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VORWORT

Das Blatt Nr. 167 Innertkirchen des Geologischen Atlas der Schweiz 1: 25 000 
und die dazugehörenden Erläuterungen geben eine aktuelle und detaillierte Be-
standsaufnahme der geologischen Verhältnisse im Bereich des Kreuzungspunkts 
der inneralpinen Längsverbindung über den Sustenpass und der Nord-Süd-Verbin-
dung über den Grimselpass. Es umfasst damit einen Querschnitt durch den Nord-
rand des Kristallins des Aar-Massivs und der darüberliegenden helvetischen Sedi-
mentgesteine, deren komplexe Kontaktverhältnisse die Geologen schon seit über 
200 Jahren in den Bann gezogen und wichtige Erkenntnisse zur alpinen Entwick-
lung des zentralen Aar-Massivs geliefert haben.

Als externe Mitarbeiter der Schweizerischen Geologischen Kommission und 
später der Geologischen Landesaufnahme haben Dr. Dieter Staeger (Bern) von 
1977 bis 1988 und Prof. Dr. Toni Labhart (Wabern) von 1965 bis 2010 das Gebiet von 
Atlasblatt Innertkirchen unter Verwendung der Kartierungen von Paul Pflugshaupt 
(1937), Franz Müller (1930 –1939), Bernhard Tröhler (1962  –1964) und Hans Schwarz 
(1959 –1963) geologisch aufgenommen. Die helvetischen Sedimentgesteine wurden 
von Dr. Dieter Staeger kartiert, für die geologische Aufnahme der kristallinen 
Anteile des Aar-Massivs war Prof. Dr. Toni Labhart verantwortlich. Die Vorkom-
men von Siderolithikum und helvetischem Paläogen im Gebiet der Gadmerflüö 
wurden von dipl. Geol. Christian Gisler (Kellerhals + Haefeli AG, Stans) kartiert. 
Die quartären Ablagerungen wurden von Dr. Guy Della Valle (Nunatak Explora
tion, Les Rasses) und Dr. Michael Wiederkehr (Landesgeologie) bearbeitet. Dipl. 
Geol. Bernd Rathmayr (Geotest AG, Zollikofen), der für die Konstruktion der geo-
logischen Profilschnitte im Kristallin des Aar-Massivs ergänzende lokale Kartie-
rungen im Bereich der Profilschnitte vorgenommen hat, erlebte die Drucklegung 
leider nicht mehr, da er am 19. September 2019 nach kurzer Krankheit in seinem 
46. Altersjahr verstarb. Die geologischen Profilschnitte durch die helvetischen Sedi-
mentgesteine wurden von Dr. Peter Spillmann (Geotest AG, Horw) konstruiert.

Die Autoren der vorliegenden Erläuterungen verfassten folgende Kapitel: dipl. 
Geol. Christian Gisler: Stratigraphie helvetische und ultrahelvetische Sedimentge-
steine, Ergänzungen zum Kapitel Mineralische Rohstoffe; Prof. Dr. Toni Labhart: 
Petrographie Kristallin des Aar-Massivs, Mineralische Rohstoffe, Ergänzungen zum 
Kapitel Technische Geologie; Dr. Peter Spillmann: Tektonik, Ergänzungen zu den 
Kapiteln Hydrogeologie und Mineralische Rohstoffe; Prof. Dr. Marco Herwegh 
(Institut für Geologie, Universität Bern): Tektonometamorphe Entwicklung, Ergän-
zungen zum Kapitel Tektonik; Dr. Guy Della Valle: Stratigraphie Quartär; Martin 
Trüssel (Stiftung Naturerbe Karst und Höhlen Obwalden NeKO, Alpnach): Hydro
geologie; Dr. Michael Wiederkehr: Einleitung, Technische Geologie, Ergänzungen 
zu den Kapiteln Petrographie Kristallin des Aar-Massivs und Stratigraphie Quartär. 
Dr. Michael Wiederkehr koordinierte ausserdem die Karte und die Erläuterungen 
inhaltlich und unterzog sie einer umfassenden redaktionellen Bearbeitung.



5

Im Namen der Schweizerischen Geologischen Kommission (SGK) begut-
achteten Prof. Dr. Neil Mancktelow (Präsident der SGK, Geologisches Institut, 
ETH Zürich), Prof. Dr. Alfons Berger (Institut für Geologie, Universität Bern), Dr. 
Hanspeter Funk (Baden) und Dr. Felix Renner (Kastanienbaum) den Inhalt der 
Karte und der Erläuterungen.

Weitere wertvolle Beiträge und Auskünfte für die Ausarbeitung von Atlas-
blatt Innertkirchen lieferten PD Dr. Jürgen Abrecht (Geotest AG, Zollikofen), Dr. 
Ursula Menkveld-Gfeller (Naturhistorisches Museum Bern), MSc Eliane Tschan-
nen (Amt für Wasser und Abfall des Kantons Bern), Ivo Dobler (Archäologischer 
Dienst des Kantons Bern), Thomas Huber, Andres U. Fankhauser und Margreth 
Kehrli (Kraftwerke Oberhasli AG, Innertkirchen), Dr. Roland Baumberger, Dr. 
Samuel Mock und Dr. Philip Wehrens (Landesgeologie) sowie Kurt Wüthrich 
(Münsingen).

Die vorliegenden Erläuterungen wurden von Dr. Stefan Strasky lektoriert. 
Die Übersetzungen der Zusammenfassung in das Französische, Italienische und 
Englische besorgten Dr. Alain Morard, Dr. Thomas Galfetti und Dr. Lance Rey-
nolds. Die kartografischen Arbeiten führten Dr. Rafael Caduff und Remo Trüssel 
durch. Die Tafeln und Textfiguren wurden von dipl. Geol. Doris Reber, Reto 
Casty und Dr. Michael Wiederkehr grafisch bearbeitet, den Schriftsatz gestalte-
ten Evelyne Guanter und Renato Howald. Die Landesgeologie dankt den Autoren 
sowie allen Beteiligten für die geleistete Arbeit, ihre Beiträge und die Weitergabe 
von Informationen.

Juli 2020� Bundesamt für Landestopografie swisstopo
� Landesgeologie
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ZUSAMMENFASSUNG

Das Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen umfasst in der südöstlichen Hälfte 
den Nordrand des Aar-Massivs, der grösstenteils von polymetamorphen prävariszi-
schen Gneisen und Migmatiten sowie untergeordnet von Schiefern und Amphibo-
liten aufgebaut wird. Diese Kristallingesteine wurden von drei Gebirgsbildungen 
geprägt, die in höchst unterschiedlichem Masse ihre Spuren hinterlassen haben: 
der kaledonischen im Ordovizium, der variszischen im Karbon und der alpinen im 
Känozoikum. Der im Späten Karbon eingedrungene spät- bis postvariszische Tell-
tistock-Granit (304,4 ± 1,0 Ma) ist im Kartengebiet der einzige Vertreter der aarmas-
sivischen Intrusiva, die andernorts zahlreich beziehungsweise grossflächig auftre-
ten. Die Wendenjoch- und die Trift-Formation erstrecken sich als geringmächtige, 
steilstehende permokarbonische vulkanosedimentäre Gesteinsabfolgen parallel 
zum Streichen des Aar-Massivs und stellen ein fundamentales Element für die in-
terne strukturelle Gliederung desselben dar. Entlang tiefgreifender Überschiebun-
gen wurden diese ehemals an beziehungsweise nahe der Erdoberfläche gebildeten 
Gesteine tief ins Kristallin eingeschuppt. Ihre geometrischen Beziehungen zu den 
Intrusiva lieferten wichtige Hinweise für die Rekonstruktion der früh- bis postvaris-
zischen Entwicklung des Aar-Massivs. Die autochthone und parautochthone meso-
zoische Sedimentbedeckung des Aar-Massivs umfasst triassische bis oligozäne 
Sedimentgesteine und bildet die markanten nordwestlichen Talflanken und den 
Gipfelaufbau des Ürbachtals und des Gadmertals. Sie wurde bei der Aufwölbung 
des Aar-Massivs im Miozän zusammen mit dem unterlagernden Kristallin kup-
pelartig gehoben. Die Schichten fallen daher meist mit 20 bis 50 ° nach Nordwesten 
ein.

Zwischen dem unterhelvetischen Aar-Massiv und dessen autochthonen und 
parautochthonen Sedimentbedeckung sowie der oberhelvetischen Axen-Decke 
befindet sich lokal das Mättental-Melange, das aus intensiv deformiertem «Wil-
flysch» besteht. Die oberhelvetische Axen-Decke mit einer Sedimentabfolge von 
der Trias bis ins Paläogen stellt die höchste tektonische Einheit im Kartengebiet 
dar. Ihr Deformationsstil ist stark von der Fazies beeinflusst und deshalb sehr he-
terogen. So zeigen die tonig-mergeligen Abfolgen des Doggers plastisch-disharmo-
nische Falten, während die mächtigeren Kalkpartien des Malms zerbrochen und 
verschuppt sind.

Quartärgeologisch beachtenswert sind einerseits die gut dokumentierten 
Spuren der Gletscher, die vom letzteiszeitlichen Maximum über die spät- und post-
glazialen Stadien bis zum heutigen Gletscherschwund mit seinen Begleiterschei-
nungen reichen; und andererseits das Gebiet des Kirchets zwischen Meiringen 
und Innertkirchen, in welchem sich während der Letzten Eiszeit durch subglazia-
le Schmelzwassererosion mehrere Schluchten in den Fels geschnitten haben, wo-
von bis auf die heute zugängliche Aareschlucht alle mit Moränenmaterial wieder 
verfüllt worden sind. Innerhalb des Kartengebiets befinden sich zudem mehrere 
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grossräumige Sackungsgebiete. Hervorzuheben ist in diesem Zusammenhang die 
Südflanke des Gadmertals, wo aufgrund starker tektonischer Deformation parallel 
zur Talachse verlaufende Anisotropien im Gestein geschaffen wurden, die das gra-
vitative Abgleiten von Gesteinsmassen begünstigen. Ein weiteres grossräumiges 
Sackungsgebiet befindet sich im Gebiet Hasliberg Hohfluh – Balisalp – Mägisalp 
in den tonig-mergeligen Gesteinen des Doggers der Axen-Decke. 

Das nördliche Kartengebiet ist dank der mächtigen Kalkformationen reich an 
markanten Karsterscheinungen wie Dolinen und Höhlen. Die Betten- und die 
Schrattenhöhle im Gebiet der Melchsee-Frutt zählen mit einer Länge von 30 be-
ziehungsweise 20 km zu den längsten Höhlen der Schweiz.

Im Gebiet Planplatten – Balmeregghorn – Ärzegg wurden vom 14. bis 19. Jahr-
hundert in mehreren Gruben die Eisenerzvorkommen des Planplatte-Eisenooliths 
abgebaut. Einen weiteren gebietsspezifischen Rohstoff stellt das Wasser dar: Das 
Susten- und das südlich angrenzende Grimselgebiet sind wegen der hohen Nieder-
schlagsmengen, der grossen Höhenunterschiede und des stabilen kristallinen Un-
tergrunds prädestiniert zur Nutzung der Wasserkraft für die Stromproduktion. So 
prägen heute Staumauern, Stollen, Ausbruchsdeponien, Kraftwerksbauten und 
Stromleitungen grosse Teile des Kartengebiets.

RÉSUMÉ 

Le territoire couvert par la feuille Innertkirchen comprend, dans sa moitié 
sud-est, la bordure septentrionale du massif de l’Aar, constituée principalement de 
gneiss et de migmatites polymétamorphiques pré-varisques, ainsi que de schistes et 
amphibolites subordonnés. Les traces de trois orogenèses sont encore reconnais-
sables, à des degrés très divers, dans ces roches cristallines: l’orogenèse calédo-
nienne à l’Ordovicien, l’orogenèse varisque au Carbonifère et l’orogenèse alpine 
au  Cénozoïque. Le Granite du Telltistock, mis en place au Carbonifère tardif 
(304,4 ± 1,0 Ma), est le seul représentant, dans la région couverte par la carte, des 
roches intrusives tardi- à post-varisques beaucoup plus nombreuses et étendues 
dans le reste du massif de l’Aar. Les formations volcano-sédimentaires permo-
carbonifères du Wendenjoch et du Trift s’étirent en de minces bandes redressées, 
parallèlement à l’axe principal du massif de l’Aar dont elles révèlent la structure in-
terne. Ces roches, initialement formées à la surface ou à faible profondeur, ont été 
entraînées en profondeur le long de grands plans de chevauchement s’enfonçant 
dans le socle cristallin. Leurs relations géométriques avec les roches intrusives ont 
fourni de précieux indices pour la reconstitution de l’histoire éo- à post-varisque du 
massif de l’Aar. La couverture sédimentaire mésozoïque autochtone et parautoch-
tone de ce massif comprend des roches triasiques à oligocènes qui forment le flanc 
nord-ouest et les parties sommitales de l’Ürbachtal et du Gadmertal. Au Miocène, 
le cristallin du massif de l’Aar et sa couverture sédimentaire ont été soulevés en 
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forme de dôme. De ce fait, les couches plongent ici majoritairement de 20 à 50 ° vers 
le nord-ouest.

Le Mélange du Mättental, ultrahelvetique, s’intercale entre l’Helvétique infé-
rieur (massif de l’Aar et sa couverture sédimentaire autochtone et parautochtone) 
et l’Helvétique supérieur (nappe de l’Axen). Il est constitué de «Wildflysch» inten-
sément déformé. La nappe de l’Axen, avec sa succession sédimentaire allant du 
Trias au Paléogène, représente l’unité tectonique la plus élevée du territoire carto-
graphié. Son style de déformation est très hétérogène, variant fortement selon les 
faciès affectés. Ainsi, les séries argileuse ou marneuses du Dogger sont plissées de 
manière plastique et disharmonique, tandis que les épais niveaux calcaires du 
Malm sont fracturés et écaillés.

Au Quaternaire, les glaciers ont laissé des traces bien visibles, sous forme de 
dépôts du Dernier Maximum Glaciaire et des stades tardi- à postglaciaires jusqu’au 
retrait actuel, ainsi que par l’érosion par les eaux sous-glaciaires dans le secteur du 
Kirchet entre Meiringen et Innertkirchen. Ces eaux ont creusé plusieurs entailles 
dans le substratum rocheux pendant la Dernière Période Glaciaire, qui ont ensuite 
été remplies par du matériel morainique, à l’exception de la gorge actuelle de l’Aar 
que l’on peut visiter aujourd’hui. Plusieurs grandes zones de tassement sont 
présentes dans le périmètre de la carte, en particulier dans le versant sud du Gad-
mertal où le glissement gravitaire des masses rocheuses est favorisé par l’anisotro-
pie des roches résultant d’une forte déformation tectonique d’orientation parallèle 
à l’axe de la vallée. Les roches argileuses et marneuses du Dogger de la nappe de 
l’Axen sont à l’origine d’une autre vaste zone instable dans le secteur Hasliberg 
Hohfluh – Balisalp – Mägisalp.

Du fait de la présence d’épaisses formations calcaires, la partie nord du terri-
toire de la carte est marquée par des morphologies karstiques telles que des dolines 
et des grottes. Dans la région de Melchsee-Frutt, la Bettenhöhle et la Schratten-
höhle comptent parmi les cavités les plus longues de Suisse, avec un développe-
ment respectivement de 30 km et 20 km.

Du 14e au 19e siècle, l’Oolite ferrugineuse de la Planplatte a fait l’objet de 
plusieurs exploitations dans le secteur Planplatten – Balmeregghorn – Ärzegg. L’eau 
constitue une autre ressource spécifique de la région: du fait des grandes quantités 
de précipitations, des importantes différences d’altitude et de la stabilité du sous-
sol cristallin, les régions du Susten et du Grimsel étaient prédestinées à l’utilisation 
de la force hydraulique pour la production d’électricité. Une grande partie du terri-
toire de la carte est ainsi aujourd’hui marquée par les murs de barrages, les galeries 
et les déblais des installations hydroélectriques et les lignes électriques.
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RIASSUNTO

Il territorio del foglio Innertkirchen comprende, nella sua metà sud-orientale, 
il margine settentrionale del massiccio dell’Aar, il quale è costituito principalmen-
te da gneiss polimetamorfici pre-varisici, così come da scisti e anfiboliti subordina-
ti. In queste rocce cristalline, le impronte di tre orogenesi sono ancora riconoscibi-
li in diverse forme: l’orogenesi caledoniana nell’Ordoviciano, l’orogenesi varisica 
nel Carbonifero e l’orogenesi alpina nel Cenozoico. Nella regione cartografata, il 
Granito del Telltistock, formatosi durante il Carbonifero Tardo (304,4 ± 1,0 Ma), è 
l’unico rappresentante delle rocce intrusive tardi- fino a post-varisiche del massic-
cio dell’Aar le quali affiorano altrove abbondantemente o su grandi aree. Le forma-
zioni vulcano-sedimentarie permocarbonifere del Wendenjoch e del Trift si esten-
dono in fini bande subverticali parallelamente all’asse principale del massiccio 
dell’Aar, le quali ne rivelano la struttura interna. Queste rocce, formate inizialmen-
te alla superficie o a debole profondità, sono state trascinate in profondità nello 
zoccolo cristallino lungo i grandi piani di sovrascorrimento. Le loro relazioni geo-
metriche con le rocce intrusive hanno fornito degli indizi preziosi per la ricostru-
zione della storia eo- fino a post-varisica del massiccio dell’Aar. La copertura sedi-
mentaria mesozoica autoctona e parautoctona di questo massiccio comprendono 
rocce triassiche a oligoceniche che formano gli imponenti versanti nord-occidenta-
li e le aree sommitali di Ürbachtal et Gadmertal. Nel Miocene, lo zoccolo cristalli-
no del massiccio dell’Aar e la sua copertura sedimentaria sono stati sollevati a cu-
pola. A causa di questo processo, gli strati sono qui orientati essenzialmente verso 
nord-ovest con un angolo situato tra 20 e 50 °.

Il Mélange di Mättental, ultraelvetico, si intercala tra l’Elvetico inferiore 
(Massiccio dell’Aar e la sua copertura sedimentaria autoctona e parautoctona) e 
l’Elvetico superiore (falda dell’Axen) il quale é costituito da «Wildflysch» intensa-
mente deformato. Con la sua successione sedimentaria triassica fino a paleogeni-
ca, la falda dell’Axen rappresenta l’unità tettonica la più elevata dell’area cartogra-
fata. Il suo stile di deformazione risulta fortemente influenzato dal tipo di facies ed 
è quindi molto eterogeneo. Le serie argillose e marnose del Dogger sono qui pie-
gate plasticamente e disarmonicamente, mentre gli spessi strati calcarei del Malm 
sono fratturati e scagliati.

Durante il Quaternario i ghiacciai hanno lasciato tracce ben visibili sotto for-
ma di depositi dell’Ultimo Massimo Glaciale e da stadi tardi- a postglaciali fino al 
ritiro attuale, nonché dall’erosione causata dalle acque subglaciali nel settore di 
Kirchet tra Meiringen e Innertkirchen. Quest’ultime hanno inciso, durante l’Ulti-
mo Periodo Glaciale, molteplici intagli nel substrato roccioso i quali sono stati ri-
empiti da materiale morenico, salvo la gola attuale dell’Aar la quale si può visitare 
oggigiorno. Diverse grandi zone di assestamento sono presenti nell’area cartogra-
fata, in particolare nel versante sud della Gadmertal dove lo scivolamento gravita-
tivo delle masse rocciose è facilitato dall’anisotropia delle rocce soggette a una for-
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te deformazione tettonica orientata parallelamente lungo l’asse della valle. Le 
rocce argillose e marnose del Dogger della falda dell’Axen sono all’origine di un’al-
tra vasta zona di instabilità nel settore Hasliberg Hohfluh – Balisalp – Mägisalp.

Grazie alla presenza di spesse formazioni calcaree, il settore settentrionale 
dell’area cartografata è marcato da morfologie carsiche come doline e grotte. Nella 
regione di Melchsee-Frutt, la Bettenhöhle et la Schrattenhöhle contano tra le cavi-
tà più lunghe della Svizzera, con uno sviluppo complessivo rispettivamente di 30 e 
20 km.

Dal quattordicesimo al diciannovesimo secolo, l’Oolite ferruginosa della 
Planplatte è stata soggetta a diverse attività estrattive nel settore Planplatten – Bal-
meregghorn – Ärzegg. L’acqua rappresenta un’altra risorsa specifica della regione: 
grazie alle abbondanti precipitazioni, alle importanti variazioni di quota e alla sta-
bilità dello sottosuolo cristallino, le regioni del Susten e del Grimsel erano prede-
stinate all’utilizzazione della forza idraulica per la produzione di elettricità. Una 
grande porzione dell’area cartografata é oggi marcata dalla presenza di dighe, gal-
lerie, da discariche di materiali di scavo delle istallazioni idroelettriche e da linee 
elettriche.

SUMMARY

The area of the Innertkirchen Atlas sheet comprises, in the south-eastern part, 
the northern edge of the Aar Massif, which is primarily built up by polymetamorphic 
pre-Variscan gneisses and migmatites and, to a lesser extent, by schists and amphibo-
lites. These crystalline basement rocks have been overprinted by three orogenic cycles 
which left their traces in completely different degrees: the Caledonian during Ordovi-
cian, the Variscan during Carboniferous and the Alpine during Cenozoic times. In-
truded in the Late Carboniferous, the late to post-Variscan Telltistock Granite 
(304,4 ± 1,0 Ma) represents the only occurrence of the Aar Massif’s intrusive rocks in 
the map area, which generally occur in large numbers or over large areas in other plac-
es. The permo-carboniferous Wendenjoch and Trift Formations extend along the 
strike of the Aar Massif as thin, steeply inclined volcano-sedimentary sequences and 
represent a fundamental element of the Aar Massif’s internal structural subdivision. 
These sequences, which were formed at or near the earth’s surface, are now located 
within the crystalline basement along deep-reaching thrusts. In addition, their geo-
metric relationships to the intrusive rocks provide important clues for the reconstruc-
tion of the early to post-Variscan evolution of the Aar Massif. The autochthonous and 
parautochthonous Mesozoic sedimentary cover of the Aar Massif comprises Triassic 
to Eocene sedimentary rocks and forms the prominent northwestern flanks of the val-
leys and summits of the Ürbach- and Gadmertal. During the Miocene deformation of 
the Aar Massif, both the sedimentary cover and the underlying crystalline basement 
were raised as a dome. Hence, the beds dip mostly 20 to 50 ° to the northwest.
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Between the lower Helvetic Aar Massif – including its autochthonous and pa-
rautochthonous sedimentary cover – and the upper Helvetic Axen Nappe, the Mät-
tental Melange, which consists of intensively deformed «Wildflysch», occurs 
locally. The upper Helvetic Axen Nappe, with its sedimentary sequence from the 
Triassic to the Palaeogene, represents the highest tectonic unit in the map area. Its 
deformation style is strongly influenced by the facies and is therefore very hetero-
geneous. The shaly-marly sequences of the Dogger show plastic-disharmonic folds, 
while the thick limestones of the Malm are faulted and imbricated.

Noteworthy from a quaternary point of view is, on one hand, the well docu-
mented traces of the glaciers, ranging from the clearly visible features of the Last 
Glacial Maximum (LGM) to the late- to postglacial stages and finally to the pre-
sent-day glacial retreat and its noticeable phenomena; and on the other hand, the 
area of the Kirchet between Meiringen and Innertkirchen where, during the last 
glaciation, several gorges were carved into the bedrock by subglacial meltwater ero-
sion; all of which have been filled with glacial till except for the Aare gorge, which 
is accessible today. In addition, several large-scale areas with landslides are located 
within the map area. Noteworthy in this context, is the southern flank of the Gad-
mertal, where – due to strong tectonic deformation – anisotropies in the rocks were 
formed parallel to the axis of the valley and which facilitate gravitationally induced 
sliding of rock masses. Another large landslide is located in the Hasliberg Hohfluh 
– Balisalp – Mägisalp area in the shaly-marly Dogger units of the Axen Nappe.

Thanks to the thick limestone formations, the northern map area is rich in 
prominent karst phenomena such as sinkholes and caves. The Betten and Schrat-
ten caves in the Melchsee-Frutt area are among the longest caves in Switzerland 
with a length of 30 and 20 km, respectively.

In the Planplatten – Balmeregghorn – Ärzegg area, iron ore deposits of the 
Planplatte Iron Oolite were mined from 14th to 19th century at several locations. An-
other area-specific natural resource is water: Due to the high levels of precipitation, 
the large differences in altitude and the stable crystalline bedrock, the Susten and 
the southern adjacent Grimsel regions are suitable for hydroelectric power produc-
tion. Today, large parts of the map area are covered by anthropogenic features such 
as dams, tunnels, excavation dumps, power station buildings and power lines.
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EINFÜHRUNG

Geographische Übersicht

Das Gebiet von Blatt Innertkirchen des Geologischen Atlas der Schweiz 
1: 25 000 umfasst einen Ausschnitt aus dem Gebirgszug im Grenzbereich der Kan-
tone Bern, Ob- und Nidwalden, der mit komplexem Verlauf östlich des Tannensees 
beziehungsweise nordöstlich des Jochpasses die Wasserscheide zwischen den Ein-
zugsgebieten der Aare und der Reuss bildet. Im Südwesten verläuft auf etwa 10 km 
Länge das vom Grimselpass herkommende untere Haslital durch das Karten
gebiet, in das bei Innertkirchen von Südwesten her das Ürbachtal und von Ost-
nordosten das vom Sustenpass herkommende Gadmertal einmünden. Das Gental, 
ein bedeutendes Südwest – Nordost streichendes Seitental, zweigt bei Innermühle-
tal vom Gadmertal nach Nordosten ab und erstreckt sich über die Engstlenalp bis 
zum Jochpass in der nordöstlichen Kartengebietsecke. Alle Täler sind tief einge-
schnitten und werden von den höchsten Gipfeln des dazwischenliegenden Ge-
birgszugs um bis zu 2000 m überragt. Die bekanntesten und höchsten Erhebungen 
des Kartengebiets sind der Gross Wendestock mit 3042 m ü.  M., der Mären mit 
2970 m ü.  M. (Gadmerflüö), das Mährenhorn mit 2923 m ü.  M., die Hohjegiburg mit 
2639 m ü.  M. (Engelhörner), der Tällistock mit 2580 m ü.  M. und der Glogghüs mit 
2534 m ü.  M. Nicht speziell hoch, aber aufgrund ihrer morphologisch eindrückli-
chen Erscheinung dennoch erwähnenswert, sind der Loibstock mit 1689 m ü.  M. 
und der Pfaffenchopf mit 1849 m ü.  M., die sich südwestlich von Innertkirchen am 
Ausgang des oberen Haslitals befinden. Der tiefste Punkt im Kartengebiet liegt auf 
gut 585 m ü.  M. westlich von Meiringen, wo die Aare den westlichen Kartengebiets-
rand schneidet.

Das Gebiet von Blatt Innertkirchen ist allgemein eher dünn besiedelt. Die 
grössten Siedlungen beschränken sich auf die westliche Kartengebietshälfte; dies 
sind Meiringen, Hasliberg und Innertkirchen. Grösster Ort im Gadmertal ist das 
namengebende Gadmen.

Geologische Übersicht

Das Kartengebiet umfasst im Südosten Teile des Nordrands des unterhelve-
tischen Aar-Massivs mit seiner autochthonen und parautochthonen Sedimentbe-
deckung und im Nordwesten die komplette helvetische Sedimentabfolge der ober-
helvetischen Axen-Decke. Die darüberliegende Drusberg-Decke streift – allerdings 
komplett überlagert von quartären Lockergesteinen – gerade noch die nordwestli-
che Kartengebietsecke. Lokal ist das ultrahelvetische Mättental-Melange zwischen 
den unter- und oberhelvetischen Einheiten eingeschuppt.

Die südöstliche Kartengebietshälfte wird von vier Südwest – Nordost strei-
chenden lithologischen Grosseinheiten des polymetamorphen prävariszischen 
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Kristallins («Altkristallin») des Aar-Massivs eingenommen. Von Südosten nach 
Nordwesten folgen sich der Ofenhorn-Stampfhorn-, der Guttannen- und der Erst-
feld-Gneiskomplex sowie der Innertkirchen-Migmatit. Der Ofenhorn-Stampfhorn- 
und der Guttannen-Gneiskomplex bestehen aus wenig typischem, häufig gebän-
dertem migmatitischem Biotit-Plagioklasgneis und Biotit-(Chlorit-)Serizitgneis 
bis -schiefer. In der südöstlichen Kartengebietsecke führt der Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplex beträchtliche Anteile an migmatitischem Schollenamphibo-
lit, dem auffälligsten und charakteristischen Leitgestein dieser Einheit. Beide im 
Kartengebiet nur kleinräumig vorkommenden Gneiskomplexe ziehen gegen Süd-
westen ins Grimselgebiet, wo sie grossflächige Areale einnehmen (Blatt Guttan-
nen, Abrecht in Vorb.). Ihre tektonometamorphe Entwicklung, insbesondere die 
chronologische Rekonstruktion, ist bis heute nicht restlos geklärt.

Der Erstfeld-Gneiskomplex repräsentiert einen 2 bis 4 km breiten und rund 
9 km langen, in das Gebiet der Nachbarblätter Guttannen und Meiental weiter
ziehenden Gesteinskörper. Die dominierende Lithologie, ein oft als Lagenmig
matit ausgebildeter Biotit-Plagioklasgneis (Erstfeld-Gneis), enthält im Gebiet des 
östlich anschliessenden Atlasblatts Meiental zahlreiche ungleich grosse Vorkom-
men von Paragneis, Kalksilikatfels, Marmor, Amphibolit und Serpentinit mit re-
liktischen Mineralbeständen und Strukturen (Silberberg-Komplex; Schaltegger 
1984). In diesen Vorkommen konnte der Nachweis eines ordovizischen (kaledoni-
schen) Metamorphosezyklus erbracht werden (Schaltegger 1993).

Der Innertkirchen-Migmatit streicht als 16 km langer und 3 bis 4 km breiter Zug 
durchs Kartengebiet. Typisch ist ein migmatitisches Gestein, welches in einem 
pinitreichen, granodioritischen Substrat Schollen von Paragneis, Erstfeld-Gneis, 
Marmor und Amphibolit enthält. Seine Überprägung als Migmatit ist mit 445 Ma 
datiert und demnach silurischen Alters (Schaltegger 1992, 1993). Neuere Arbei-
ten geben allerdings wesentlich jüngere Alter von etwa 300 Ma – im Bereich der 
Grenze Karbon/Perm – für die Migmatisierung an (Olsen et al. 2000, Hettmann 
et al. 2009, Langenegger 2018). Diese neuen Daten weisen darauf hin, dass die 
anatektische Überprägung des Innertkirchen-Migmatits polyzyklisch gewesen sein 
dürfte.

Innerhalb des prävariszischen Kristallins erstrecken sich mehrere gering-
mächtige, steilstehende Ost – West oder Nordost – Südwest orientierte Züge spät- 
bis postvariszischer Vulkanite und Sedimentgesteine (Spätes Karbon – Frühes 
Perm), die ein fundamentales Element für die interne strukturelle Gliederung des 
Aar-Massivs darstellen. Im Kartengebiet sind dies die Wendenjoch-Formation im 
Gebiet der Bänzlouwiseewleni und die Trift-Formation im Bereich der Trifthütte 
SAC.

In der Südostecke des Kartengebiets bildet der spät- bis postvariszische Tellti
stock-Granit, der auf 304,4 ± 1,0 Ma datiert wurde (schriftl. Mitt. U. Schaltegger 
2020), einen eher kleinen, länglichen Intrusionskörper mit einer Länge von etwa 
1,6 km und einer Breite von knapp 300 m.
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Die autochthonen und parautochthonen Sedimentgesteine des Aar-Massivs strei-
chen diagonal von der südwestlichen zur nordöstlichen Kartengebietsgrenze und 
bilden einen vor allem entlang des Gentals gut aufgeschlossenen komplexen 
Schuppenbau. Die autochthone Sedimentabfolge (Trias – Oligozän) überlagert den 
Innertkirchen-Migmatit primär über einer im Perm gebildeten Verwitterungszone, 
mit einem nordwestlichen Einfallen von 25  –  45 °. Im Ürbachtal (Engelhörner) und 
entlang der Nordflanke des Gadmertals bildet sie eine geschlossene, bis mehrere 
hundert Meter hohe Wandflucht, die einen eindrücklichen geologischen, morpho-
logischen und landschaftlichen Kontrast zu den Bergformen im Kristallin dar-
stellt. Hervorzuheben sind die ins Kristallin eingeschuppten Sedimentgesteine am 
Loibstock und am Pfaffenchopf bei Innertkirchen.

Das Mättental-Melange tritt im Kartengebiet nur lokal zwischen den unter- 
und oberhelvetischen Einheiten auf. Es handelt sich dabei um einen «Wild-
flysch» mit Paketen von Sedimentgesteinen der Wang-, Bürgen- und Taveyannaz-
Formation.

Die oberhelvetische Axen-Decke mit ihrer stark verfalteten und verschuppten 
Sedimentabfolge (Trias – Eozän) stellt die strukturell höchste Einheit dar und 
nimmt die gesamte nordwestliche Kartengebietshälfte ein.
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STRATIGRAPHIE UND PETROGRAPHIE

Die lithostratigraphischen Bezeichnungen und der Aufbau der Kartenlegen-
de für das Kristallin des Aar-Massivs basieren auf der für die Geologische Spezial-
karte Nr. 129 «Geological Map of the Aar Massif, Tavetsch and Gotthard Nappes» 
(Berger et al. 2017 a, b) erarbeiteten tektonischen und lithostratigraphischen Glie-
derung sowie auf der daraus abgeleiteten harmonisierten Nomenklatur. In einzel-
nen Fällen wurde diese lithostratigraphische Gliederung im Gebiet von Blatt In-
nertkirchen aufgrund lithologischer und chronostratigraphischer Neubeurteilungen 
– gestützt auf Feldbefunden im Kartengebiet und den daraus abgeleiteten neuen 
Interpretationen – leicht angepasst beziehungsweise erweitert. Dies betrifft einer-
seits den Telltistock-Granit, der nun erstmals als eigenständiger Granitkörper ge-
deutet und aufgrund seines Intrusionsalters von 304,4 ± 1,0 Ma (vorläufiges Alter, 
schriftl. Mitt. U. Schaltegger 2020) der spät- bis postvariszischen Haslital-Gruppe 
zugewiesen wurde; und andererseits den Innertkirchen-Migmatit, der neu – im 
Gegensatz zum Innertkirchen-Lauterbrunnen-Gneiskomplex der Geologischen 
Spezialkarte Nr. 129 – als Migmatit bezeichnet wurde. Im Zuge dieser Anpassung 
wurde der Doppelname durch einen Einfachnamen, wie dies in der Bezeichnung 
von lithostratigraphischen Einheiten üblich ist, ersetzt.

Die lithostratigraphischen Bezeichnungen für die mesozoischen Sedimentge-
steine des Aar-Massivs (Autochthon und Parautochthon), der Axen-Decke und 
des Mättental-Melanges folgen den aktuellen Richtlinien des lithostratigraphi-
schen Lexikons der Schweiz (www.strati.ch).

UNTERHELVETIKUM

AAR-MASSIV

Prävariszisches Kristallin

Das polymetamorphe prävariszische Kristallin des Aar-Massivs – in der Lite-
ratur meist mit dem Sammelbegriff «Altkristallin» bezeichnet – wird im Gebiet 
von Atlasblatt Innertkirchen von Nordwesten nach Südosten in die Innertkir-
chen-Lauterbrunnen-, die Erstfeld-, die Ferden-Guttannen- und die Susten-
horn-Zone gegliedert (s. Nebenkarte «Tektonische Übersicht 1: 200 000»; Labhart 
et al. 2015 a, b, Berger et al. 2017 a, b). Weitere zusammenfassende Arbeiten zur 
Gliederung des Aar-Massivs finden sich in Cadisch (1953), Labhart (1977) und 
Abrecht (1994). Einen detaillierten Überblick zur Erforschungsgeschichte des 
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prävariszischen Kristallins gibt Abrecht (in Vorb.). In dieses prävariszische Kris-
tallin sind im Frühen Karbon bis Frühen Perm die früh- bis postvariszischen 
Intrusiva eingedrungen, wobei der Zentrale Aare-Granit als grösster Intrusions-
körper über weite Strecken die Kernzone des Aar-Massivs bildet (Labhart 1977). 
Bei der Platznahme der Intrusiva gelangten Teile des Magmas bis an die damalige 
Erdoberfläche und wurden dort als Vulkanite und vulkanoklastische Gesteine ab-
gelagert (Schenker 1986).

Das prävariszische Kristallin dominiert den südöstlichen Kartengebietsteil, 
wobei die Gesteine der Innertkirchen-Lauterbrunnen- und der Erstfeld-Zone den 
weitaus grössten Teil einnehmen und sich entlang des Gadmertals und den südöst-
lich angrenzenden Gipfelpartien vom östlichen Kartengebietsrand bis ins Ürbach-
tal erstrecken. Beschränkt auf die südöstliche Kartengebietsecke im Gebiet Trift-
tellti – Zwischen Tierbergen, bilden die Ferden-Guttannen- und die Susten-
horn-Zone deutlich kleinere Areale.

SUSTENHORN-ZONE

Die Bezeichnung Sustenhorn-Zone wurde erstmals in der Kartenlegende von 
Atlasblatt Meiental des Geologischen Atlas der Schweiz 1: 25 000 für das prävaris-
zische Kristallin zwischen dem Erstfeld-Gneiskomplex und dem Zentralen Aare-
Granit erwähnt (Labhart et al. 2015  b). In der Geologischen Spezialkarte Nr. 129 
(Berger et al. 2017 a) sowie im Urner Reusstal und östlich anschliessenden Gebie-
ten (Atlasblatt Amsteg, Gisler et al. 2018) wurde die Sustenhorn-Zone etwas wei-
ter gefasst und durch zusätzliche lithostratigraphische Einheiten des prävariszi-
schen Kristallins, die geographisch etwa in derselben Position bezüglich des 
alpinen Streichens liegen, ergänzt. Die Bezeichnung Sustenhorn-Zone ersetzt die 
für diese Gesteine in der älteren Literatur verwendeten Begriffe «Hornblende-
schiefer» (Baltzer 1888, Hugi 1922, 1934) und «Südlicher Teil der Zone der 
Serizitschiefer und -gneise» (Alb. Heim 1921). Der im Haslital im Gebiet von Blatt 
Guttannen definierte Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex (Schenker  & Ab-
recht 1987, Abrecht & Schaltegger 1988) ist die dominierende lithostratigra-
phische Einheit der Sustenhorn-Zone nördlich des Zentralen Aare-Granits und 
erstreckt sich vom Lötschental bis ins Val Russein (Berger et al. 2017 a).

Die Sustenhorn-Zone wird gegen Südosten durch die Intrusionskontakte der 
Haslital-Gruppe beziehungsweise weiter im Osten (Blätter Amsteg und Trun) der 
Rötifirn-Gruppe scharf begrenzt. Die Abgrenzung zur Erstfeld-Zone im Nordwes-
ten ist dagegen – mit Ausnahme entlang der Einschuppung der permokarboni-
schen Intschi-Formation (Lötschental-Maderanertal-Zone, Berger et  al. 2017 a) 
und der autochthonen mesozoischen Sedimentgesteine im Gebiet von Atlasblatt 
Meiental – schwierig, da das prävariszische Kristallin mineralogisch und struktu-
rell von jeweils sehr ähnlichen Gesteinen aufgebaut wird. Als Hauptkriterium für 
die Grenzziehung dient im Allgemeinen das Auftreten der für den Ofenhorn-



17

Stampfhorn-Gneiskomplex charakteristischen Vorkommen von Schollenamphi-
bolit (Abrecht 1980, Gisler 2018). Ab dem Gebiet Zwischen Tierbergen wird die 
Sustenhorn-Zone am Kontakt zur Erstfeld-Zone in südwestlicher Richtung durch 
die Ferden-Guttannen-Zone abgelöst. Deren Abgrenzung ist jedoch im Gelände 
nicht klar festzulegen und erfolgte vor allem aus konzeptuellen Gründen, um den 
Anschluss mit dem östlich angrenzenden Atlasblatt Meiental zu gewährleisten. 
Diese unscharfen Grenzbeziehungen haben Huttenlocher (1947) dazu bewo-
gen, die Sustenhorn-Zone als Teil der «Nördlichen Schieferzone» (heute als Fer-
den-Guttannen-Zone bezeichnet, Berger et al. 2017 a) zu betrachten. Wieder klar 
zur Sustenhorn-Zone gehörende Gesteine mit den für diese Zone charakteristi-
schen Vorkommen von Schollenamphibolit befinden sich östlich der Trifthütte 
SAC in der südöstlichen Kartengebietsecke.

GMOS	 Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex: mehrheitlich migmatitischer 
gebänderter Biotit-Plagioklasgneis, Biotit-Serizitschiefer mit 
Einschaltungen von Amphibolit und Quarzit

Der Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex streift das Gebiet von Atlasblatt 
Innertkirchen lediglich am östlichen Kartengebietsrand südlich Zwischen Tierber-
gen und in der südöstlichsten Kartengebietsecke oberhalb der Trifthütte SAC und 
nimmt somit eine Fläche von deutlich unter 1 km2 ein. Dieses kleine und nicht 
überall leicht zugängliche Areal ist wenig geeignet für einen repräsentativen Über-
blick. Hierzu sei auf die Beschreibung der grossflächigen Vorkommen im Gebiet 
von Atlasblatt Meiental (Labhart et al. 2015, S. 15ff.), und insbesondere auf die 
moderne Neubearbeitung der südwestlichen Fortsetzung im Rahmen der Kartie-
rung von Blatt Guttannen durch Abrecht (in Vorb.) verwiesen.

Im Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex dominieren biotitreiche, häufig 
migmatitische Gneise und Schiefer, deren rostig rotbraune Verwitterungsfarbe die 
Grate und Gipfel des oberen Voralptals, des Fedistocks und der mittleren Gorne-
ren im Nordosten (Atlasblatt Meiental) sowie das Ofenhoren, Stampfhoren und 
Steinlouwihorn im Südwesten (Blatt Guttannen) prägt. Generell handelt es sich 
um einen Plagioklas führenden Biotitgneis mit wenig Kalifeldspat, oder dessen 
verschieferten und retrograd überprägten Äquivalente wie Chlorit- und Serizit-
schiefer. Der Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex ist im Detail sehr heterogen 
aufgebaut. Im Aufschlussbereich sind meist verschiedene Typen von Gneis zu er-
kennen, deren Auskartierung jedoch nicht möglich ist, da kleinräumig fliessende 
Übergänge vorherrschen und somit keine zusammenhängenden Bereiche ausge-
schieden werden können. Verbreitete Typen von Gneis sind beispielsweise:

—— Biotitgneis unterschiedlicher Korngrösse, kalifeldspatarm oder -frei,

—— verfältelter lagiger (gebänderter) migmatitischer Biotit-Plagioklasgneis (Me-
tatexit, auch als Bändergneis oder Lagenmigmatit bezeichnet), zum Teil mit 
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Kalifeldspat in den hellen Lagen und gelegentlich auftretenden mafischen 
Schollen,

—— kleinaugiger Gneis mit Kalifeldspateinsprenglingen,

—— Hornblende führender Gneis. 

Die Verschieferung, verbunden mit retrograden Mineralreaktionen, ist durch-
wegs intensiv, aber auch selektiv. In wenig deformierten Partien ist ein Altbestand 
mit Vorkommen von Amphibolit, Amphibolitmigmatit, Hornblendit, Metagabbro, 
gebändertem Biotit-Plagioklasgneis sowie Quarzit und Kalksilikatfels zu beobach-
ten. In solchen Partien sind oft alte, das heisst präalpine, variabel orientierte Ge
füge erhalten geblieben, wie dies beispielsweise exemplarisch im Vorfeld des Hang-
firns südöstlich des Stucklistocks (ca. Koord. 2679.600/1173.700 im Gebiet von 
Atlasblatt Meiental) beobachtet werden kann. Die Schieferung weist oft die cha-
rakteristische alpine Nordost – Südwest streichende Orientierung auf. Wie die Lage 
vieler Gänge jedoch zeigt, ist diese Orientierung aber bereits präalpin, vermutlich 
variszisch, angelegt und später von Fall zu Fall mehr oder weniger lagekonstant 
alpin überprägt worden.

Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex mit migmatitischem Schollenamphibolit

Der östlich der Trifthütte SAC anstehende, intensiv rostig rotbraun anwit-
ternde biotitreiche migmatitische Bändergneis ist charakterisiert durch die zahl-
reich auftretenden schollenförmigen basischen und ultrabasischen Einschaltun-
gen (Schollenmigmatit). Diese Vorkommen sind Teil der 1 bis 2 km mächtigen 
Amphibolit führenden Zone der nördlichen Sustenhorn-Zone, die sich vom Hasli-
tal im Südwesten bis ins Maderanertal im Nordosten erstreckt und eines der gröss-
ten Vorkommen derartiger Gesteine in den schweizerischen Externmassiven dar-
stellen dürfte.

Verbreitet sind Einschaltungen von dunkelgrünem lagigem Amphibolit so-
wie Bändergneiskomplexe mit einem hohen Anteil an Amphibolitschollen oder 
-lagen. Migmatitische Bildungen sind sehr häufig, vor allem die charakteristischen 
Vorkommen von migmatitischem Schollenamphibolit, wie sie etwa als Erratiker in 
der Umgebung der Trifthütte SAC (Fig. 1), entlang des Wegs zur Trifthütte SAC 
wie auch unweit der Windegghütte SAC studiert werden können.

Die nördliche Abgrenzung gegen den migmatitischen Biotitgneis des Ofen-
horn-Stampfhorn-Gneiskomplexes ist nicht scharf. Sie vollzieht sich graduell 
durch allmähliches Aussetzen der Amphibolitschollen. Der migmatitische Schol-
lenamphibolit und der Bändergneis zeigen oft einen gut erhaltenen, von der alpi-
nen Deformation weitgehend verschonten, alten Lagen- und Faltenbau, manchmal 
mit dominanter Nord-Süd-Orientierung, der am Nordrand von den Randbrüchen 
der Lötschental-Maderanertal-Zone diskordant abgeschnitten wird (Atlasblatt 
Meiental, Labhart et al. 2015 a, b).
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FERDEN-GUTTANNEN-ZONE

Die Ferden-Guttannen-Zone wurde von Berger et  al. (2017 a, b) definiert 
und umfasst den Lötschental- und den Guttannen-Gneiskomplex. Sie ersetzt die 
in der früheren Literatur des Aar-Massivs geläufigen Bezeichnungen «Kristalline 
Schiefer von Guttannen», «Zone der Serizitschiefer und -gneise» und «Schieferzo-
ne» (von Fellenberg 1887, Baltzer 1888, Alb. Heim 1921). Die Ferden-Guttan-
nen-Zone erstreckt sich vom Lötschental über den Grossen Aletschfirn, Lauter
aar- und Gauligletscher, Ritzlihoren und Steinhüshoren und keilt am Südende des 
Triftgletschers in Richtung Tierberglücke bei Zwischen Tierbergen aus. Als Vertre-
ter der Ferden-Guttannen-Zone tritt im Gebiet von Blatt Innertkirchen nur der 
Guttannen-Gneiskomplex auf. Dieser erstreckt sich in der südöstlichen Kartenge-
bietsecke vom Furtwangsattel über den Südhang des Trifttellti bis in den markan-
ten Einschnitt Zwischen Tierbergen, wo er – vermutlich tektonisch bedingt – vom 
Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex (Sustenhorn-Zone) abgelöst wird. Wie be-
reits auf Seite 17 erwähnt, ist das nordöstliche Ende der Ferden-Guttannen-Zone 

Fig. 1: Erratischer Block eines migmatitischen Schollenamphibolits bei der Trifthütte SAC mit 
Schollen aus gebändertem Amphibolit in einer leukokraten, massigen quarz- und feldspatrei-

chen Matrix. Foto M. Wiederkehr, 2019.
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nicht eindeutig zu kartieren, da der Übergang vom Guttannen-Gneiskomplex zum 
Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex fliessend verläuft. Die auf der Karte darge-
stellte Grenze ist rein konzeptueller Art, damit ein nahtloser Anschluss zum öst-
lich angrenzenden Atlasblatt Meiental gewährleistet ist.

Die Ferden-Guttannen-Zone wird nördlich von der Erstfeld-Zone begrenzt. 
Die Abgrenzung ist im Gelände allerdings nur schwierig festzulegen. Eine Aus-
nahme stellt der Furtwangsattel dar, wo eingeschuppte triassische Sediment
gesteine die Grenze markieren. Gegen Süden wird die Ferden-Guttannen-Zone 
grösstenteils von den Intrusiva der Haslital-Gruppe abgeschnitten (Zentraler 
Aare-Granit und Mittagflue-Granit; Blatt Guttannen), einzig zwischen Chil-
chlistock und Triftgletscher, unmittelbar im südlich angrenzenden Gebiet von 
Blatt Guttannen, wird sie von der Trift-Formation begrenzt. Im Kartengebiet bil-
det der Kontakt zum Telltistock-Granit die scharfe, schon von Weitem erkennba-
re südliche Begrenzung.

GG	 Guttannen-Gneiskomplex: mehrheitlich migmatitischer Biotit-
Plagioklasgneis mit Kalksilikatfelslinsen, Biotit-Chlorit- und 
Chlorit-Serizitgneis bis -schiefer

Der Guttannen-Gneiskomplex streicht als 250 bis 500 m breiter Zug von Süd-
westen in das Kartengebiet. Er bildet die nur schwer zugänglichen, steinschlägi-
gen Südhänge des Trifttellti, von denen lawinentransportiertes Blockmaterial mit 
den für diese Einheit charakteristischen Kalksilikatfelslinsen in der Umgebung 
des Tälliseewlis liegen. In der ungefähr östlichen Fortsetzung jenseits des Undre 
Triftgletschers finden sich am Weg zur Trifthütte SAC weitere anstehende Kalk-
silikatfelslinsen, deren Auftreten zur Abgrenzung vom nördlich anschliessenden 
Erstfeld-Gneiskomplex herbeigezogen wurden. Interessanterweise wurden in der 
nordöstlichen Fortsetzung am Mittleren Tierberg und 2 bis 3 km weiter im Be-
reich der Tierberglihütte SAC (Atlasblatt Meiental) ähnliche Anreicherungen von 
solchen Kalksilikatfelslinsen beobachtet (Labhart et al. 2015 a, S. 25). Dies könn-
te allenfalls ein Indiz sein, dass der Guttannen-Gneiskomplex noch etwas weiter 
nach Osten ziehen dürfte. Wie jedoch auf Seite 17 erwähnt, ist die nordöstliche 
Fortsetzung und die Abgrenzung zum Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex 
sehr unsicher.

Der Guttannen-Gneiskomplex ist im südlich angrenzenden Gebiet von Blatt 
Guttannen weitverbreitet und wurde dort detailliert beschrieben und kartiert (Ab-
recht in Vorb., Abrecht et al. in Vorb.). Im Kartengebiet dominieren bräunlich 
grauer Biotit-Plagioklas- und Biotitgneis, die durch migmatitische metatektische 
Gefüge in Form von konkordanten, lokal aber auch diskordanten, Leukosombil-
dungen charakterisiert sind (Fig. 2). Daneben treten auch grünlich grauer Bio-
tit-Chlorit- und Chlorit-Serizitgneis bis -schiefer auf, die als stark verschieferte und 
retrograd umgewandelte Äquivalente des Biotit-Plagioklas- und Biotitgneises ge-
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deutet werden. Nur selten ist der primäre sedimentäre Schichtaufbau, heute als 
Stoffbänderung und Korngrössenverteilung überliefert, diffus zu erkennen.

Charakteristisch sind die bereits erwähnten häufig vorkommenden, konkor-
dant eingelagerten, meist nur wenige Dezimeter grossen Kalksilikatfelslinsen. Sel-
ten sind auch eigentliche Schwärme zu beobachten. Aufgrund der geringen Grös-
se war eine Darstellung dieser Linsen im Kartenmassstab jedoch nicht möglich.

ERSTFELD-ZONE

Die Erstfeld-Zone (Labhart et al. 2015 a, b, Berger et al. 2017 a, b; «Erstfelder 
Gneis» oder «Gneiszone von Erstfeld» in der älteren Literatur) umfasst im Gebiet 
von Atlasblatt Innertkirchen ein 2 bis 4 km breites Nordost – Südwest streichendes 
Kristallinareal, welches auf einer Länge von 9 km quer durch das Kartengebiet ver-
läuft. Die Erstfeld-Zone repräsentiert neben der Innertkirchen-Lauterbrunnen-
Zone den grössten kristallinen Komplex im Bereich des Kartengebiets. Der Erst-
feld-Gneiskomplex, ein tonalitisch bis granodioritisch zusammengesetzter, partiell 
metatektischer Biotit-Plagioklasgneis mit mindestens teilweise gesichertem meta-
sedimentärem Ursprung, stellt die dominierende lithostratigraphische Einheit dar 
und kann vom Gipfel der Jungfrau (Berner Oberland) im Südwesten bis Silenen 
(Urner Reusstal) im Nordosten verfolgt werden. Die markanten charakteristisch 
grauen Gipfel der Kette Mährenhorn – Radlefshoren – Giglistock, wobei letzterer 
knapp ausserhalb des Kartengebiets liegt, werden von den Gesteinen der Erst-
feld-Zone aufgebaut. Eine detaillierte Beschreibung des Erstfeld-Gneiskomplexes 
ist in Labhart et al. (2015 a) und Abrecht (in Vorb.) enthalten.

Fig. 2: Migmatitischer Biotit-Plagioklasgneis des Guttannen-Gneiskomplexes mit diskordanter 
Leukosombildung im Gebiet Zwischen Tierbergen. a) Das Leukosom durchsetzt diskordant die 

Bänderung. b) Der Faltenbau wird vom Leukosom diskordant durchschlagen. 
Fotos M. Wiederkehr, 2016 (a) und 2019 (b). 

a) b)
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Die Abgrenzung der Erstfeld-Zone sowohl gegen die nordwestlich anschlies-
sende Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone als auch gegen die südöstlich angren-
zende Ferden-Guttannen-Zone ist generell schwierig. Der Grund dafür liegt im 
ähnlichen Gesteinsinhalt, der vorwiegend aus biotit- und plagioklasreichen Ge-
steinen besteht, die infolge der im Kontaktbereich oft ausgeprägten Deformation 
und retrograden Überprägung nur schwer abzugrenzen sind. Ausnahmen reprä-
sentieren Einschuppungen von stark deformierten permokarbonischen (Bänzlou-
wiseewleni, Morgenthaler 1921, Nibourel 2019) beziehungsweise triassischen 
Sedimentgesteinen (Furtwangsattel).

Der Kontakt zwischen der Innertkirchen-Lauterbrunnen- und der Erst-
feld-Zone im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen – und beidseits weit darüber 
hinaus – ist tektonischer Natur, wie das Vorhandensein eines grauen bis dunkel-
grauen oder pechschwarzen Mylonits («Grenzmylonit» nach Kammer 1980) von 
einigen Dezimetern bis mehreren Metern Mächtigkeit belegt (s. auch Diskussion 
in Labhart et al. 2015 a, S. 64ff.).

GME	 Erstfeld-Gneiskomplex: teilweise metatektischer Biotit-
Plagioklasgneis, Biotit-Serizitgneis bis -schiefer

Die mit Abstand dominierende Lithologie des Erstfeld-Gneiskomplexes ist ein 
in verschiedenen Grössenordnungen verfalteter, lagiger beziehungsweise gebänder-
ter Biotit-Plagioklasgneis, in dessen Leukosomlagen Kalifeldspat angereichert ist (in 
der Literatur als Erstfeld-Gneis bezeichnet, Fig. 3a). Die Leukosome liegen meist 
konkordant zur Bänderung, wobei der Eindruck eines Lagenmigmatits (Metatexit) 
entsteht. Nicht selten kann das Leukosom den Lagenbau aber auch mehr oder we-
niger diskordant durchsetzen beziehungsweise durchschlagen. Durch die alpine De-
formation und Metamorphose erfolgte die Umwandlung zu Biotit-Serizitgneis bis 
-schiefer. Der im Kartengebiet petrographisch eher monoton ausgebildete Erst-
feld-Gneiskomplex zeichnet sich in seiner nordöstlichen Fortsetzung im Gebiet von 
Atlasblatt Meiental (nördlich des Sustenpasses, im Leitschach- und Kröntengebiet 
sowie in der Westflanke des Urner Reusstals) als landschaftlich-morphologisch do-
minanter Kristallinkomplex schroffer Berggipfel mit grosser petrographischer Viel-
falt aus (Labhart et al. 2015 a, b). In der südwestlichen Fortsetzung im Gebiet von 
Blatt Guttannen treten lagig ausgebildeter migmatitischer Biotit-Plagioklasgneis 
und granitischer Alkalifeldspat führender Biotitgneis auf, die jedoch aufgrund der 
meist diffusen und oft kleinräumigen Übergänge und der retrograden Überprägung 
kaum voneinander abzugrenzen sind (Abrecht in Vorb., Abrecht et al. in Vorb.). 
Der morphologisch markante Felsriegel in der nordöstlichen Fortsetzung besteht im 
Bereich der Triftbrücke vorwiegend aus gleichkörnigem bis leicht porphyrischem 
Biotitgneis mit granitischem Charakter (Fig. 3b).

Die Bandbreite im modalen Mineralbestand schwankt beträchtlich: Haupt-
gemengteile sind Quarz (25  –  40 %), Plagioklas (25  –  40 %) in mehreren Generatio-
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nen mit maximal 65  –75 % Anorthitgehalt, perthitischer Kalifeldspat ohne Mikro-
klingitterung (10  – 20 %) und rotbrauner Biotit mit vielen Einschlüssen und 
pleochroitischen Höfen (10  – 20 %). Ferner sind fibrolithischer Sillimanit, Titanit, 
Apatit, Zirkon, Monazit, Xenotim und opake Minerale als Nebengemengteile 
und Akzessorien vorhanden. Retrograd metamorphe Neubildungen alpinen, 
eventuell auch variszischen Alters sind Chlorit, Hellglimmer, feinkristalline 
Aggregate von Titanoxiden und Titanit (Leukoxen), Sagenit (netz- bis gitterarti-
ge Verwachsung von nadelförmigen Rutilzwillingen), Klinozoisit, sowie Preh-
nit-, Adular- und Albit-Spindeln, alle sekundär nach Biotit, ferner Albit und Adu-
lar nach Kalifeldspat.

Radiometrische Datierungen an Zirkonen ergaben konkordante Alter von 
456 ± 2 Ma (Schaltegger 1993), die vermutlich dem Höhepunkt der ordovi-
zisch-silurischen amphibolitfaziellen Metamorphose (Bildung von Sillimanit) und 
einsetzender partieller Aufschmelzung (Anatexis) des Erstfeld-Gneiskomplexes 
entsprechen. Nur noch reliktisch erhaltene Vorkommen von Granatamphibolit (als 
Umwandlungsprodukt von Eklogit gedeutet) und koronitischem Metagabbro im 
Sustenpassgebiet sowie Funde von Disthen im Efital südöstlich von Erstfeld wei-
sen auf eine frühere Hochdruckmetamorphose hin (Abrecht 1994). Ererbte Ker-
ne in Zirkonen tragen die Erinnerung an proterozoisches bis archaisches detriti-
sches Material. Aufgrund des vorherrschenden Gesteinschemismus und dem 
Vorhandensein von detritischen Zirkonen proterozoischen bis archaischen Alters 
gilt ein metasedimentärer Ursprung für mindestens Teile des Erstfeld-Gneiskom-
plexes als gesichert. Es dürfte sich dabei um eine Kontinentalrandserie mit einge-
lagerten Vorkommen von Metabasalt und -gabbro sowie ultrabasischen Spänen 
handeln, die während eines ordovizisch-silurischen (kaledonischen) Gebirgsbil-

Fig. 3: Biotit-Plagioklasgneis des Erstfeld-Gneiskomplexes. a) Metatektischer Gneis, auch als 
Bändergneis oder Lagenmigmatit bezeichnet. Wanderweg zur Trifthütte SAC bei Koord. 
2669.700/1172.180. b) Gleichkörniger granitischer Alkalifeldspat führender Biotitgneis. Östlicher 

Brückenkopf der Triftbrücke (Koord. 2670.380/1171.900). Fotos M. Wiederkehr, 2019.

a) b)
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dungszyklus mit auffallenden Parallelen zur Gotthard-Decke gebildet wurde (s. 
Kap. Tektonometamorphe Entwicklung; Labhart et al. 2015 a).

Eine weitere wichtige relative Altersbeziehung stellt das Auftreten von Ein-
schlüssen beziehungsweise Schollen von gebändertem Biotit-Plagioklasgneis des 
Erstfeld-Gneiskomplexes innerhalb des Innertkirchen-Migmatits dar (Labhart 
1977). Die Entstehung des Innertkirchen-Migmatits wird denn auch als partielle 
Aufschmelzung eines Teils der Erstfeld-Zone gedeutet. Dabei sind die hellen, ten-
denziell saureren Partien (v.  a. metatektischer Biotit-Plagioklasgneis) grösstenteils 
aufgeschmolzen worden und bilden heute die Grundmasse beziehungsweise das 
Leukosom des Schollenmigmatits. Der restliche, nicht aufgeschmolzene Gesteins-
bestand (feinlagiger Bändergneis, mafische und ultramafische Gesteine, Marmor, 
Kalksilikatfels) blieb als Restit in Form von Schollen erhalten.

INNERTKIRCHEN-LAUTERBRUNNEN-ZONE

Die Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone – unter anderen auch als «Innert-
kirchner Granit» (Alb. Heim 1921, Günzler-Seiffert & Wyss 1938) beziehungs-
weise «Gastern-Innertkirchner Granitzone» (Hugi 1934, Hügi 1956) oder «Innert-
kirchner Kristallin» (Labhart 1977) beziehungsweise «Innertkirchen-Lauter-
brunnen-Kristallinzone» (Abrecht 1994) bezeichnet – umfasst einen Komplex 
migmatitischer Gesteine, welcher den Nordrand des Aar-Massivs zwischen dem 
Gastere-/Lauterbrunnental und dem Engelbergertal über eine Distanz von mehr 
als 65 km aufbaut. Im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen bildet die Innertkir-
chen-Lauterbrunnen-Zone einen rund 3 km breiten Streifen, der gegen Nordosten 
ins Wendental (Atlasblatt Meiental) und gegen Südwesten ins Ürbachtal und an-
schliessend über den Tossen (Blatt Guttannen) zieht. Im Gebiet dieser drei Atlas-
blätter bildet die Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone typischerweise die Talsohlen 
und -hänge, besonders ausgeprägt im Gadmertal. Eine Ausnahme hierzu stellt der 
Bänzlouwistock dar, der mit einer Höhe von 2530 m ü.  M. die höchste Erhebung der 
Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone innerhalb des Kartengebiets repräsentiert.

Der Innertkirchen-Migmatit ist die dominierende lithostratigraphische Ein-
heit der Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone und besteht aus einem Schollenmig-
matit (Diatexit) mit pinitreicher granitischer bis granodioritischer Grundmasse 
und Schollen von gebändertem Biotit(-Plagioklas)gneis – teilweise ähnlich demje-
nigen des Erstfeld-Gneiskomplexes –, Marmor, Kalksilikatfels sowie Amphibolit. 
Um dem nach heutiger Auffassung vorwiegend migmatitischen Charakter der Ge-
steine gerecht zu werden, wird in der vorliegenden Karte anstelle des Innertkir-
chen-Lauterbrunnen-Gneiskomplexes (Berger et  al.2017 a, b) neu die Bezeich-
nung Innertkirchen-Migmatit verwendet.

Im Gadmertal wird der Innertkirchen-Migmatit an dessen Nordkontakt von 
einem permischen Verwitterungshorizont überlagert, über welchem die hier mit-
telsteil nach Nordwesten einfallenden autochthonen mesozoischen Sedimentge-
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steine auflagern. Die zum Teil schon lange bekannten und dokumentierten Ver-
schuppungen von Kristallin- und Sedimentgesteinen, wie etwa die «Gadmer 
Doppelfalte» und die Sedimentkeile am Pfaffenchopf und am Loibstock, sind wich-
tig für die Deutung der alpinen Tektonik (s. S. 127 ff.; Arbenz & Müller 1920, 
Rohr 1926, Müller 1938, Labhart 1966, Kammer 1989, Giba 2006, Mock 2014, 
Herwegh et al. 2017, 2020, Buess 2019). Der Kontakt zur südlich angrenzenden 
Erstfeld-Zone ist scharf und wird durch eine Mylonitzone gebildet (Kammer 1985).

Die Aufschlussverhältnisse in der Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone im 
Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen sind nicht ideal: einerseits ist das anstehende 
Gestein über weite Strecken von quartären Lockergesteinen bedeckt, andererseits 
wird in sehr vielen Aufschlüssen das alte, voralpine Substrat von alpinen Bewe-
gungsflächen mit Quarz- und Chloritbelägen kaschiert (s. a. Mock 2014, Berger 
et al. 2017 c). Letzteres gilt insbesondere auch für die vielen Aufschlüsse entlang der 
Sustenpassstrasse. Hingegen boten die vielen Kilometer langen Kraftwerkstollen 
der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO), die während der Bauphase in den 1950er 
und 1960er Jahren teilweise geologisch aufgenommen und dokumentiert wurden, 
einmalige Aufschlussverhältnisse (Labhart 1966, Labhart  & Schaltegger 
1993). Da die lithologische Beschreibung des Innertkirchen-Migmatits in den Er-
läuterungen zum östlich anschliessenden Atlasblatt Meiental auf den innerhalb 
des Kartengebiets erhobenen Beobachtungen in den Untertageaufschlüssen 
(Kraftwerk- und Transitgasstollen) basiert, wurden die nachfolgenden Ausführun-
gen weitestgehend aus Labhart et al. (2015 a) übernommen.

GMI	 Innertkirchen-Migmatit: Schollenmigmatit mit pinitreicher grano
dioritischer Grundmasse und Schollen von Paragneis, Erstfeld-
Gneis, Marmor und Amphibolit

Der Innertkirchen-Migmatit ist charakterisiert durch ein granitisch bis grano-
dioritisch zusammengesetztes, inhomogenes, von grünen Pinitflecken durchsetz-
tes Leukosom mit Schollen unterschiedlichster Dimensionen (Diatexit, auch als 
Schollenmigmatit bezeichnet; Fig. 4). Die Schollen bestehen aus lagigem bezie-
hungsweise gebändertem Gneis – teilweise demjenigen des Erstfeld-Gneiskomple-
xes sehr ähnlich –, Marmor, Kalksilikatfels und Amphibolit. Die lithologische Zu-
sammensetzung dieser Schollen widerspiegelt weitgehend die Gesteinsvielfalt der 
Erstfeld-Zone in der nordöstlichen Fortsetzung im Gebiet von Atlasblatt Meiental 
(Labhart et al. 2015 a, S. 21ff.). Die Entstehung des Innertkirchen-Migmatits wird 
denn auch als partielle Aufschmelzung eines Teils der Erstfeld-Zone gedeutet 
(Labhart 1977, Schaltegger 1993). Dabei sind die hellen, tendenziell saureren 
Partien (v.  a. metatektischer Biotit-Plagioklasgneis) grösstenteils aufgeschmolzen 
worden und bilden heute die Grundmasse beziehungsweise das Leukosom des 
diatektischen Innertkirchen-Migmatits (Schollenmigmatit). Der restliche, nicht 
aufgeschmolzene Gesteinsbestand blieb als Restit in Form von Schollen erhalten. 
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Im Innertkirchen-Migmatit sind neben den mit der Aufschmelzung verbundenen 
lokalen aplitisch-pegmatitischen Nestern und Lagen keine weiteren Gangbildun-
gen beobachtet worden (s. S. 40).

Die bereits im Aufschluss- wie auch im Handstückbereich auffallende Inho-
mogenität des granitisch bis granodioritisch zusammengesetzten Leukosoms spie-
gelt sich auch im Mineralbestand wider, der innerhalb einer grossen Bandbreite 
schwankt. Hauptgemengteile sind Plagioklas (33 – 36 %), Quarz (27– 33 %), Kalifeld-
spat (13 – 28 %), Biotit (7–14 %) und Pinit (0,5  – 30 %); ferner treten Sillimanit, Granat, 
Turmalin, Rutil, Ilmenit, Pyrit, Titanit und Zirkon auf. Pinit ist das «Leitmineral» 
des Innertkirchen-Migmatits. Er entsteht retrograd durch eine Hydratationsreakti-
on aus Cordierit, der nur in einem Fall effektiv noch nachgewiesen werden konnte 
(Rutishauser 1972). Pinit stellt kein eigenständiges Mineral dar, er besteht aus 
einem sehr feinkörnigen Gemenge von Chlorit, Hellglimmer (Phengit) und Plagio

Fig. 4: Innertkirchen-Migmatit. a) Grünliche Pinitflecken im granitisch bis granodioritisch zu-
sammengesetzten Leukosom (Bildbreite ca. 1 m). Foto A. Morard, 2017. b) Massiges gleichkörni-
ges Leukosom des Innertkirchen-Migmatits, reich an grünem, idiomorph nach Cordierit ausge-
bildetem Pinit. Probe aus dem Kraftwerkstollen Hopflauenen – Äppigen, bei Tm 960 ab 
Hopflauenen. Foto M. Wiederkehr, 2019. c) und d) Schollenmigmatit (Diatexit) mit Schollen von 

gebändertem Gneis. Fotos A. Morard, 2017 (c, Bildbreite ca. 1 m) und T. Labhart (d).

a)

c)

b)

d)
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klas, die nicht selten Pseudomorphosen nach Cordierit aufbauen (Fig. 4a u. b). 
Cordierit entsteht bei hochtemperierten Bedingungen und niedrigem Druck  
(HT/LP-Migmatit) aus der Schmelzreaktion von Biotit, Albit, Alumosilikat und 
Quarz. Rutishauser (1972) hat die Zusammenhänge zwischen dem Modal
bestand des Leukosoms und dem Grad der Assimilation von Altbestand – der 
Hybridisierung – im Detail untersucht.

Die Grösse der Schollen bewegt sich häufig im Dezimeter- bis Meterbereich 
(Fig. 4c u. d), kann aber 10 bis 100 m erreichen. Die Schollendichte ist höchst unter-
schiedlich; sie liess sich jedoch nur in den Untertageaufschlüssen schlüssig beur-
teilen. So wechselten auf einer 1200 m langen Strecke im Stollen Hopflauenen – Äp-
pigen Abschnitte mit hoher Schollendichte mehrfach mit praktisch schollenfreien 
Bereichen von über 100 m Länge. Die Form der Schollen ist oft rechteckig bis oval, 
wobei die längere Seite fast immer der meist deutlich ausgeprägten Bänderung des 
Schollengesteins entspricht. Boudinierte Lagen, welche auf Durchbewegung hin-
weisen würden, sind im Kartengebiet sehr selten, im Gegensatz etwa zur Region 
von Lauterbrunnen, wo sie die Norm darstellen (Rutishauser 1972). Die Begren-
zung der Schollen ist materialabhängig. Bei Metakarbonaten und basischen Ge-
steinen ist sie häufig scharf. Gneisschollen hingegen zeigen oft unscharfe Begren-
zungen mit Auflösungserscheinungen. Das an die Scholle angrenzende Leukosom 
ist in der Regel reich an Pinit und kleinen, in allen Stadien der Auflösung begriffe-
nen Kleinstschollen. Vor allem in Stollenaufschlüssen liess sich, angrenzend an 
grössere Gneisschollen, im Leukosom eine durch Pinitschnüre markierte Parallel-
struktur über eine Distanz von zehn und mehr Metern beobachten. Dies stützt die 
Vermutung, dass die Aufschmelzung der Schollen mehr oder weniger statisch und 
praktisch ohne jede Durchbewegung erfolgte.

Metakarbonate sind die häufigsten und auffallendsten Schollengesteine. Ihre 
Zusammensetzung reicht von reinem weissem Kalzitmarmor über Kalksilikat-
marmor zu Kalksilikatfels bis -gneis. Die fast immer deutlich ausgeprägte Bände-
rung dürfte die sedimentäre Wechsellagerung abbilden. Die Marmorschollen he-
ben sich dank ihrer hellgrauen bis weissen Farbe gut vom eher dunklen, oft rostig 
braun anwitternden Umgebungsgestein ab und zeichnen sich durch ihre Reinheit 
aus. Kalksilikatmarmorschollen enthalten Kalzit, Quarz, Wollastonit, Vesuvian, 
Diopsid, Grossular, Plagioklas und selten Forsterit und Chondrodit (Humit-Grup-
pe); als retrograde Bildungen treten Klinozoisit, Talk, Prehnit und Kalzit auf. Als 
einziges unter den Schollengesteinen erlauben die Kalksilikatmarmorschollen 
eine Abschätzung der Metamorphosebedingungen: die Paragenese Diopsid-Fors-
terit-Kalzit-Wollastonit-Quarz-Plagioklas-Grossular koexistiert unter amphibolit-
faziellen Bedingungen bei Temperaturen zwischen 600 und 700 °C. Die Kalksili-
katfels- bis Kalksilikatgneisschollen sind relativ feinkörnige, kompakte, oft deutlich 
gebänderte Gesteine, in denen vor allem Lagen mit leicht rötlichem Grossular, rot-
braunem Vesuvian und grünem Diopsid farblich hervortreten (Fig. 5). Typische 
Minerale sind Plagioklas, Quarz, Hornblende, Biotit, Diopsid, Vesuvian, Grossu-
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lar, Titanit und opake Minerale; als retrograde Bildungen treten Chlorit, Serizit, 
Prehnit, Talk und Kalzit auf.

Grössere, im Kartenmassstab darstellbare Vorkommen von Marmor- und 
Kalksilikatfels- bis Kalksilikatgneisschollen befinden sich im Bereich der Talstati-
on der Triftbahn unweit des Weilers Schaftelen («Schaftelen-Marmor»), beidseits 
des Triftwassers auf der Höhe des Beese Grabens sowie Bim luteren Seeli (Koord. 
2665.240/1172.750). Diese Vorkommen werden auf S. 30 beschrieben.

Die gneisigen Schollentypen lassen sich grob in Biotitgneis- und mehr oder 
weniger Kalifeldspat führende Biotit-Plagioklasgneisschollen unterteilen. Die Bio-
titgneisschollen sind meist feinkörnig und wechsellagern mit kalksilikatischem 
Gneis und Marmor. Hauptgemengteile sind Biotit und Plagioklas; Kalifeldspat ist 
nur untergeordnet vorhanden. Retrograd gebildet sind Chlorit, Serizit, Talk und 
Prehnit. Deutlich seltener sind grobkörnigere lagige Biotit-Plagioklasgneisschol-
len, die bis zu 10 % perthitischen Kalifeldspat führen können. Sie sind migma-
titisch ausgebildet, enthalten Granatrelikte und entsprechen makroskopisch wie 
mikroskopisch weitgehend dem metatektischen Gneis (Lagenmigmatit) des Erst-
feld-Gneiskomplexes. Der Aufschmelzung entgangen sind dabei nur einige weni-

Fig. 5: Gebänderter Kalksilikatgneis bis -marmor. Gut erkennbar sind leicht rötlicher Grossular, 
rotbrauner Vesuvian und grüner Diopsid. Stollenaushub aus Kraftwerkstollen Hopflauenen- 

Äppigen. Foto T. Labhart.
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ge grössere Komplexe, der grösste befindet sich bei Feldmoos im Gebiet von 
Atlasblatt Meiental unmittelbar östlich des Kartengebiets.

Basische und ultrabasische Schollen zeigen durchwegs eine starke retrograde 
Überprägung. Man kann zwischen Amphibolitschollen mit tschermakitischer 
Hornblende, fast vollständig serizitisiertem Plagioklas und Titanit, retrograd gebil-
detem Serizit, Klinozoisit, Talk und Chlorit sowie Hornblenditschollen aus über-
wiegend Aktinolith und Orthoamphibol unterscheiden. Sie entsprechen vermut-
lich völlig retrograd umgewandelten Ultrabasiten. Als Einziger hat bisher Büchi 
(1980, S. 13) im Ürbachtal, im Gebiet von Blatt Guttannen, eine Scholle von Ser-
pentinit (Giltstein) beschrieben.

Zusammenfassend lässt sich festhalten, dass die Lithologien, der Mineral
bestand und der Metamorphosegrad der beschriebenen Schollengesteine weitge-
hend mit denjenigen der Paragneiskomplexe im Gebiet des östlich anschliessen-
den Kartenblatts Meiental (z.  B. Silberberg-Komplex nördlich des Sustenpasses, 
Schaltegger 1984) inklusive der assoziierten Metakarbonat- und Amphibolit-
vorkommen der Erstfeld-Zone übereinstimmen (Labhart et  al. 2015 a, b). Dies 
stützt die Hypothese, dass die Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone ein teilaufge-
schmolzener Bereich der Erstfeld-Zone repräsentiert, wobei die hellen, gneisigen 
Anteile (metatektischer Gneis des Erstfeld-Gneiskomplexes) bis auf wenige Relik-
te komplett aufgeschmolzen wurden und die übrigen Gesteine in Schollenform 
den nicht aufgeschmolzenen Altbestand dokumentieren.

?  Permisch verwitterter Schollenmigmatit

Unmittelbar unter der stratigraphischen Überlagerung der autochthonen tri-
assischen Sedimentgesteine ist im Innertkirchen-Migmatit ein Verwitterungshori-
zont ausgebildet, und zwar auf der gesamten Länge zwischen dem südwestlichen 
(bei Im Birchi am nördlichen Ausgang des Ürbachtals) und dem nordöstlichen 
Kartengebiet (oberhalb Wendenläger). Dieser Verwitterungshorizont dürfte sich 
unter ariden Bedingungen nach der Denudation der variszischen Kristallinober-
fläche im Perm gebildet haben. Durch seine violette bis rotbraune Farbe hebt er 
sich deutlich vom grünlich grauen Schollenmigmatit (Diatexit) ab. Seine Mächtig-
keit variiert zwischen wenigen Dezimetern und maximal 25 m.

Die Zersetzungsprodukte von Kalifeldspat, Biotit und Pinit sind verantwort-
lich für die meist intensivere Rot- bis Violettfärbung. Das Gestein ist oft völlig zer-
setzt. Mikroskopisch erkennbar sind Quarzkörner in einer mehligen Grundmasse 
von verglimmerten Feldspäten, Serizit, Tonmineralen und Resten von Biotit (oft 
vollständig ausgebleicht und intensiv von opaken Verwitterungsprodukten wie Ei-
senoxiden bzw. -hydroxiden durchzogen) und Chlorit. Plagioklas ist weitgehend in 
seine Sekundärprodukte umgewandelt. Ferner tritt Limonit auf Korngrenzen und 
in Hohlräumen auf. Dolomit, zum Teil als idiomorphe Rhomboeder, bildet den 
zwickel- und porenfüllenden Zement (Kammer 1980).
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M	 Kalksilikatfels, Marmor

Kalksilikatfels bis -gneis ist ein hartes, splittriges, meist sehr feinkörniges Ge-
stein von rötlicher oder grünlicher Farbe und führt als Hauptbestandteile Horn-
blende, Vesuvian, Grossular und Diopsid; als Nebenbestandteile treten Quarz, 
Plagioklas und Biotit auf, als Akzessorien Apatit, Titanit und Zirkon. Die retrogra-
de Umwandlung ist in der Regel stark, so dass Relikte von Diopsid zusammen mit 
Quarz und weiteren Mineralen häufig von einer Matrix aus Serizit, die sich haupt-
sächlich als Abbauprodukt von Diopsid gebildet hat, umgeben sind. Die Vorkom-
men von Kalksilikatfels bis -gneis bilden in der Regel kleinere, das heisst meist un-
ter 1 m2 grosse Schollen und Linsen im Innertkirchen-Migmatit und sind bis auf 
wenige Ausnahmen im Kartenmassstab nicht darstellbar.

Kalksilikatmarmor kommt vor allem als Lagen im Wechsel mit Kalksilikat-
fels bis -gneis vor. Diese Wechsellagerung dürfte die ehemalige sedimentäre 
Schichtung von karbonatisch-mergelig-sandigen Lagen abbilden. Kalzitreiche La-
gen wittern zurück und hinterlassen herausstehende, idiomorphe Kristalle von 
Wollastonit, Vesuvian und Grossular. Der primäre Mineralbestand umfasste Kal-
zit, Quarz, Wollastonit, Forsterit, Diopsid, Vesuvian, Grossular, anorthitreicher 
Plagioklas und Titanit. Unter höher temperierten Bedingungen der Grünschiefer-
fazies entstanden retrograd Klinozoisit/Epidot, Tremolit und Hellglimmer, bei tie-
fer temperierten Bedingungen Talk und Prehnit. Der büschelig-faserige Wollasto-
nit tritt lagig oder domänenweise auf. Es ist anzunehmen, dass sein Auftreten vom 
lokalen CO2-Partialdruck der fluiden Phase bestimmt wurde. So ist auch die Reak-
tion Kalzit + Quarz = Wollastonit als Hin- und Rückreaktion im gleichen Dünn-
schliff zu beobachten.

Grössere, im Kartenmassstab kartierbare Marmorvorkommen finden sich in 
Form von konkordanten Lagen, die mehrere 10 m lang und bis über 10 m mächtig 
sind. Es handelt sich dabei zum Teil um fast reinen, hellgrauen bis weissen Mar-
mor, der aber oft eine ausgeprägte Stoffbänderung parallel zur Längserstreckung 
aufweist. In den silikatreicheren Marmorvorkommen wittern die Silikate mit ihrer 
beigen bis hellbraunen Farbe und unregelmässigen Begrenzung aufgrund der hö-
heren Härte heraus. Die Marmorlagen weisen unterschiedliche Orientierungen 
auf, verlaufen aber immer parallel der Stoffbänderung des umgebenden Innertkir-
chen-Migmatits und liegen subhorizontal bis steil einfallend. In diesem Zusam-
menhang speziell erwähnenswert sind die Marmorvorkommen in der Umgebung 
von Schaftelen. Es handelt sich dabei um einen Marmor-Schollenkomplex, der 
sich durch einen weissen, sehr feinkörnigen und ausserordentlich reinen Marmor 
auszeichnet («Schaftelen-Marmor»). Dieses seit dem 17. Jahrhundert bekannte 
Marmorvorkommen wurde für die Verwendung als Dekorationsgestein (Kamin-
fassungen und Epitaphen) bis anfangs des 20. Jahrhunderts im Kleinbetrieb abge-
baut (s. Kap. Mineralische Rohstoffe).
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Spät- bis postvariszische Metasedimente und Vulkanite

Die charakteristische Abfolge aus hauptsächlich spätkarbonischen Metasedi-
menten, Vulkanoklastika und Vulkaniten wurde in der Kartenlegende als spät- bis 
postvariszische Metasedimente und Vulkanite zusammengefasst (in der Literatur 
auch als «Maderaner Group» bezeichnet, Oberhänsli et al. 1988). Diese Abfolge 
tritt mehrheitlich als dünne, steil einfallende Gesteinszüge auf, die zwischen ver-
schiedenen Einheiten des prävariszischen Kristallins eingeschuppt wurden; diese 
Züge stellen daher ein fundamentales Element für die Gliederung des prävariszi-
schen Kristallins des Aar-Massivs dar (Schenker 1987, Schenker & Abrecht 
1987, Oberhänsli et al. 1988). Die im Kartengebiet vorkommenden spätkarboni-
schen Gesteinsabfolgen wurden von Berger et al. (2017 a, b) in die Wenden-Zone 
im Norden und die Lötschental-Maderanertal-Zone im Süden gegliedert.

LÖTSCHENTAL-MADERANERTAL-ZONE

Die Lötschental-Maderanertal-Zone stellt nach Berger et al. (2017 a, b) einen 
eigenständigen, etwas weiter nördlich zur Diechtergletscher-Tscharren-Zone ver-
laufenden Zug spätkarbonischer Metasedimente, Vulkanoklastika und Vulkanite 
dar. Sie wurde – im Gegensatz zur Letzteren – nicht vom Zentralen Aare-Granit 
intrudiert und weist daher keine Anzeichen einer Kontaktmetamorphose auf. Ne-
ben der im Kartengebiet vorkommenden Trift-Formation werden von Westen nach 
Osten die Goltschenried-, Intschi-, Windgällen- und Bifertengrätli-Formation zur 
Lötschental-Maderanertal-Zone gezählt (Berger et al. 2017 a, b).

Die Trift-Formation besteht aus pyroklastischen, tuffitischen und epiklasti-
schen Ablagerungen, wobei sich die einzelnen Gesteinstypen teilweise in rascher 
Folge abwechseln. Hervorzuheben sind die auftretenden grobkörnigen Konglome-
ratlagen mit Komponenten von über 10 cm Durchmesser.

Die Trift-Formation streift im Gebiet der Trifthütte SAC gerade noch die süd-
östlichste Kartengebietsecke (Fig. 6). Da die lithologische Beschreibung der Trift-
Formation in den Erläuterungen zum östlich anschliessenden Atlasblatt Meiental 
auf den innerhalb des Kartengebiets erhobenen Beobachtungen im Triftgebiet ba-
siert (Typusprofil beschrieben in Schenker 1986), wurden die nachfolgenden 
Ausführungen weitestgehend aus Labhart et al. (2015 a) übernommen.

hT	 Trift-Formation: meist verschieferte vulkanoklastische und vulkano-
sedimentäre Gesteine, z.  T. Fanglomerat und Epiklastite

Von den beiden von Fischer (1905) entdeckten und von Schenker (1986, 1987) 
im Detail beschriebenen vulkanoklastischen Abfolgen des Trift- und des Gelmer-
gebiets – der Diechtergletscher- und der Trift-Formation – erreicht nur Letztere 
das Kartengebiet. Sie erstreckt sich als steilgestellte Einheit mit stark wechselnder 
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Mächtigkeit von der Grimselpassstrasse oberhalb Tschingelmad (Blatt Guttannen) 
geradlinig über den Chilchlistock zur Trifthütte SAC (Fig. 6), um anschliessend 
vom Grat zwischen dem Mittleren Tierberg und dem Tierbergsattel über die Tier-
berglimi/Chelenlücke in den Steigletscher (Atlasblatt Meiental) zu ziehen. Von 
dort schneidet sie – versteckt unter den Eismassen – in spitzem Winkel die alpin 
angelegte Störung zwischen der Sustenhorn- und der Erstfeld-Zone und geht nach 
Osten in die Intschi-Formation über (Labhart et al. 2015 a).
 Die Aufschlüsse in der Chalchtallücke (Atlasblatt Meiental, Koord. 2677.170/
1174.060) enthalten neben eingeschuppten mesozoischen Sedimentgesteinen stark 
deformierte vulkanogene Gesteine und Konglomeratlagen karbonischen Alters, 
die bereits der Intschi-Formation («Färnigen-Zone» und «Intschi-Zone») zugeord-
net werden (Labhart et al. 2015 a, b).

Die illustrativsten und bestzugänglichen Aufschlüsse der Trift-Formation be-
finden sich im Gebiet um die Trifthütte SAC, wo sie eine Mächtigkeit von etwa 
220 m aufweist (Fig. 6). Hier hat Schenker (1986, S. 62, Fig. 5.3) das in Figur 7 
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Fig. 6: Panorama des Gebiets um die Trifthütte SAC. Deutlich zu erkennen ist der hellgraue 
massige Zug des Telltistock-Granits (γT) und die rostbraun anwitternden Gesteine des Ofen-
horn-Stampfhorn-Gneiskomplexes (GMOS). Dazwischen sind die grünlich grauen, leicht zu-
rückwitternden steilgestellten Gesteine der Trift-Formation (hT) eingeschaltet. Gegen Norden 
folgen mit tektonischem Kontakt der Guttannen- (GG) und der Erstfeld-Gneiskomplex (GME). 

Foto M. Wiederkehr, 2016.
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Fig. 7: Typusprofil durch die Trift-Formation (nach Schenker 1986, S. 62, Fig. 5.3). Basis des 
Profils bei Koord. 2671.500/1170.075, 2300 m ü.  M., unterhalb der Trifthütte SAC.
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Fig. 8: Konglomerat der Trift-Formation. Aufschluss bei der Trifthütte SAC. Foto A. Jenni.

wiedergegebene Typusprofil aufgenommen. Die Gesteinsabfolge steht praktisch 
senkrecht und scheint im Norden dem Telltistock-Granit (Intrusionsalter 
304,4 ± 1,0 Ma) entlang einer gewellten Oberfläche primär aufzulagern, was durch 
den konkordanten Kontakt angedeutet wird. Der Südkontakt zur Sustenhorn-
Zone ist tektonischer Art und wird durch einen bis zu 10 m mächtigen feinkörni-
gen laminierten Mylonit markiert. Die Einfaltung und die Steilstellung der 
Trift-Formation erfolgte – in Analogie zur Diechtergletscher-Formation – vor der 
Intrusion des Zentralen Aare-Granits, das heisst vor 297 ± 2 Ma (Schenker 1986, 
Labhart & Renner 2012).

Die Trift-Formation umfasst fein- bis grobkörnige klastische Sedimentgestei-
ne mit Konglomeratlagen sowie Einschaltungen von Pyroklastit und ignimbriti-
schem Metarhyolith. Die Konglomeratlagen zeigen ein weites Spektrum von Korn-
grössen, wobei die Gesteinsbruchstücke vulkanischer und intraformationeller 
Natur sind (Fig. 8). Die sehr feinkörnige quarzreiche Grundmasse zwischen den 
Geröllen dürfte primär aus glasiger Asche bestanden haben (mündl. Mitt. K. Ram-
seyer). Lagen mit eckigen Kristallinkomponenten erinnern mit ihrer fehlenden 
Sortierung und Rundung an Ablagerungen von vulkanosedimentären Schuttströ-
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men (Lahare). Die Vulkanite besitzen dazitischen bis rhyolithischen Chemismus 
und sind intensiv engständig verschiefert. Die Pyroklastitlagen sind reich an Fiam-
me, die im oberen, südlichen Teil der Abfolge eine Länge von bis zu 20 cm errei-
chen können (s. Titelbild der Erläuterungen). Viele Komponenten enthalten idio-
morphen Plagioklas und Quarz in einer serizit- und quarzreichen Grundmasse.

WENDEN-ZONE

Schon kurz nach seiner Entdeckung durch Baltzer (1880) galt das Profil am 
Wendenjoch als Schlüsselstelle für das Verständnis der Entstehungsgeschichte des 
nördlichen Aar-Massivs. Dementsprechend wurde es viel besucht und auch viel 
und kontrovers diskutiert (Baltzer 1880, 1888, Hugi 1907, Koenigsberger 1909, 
1910 a, b, Escher 1911, Lotze 1914, Alb. Heim 1921, Morgenthaler 1921, Rohr 
1926, Scabell 1926, Hügly 1927 a, b). Nach längerem Unterbruch folgte eine Serie 
von Diplom- und Doktorarbeiten, in denen vor allem tektonische und stratigraphi-
sche Fragestellungen im Zentrum standen (Kajel 1973, Kammer 1980, 1985, 
Burkhard 1981, Gisler 2003).

Die dunkelgrauen bis schwarzen feinkörnigen Mylonite und Ultramylonite 
am Kontakt zwischen der Innertkirchen-Lauterbrunnen- und der Erstfeld-Zone 
(«Grenzmylonit» nach Kammer 1980) wurden von frühen Bearbeitern als Anthra-
zit interpretiert (z.  B. Alb. Heim 1921, S. 162) und in der Folge die gesamte mylo-
nitische Kontaktzone zwischen der Erstfeld- und der Innertkirchen-Lauterbrun-
nen-Zone – vom Wendenjoch bis zum Schreckhorn – als «Wendenkarbon» be-
zeichnet (Morgenthaler 1921). In der Geologischen Karte der Schweiz 1: 500 000, 
Ausgabe 1972, ist die Wenden-Zone noch als Karbonzug ausgeschieden; in der 
Ausgabe von 1980 und in der aktuellen Version der Geologischen Karte der 
Schweiz 1: 500 000 (BWG 2005) wurde die Bezeichnung eliminiert – mit ihr leider 
auch die «echten» karbonischen Anteile der Wenden-Zone. In der Geologischen 
Spezialkarte Nr. 129 «Geological Map of the Aar Massif, Tavetsch and Gotthard 
Nappes» (Berger et al. 2017 a, b) wurden diese karbonischen Sedimentgesteine 
neu als Wendenjoch-Formation bezeichnet.

Die Wendenjoch-Formation schiebt sich im Gebiet von Atlasblatt Meiental 
zwischen dem Wendenjoch (Koord. 2677.000/1180.300) und der Spannorthütte 
SAC (Koord. 2681.770/1183.740) als ein steil südfallender Gesteinszug von 20 bis 
150 m Mächtigkeit aus dunkelgrauen bis schwarzen klastischen Sedimentgestei-
nen in das prävariszische Kristallin. Dieser Gesteinszug wird sowohl am Wenden-
joch als auch bei der Spannorthütte SAC von autochthonen mesozoischen 
Sedimentgesteinen diskordant überlagert und ist somit eindeutig prätriassischen, 
wahrscheinlich karbonischen Alters. In der südwestlichen Fortsetzung entlang 
des «Grenzmylonits» (Kammer 1980), der die Innertkirchen-Lauterbrunnen- von 
der Erstfeld-Zone trennt, schaltet sich innerhalb des Kartengebiets vom Kamm 
zwischen dem Graustock und dem Brunnenstock über die Bänzlouwiseewleni 
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Fig. 9: Wendenjoch-Formation (h W) zwischen dem Innertkirchen-Migmatit im Norden und dem 
Erstfeld-Gneiskomplex im Süden. Bänzlouwiseewleni. Foto J. Abrecht, 1988.
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(Koord. 2675.000/1171.300) bis hinunter in Richtung des Bänzlauibachgrabens ein 
bis zu 25 m mächtiger Zug klastischer Sedimentgesteine ein (Fig. 9; Nibourel 
2019, Abrecht in Vorb.).

Ob es sich dabei um einen kontinuierlichen Zug von klastischen Sediment
gesteinen zwischen der Innertkirchen-Lauterbrunnen- und der Erstfeld-Zone 
handelt, wie dies von Morgenthaler (1921) dargelegt wird, oder ob es sich dabei 
lediglich um einen Mylonit bis Ultramylonit handelt («Grenzmylonit» nach 
Kammer 1980), kann nicht abschliessend beurteilt werden. Auf der vorliegenden 
Karte wurden nur die gesicherten Vorkommen im Gebiet der Bänzlouwiseewleni 
(Fig. 9) als klastische Sedimentgesteine mit vermutlich karbonischem Alter aus
geschieden. Zu erwähnen ist, dass in der südwestlichen Fortsetzung des «Grenz-
mylonits» in der Ostflanke des Bättlerhoren in einer steilen Runse südlich von 
Pkt. 1936 m bei Koord. 2661.400/1168.270 (Blatt Guttannen, Abrecht in Vorb.) ein 
weiteres gesichertes Vorkommen karbonischer Sedimentgesteine überliefert ist 
(Huber 1922, Abrecht et al. in Vorb.).

hW	 Wendenjoch-Formation: schwarzer quarzreicher Tonschiefer, 
Konglomerat mit Komponenten von feinkörnigem Gneis und 
schwarzgrauen glasigen Fiamme in glimmerreicher Matrix

Im Gebiet der Bänzlouwiseewleni stehen stark deformierte klastische Sedi-
mentgesteine an, die aufgrund ihrer Lage zwischen der Innertkirchen-Lauterbrun-
nen- und der Erstfeld-Zone der Wendenjoch-Formation zugeordnet werden 
(Fig. 9). Das als vulkanosedimentär tuffitisch gedeutete Gestein besteht aus einer 
feinkörnigen, sehr glimmerreichen Grundmasse, in welcher helle Gesteinsbruch-
stücke aus feinkörnigem Gneis und dunkelgraue bis schwarze Schlieren und 
Schmitze eingeschaltet sind. Daneben tritt ein ebenfalls stark deformiertes fein-
körniges klastisches Sedimentgestein auf mit einer Matrix aus Glimmer und mik-
rokristallinem Quarz, in welcher Komponenten aus Quarz, Graphit und diffus ein-
gestreuten verwitterten Fe-Dolomitkristallen schwimmen (Abrecht in Vorb.).

Spät- bis postvariszische Intrusiva
(Haslital-Gruppe)

Im Bereich der Grenze Karbon/Perm (299  – 295 Ma) intrudierten als Höhe-
punkt des variszischen bis postvariszischen Magmatismus die kaliumbetonten 
kalkalkalischen bis subalkalischen Intrusiva des jüngsten Intrusionszyklus, die 
nach Berger et  al. (2017 a, b) als Haslital-Gruppe zusammengefasst werden 
(«Group C» in Schaltegger 1994). Die unweit des südlichen Kartengebietsrands 
im Gebiet von Blatt Guttannen (Abrecht et al. in Vorb.) anstehenden Intrusions-
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körper des Zentralen Aare-Granits und des Mittagflue-Granits – mit Intrusionsal-
ter von 297 ± 2 Ma beziehungsweise 296,5 ± 2,5 Ma (Schaltegger & Corfu 1992) 
– werden der Haslital-Gruppe zugeordnet. Mit dem Telltistock-Granit findet sich 
nur ein Vertreter der spät- bis postvariszischen Intrusiva innerhalb des Karten
gebiets, dessen vorläufiges Intrusionsalter im Rahmen der Publikation von Atlas-
blatt Innertkirchen auf 304,4 ± 1,0 Ma datiert wurde (schriftl. Mitt. U. Schaltegger 
2020). Die Lage dieses Granitkörpers nördlich des Zentralen Aare-Granits ist ver-
gleichbar mit derjenigen des Mittagflue-Granits und befindet sich ungefähr in des-
sen nordöstlichen Fortsetzung. Ein genetischer Zusammenhang zwischen diesen 
beiden Intrusionskörpern ist somit wahrscheinlich, obwohl lithologisch als auch al-
tersmässig doch beträchtliche Unterschiede vorhanden sind (Abrecht in Vorb.).

γT	 Telltistock-Granit: mittel- bis grobkörniger, teilweise stark verschie-
ferter Biotitgranit

Der Telltistock-Granit bildet einen senkrecht stehenden, 200 bis 250 m mäch-
tigen, kilometerlangen Granitzug beim Telltistock in der Südostecke des Kartenge-
biets (Fig. 6 u. 10a). Gegen Nordosten im Gebiet von Atlasblatt Meiental findet sich 
keine Fortsetzung dieses Granitzugs. Westlich des Triftgletschers im Gebiet von 
Blatt Guttannen lässt er sich in zwei maximal 30 m mächtige stark kataklastisch bis 
mylonitisch ausgebildete Äste weiterverfolgen (Abrecht et al. in Vorb.). Die Kon-
taktverhältnisse sind nach Abrecht (in Vorb.) im Norden gegen den Guttan-
nen-Gneiskomplex scharf (Fig. 6 u. 10a), im Süden jedoch unklar; hier verläuft eine 
Mylonitzone, die eventuell Späne der Trift-Formation führt, was mit den Verhält-
nissen unterhalb der Trifthütte SAC allerdings nicht vergleichbar ist. Hier hat man 
eher den Eindruck, dass die Trift-Formation konkordant dem Telltistock-Granit 
auflagert (Fig. 10b). Die Vergesellschaftung mit Myloniten am Südkontakt zur 
Trift-Formation kann möglicherweise mit den mylonitischen Granitvorkommen 
südlich der Mittagfluh korreliert werden (Abrecht in Vorb.). Nordöstlich der 
Trifthütte SAC markiert ebenfalls ein Mylonit die südliche Abgrenzung von der 
Trift-Formation zum Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex (Fig. 7; Schenker 
1986). Die Bezeichnung Telltistock-Granit wird im vorliegenden Kartenblatt erst-
malig verwendet und geht zurück auf den Telltistock, einem vorgelagerten Gipfel 
nördlich der Trifthütte SAC, dessen Nordwestflanke und Gipfel aus Granit aufge-
baut ist (Fig. 10a).

Der Telltistock-Granit besteht aus einem leukokraten, massigen und rich-
tungslosen, mittel- bis grobkörnigen Biotitgranit. Das primär magmatische mas-
sige Gefüge ist vor allem im zentralen Teil des Intrusionskörpers, das heisst im 
Kessel nordöstlich des Telltistocks, erhalten geblieben. Generell ist eine stark ka-
taklastische bis mylonitische Überprägung sowohl gegen die Kontakte hin als 
auch in südwestlicher Richtung des rasch geringmächtiger werdenden Granit-
zugs zu beobachten. Der Mineralbestand umfasst Quarz, saussuritisierten Plagio
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Fig. 10: a) Hellgraues massiges Band des Telltistock-Granits zwischen dem Guttannen-Gneis-
komplex (GG ) und der Trift-Formation (h T). Südwestansicht des Telltistocks. Foto M. Wieder-
kehr, 2019. b) Unscharfer, leicht gewellter konkordanter Kontakt zwischen dem Telltistock-

Granit (γT) und der Trift-Formation (h T). Foto M. Wiederkehr, 2016.

Fig. 11: Detailaufnahme eines polierten Handstücks des Telltistock-Granits. Zu erkennen sind 
milchig grauer Quarz (a), weisser Plagioklas (b) und grünlich grauer Alkalifeldspat (c). Letzterer 
weist deutliche Anzeichen von Spröddeformation auf. Biotit tritt reliktisch in den schwarzen 

Nestern und Zwickelfüllungen auf. Foto M. Wiederkehr, 2020.
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klas und perthitischen Alkalifeldspat zu etwa gleichen Anteilen. Der Alkalifeld-
spat weist deutliche Anzeichen von Spröddeformation auf (Fig. 11). Wenig 
feinschuppiger Biotit ist in Nestern und Zwickelfüllungen zu erkennen. Schnüre 
von serizitischem Hellglimmer und feinkörnigem Quarz durchziehen die zer
brochenen Feldspäte. Als Akzessorien treten Titanit, Zirkon, Kalzit, Epidot und 
Eisenoxide auf.

Ganggesteine

Ganggesteine kommen innerhalb des Kartengebiets in allen Gesteinseinhei-
ten des prävariszischen Kristallins des Aar-Massivs vor. Ein gehäuftes Vorkom-
men ist allerdings in der südöstlichen Kartengebietsecke im Bereich des Kontakts 
zwischen der Erstfeld- und der Ferden-Guttannen-Zone zu beobachten. Dies Häu-
fung dürfte mit der Nähe der Intrusiva der Haslital-Gruppe im Süden (Telltistock-
Granit, Mittagflue-Granit und Zentraler Aare-Granit) zu erklären sein. In der 
Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone sind Ganggesteine eher selten zu beobachten. 
Zudem ist es hier fraglich, ob die in den Nordflanken des Bänzlouwistocks und des 
Brunnenstocks dargestellten Aplitgänge effektiv als Ganggesteine zu deuten sind, 
oder ob sie eher mobile diskordante Leukosome darstellen, die im Zuge der par
tiellen Aufschmelzung gebildet wurden.

Die auf der Karte eingezeichneten Gänge stellen allerdings eine nur unvoll-
ständige und teilweise schematische Bestandsaufnahme dar. So sind die Gänge 
einerseits gebietsweise so zahlreich, dass nur die grösseren Gänge dargestellt wer-
den können. Andererseits können die vorhandenen Gänge nur in Gebieten mit 
guten Aufschlussverhältnissen und guter Zugänglichkeit – und auch dort nur un-
vollständig – kartiert werden. Eine Ergänzung zur Kartierung im Gelände stellen 
Kartierungen mittels Luftbildern dar. Vor allem in hochgelegenen Gebieten ohne 
Vegetation können damit zum Teil gute Resultate erzielt werden. Ein Beispiel ist 
das Gebiet Zwischen Tierbergen, wo die meist recht mächtigen und zahlreich auf-
tretenden Aplit- und Pegmatitgänge teilweise über mehrere hundert Meter verfolgt 
werden können. Demgegenüber gibt es Gebiete, wie den recht schwer zugängli-
chen und vielerorts von Lockergesteinen bedeckten südlichen Talhang des Gad-
mertals, wo keine systematische Kartierung von Gängen möglich ist.

Bei den auf dem Kartenblatt dargestellten Gängen resultiert aufgrund ihrer 
unterschiedlichen chemischen Zusammensetzung, ihrer tektonischen Überprä-
gung sowie ihren verschiedenen Bildungsaltern eine grosse Vielfalt, was die petro-
graphischen Merkmale betrifft. Bei der Kartierung im Feld kann jedoch nur eine 
grobe Erstbeurteilung gemacht werden. Die Gänge des Aar-Massivs innerhalb des 
Kartengebiets wurden zwei verschiedenen Gruppen von Ganggesteinen zugeord-
net: Aplite (Ap) und Pegmatite (Pg).
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Ap	 Aplit

Die meisten Aplitgänge innerhalb des Kartengebiets sind offensichtlich räum-
lich und genetisch an die Intrusiva der Haslital-Gruppe gebunden, die mit Ausnah-
me des eher kleineren Intrusionskörpers des Telltistock-Granits erst im südlich an-
grenzenden Gebiet von Blatt Guttannen auftreten (Mittagflue- und Zentraler 
Aare-Granit). So kommen Aplitgänge auffallend häufig im prävariszischen Kristal-
lin in der südöstlichen Kartengebietsecke innerhalb der Erstfeld- und der Fer-
den-Guttannen-Zone unmittelbar nördlich des Kontakts zum Telltistock-Granit vor.

Die Aplitgänge bilden in der Regel vom Umgebungsgestein scharf abgesetz-
te, helle feinkörnige Bänder, die wenige Zentimeter bis über 2 m mächtig und teil-
weise mehrere hundert Meter lang sein können. Aufschlussreich für das Studium 
von Aplitgängen ist die nach Norden exponierte Flanke des Einschnitts Zwischen 
Tierbergen, wo zahlreiche Aplitgänge in den steilen Felswänden aus der Ferne stu-
diert werden können. Mineralogisch sind die Aplitgänge relativ einheitlich zusam-
mengesetzt und umfassen Quarz in Zwickelfüllungen, Alkalifeldspat (oft leicht se-
rizitisiert) und saussuritisierter Plagioklas; als Nebengemengteil tritt randlich 
serizitisierter Hellglimmer auf.

Pg	 Pegmatit

Pegmatitgänge kommen im Kartengebiet eher selten vor. Die auf der Karte 
eingetragenen zwei Pegmatitgänge treten im oben bereits erwähnten Einschnitt 
Zwischen Tierbergen innerhalb des Erstfeld-Gneiskomplexes auf und sind bei ide-
alen Lichtverhältnissen schon von weitem als helle Bänder im grünlich grau anwit-
ternden Gneis zu erkennen. Sie bestehen vor allem aus perthitischem Alkalifeld-
spat (leicht serizitisiert), wenig saussuritisiertem Plagioklas und untergeordnet aus 
Quarz, grobblättrigem Hellglimmer (retrograd in Serizit übergehend), Biotit, Epi-
dot und Chlorit.

Autochthone und parautochthone Sedimentgesteine

Die autochthonen und parautochthonen Sedimentgesteine des Aar-Massivs 
werden tektonisch vom Liegenden zum Hangenden in Autochthon, Gleckstein-
Lappen, Gstellihorn-Lappen, Hohjägi-Schuppe, Läsistock-Schuppe sowie Untere 
und Obere Lauiegg-Schuppe gegliedert (Müller 1938, 1941; s. S. 122 ff.).

t	 Mels- bis Quarten-Formation
	 Frühe – Späte Trias

Die im Kartengebiet vorkommenden früh- bis spättriassischen Sedimentge-
steine lassen sich in drei Formationen gliedern, die jedoch wegen ihrer teilweise 
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sehr geringen Mächtigkeit im Kartenmassstab 1: 25 000 nicht explizit dargestellt 
werden konnten. Sie wurden daher zusammengefasst als «Mels- bis Quarten-For-
mation» ausgeschieden.

Die Mels-Formation bildet praktisch überall die Basis der triassischen Sedi-
mentabfolge, die mit einem nur 1 bis 2,5 m mächtigen weiss bis hellbeige anwit-
ternden Quarzsandstein einsetzt. Unmittelbar am Kontakt zum unterlagernden 
Kristallin ist der Quarzsandstein grobkörnig, stellenweise sogar leicht konglome-
ratisch. Gegen das Hangende geht er in einen mittelkörnigen Sandstein über 
(Bruderer 1924, Rohr 1926, Kammer 1980). Das im frischen Bruch weissgraue 
bis leicht grünliche Gestein besteht vorwiegend aus Quarzkörnern mit Beimen-
gungen von Feldspat und Gesteinsbruchstücken. Die Feldspäte sind zu einem 
grossen Teil in Serizit umgewandelt. Bei den Gesteinsbruchstücken kommen 
neben Aggregaten aus Quarz und Feldspat oft mehrere Zentimeter lange, meist 
plattige Komponenten aus gelb anwitterndem Dolomit oder grauen Tonflatschen 
vor. Über dem Sandstein folgt eine etwa 4 m mächtige Wechsellagerung aus Sand-
stein, schiefrigem Tonstein und Dolomit. Zwischen den Gesteinstypen sind Über-
gänge möglich.

Der Sandstein ist vor allem im basalen Teil massig und weist keine erkennba-
ren Sedimentstrukturen auf. Im oberen Teil der Formation ist selten eine Lamina-
tion, Schräg- oder Kreuzschichtung erkennbar und auf den Schichtflächen sind 
vereinzelt Rippelmarken zu finden. Dies deutet auf eine Ablagerung in einem flu-
vialen oder litoralen Milieu hin.

Makrofossilien sind keine vorhanden. Am Wendenjoch etwas ausserhalb des 
Kartengebiets (Atlasblatt Meiental) wurden in schiefrigem Tonstein im oberen 
Teil der Mels-Formation Pollen gefunden, die auf eine Ablagerung im frühen bis 
mittleren Anisien hindeuten (Gisler et al. 2007).

Die Röti-Formation wurde im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen von ver-
schiedenen Autoren untersucht (Paulcke 1911, Bruderer 1924, Rohr 1926, 
Büchi 1980, Kammer 1980), wobei die detaillierteste stratigraphische Beschrei-
bung von Rohr (1926) stammt.

Die Röti-Formation umfasst im Gebiet um Innertkirchen Lithologien, die 
ansonsten nirgends am Nordrand des Kristallins des Aar-Massivs beschrieben 
wurden. Bei Cheisten nördlich von Innertkirchen kommt an der Basis der Röti-
Formation ein bis etwa 4 m mächtiger rauhwackeartiger zelliger Dolomit vor. Nach 
Rohr (1926) sind die Hohlräume durch Auslaugung von Gips entstanden. Darü-
ber folgt der für die Formation typische grob gebankte, hellgelb bis orangegelb an-
witternde, im frischen Bruch hellgraue dichte Röti-Dolomit, der bei Innertkirchen 
etwa 50 m mächtig ist. In den obersten 20 bis 25 m wittert der Dolomit dunkel
orange bis rot an. Bei Cheisten ist ungefähr im mittleren Teil des Dolomits ein bis 
zu 4 m mächtiger, braunrot anwitternder feinkörniger Sandstein eingeschaltet, der 
lateral nur über eine kurze Distanz verfolgt werden kann und gemäss Rohr (1926) 
in eine Dolomitbrekzie überzugehen scheint.
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Die Mächtigkeit der Röti-Formation nimmt von Innertkirchen sowohl gegen 
Südwesten als auch gegen Nordosten hin ab. Im Gadmertal beträgt sie oberhalb 
von Gadmen noch etwa rund 20 m. Gemäss Rohr (1926) ist diese Mächtigkeitsab-
nahme stratigraphisch bedingt und auf die Erosion der oberen Schichtglieder am 
Übergang Trias/Jura zurückzuführen. Die Untergrenze gegen die Mels-Formation 
ist unscharf. Die Grenzziehung erfolgte mit dem erstmaligen Einsetzen von mäch-
tigeren Dolomitbänken, die anfänglich noch sandige oder tonige Zwischenlagen 
enthalten und die Wechsellagerung von Sandstein, schiefrigem Tonstein und 
Dolomit der Mels-Formation überlagern. Die Obergrenze der Röti-Formation 
wird stets durch einen scharfen Erosionskontakt markiert.

Bei Innertkirchen wurden im unteren Teil des Dolomits Fossilien gefunden 
(Paulcke 1911, Rohr 1926, Ricour 1952). Die von Rohr (1926) erwähnten Arten 
Myophoria orbitularis, Myophoria vulgaris und Nucla cf. goldfussi bestätigen die 
Einstufung der Röti-Formation in die Mittlere Trias (Anisien – Ladinien).

Bei Mettlenberg (ca. Koord. 2671.300/1177.800) nordöstlich von Gadmen wur-
de ein Vorkommen eines hellgrauen grobspätigen Kalks im Dach der Röti-Forma-
tion beschrieben, der zum grossen Teil aus Seelilienstielgliedern (Trochiten) auf-
gebaut wird und daher als Trochitenkalk bezeichnet wurde (Rohr 1926). Das 
entsprechende Gestein konnte an der von Rohr (1926) bezeichneten Stelle jedoch 
nicht aufgefunden werden. Etwas westlich davon, im oberen Spreitgraben am Fuss 
der Gadmerflüö (ca. Koord. 2670.810/1178.240), wurde an einer Lokalität mit guten 
Aufschlussverhältnissen jedoch ein bisher nicht bekanntes Vorkommen eines See-
lilienstilglieder führenden Kalks entdeckt (Fig. 12). Der Trochitenkalk im Gad-
mertal dürfte altersmässig mit der gleichnamigen Bildung des unteren Haupt
muschelkalks im Juragebirge zu parallelisieren sein (Rohr 1926).

Der Röti-Dolomit verhielt sich bei der alpinen Deformation weitgehend sprö-
de und wurde durch die tektonische Beanspruchung oft brettartig in einzelne 
Schuppen zerlegt (s. S. 130 ff. u. Taf. 1). Die weniger kompetenten Gesteine im Lie-
genden (Wechsellagerung von Sandstein, schiefrigem Tonstein und Dolomit der 
oberen Mels-Formation) sowie im Hangenden (schiefriger Tonstein der Bommer
stein-Formation) haben sich plastisch diesem Bau angeglichen und füllen die Zwi-
schenräume um die Dolomit-Schuppen.

Im Gadmertal oberhalb von Birchlaui (ca. Koord. 2667.100/1176.800) folgt 
über der Röti-Formation ein roter bis grünlichgrauer Sandstein, der aufgrund sei-
ner stratigraphischen Lage und der lithologischen Ausbildung zur Quarten-Forma-
tion gestellt wird (Bruderer 1924, Rohr 1926). Weitere Vorkommen vergleichba-
rer Gesteine sind im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen nicht bekannt und treten 
erst wieder weiter westlich im Lauterbrunnental und weiter östlich im Urner 
Reusstal auf. Detailliert untersucht wurde die Abfolge bei Birchlaui von Bru-
derer (1924) und Rohr (1926). Ein roter Sandstein mit deutlicher Flaserschich-
tung bildet die etwa 10 bis 15 m mächtige Basis der Abfolge (Fig. 13). Der Kontakt 
zur Röti-Formation ist gemäss beiden Autoren scharf. An der Basis ist der Sand-
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Fig. 13: Flaserschichtung im roten Sandstein der Quarten-Formation bei Birchlaui im Gadmer-
tal (ca. Koord. 2667.100/1176.800). Foto C. Gisler, 2015.

Fig. 12: Trochitenkalk im Spreitgraben im Gadmertal. Die rundlichen herauswitternden Formen 
sind Querschnitte von rekristallisierten Seelilienstielgliedern (Trochiten). Foto C. Gisler, 2016.
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stein stellenweise etwas konglomeratisch mit Einschaltungen von geröllreichen 
Lagen aus bis zu 30 cm grossen Quarz- und deutlich kleineren Dolomitkomponen-
ten (Fig. 14). Über dem roten Sandstein folgt ein bis etwa 5 m mächtiger grünlich 
grauer Sandstein mit dolomitischen Schlieren und Lagen. Im Zulaufstollen Teif-
laui – Birchlaui der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) wurden über der Röti-Forma-
tion auf einer Distanz von etwa 20 m ein rot-grüner teilweise konglomeratischer 
Sandstein durchfahren, welcher der Fortsetzung des Vorkommens bei Birchlaui 
darstellen dürfte (Schwarz 1969 a). Die vorkommenden Gesteinstypen und die 
Sedimentstrukturen (s. Fig. 13) sprechen für eine Ablagerung in einem Küsten
bereich mit wechselnden Strömungsverhältnissen, wie beispielsweise an einer fla-
chen Gezeitenküste. Fossilien wurden keine gefunden.

Hinsichtlich der lateralen Ausdehnung und der Kontakte zum Hangenden 
können keine eindeutigen Aussagen gemacht werden. Gemäss Rohr (1926) ist die 
Abfolge etwa 18 m mächtig und entlang des Hangs auf einer Länge von etwa 400 m 
aufgeschlossen und wird beidseitig vom schiefrigen Tonstein der Bommerstein-
Formation diskordant abgeschnitten. Dies würde darauf hindeuten, dass die Ge-
steine der Quarten-Formation ursprünglich weiter verbreitet waren, jedoch vor 
dem Mittleren Jura bereits wieder erodiert worden sind. Bruderer (1924) ist 
dagegen der Ansicht, dass die klastische Abfolge gegen Westen in rötlichen bis 

Fig. 14: Intraformationelles Konglomerat mit bis zu 30 cm grossen, häufig gut gerundeten teil-
weise gebänderten Quarzkomponenten in einer rötlichen sandigen Matrix. Teilweise erscheinen 

die Komponenten randlich ausgefranst oder etwas deformiert. Birchlaui. Foto T. Labhart.
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gelblichen sandig-kieseligen Dolomit übergeht, der bis ins Ürbachtal verfolgt wer-
den kann und somit dem rot anwitternden Dolomit entsprechen dürfte, der von 
Rohr (1926) der Röti-Formation zugerechnet wurde. Welche der beiden Ansichten 
eher zutrifft, kann nicht abschliessend geklärt werden. Die Interpretation von 
Rohr (1926) ist insofern plausibler, da im Autochthon des Aar-Massivs von der 
Späten Trias bis zum Mittleren Jura eine Schichtlücke existiert. Generell ist zu 
erwähnen, dass das unterschiedliche Deformationsverhalten der triassischen und 
jurassischen Gesteine lokal komplexe stratigraphische Beziehungen zur Folge ha-
ben kann: Aufgrund der spröden, bruchhaften Verformung der kompetenten und 
eher starren Triasspäne können die triassischen Sedimentgesteine lokal komplett 
aussetzen; im Gegenzug dazu verhalten sich die inkompetenten Gesteine des 
Doggers plastisch und scheinen die Triasspäne zu umfliessen (s. S. 130 ff.).

l6-  i3	 Bommerstein- und Reischiben-Formation, undifferenziert
	 spätes Toarcien – Callovien

Vor allem in den steilen Flanken des Ürbach- und des Gadmertals sowie in 
den tektonisch stark überprägten Sedimentkeilen am Loibstock und am Pfaffen-
chopf bilden die Vorkommen der mitteljurassischen Sedimentgesteine einen nur 
geringmächtigen und oft heterogen zusammengesetzten Gesteinszug. In diesen 
Fällen war eine weitere Aufgliederung im Kartenmassstab 1: 25 000 nicht möglich 
und die Gesteine wurden deshalb auf der Karte als «Bommerstein- und Reischi-
ben-Formation, undifferenziert» ausgeschieden.

l6-  a2	 Bommerstein-Formation
	 spätes Toarcien – Aalénien

Stellenweise folgt über der Röti-Formation mit stets scharfem Kontakt ein 
meist nur 0,3 bis 0,5 m mächtiger grauer Spatkalk, der von Kammer (1980) als ein 
biomikritischer Kalk mit Echinodermenbruchstücken, dünnen Muschelschalen 
sowie vereinzelten Foraminiferen- und Bryozoenresten beschrieben wird. Rohr 
(1926) fand in diesem Kalk eine Reihe von Fossilien, die auf ein Aalénien-Alter 
hinweisen. In der früheren Literatur wird daher für dieses Gestein häufig die 
Bezeichnung «Aalénienspatkalk» benutzt (u. a. Arbenz 1913). Der Kalk stellt ein 
Denudationsrelikt dar, das heisst, dass zwischen seiner Bildung und der Ablage-
rung der im Hangenden folgenden Gesteine eine kurze Phase der Erosion stattge-
funden haben muss (Rohr 1926).

Über dem Spatkalk beziehungsweise den Sedimentgesteinen der Trias folgt 
ein dunkelgrauer bis schwarzer schiefriger Tonstein, der oft etwas Glimmer führt 
und dünne siltig-sandige Lagen enthalten kann. Seine Mächtigkeit schwankt stark 
und beträgt meist 5 bis 20 m. Diese eher dunkle Abfolge bildet im Gelände einen 
scharfen Kontrast zum hellen Dolomit der Röti-Formation im Liegenden.
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Charakteristisch für den schiefrigen Tonstein sind die häufig auftretenden rot-
braun anwitternden linsenförmigen bis lagigen Konkretionen, die eine Länge von 
bis zu 30 cm erreichen können. Gemäss Untersuchungen mittels Röntgendiffrak
tion an Gesteinsproben der Bommerstein-Formation aus dem Helvetikum der 
Westschweiz (Massaad 1973 a, b), besteht der schiefrige Tonstein vorwiegend aus 
Quarz (35 %), Chlorit (28 %) und Illit (19 %). Die Konkretionen enthalten etwa gleich 
viel Quarz wie der schiefrige Tonstein und – anstelle der Schichtsilikate – einen 
hohen Anteil an Karbonat (Kalzit 13 %, Siderit 8 %, Ankerit 5 %) sowie Apatit (8 %) 
und Pyrit (5 %).

Der Tonstein führt lokal vorwiegend schlecht erhaltene Makrofossilien. 
Funde von bestimmbaren Exemplaren von Lamellibranchier, Gastropoden, Am-
moniten und Brachiopoden im Erstfeldertal deuten auf ein Aalénien-Alter hin 
(Tobler 1897).

Kammer (1980) hat die Bommerstein-Formation im Wendental untersucht 
und fand im Tonstein häufig eingelagerte dünne Sandschnüre. Er parallelisierte 
diese Abfolge daher mit dem knorrigen schiefrigen Tonstein der «Bommerstein-
Serie» von Dollfus (1965) in der Ostschweiz und stellte den Spatkalk zur «Molser-
Serie», die gemäss heutiger Nomenklatur dem Mols-Member an der Basis der 
Bommerstein-Formation entspricht.

a2-  i3	 Reischiben-Formation
	 spätes Aalénien – Callovien

Über dem inkompetenten schiefrigen Tonstein der Bommerstein-Formation 
folgt eine Abfolge von vorwiegend kompaktem Spatkalk, die als Reischiben-For-
mation bezeichnet wird. Das Dach der Reischiben-Formation wird vom Blegi-
Eisenoolith gebildet.

Beim Spatkalk handelt es sich um einen hellbraun anwitternden, im fri-
schen Bruch grauen bis leicht bläulichen, fein- bis grobspätigen Kalk, der als 
Echinodermenkalk («Echinodermenbrekzie») bezeichnet wird. Er erreicht eine 
Mächtigkeit von 10 bis 15 m. An der Basis ist das Gestein grobspätig und enthält 
Konkretionen in Form von schaligen Absonderungen aus Chamosit und Kalzit 
(Rohr 1926). Im oberen Teil wird der Echinodermenkalk feinspätiger mit zuneh-
mendem mikritischem Anteil.

Der Echinodermenkalk enthält nicht selten Dolomitfragmente und Quarz-
körner von 1 bis 5 mm Durchmesser. Der Anteil an Dolomitkomponenten nimmt 
von Nordosten nach Südwesten generell zu (Rohr 1926). Im Ürbachtal sind sie 
nördlich der Lokalität Zum Stein (ca. Koord. 2658.240/1169.490, Blatt Guttannen) 
stark angereichert und bilden eine etwa 2,8 m mächtige Dolomitbrekzie (Fig. 15), 
die hier direkt dem schwarzen schiefrigen Tonstein der Bommerstein-Formation 
auflagert. Büchi (1980) interpretiert diese Dolomitbrekzie als Füllung einer Ero
sionsrinne im Tonstein.
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Vorwiegend im mittleren Teil führt der Spatkalk lokal schwarz anwitternde 
unregelmässig geformte kieselige Konkretionen, die diesem Gestein die Bezeich-
nung «Kieselknauerkalk» gebracht haben. Ausser den namengebenden Echino-
dermenfragmenten enthält das Gestein Muschelschalenreste, Intraklasten und 
Algenknollen (Kammer 1980) sowie häufig Brachiopoden und Korallen (Rohr 
1926), wobei Letztere vor allem im obersten Bereich der Reischiben-Formation 
auftreten.

Der Spatkalk geht ohne scharfe Grenze in einen dunklen dichten Kalk mit Ei-
sen führenden Ooiden über (Rohr 1926), der in der Literatur als «Unterer Eisen-
oolith» bezeichnet wird. Der meist weniger als 1 m mächtige eisenoolithische Kalk 
ist reich an Fossilien, vor allem an Ammoniten. Überliefert sind Funde mehrerer 
Arten der Gattung Parkinsonia sowie Exemplare der Gattung Perisphinctes (Rohr 
1926).

Über dem «Unteren Eisenoolith» folgt ein bis zu 8 m mächtiger grau anwit-
ternder siltig-mergeliger schiefriger Tonstein (Rohr 1926, Kammer 1980), in wel-
chem die für das späte Bajocien leitende Ammonitenart Parkinsonia parkinsoni im 
Gadmertal beschrieben ist (Tobler 1897, S. 48).

Fig. 15: Dolomitbrekzie der Reischiben-Formation nördlich der Lokalität Zum Stein im Ür
bachtal (ca. Koord. 2658.240/1169.490, Blatt Guttannen). Hammerspitze als Grössenvergleich. 

Foto C. Gisler, 2016.
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Der schiefrige Tonstein wird von einem dichten massigen eisenoolithischen 
Kalk überlagert, der in der Literatur als «Oberer Eisenoolith» bezeichnet wird (u.  a. 
van der Ploeg 1912, Gisler 2003). Gemäss der heutigen Nomenklatur bildet er 
unter der Bezeichnung Blegi-Eisenoolith ein Member im Dach der Reischiben-For-
mation. Auffallend für dieses Gestein sind seine bunten Anwitterungsfarben, die 
von hellgrün über rot bis rostig braun reichen (Fig. 16). Der Eisenoolith weist eine 
mikritische Matrix auf, in der reichlich Eisenoide vorkommen. Die Ooide enthal-
ten meist einen organischen oder anorganischen Konzentrationskern und eine 
Hülle aus Chamosit und Hämatit, die bei tektonischer Beanspruchung in Magne-
tit umgewandelt sein können (Rohr 1926, Dollfus & Trümpy 1966). Das Gestein 
ist reich an Fossilien, wobei zahlreiche Arten der auftretenden Makrofossilien wie 
Ammoniten, Brachiopoden, Lamellibranchier und Belemniten auf ein Callo-
vien-Alter hindeuten (Tobler 1897, Rohr 1926). Die Mächtigkeit liegt relativ kon-
stant bei 1 bis 2 m und erreicht im Ürbachtal, wo das Gestein im 18. Jahrhundert 
zeitweise zur Eisengewinnung abgebaut wurde (Baltzer 1880, Müller-Lands-
mann 1900, Déverin 1945, s. Kap. Mineralische Rohstoffe), mit 3 m ihr Maximum 
innerhalb des Kartengebiets. Die Eisenoolithbänke werden als Bildungen einer 

Fig. 16: Typisch bunt anwitternder Blegi-Eisenoolith im Dach der Reischiben-Formation. Auf-
schluss nördlich der Lokalität Zum Stein im Ürbachtal (Blatt Guttannen, ca. Koord. 2658.120/

1169.180). Foto C. Gisler, 2016.
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regionalen pelagischen Hochzone gedeutet (Kugler 1987). Infolge fehlender Sedi-
mentanlieferung und sedimentationsverhindernden Strömungen war die Sedi-
mentationsrate sehr gering. Auf diese Weise konnten nur stark kondensierte 
Eisenoolithbänke und eisenverkrustete Hartgründe entstehen.

i4-5	 Schilt-Formation
	 spätes Callovien – Oxfordien

Über dem Blegi-Eisenoolith setzt mit unscharfer Grenze ein fleckig hellgrau 
und gelborange anwitternder Kalk ein, der in der Literatur als «Schilt-Kalk» be-
zeichnet wird (Fig. 17). Er weist im Kartengebiet eine Mächtigkeit von stellenweise 
nur wenigen Dezimetern bis maximal etwa 3 m auf. Der fleckige Aspekt des Kalks 
beruht auf einer bei der Diagenese entstandenen selektiven Dolomitisierung und 
ist meist an die durch Bioturbation entstandenen Wühl- und Grabgänge gebunden 
(Kugler 1987). Die gelb anwitternden Flecken bestehen aus eisenschüssigem 
Dolomit und wittern gegenüber den Partien aus grauem reinem Kalk oft etwas he-
raus. Die gelbe Anwitterungsfarbe des im frischen Bruch grauen Dolomits entsteht 
durch oberflächliche Umwandlung des eisenschüssigen Dolomits in Kalzit und 
Limonit (Kugler 1987).

Über dem Kalk folgt ein 10 bis 15 m mächtiger gelbbraun anwitternder leicht 
dolomitisierter schieferiger Mergel («Schilt-Mergel», Kugler 1987). Aus dem Mer-
gel entwickelt sich mit fliessendem Übergang ein 10 bis 15 m mächtiger graubeige 
und hellgrau anwitternder im Dezimeterbereich regelmässig gebankter Kalk mit 
mergeligen Zwischenlagen. Durch die Zunahme der Bankungsdicke geht dieser 
Kalk gegen oben allmählich in die typische dunkle mikritische Kalkabfolge der 
Quinten-Formation über. Neben den Hauptgemengteilen Dolomit und Kalzit ist 
Illit das am häufigsten vorkommende Tonmineral. Quarz ist mit bis zu 5 % vertre-
ten und kommt vor allem in Form von feinverteilten autigenen Körnern vor 
(Kugler 1987). Alle Gesteinstypen der Schilt-Formation führen nur geringe Men-
gen an terrigenem Detritus. An Fossilien finden sich Ammoniten, Spongienna-
deln, Belemniten, Terebrateln, Aptychen und Echinodermenstielglieder (Stutz 
1879, Kammer 1980). Kieselspongien sind gemäss Kugler (1987) im «Schilt-
Kalk» der autochthonen Sedimentgesteine des Aar-Massivs sehr häufig. Leitfossi-
lien – vorwiegend Ammoniten – sind praktisch ausschliesslich im «Schilt-Kalk» zu 
finden und weisen auf ein Bildungsalter im Oxfordien hin (Trümpy 1966 a). Als 
Ablagerungsmilieu wird ein offenmariner Bereich unterhalb der Wellenbasis an-
genommen (Kugler 1987).
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i5-8	 Quinten-Formation
	 spätes Oxfordien – frühes Berriasien

Innerhalb des Kartengebiets ist die Quinten-Formation der autochthonen und 
parautochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs am Aufbau einiger mar-
kanter Felsbastionen wie der Gadmerflüö oder der Engelhörner beteiligt. Sie weist 
im Autochthon eine Mächtigkeit von 190 m auf, welche im Gleckstein-Lappen auf 
270 m und im Gstellihorn-Lappen auf 380 m anschwillt (Müller 1938). Die Ab-
grenzung zur liegenden Schilt-Formation erfolgt dort, wo die Mergellagen im Dach 
der Schilt-Formation allmählich aussetzen und in den grob gebankten reinen Kalk 
der Quinten-Formation übergehen. Die Obergrenze der Quinten-Formation wird 
durch den Brekzienhorizont («Grenzschichten», Maync 1938) des Graspass-Mem-
bers der Zementstein-Formation definiert. Im Bereich des Kartengebiets wurden 
die Gesteine der Quinten-Formation von verschiedenen Autoren bearbeitet und ge-
gliedert (Scabell 1926, Maync 1938, Müller 1938, Herb 1991, Dräyer 1999).

Der untere Teil der Quinten-Formation wird hauptsächlich von einem hell-
grau bis hellblaugrau anwitternden, im frischen Bruch dunkelgrauen bis schwar-
zen mikritischen Kalk – in der Literatur als «Quintner Kalk» bezeichnet – aufge-

Fig. 17: Gefleckter «Schilt-Kalk» am Fuss der Gadmerflüö (ca. Koord. 2670.410/1178.250). 
Foto C. Gisler, 2016.
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baut. Er ist grob gebankt und enthält akzessorisch wenig Pyrit. Mineralogisch 
besteht das Gestein zu etwa 98 % aus Kalzit. Neben dem homogenen Kalk sind in 
der oberen Hälfte dieser Abfolge auch wiederholt Bänke einer autigenen Kalkbrek-
zie mit gelblicher Matrix eingeschaltet (Maync 1938).

Im oberen Teil der Quinten-Formation folgt ein bräunlich grau anwitternder 
dünnbankiger Kalk, der etwas heller als der «Quintner Kalk» erscheint. Im Gebiet 
der Engelhörner ist er gemäss Müller (1938) durch langgezogene rotbräunliche 
Streifen charakterisiert. Im Bereich der Gadmerflüö wird dieser als ein marmori-
sierter – das heisst rekristallisierter – Kalk mit bräunlichem, oft hellrötlich gefleck-
tem Bruch beschrieben, der in der Literatur als «Tithonkalk» (Müller 1938) bezie-
hungsweise als «Portlandkalk» (Maync 1938) bezeichnet wird. Die Mächtigkeit 
beträgt sowohl im Autochthon als auch in den tieferen parautochthonen Schuppen 
(Gleckstein- und Gstellihorn-Schuppe) rund 20 m. In der Literatur wird diese Ab-
folge mit dem Tros-Kalk parallelisiert, der heute als ein Member der Quinten-For-
mation definiert ist (van der Ploeg 1912, Trümpy 1966  b, Burkhard 1981, 
Nüesch 1981, Dräyer 1999). Den Abschluss der Quinten-Formation bildet eine 10 
bis 40 m mächtige Abfolge aus brekziösem Kalk. Häufig können mehrere eigent
liche Brekzienlagen auftreten, die von Kalkbänken getrennt werden, welche denen 
im Liegenden sehr ähnlich sind. Die Brekzie besteht aus dunkelgrauen bis schwar-
zen Kalkkomponenten in einer hellgrauen zementartigen Matrix (Maync 1938, 
Müller 1938). In den Brekzienlagen können sowohl lateral wie auch vertikal rasche 
lithologische Wechsel beobachtet werden. Neben brekziösem Kalk von verschiede-
ner Ausprägung tritt zudem dolomitischer Mergel und fast reiner Dolomit auf. Eine 
ausführliche Beschreibung dieser Gesteine gibt Maync (1938).

Makrofossilien sind selten. Gelegentlich kommen Ammoniten und Belemni-
ten vor. An Mikrofossilien sind Radiolarien, Calpionellen, Spongiennadeln und 
Echinodermenbruchstücke zu finden, meist aber rekristallisiert und nicht weiter 
bestimmbar (Maync 1938, Trümpy 1966 c, Gisler 2003). Unterhalb der Alp Äb-
net in Nider Surenen (Blatt Engelberg) wurden im unteren Teil der Quinten-For-
mation Funde von Ammoniten der Gattung Perisphinctes beschrieben, die ins 
Kimméridgien zu stellen sind (Maync 1938). Der untere Teil der Quinten-Forma-
tion wurde in einem schlecht durchlüfteten Meeresbecken von mässiger Tiefe ab-
gelagert (Herb 1991). Bei den Brekzien im oberen Teil der Quinten-Formation las-
sen Funde von Kalkalgen der Gattung Characea auf eine geringe Wassertiefe oder 
sogar brackische Verhältnisse schliessen (Maync 1938).

Das vielerorts kompakte Erscheinungsbild des Kalks ist auf die Bildung einer 
Verwitterungs- beziehungsweise Sinterkruste durch Ausfällung von Kalk zurück-
zuführen. Effektiv übersteigt die Bankmächtigkeit selten 0,4 m. Bei tektonischer 
Überprägung wird die Bankung des Kalks undeutlich und durch Scherflächen er-
setzt, oft in Begleitung von Kalzitadern. Im Autochthon ist diese Erscheinung vor 
allem bei den eng ins Kristallin eingefalteten Kalkkeilen des Loibstocks und des 
Pfaffenchopfs südlich von Innertkirchen zu beobachten.
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In den höheren parautochthonen Schuppen (Läsistock- sowie Untere und 
Obere Lauiegg-Schuppe) tritt nur der obere Teil der Quinten-Formation auf (d.  h. 
«Tithonkalk» bzw. «Portlandkalk»). Dieser besteht hier – wie im Autochthon – aus 
einem hell anwitternden Kalk, der jedoch in der Läsistock-Schuppe mit 80 m eine 
deutlich grössere Mächtigkeit aufweist und vor allem im oberen Teil hauptsächlich 
brekziös ist (Müller 1938). In der Unteren und der Oberen Lauiegg-Schuppe ist der 
Kalk der Quinten-Formation tektonisch oft sehr stark überprägt, was sich durch das 
Auftreten unterschiedlicher Varietäten von Kalk äussert: Am häufigsten tritt ein 
stark verschieferter Kalk auf, der sich parallel zur Schieferung in dünne Platten spal-
ten lässt. Die ursprüngliche Bankung ist nicht mehr zu erkennen und auf Anwitte-
rungsflächen ist vielfach eine feine Lamination sichtbar, die auf eine starke Zersche-
rung hindeutet. Es dürfte sich dabei um einen Kalkmylonit handeln. Entsprechende 
Vorkommen unmittelbar im Liegenden der helvetischen Hauptüberschiebung wur-
den in Analogie zu der in der alpinen Geologie klassischen Lokalität im Kanton 
Glarus als Lochsiten-Kalk bezeichnet (Dräyer 1999). Eine weitere Varietät ist ein 
eher kompakter Kalk mit unregelmässig hellgrau und weiss gemaserten Bereichen, 
in denen das Gestein vollständig rekristallisiert ist, was in der Literatur jeweils als 
«Marmorisierung» bezeichnet wird. Die Korngrösse des rekristallisierten Kalzits 
kann bei dieser Varietät bis mehrere Millimeter erreichen. Ein dritter Gesteinstyp 
besteht aus schwarzem mikritischem Kalk, der von einem dichten Netzwerk von 
Kalzitadern und unregelmässig verlaufenden Scherflächen durchsetzt wird.
	

	 Graspass-Member (Zementstein-Formation)
	 frühes Berriasien

Eine meist nur wenige Dezimeter mächtige hellgraue Brekzienlage mit teil-
weise leicht dolomitisierten Kalkkomponenten in einer sandig-kalkigen Matrix 
folgt über dem brekziösen Kalk der Quinten-Formation und markiert die Grenze 
zur darüberliegenden Öhrli-Formation. Sie wurde von Arbenz & Müller (1920) 
und Müller (1938) als «Graspass-Schichten» beziehungsweise von Maync (1938) 
als «Grenzschichten» benannt. Gemäss Mohr (1992) stellen die «Graspass-Schich-
ten» ein nördliches Äquivalent des oberen Teils der Zementstein-Formation dar 
und werden heute unter der Bezeichnung Graspass-Member als Teil der Zement-
stein-Formation angesehen (Föllmi et al. 2007). Lediglich im Gebiet der Engel-
hörner in der südwestlichen Kartengebietsecke – in der Umgebung der Typusloka-
lität am Graspass 1 – erreicht diese Brekzienlage eine Mächtigkeit von bis zu 5 m 
und wurde hier in der vorliegenden Karte als Punktlinie dargestellt. In allen ande-
ren Gebieten wurde das Graspass-Member aufgrund der meist nur sehr geringen 
Mächtigkeit nicht explizit ausgeschieden und der Öhrli-Formation zugewiesen.

1  Die Lokalität Graspass ist auf der aktuellen topographischen Kartengrundlage nicht an-
gegeben; sie befindet sich im Einschnitt zwischen Pkt. 2255 m und Pkt. 2336 m der Sattelspitzen 
bei ca. Koord. 2656.100/1170.000.
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c1Ö	 Öhrli-Formation
	 Berriasien

Die Öhrli-Formation besteht aus einem im frischen Bruch hellgrauen bis 
leicht bräunlichen dichten Kalk, der hellgrau bis weissgrau anwittert. Er ist häufig 
nicht vom Kalk im oberen Teil der Quinten-Formation zu unterscheiden. Im 
Gebiet der Engelhörner tritt der «Öhrlikalk» in einer dunklen und einer hellen 
Varietät auf, die fliessend ineinander übergehen und sich ohne erkennbare strati-
graphische Kontrolle abwechseln (Müller 1938). Im Bereich der Gadmerflüö ist 
im obersten Teil der Öhrli-Formation der Kalk lokal oolithisch ausgebildet.

Die Untergrenze der Öhrli-Formation wird durch das Graspass-Member 
definiert und ist in den Wänden der Gadmerflüö zum Teil aus der Ferne auf-
grund der deutlichen Bänderung erkennbar (Maync 1938). Gegen oben wird die 
Öhrli-Formation durch einen Erosionshorizont scharf abgegrenzt. Diese Abgren-
zung ist vor allem farblich aber auch morphologisch im Gelände deutlich erkenn-
bar (vgl. Fig. 21 S. 59)

Die Mächtigkeit der Öhrli-Formation beträgt im Autochthon 40 m und nimmt 
in den darüberliegenden Gleckstein- und Gstellihorn-Lappen auf 110 m zu (Mül-
ler 1938). In den parautochthonen Lauiegg-Schuppen zeigt der Kalk der Öhr-
li-Formation weitgehend dieselben Merkmale starker tektonischer Überprägung 
wie derjenige der Quinten-Formation und ist meist kaum von diesem zu unter-
scheiden. Eine geringere tektonische Überprägung weist der Kalk in der Läsis-
tock-Schuppe im Gebiet der Engelhörner auf. Die Öhrli-Formation weist hier eine 
Mächtigkeit von 170 m auf und besteht neben dichtem mikritischem Kalk lokal aus 
solchem mit schwach oolithischer oder feinspätiger Ausprägung.

Funde von Ammonitenbruchstücken der Art Pseudosubplanites subrichteri 
im «Öhrlikalk» im Gebiet des Eigers (Atlasblatt Grindelwald) belegen ein früh
kretazisches Alter für die Öhrli-Formation (Collet & Paréjas 1931). In der Gad-
merflüö entdeckte Maync (1938) Korallen, die für eine Bestimmung allerdings zu 
stark rekristallisiert waren, aber zumindest eine Ablagerung in geringer Wasser
tiefe anzeigen.

Öhrli-Formation durchsetzt von braunen, orangefarbenen oder roten tonig-siltigen 
Infiltrationen (Siderolithikum)

In den obersten rund 10 bis 40 m der Öhrli-Formation wird der Kalk von brau-
nen, orangefarbenen oder roten tonig-siltigen Infiltrationen durchsetzt. Es handelt 
sich dabei um siderolithische Bildungen, die im mittleren Eozän in den verkarste-
ten Kalk der Öhrli-Formation eingespült und abgelagert wurden. Diese kommen 
in Form von Schlieren und Lagen von Millimeter- bis Dezimetermächtigkeit vor 
und folgen meist Schichtfugen und Klüften (Fig. 18). Lokal ist ein dichtes Netz aus 
oft gelblich, selten rötlich oder grünlich gefärbten, herauswitternden feinkörnigen 
sideritisch-chamositischen Silt- oder Sandsteinschnüren zu beobachten. Im Be-
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reich der Infiltrationen, die oft auch weit in den Kalk hineinreichen, zeigt der 
«Öhrlikalk» vereinzelt eine Rosafärbung.

Die Häufigkeit und Mächtigkeit der Infiltrationen nimmt von unten nach 
oben zu und geht ohne scharfe Grenze in eine siderolithische Brekzie über (s. Be-
schreibung Siderolithikum S. 56 ff.).

c3	 Helvetischer Kieselkalk
	 spätes Hauterivien

Die Lauiegg-Schuppen bestehen im Rychenbachtal überwiegend aus einem 
bis zu 15 m mächtigen bunt gefärbten kieselig-sandigen Kalk, der sich durch eine 
Wechsellagerung von bläulich grauen kalkigen und gelblich braunen sandreichen 
Lagen auszeichnet. Die sandigen Lagen wittern dabei oft deutlich hervor und ver-
leihen dem Gestein ein gebändertes Aussehen (Fig. 19). Östlich der Aare ist der 
Kalk nur noch wenige Meter mächtig und beschränkt sich auf Vorkommen in der 
Unteren Lauiegg-Schuppe sowie in der Läsistock-Schuppe. Dieser gebänderte Kalk 

Fig. 18: «Öhrlikalk» durchsetzt mit tonig-siltigen Infiltrationen. Die rotbraunen siderolithischen 
Schlieren und Lagen – als siderolithische Bildungen gedeutet – wittern deutlich heraus und bil-
den farblich einen starken Kontrast zum hellgrauen Kalk. Nordwestflanke der Gadmerflüö, am 

Abstiegsweg vom Tälli-Klettersteig (Koord. 2668.480/1178.390). Foto C. Gisler, 2016.
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wird mit dem «Tschingelkalk» des Berner Oberlands parallelisiert (Scabell 1926, 
Günzler-Seifert & Wyss 1938, Müller 1938), der dem Helvetischen Kieselkalk 
der Zentral- und Ostschweiz entspricht.

e	 Siderolithikum
	 mittleres Eozän

Unter dem Begriff Siderolithikum werden eisenhaltige, sandige bis tonige so-
wie brekziöse Gesteine zusammengefasst, die im Paläogen über der verwitterten 
und verkarsteten jurassischen und kretazischen Kalkabfolge abgelagert wurden 
(Wieland 1976). Meist sind sie auffallend rostbraun, rot oder grün gefärbt und he-
ben sich deutlich vom hellgrau anwitternden Kalk der Öhrli-Formation ab, der im 
Kartengebiet meist ihre Unterlage bildet. Das Siderolithikum bildet vornehmlich 
isolierte, kleinräumige Vorkommen, die in Form von Taschen- oder Spaltenfüllun-
gen oft mehrere Meter in den unterlagernden Kalk hineinreichen. Die Mächtigkeit 
schwankt auf kleinem Raum sehr stark und erreicht höchstens etwa 10 bis 20 m. Die 
Vorkommen im Kartengebiet wurden von verschiedenen Autoren detailliert be-
schrieben (u.  a. Arbenz 1910, Röthlisberger 1922, Müller 1938, Wieland 1976).

Fig. 19: Kalk mit gelblich braunen sandigen Lagen («Tschingelkalk», Helvetischer Kieselkalk) 
bei der Arnialp (ca. Koord. 2661.900/1175.400). Foto C. Gisler, 2016.
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An der Basis von Taschen- und Spaltenfüllungen tritt oft eine siderolithische 
Brekzie auf, die durch Auflösung des umgebenden Felsverbands aus dem mit to-
nig-siltigen Infiltrationen durchsetzten «Öhrlikalk» hervorgeht. Als Komponenten 
treten fast ausschliesslich bis mehrere Dezimeter grosse, schlecht sortierte helle 
Kalkbruchstücke (höchstwahrscheinlich «Öhrlikalk») auf. Diese sind von einer 
grünlich gelbbraun anwitternden siltig-sandigen Matrix umgeben (Fig. 20). Die 
Spalten- beziehungsweise Taschenfüllungen bestehen grösstenteils aus einem 
rostbraun bis schwarz anwitternden dunkelgrauen eisenschüssigen Sandstein, der 
oft Pisoide führt. Weiter kommt grüner und roter Sandstein sowie schiefriger Ton-
stein in denselben Farbvarietäten vor. Sedimentstrukturen wie Lamination, 
Schräg- oder Kreuzschichtung sind nicht vorhanden.

Beim Sandstein ist Quarz die dominierende detritische Komponente; Feld-
späte fehlen vollständig. Die detritischen Quarzkörner, deren Anteil zwischen 20 
und 65 % schwankt (Wieland 1976), sind umgeben von einer Matrix aus krypto-
kristallinem Quarz, Tonmineralen (Illit, Paragonit), Chlorit, Karbonat und Häma-
tit. Der schiefrige Tonstein besitzt im Wesentlichen die gleiche mineralogische 
Zusammensetzung wie der Sandstein. Der Anteil an Tonmineralen und Chlorit 
kann jedoch bis zu 70 % erreichen. Zudem sind neben Illit und Paragonit noch zu-

Fig. 20: Angewitterte Oberfläche einer siderolithischen Brekzie. Foto C. Gisler, 2014.
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sätzlich Pyrophyllit und Kaolinit als Tonminerale vertreten. Bei den Pisoid führen-
den Gesteinen kann der Anteil an Hämatit und Chamosit bis zu 30 % erreichen 
(Wieland 1976).

Die siderolithischen Bildungen der höheren parautochthonen Schuppen sind 
weitgehend mit denjenigen im Autochthon vergleichbar. Wieland (1976) be-
schreibt im Gental oberhalb der Arnialp (ca. Koord. 2662.100/1175.400) eine sidero-
lithische Taschenfüllung, die aus grün und rot gefärbtem schiefrigem Sand- und 
Tonstein besteht.

Funde von Säugetierresten (cf. Sciuroides) und Lamellibranchiern aus dem 
Siderolithikum der Westschweiz deuten auf ein Bildungsalter im mittleren Eozän 
hin («Präpriabonien», Lutétien bzw. Bartonien; von Tavel 1936, Weidmann 
1984). Das Siderolithikum entstand als Residualbildung durch die Lösungsverwit-
terung von Karbonatgesteinen in einem feuchtwarmen Klima. Die unlöslichen 
Rückstände dieser Lösungsverwitterung wie Quarz, Tonminerale und Eisenoxide 
wurden zusammen mit Kalkgeröllen umgelagert und in Karsttaschen, -spalten 
und -höhlen geschwemmt und abgelagert.

e5-6	 Niederhorn-Formation
	 Bartonien – Priabonien

Auf einer Unterlage aus mesozoischem Kalk und siderolithischen Bildungen 
folgen zunächst nur lokal vorhandene brekziöse (Mürren-Brekzie, eM ) sowie kohlig-
mergelige Gesteine (Cerithien führender Kalk und Mergel, eC ). Deren Verbreitung 
und Mächtigkeit wird durch das präeozäne Relief kontrolliert oder ist an das Vor-
handensein von synsedimentären Brüchen im späten Eozän gekoppelt (Menk-
veld-Gfeller et al. 2016). Charakteristisch für diese Bildungen ist ein rascher Fa-
zieswechsel, der vor allem quer zum alpinen Streichen zu beobachten ist. Darüber 
folgt ein 50 bis 150 m mächtiger Sandstein, der einen grossen Teil der Gipfel der 
Gadmerflüö aufbaut (Fig. 21). Die gesamte, stets über dem Siderolithikum liegen-
de Abfolge wird heute dem Hohgant-Sandstein zugwiesen, der ein Member der 
Niederhorn-Formation darstellt.

Der eigentliche Hohgant-Sandstein folgt, wie eingangs beschrieben, über ei-
ner heterogenen Unterlage, die entweder von der Öhrli-Formation, dem Sideroli-
thikum, der Mürren-Brekzie oder den «Cerithien-Schichten» aufgebaut wird. Die 
Abgrenzung zum unterlagernden hellgrau anwitternden Kalk der Öhrli-Formation 
ist jeweils scharf und im Gelände wegen des markanten Farbwechsels und der 
deutlich ausgebildeten Bankung schon von Weitem zu erkennen (Fig. 21).

Der Hohgant-Sandstein besteht aus einem hellgrau bis gelbbraun anwittern-
den, im frischen Bruch grauen, teilweise kalkigen Sandstein, der an der Basis lokal 
konglomeratisch mit meist gut gerundeten Komponenten aus «Öhrlikalk» ausgebil-
det sein kann. Übergänge zu sandarmen kalkigen Partien, Kalk oder Kalkarenit 
sind vereinzelt anzutreffen. Lokal ist dieser Kalk reich an Nummuliten (Nummuli-
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tenkalk). Im Dünnschliff sind im Sandstein bis zu 1 mm grosse, teilweise gerunde-
te Quarzkörner als Hauptgemengteil erkennbar. Als detritische Komponenten 
kommen weiter Echinodermenbruchstücke, Hellglimmerblättchen und Erzkörner 
vor. Die Komponenten sind eher schlecht sortiert und mit Kalzit zementiert (Hotz 
1989). Funde von Nummuliten der Art Nummulites fabiani retiatus am Reissend 
Nollen westlich des Titlis (Atlasblatt Meiental) deuten auf ein Bildungsalter im spä-
ten Priabonien hin (Bieri 1978).

In den höheren parautochthonen Schuppen (Läsistock- und Lauiegg-Schup-
pen) folgt – wie im Autochthon – über der Öhrli-Formation ein heller Sandstein, 
der jeweils durch einen tektonischen Kontakt vom Liegenden getrennt ist. Äquiva-
lente der Mürren-Brekzie fehlen. Im Gebiet der Engelhörner folgt über der Öhr-
li-Formation und den wenig verbreiteten «Cerithien-Schichten» der Läsis-
tock-Schuppe ebenfalls mit einem tektonischen Kontakt ein heller Sandstein. 
Müller (1938) weist darauf hin, dass dieser nicht ohne weiteres zur Schichtreihe 
dieser Schuppe gezählt werden darf. Er dürfte entweder von der Läsistock-Schup-

Fig. 21: Hellgrau bis gelbbraun anwitternder regelmässig gebankter Hohgant-Sandstein der 
Niederhorn-Formation im Gipfelaufbau der Gadmerflüö westlich des Mären (Blick in Rich-
tung Südwesten). In der linken unteren Bildhälfte ist die Abgrenzung zu den unterlagernden 
hellgrau anwitternden Kalken der Öhrli- und der Quinten-Formation deutlich zu erkennen. 

Foto C. Gisler, 2014.
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pe selbst abgeschürft worden sein oder einer südlicheren, das heisst heute höher 
positionierten Schuppe angehören. Die Mächtigkeit beträgt etwa 40 m. In den 
Lauiegg-Schuppen bildet ein vergleichbarer Typ von Sandstein isolierte Einschal-
tungen mit Mächtigkeiten von maximal 30 m, die allerdings keine stratigraphi-
schen Kontakte zum Liegenden oder zum Hangenden erkennen lassen. Ihre 
Hauptverbreitung haben diese Sandsteineinschaltungen nördlich von Innertkir-
chen und auf der rechten Talseite des vorderen Gentals. Beim Sandstein handelt es 
sich um einen grauen, braungrauen oder grünlichgrauen kalzitisch zementierten 
Quarzsandstein. Vereinzelt geht er durch Abnahme des detritischen Quarzes und 
mit zunehmendem Anteil an Fossildetritus in einen Kalk über. Erkennbar sind 
Discocyclinen und Nummuliten (Müller 1941, Dräyer 1999). Besonders in den 
Lauiegg-Schuppen ist das Gestein stark von Kalzit-Adern durchsetzt. Die Abfolge 
dürfte aus paläogeographischen Überlegungen dem Hohgant-Sandstein der Nie-
derhorn-Formation angehören. Das Alter wird von allen Autoren als Priabonien 
angenommen (Scabell 1926, Günzler-Seifert & Wyss 1938, Müller 1938).

eM	 Mürren-Brekzie

Arbenz  & Müller (1926) beschreiben bei Riebgarti (Koord. 2660.330/
1174.160) nördlich von Innertkirchen eine etwa 6 m mächtige Kalkbrekzie, die sie 
aufgrund ihrer stratigraphischen Stellung mit der Mürren-Brekzie parallelisieren. 
Als Komponenten treten hellgrauer und rosafarbener Kalk sowie dolomitischer 
Kalk in einer sandigen Matrix auf. Kleine Nummuliten, wie sie an der Typlokalität 
in der Matrix auftreten, konnten keine gefunden werden. Eine ähnliche Brekzie 
tritt im Gental südlich der Alp Baumgarten auf (Koord. 2666.480/1178.820, Fig. 22). 
Am Felsriegel des Kirchets zwischen Meiringen und Innertkirchen kommt anstel-
le der hellgrauen Brekzie ein Sandkalk oder eine dunkle bituminöse Brekzie vor 
(Müller 1938). Die Mürren-Brekzie geht oft ohne scharfe Grenze aus dem «Öhr-
likalk» im Liegenden hervor. Ihre Mächtigkeit schwankt stark. Im Autochthon er-
reicht sie bis zu 25 m, im Gstellihorn-Lappen nur noch wenige Meter. In der Hoh-
jägi-Schuppe und in den höheren parautochthonen Schuppen (Läsistock- und 
Lauiegg-Schuppen) sind die Mürren-Brekzie und deren Äquivalente nicht mehr 
vorhanden. Die Mürren-Brekzie wurde in jüngerer Zeit als Untereinheit des Hoh-
gant-Sandsteins der Niederhorn-Formation zugeordnet (Menkveld-Gfeller 
et al. 2016).

Die Mürren-Brekzie bildete sich vermutlich durch Aufarbeitung des Unter-
grunds im Zusammenhang mit der eozänen Transgression (Arbenz & Müller 
1926). Dabei entstanden die im Gelände meist nur undeutlich erkennbaren Brek-
zienvorkommen und Einschaltungen von brekziösem Kalk, welche den fliessen-
den Übergang des unterlagernden mesozoischen Kalks zu den paläogenen Sedi-
mentgesteinen bilden. Die Mürren-Brekzie kommt vor allem dort vor, wo 
siderolithische Bildungen fehlen. Hauptunterscheidungsmerkmale gegenüber den 
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siderolithischen Bildungen sind die geringere Korngrösse der Komponenten, das 
Fehlen einer grün oder rot gefärbten Matrix sowie die lokal in der Matrix vorkom-
menden Nummuliten.

eC	 Cerithien führender Kalk und Mergel

Direkt unter dem eigentlichen Hohgant-Sandstein liegen stellenweise dun-
kelgrauer bis schwarzer oft sandiger Mergel und Kalk von bis zu 10 m Mächtigkeit. 
Diese Gesteine sind meist stark schwarz abfärbend. Östlich des Tällistocks sind in 
schwarzem kohligem und tonigem Kalk zwei etwa 30 cm mächtige Braunkohle-
bändchen eingelagert, die in der Gadmerflüö etwa 1,5 km nach Nordosten verfolgt 
werden können (Baltzer 1888, Wehrli 1919). Weitere kohlige Einschübe von ge-
ringerer Mächtigkeit werden von diesen Autoren aus dem Gebiet Burgalp südwest-
lich von Innertkirchen sowie südlich von Schitziboden im Gental beschrieben. In 
den höheren parautochthonen Schuppen befindet sich zwischen der Öhrli-Forma-
tion und dem Hohgant-Sandstein stellenweise ein schwarzer kohliger Mergel, der 
sowohl von der stratigraphischen Stellung als auch von der lithologischen Zusam-

Fig. 22: Angewitterte Oberfläche der Mürren-Brekzie mit Kalkkomponenten in grobsandiger 
Matrix. Gental, südlich der Alp Baumgarten (Koord. 2666.480/1178.820). Foto C. Gisler, 2016.
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mensetzung her mit den oben beschriebenen Vorkommen im Autochthon korre-
liert werden kann.

Einzelne Lagen enthalten reichlich Fossildetritus oder vereinzelt gut erhalte-
ne Fossilien, die als «Cerithien» – Sammelbegriff für brackisch bis flachmarin 
lebende trochospirale Gastropoden – bezeichnet wurden, weshalb diese Gesteine 
in der Literatur als «Cerithien-Schichten» bekannt sind. Ähnlich ausgebildete 
Gastropoden führende Gesteine treten im helvetischen Paläogen in unterschiedli-
cher bio- beziehungsweise lithostratigraphischer Stellung auf, weshalb die Be-
zeichnung «Cerithien-Schichten» vermieden werden sollte.

Die Gastropoden führenden Gesteine wurden in flachmarinem, vermutlich 
teilweise brackischem Milieu im Priabonien abgelagert (Weidmann et al. 1991), 
als die eozäne Transgression den nordhelvetischen Schelf erreichte. Diese Fazies 
ist generell nur sehr lokal – wahrscheinlich an ein durch synsedimentäre Brüche 
entstandenes Paläorelief gebunden – vorhanden, kann aber mehrere Meter mäch-
tig sein. Ein eindrückliches Beispiel eines durch synsedimentäre Brüche begrenz-
ten Vorkommens ist bei der Bäregg aufgeschlossen (ca. Koord. 2667.800/1178.600). 
Die trochospiralen Gastropoden sind in diesem Aufschluss stark verkieselt.

e6	 Stad-Formation
	 ?  Bartonien – Priabonien

Schiefriger Tonstein und Mergel bilden im Autochthon zusammen mit dem 
Hohgant-Sandstein der Niederhorn-Formation am Südostabfall der Engelhörner 
sowie im Gental schmale, schuppentrennende Züge. Beim schiefrigen Tonstein 
und Mergel dürfte es sich um Reste der normalstratigraphisch über der Nieder-
horn-Formation folgenden, tektonisch abgescherten Stad-Formation handeln.

In der parautochthonen Läsistock-Schuppe folgt über und stellenweise auch 
als Einschaltung im Hohgant-Sandstein ein bis zu 20 m mächtiger schwarzer 
schiefriger Tonstein. Ein mit diesem vergleichbarer Tonstein mit Einlagerungen 
von verschiefertem Kalk und Mergel stellt in den Lauiegg-Schuppen eine Art Ma-
trix dar, in der Schuppen von Hohgant-Sandstein eingelagert sind. Über das Alter 
der Gesteine lassen sich keine konkreten Aussagen machen. Im Dünnschliff sind 
in einer mikritischen Matrix kalzitische Sphären zu beobachten, die zum Teil als 
planktonische Foraminiferen interpretiert werden können, zum Teil aber aufgrund 
tektonischer Überprägung einfach nur als biogene Komponenten zu identifizieren 
sind (Dräyer 1999). In der normalstratigraphischen Abfolge folgt die Stad-Forma-
tion über der Niederhorn-Formation, es kann aber nicht ausgeschlossen werden, 
dass auch Gesteine der Nordhelvetischen Flysch-Gruppe vertreten sein können.
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Nordhelvetische Flysch-Gruppe

o1T	 Taveyannaz-Formation
	 Priabonien – Rupélien

Die Taveyannaz-Formation besteht hauptsächlich aus einem grünlichen 
Sandstein, der als detritische Komponenten Quarz (55 %) und Feldspat (15 %) führt 
und einen hohen Matrixanteil (30 %) aufweist (Dräyer 1999). Nicht selten finden 
sich schwarze Gerölle aus Ton- und Siltstein in Zentimeter- bis Dezimetergrösse 
im Sandstein. Teils mehrere Meter mächtige Lagen aus schiefrigem Ton- und Silt
stein kommen als Einschaltungen im Sandstein vor, die in der Literatur als «Tavey-
annaz-Schiefer» bezeichnet werden. Die Mächtigkeit der gesamten Formation 
liegt bei maximal etwa 80 m (Müller 1938).

An der Basis grenzt die Formation über weite Strecken mit einem tektonisch 
überprägten Kontakt an die Niederhorn-Formation der Läsistock-Schuppe. Da der 
Sandstein der Taveyannaz-Formation nur dort vorkommt, wo im Liegenden die 
Läsistock-Schuppe vorhanden ist, vermutet Müller (1941), dass die Taveyan-
naz-Formation ursprünglich im Sedimentationsraum der Läsistock-Schuppe abge-
lagert wurde und daher ein nur wenig gestörter primärer Kontakt vorliegt.

o1E-M	 Elm- und Matt-Formation
	 Rupélien

Über der Taveyannaz-Formation folgt ein dunkelgrauer bis schwarzer, in der 
Anwitterung gelblich brauner, häufig etwas Glimmer führender schiefriger Ton-
stein (Fig. 23). Er weist einen wechselnden Kalzitgehalt auf und zeigt Übergänge 
zu stark schiefrigem Mergel und Kalkstein. Eingelagert sind einzelne linsenartig 
deformierte Sandsteinbänke. Im Druckleitungsstollen des Kraftwerks Schatten-
halb 3 bestand die Abfolge aus dunkelgrauem schiefrigem Tonstein mit zerscher-
ten Sandsteinlinsen (K+H 2010). Im Gebiet der Engelhörner ist das Gestein gene-
rell fossilfrei (Scabell 1926, Müller 1938). Im Dünnschliff von Proben aus dem 
Gental werden vereinzelte schlecht erhaltene Globigerinen beschrieben (Dräyer 
1999). Aufgrund der starken tektonischen Überprägung kann keine genaue Anga-
be zur ursprünglichen Mächtigkeit gemacht werden. Die grösste Verbreitung hat 
die Abfolge in der Nordwestflanke der Engelhörner, besonders im fast unzugäng-
lichen Tobel von Geissholzlouwenen, wo sie im Kartenbild – vermutlich durch tek-
tonisch bedingte Anhäufung – einen Gesteinszug von über 600 m Breite bildet. Da 
generell die sedimentäre Schichtung nicht mehr erkennbar ist, kann die Abfolge 
stratigraphisch nicht weiter gegliedert werden.

Eine stratigraphische Zuordnung der Abfolge kann mangels Fossilien und der 
starken tektonischen Überprägung nicht mit Sicherheit vorgenommen werden. Frü-
here Bearbeiter des Gebiets bezeichneten die Abfolge als «Flysch» oder «Flysch-
schiefer» (Günzler-Seifert 1943, Scabell 1926, Müller 1938). Nach heutiger 
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Nomenklatur kann sie als tonreiche Fazies der Elm- oder Matt-Formation interpre-
tiert werden. Es kann jedoch nicht ausgeschlossen werden, dass aufgrund des Vor-
kommens von Globigerinen im Gental mindestens Teile der Abfolge aus tektonisch 
eingeschuppten Gesteinen der Stad-Formation bestehen.

o1q	 Quarzsandstein

Innerhalb der oben beschriebenen Abfolge aus schiefrigem Tonstein und 
Mergel kommen grössere Einschaltungen von Sandstein vor. Es handelt sich um 
einen grauen fein- bis grobkörnigen Sandstein, der teilweise als Quarzsandstein, 
teilweise als Kalksandstein bezeichnet werden kann. Häufig sind schiefrige Ton-
lagen eingeschaltet. Die meist schlecht aufgeschlossene Abfolge wurde vom 
Druckleitungsstollen des Kraftwerkes Schattenhalb 3 durchfahren (K+H 2010). 
In diesem wurde gegen das Hangende eine Zunahme der schiefrigen Tonlagen 
beobachtet.

Fig. 23: Zerscherter und von Kalzit- und Quarzadern durchzogener schiefriger Tonstein im unte-
ren Geissholzlouwenentobel (Koord. 2658.350/1172.830). Bildbreite ca. 2 m. Foto C. Gisler, 2016.
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ULTRAHELVETIKUM

Das Ultrahelvetikum umfasst im tektonischen Sinne Einheiten, die paläo-
geographisch dem südhelvetischen Ablagerungsraum zugeordnet werden und be-
reits in einer frühalpinen Phase, das heisst vor der Abscherung und Anlage der hel-
vetischen Decken, von ihrer stratigraphischen Unterlage abgeschert und auf die 
Sedimentabfolgen der künftigen unter- und oberhelvetischen Einheiten überscho-
ben wurden. Diese frühe Abscherung wird von Trümpy (1969) als «oligozäne 
Divertikulation» bezeichnet und im Glarnerland von Pfiffner (1978) der Pizol-
Phase zugeordnet. Mit der Bildung der helvetischen Decken (Out-of-Sequence-
Überschiebung) sind die ultrahelvetischen Einheiten heutzutage sowohl unter der 
helvetischen Hauptüberschiebung, das heisst zwischen dem Unter- und dem Ober-
helvetikum (Mättental-Melange), als auch über den helvetischen Decken vorzufin-
den (Habkern- und Schabell-Melange). Im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen 
kommt als ultrahelvetische Einheit nur das Mättental-Melange vor. Aus diesem 
Grund ist in der Kartenlegende das Ultrahelvetikum zwischen dem Unter- und 
dem Oberhelvetikum platziert worden.

MÄTTENTAL-MELANGE

Das Mättental-Melange befindet sich lokal zwischen der Nordhelvetischen 
Flysch-Gruppe der autochthonen und parautochthonen Sedimentgesteine des 
Aar-Massivs und der Basis der Axen-Decke. Es umfasst Gesteine, die stratigra-
phisch weder den liegenden noch den hangenden Einheiten zugeordnet werden 
können und paläogeographisch dem süd- bis ultrahelvetischen Ablagerungsraum 
entstammen dürften (Frey 1966). Es tritt vor allem im Rychenbachtal sowie im vor-
deren Gadmer- und Gental auf. Zwischen dem nordöstlichen Kartengebiet (hinte-
res Gental und Engstlenalp) bis ins Gebiet Surenen (Blatt Engelberg) fehlt das Mät-
tental-Melange, das mit Unterbrüchen nach Osten bis in die Glarner Alpen verfolgt 
werden kann. Die Bezeichnung Mättental-Melange wurde für vergleichbare süd- 
bis ultrahelvetische Abfolgen im Schächental im Gebiet von Atlasblatt Muotathal 
eingeführt (Hantke et al. 2013). Die in der Literatur als «Wildflysch» bezeichnete 
Abfolge (Scabell 1923, 1926, Günzler-Seiffert & Wyss 1938, Müller 1938) 
wird nach heutiger Ansicht als ein tektonisches Melange gedeutet, das bei der Platz-
nahme der helvetischen Decken gebildet wurde (Pfiffner 2011).
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fW	 «Wildflysch»
	 ?  spätes Eozän – frühes Oligozän

Beim «Wildflysch» handelt es sich um eine tektonisch stark beanspruchte, oft 
chaotisch gelagerte Abfolge aus schwarzglänzendem stark verschiefertem Glim-
mer führendem mergelig-sandigem Tonstein, der von unregelmässig auftretenden 
Sandsteinbänken durchsetzt ist. Typisch ist ein dichtes, unregelmässiges Netzwerk 
von Kalzit- und Quarzadern. Im Druckleitungsstollen des Kraftwerks Schatten-
halb 3 wurde unter der helvetischen Hauptüberschiebung eine etwa 20 m mächtige 
Abfolge aus stark tektonisiertem tonigem Kalkstein bis Sandkalk und schiefrigem 
Tonstein durchfahren (K+H 2010), die als «Wildflysch» interpretiert werden kann.

Fossilien kommen im Tonstein keine vor, so dass eine Altersbestimmung 
nicht möglich ist. Das Gestein ist dem schiefrigen Tonstein der Stad-Formation 
oder demjenigen der Nordhelvetischen Flysch-Gruppe sehr ähnlich. Im Unter-
schied zu diesen kommen im «Wildflysch» wenige Meter bis mehrere hundert Me-
ter grosse Einlagerungen von tektonisch eingeschuppten Blöcken oder Linsen ver-
schiedenster Lithologien – hauptsächlich Sandstein oder Kalk unterschiedlicher 
Ausbildung – vor. Diese wurden aufgrund ihrer Ausdehnung zum Teil auf der Kar-
te separat ausgeschieden und sind nachfolgend beschrieben. Auch die tektonisch 
als eigenständige Einheiten ausgeschiedenen Lauiegg-Schuppen, die teilweise in-
nerhalb beziehungsweise am südlichen Rand des Mättental-Melanges vorkom-
men, können als eingeschuppte Elemente betrachtet werden. Im Hangenden des 
«Wildflyschs» des Mättental-Melanges folgt, getrennt durch die helvetische Haupt-
überschiebung, die Axen-Decke.

c12-13	 ?  Wang-Formation

Im Mättental-Melange treten selten Linsen aus dunkelgrauem teilweise stark 
verschiefertem Kalk auf, der möglicherweise dem Kalk der Wang-Formation ent-
spricht. Die stratigraphische Zugehörigkeit und das Alter dieses Kalks sind jedoch 
nicht klar.
	

	 ?  Bürgen-Formation

e4s	 Nummuliten führender Sandstein

Am Nordfuss der Engelhörner treten bis zu 20 m mächtige gebänderte Sand-
steinlagen mit grossen, häufig ausgewalzten Nummuliten auf (Günzler-Seif-
fert & Wyss 1938). Aufgrund der Nummuliten ist eine Einstufung ins Lutétien 
(Bürgen-Formation), analog dem unten folgenden Quarzsandstein, wahrscheinlich.
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e4q	 Quarzsandstein

Ein heller Quarzsandstein bildet – wie der Taveyannaz-Sandstein – linsenför-
mige Einschübe oder schmale Bänder im Mättental-Melange. Seine stratigraphi-
sche Zugehörigkeit ist allerdings unklar. Aufgrund von vereinzelten Funden von 
grossen Nummuliten, die auf eine süd- bis ultrahelvetische Herkunft hinweisen, 
wurde dieser Quarzsandstein ins Lutétien gestellt (Scabell 1926, Müller 1938).

o1T	 Taveyannaz-Formation

Stellenweise sind im Mättental-Melange mehrere Dekameter grosse Linsen 
von grünlichem Sandstein eingeschaltet. Es dürfte sich hierbei um tektonisch ein-
geschuppten Taveyannaz-Sandstein handeln.

OBERHELVETIKUM

AXEN-DECKE

Palinspastische Rekonstruktionen des helvetischen Schelfs im Mesozoikum 
haben ergeben, dass die Sedimentgesteine der Axen-Decke in einem Gebiet zwi-
schen 30 und 70 km südlich demjenigen der autochthonen und parautochthonen 
Sedimentbedeckung des Aar-Massivs abgelagert wurden (Ferrazzini & Schuler 
1979, Kempf & Pfiffner 2004, Pfiffner 2011). Durch Retrodeformation und Ab-
wicklung von Profilen durch die Axen-Decke der Zentralschweiz wurden Abwick-
lungsbreiten von bis zu 36 km ermittelt (Menkveld 1995). Dies hat zur Folge, dass 
sowohl zwischen dem Autochthon des Aar-Massivs und der Axen-Decke als auch 
innerhalb der Axen-Decke beträchtliche fazielle Unterschiede auftreten, die sich je 
nach Faziesbereich in unterschiedlich ausgebildeten lithostratigraphischen Abfol-
gen sowie in bedeutenden Mächtigkeitsunterschieden manifestieren. Sehr ein-
drücklich und ausgeprägt sind diese Variationen in den Sedimentgesteinen des 
Mittleren Juras (Dogger, Fig. 24). Die Sedimentgesteine, die innerhalb der Axen-
Decke paläogeographisch am weitesten nördlich abgelagert wurden, werden dem 
mittleren, diejenigen, die am weitesten südlich abgelagert wurden, dem südlichen 
Fazies- beziehungsweise Ablagerungsbereich zugeordnet (Fig. 24). Diese Unter-
scheidung ist in erster Linie für die Gesteine des Doggers – das heisst der Bommers-
tein-, Hochstollen-, Reischiben- und Erzegg-Formation – von Bedeutung.

Aufgrund der bedeutenden internen Verfaltung der Axen-Decke sind die 
Gesteine der verschiedenen Faziesbereiche heute nicht linear von Norden nach 
Süden angeordnet, sondern eher komplex, das heisst dem geometrischen Trend 
der Grossfaltenstrukturen folgend, im Kartengebiet aufgeschlossen. Sediment
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Fig. 24: Stratigraphische Abfolge der autochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs (nörd-
licher Faziesbereich) sowie der Axen-Decke (mittlerer und südlicher Faziesbereich). Die Profile 
verdeutlichen die Mächtigkeitszunahme der mitteljurassischen Sedimentgesteine von extern 

nach intern, das heisst von paläogeographisch Norden nach Süden.
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gesteine, die dem mittleren Faziesbereich zugeordnet werden, finden sich vor al-
lem nördlich des Engstlensees im Gebiet Tannalp – Schafberg – Jochpass im nord-
östlichen Kartengebietsteil. Die auf dem helvetischen Schelf am südlichsten 
abgelagerten Sedimentgesteine des Kartengebiets bilden heute in inverser Lage-
rung die Bergkette Glogghüs – Hochstollen sowie den nördlich anschliessenden 
Grat zwischen Abgschütz und dem Chli Haupt. Die Sedimentgesteine auf der 
rechten Talseite des Gentals zwischen Planplatten und der Ärzegg nehmen paläo-
geographisch eine intermediäre Stellung ein.

Bei der folgenden lithostratigraphischen Beschreibung der oberhelvetischen 
Sedimentabfolge wird die Axen-Decke strukturell etwas detaillierter aufgegliedert 
als in der Kartenlegende. In Anlehnung an Menkveld (1995) wird die Axen-De-
cke im Kartengebiet in die Laubersgrat-Einheit, einer tektonisch stark überprägten 
Verkehrtserie an der Basis, und das Jura-Stockwerk der Axen-Decke, das die Haupt-
masse der Axen-Decke mit einer von der Trias bis in die Frühe Kreide reichenden 
Abfolge umfasst, gegliedert. Letztere nimmt praktisch die gesamte Nordwesthälf-
te des Kartengebiets ein und wird hauptsächlich von jurassischen Sedimentgestei-
nen aufgebaut.

LAUBERSGRAT-EINHEIT

Die Bezeichnung Laubersgrat-Einheit wurde von Menkveld (1995) einge-
führt und umschreibt Gesteine der tektonisch stark überprägten Verkehrtserie an 
der Basis der Axen-Decke. Vom namengebenden Laubersgrat (Blatt Engelberg, 
Koord. 2674.460/1182.540), der nördlich des Titlis etwas ausserhalb des Karten
gebiets liegt, zieht diese maximal etwa 300 m mächtige Verkehrtserie gegen Süd-
westen über den Jochpass, die Steinigi Egg bis ins Gebiet von Teiflaui im hinteren 
Gental. Die Laubersgrat-Einheit wurde früher als «Verkehrtschenkel der unteren 
Uri-Rotstock-Decke» beziehungsweise «Rimistock-Digitation» bezeichnet. Die 
stratigraphische Abfolge umfasst Sedimentgesteine von der Bommerstein- bis zur 
Stad-Formation.

Aufgrund starker tektonischer Überprägung, interner Verschuppung sowie 
schlechter Aufschlussverhältnisse sind keine vollständigen, zusammenhängenden 
Profile zu finden. Die Gesteinsabfolge des Mittleren Juras wurde von Schwarz 
(1969 a, b) detailliert untersucht. Die jüngeren Formationen vom Späten Jura bis 
ins Paläogen wurden im Gebiet Jochpass – Steinigi Egg von Schumacher (1950) 
beschrieben. Paläogeographisch stellen sie die nördlichsten Ablagerungen der 
Axen-Decke im Kartengebiet dar.
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l6-  a2	 Bommerstein-Formation
	 Toarcien – Aalénien

Als ältestes Sedimentgestein der Laubersgrat-Einheit tritt ein maximal 12 m 
mächtiger schwarzer ebenflächiger schiefriger Tonstein auf. Er entspricht dem 
Mols-Member und ist gegen unten durch Scherflächen begrenzt. Der Tonstein 
wird von einem etwa 4 m mächtigen rostbraun anwitternden sandigen Kalk überla-
gert. Über diesem folgt ein grauer knauerartiger oft sandiger oder mergeliger 
schiefriger Tonstein, der bis zu 32 m mächtig sein kann und verbreitet Kalkkonkre-
tionen führt (Schwarz 1969 a). Schwarz (1969 a, b) fand ein Exemplar der Ammo-
nitenart Ludwigia cf. murchisonae Sow. sowie Lamellibranchier der Art Posidono-
mya cf. opalina Qu., die auf ein Aalénien-Alter hinweisen.

i1S	 Schwarzhorn-Member (Hochstollen-Formation)
	 Bajocien

Die Hochstollen-Formation besteht in der Laubersgrat-Einheit vorwiegend 
aus einem grauen mikritischen bis spätigen Kalk, der dem Schwarzhorn-Member 
entsprechen dürfte. Dieser kann in unterschiedlichen Anteilen Sand und Ton 
führen.

i3	 Erzegg-Formation
	 spätes Bajocien – spätes Callovien

Die Erzegg-Formation ist in der Laubersgrat-Einheit nur an wenigen Stellen 
aufgeschlossen. Sie besteht vorwiegend aus einem grauen Ooid führenden mikriti-
schen bis spätigen Kalk, der zuoberst brekziös bis konglomeratisch ausgebildet und 
reich an Bruchstücken von Ammoniten und Belemniten ist (Schwarz 1969 a). Der 
in der Hauptmasse der Axen-Decke dominierende schiefrige Tonstein ist nur ver-
einzelt eingeschaltet.

Die Mächtigkeit der Erzegg-Formation erreicht nur wenige Meter. Die tonige 
Fazies der Erzegg-Formation ist im Faziesbereich der Laubersgrat-Einheit mögli-
cherweise primär kaum entwickelt, so dass die im Kartengebiet vertretenen Litho-
logien eventuell als östliche Randfazies betrachtet werden können (Schwarz 
1969 a).

i4-5	 Schilt-Formation
	 spätes Callovien – Oxfordien

Ein dünnbankiger bis schiefriger mergeliger Kalk vertritt die Schilt-Forma
tion in der Laubersgrat-Einheit.
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i5-8	 Quinten-Formation
	 spätes Oxfordien – frühes Berriasien

Die Quinten-Formation besteht aus einem dunklen stark verschieferten plat-
tigen Kalk, der ähnlich ausgebildet ist, wie die tektonisch stark überprägte Varietät 
der parautochthonen Schuppen des Aar-Massivs (s. S. 53).

c1Z	 Zementstein-Formation
	 Berriasien

Eine Abfolge von einigen Metern aus dunkelgrauem stark verschiefertem 
Mergel im Wechsel mit Kalk wurde als Vertreter der Zementstein-Formation 
kartiert.

c1Ö	 Öhrli-Formation
	 Berriasien

Als Vertreter der Öhrli-Formation wurde ein weissgrau anwitternder, im fri-
schen Bruch hellgrauer Kalk kartiert. Er ist somit dem «Öhrlikalk» der autochtho-
nen und parautochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs sehr ähnlich.

e4-6	 Klimsenhorn- und Niederhorn-Formation
	 spätes Lutétien – Priabonien

Im Gebiet Steinigi Egg – Jochpass am östlichen Kartengebietsrand tritt lokal 
eng begrenzt eine Abfolge aus bräunlich anwitterndem Quarz- und Kalksandstein 
auf, die ins Paläogen gestellt wird. In ihrer östlichen Fortsetzung im Gebiet von 
Blatt Meiental hat sie eine grössere Verbreitung und konnte dort in die Klimsen-
horn- und Niederhorn-Formation unterteilt werden (Labhart et al. 2015  b). Im 
Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen sind die beiden Formationen aufgrund einer 
gegen Westen zunehmend stärkeren Verschuppung im Kartenmassstab nicht 
mehr getrennt darstellbar und wurden deshalb zusammengefasst.

e6	 Stad-Formation
	 ?  Bartonien – Priabonien

Über dem Hohgant-Sandstein der Niederhorn-Formation folgen hellbeige 
anwitternder, leicht glänzender, rauer, Glimmer führender schiefriger Tonstein 
und sandiger Mergel (Arbenz 1934, Herb 1988). Diese tonig-mergelige Abfolge 
wird der Stad-Formation zugeordnet und entspricht den in der Literatur gebräuch-
lichen Begriffen «Globigerinenschiefer» beziehungsweise «Globigerinenmergel». 
In der Stad-Formation eingelagert sind die nachfolgend beschriebenen Konglome-
rat- und Brekzienlagen des Jochstock-Konglomerats.
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Jochstock-Konglomerat

Etwa 400 m südlich des Jochpasses bei Koord. 2672.430/1180.780 treten in 
schiefrigem Tonstein der Stad-Formation konglomeratische bis brekziöse Lagen 
auf, die als Jochstock-Konglomerat bezeichnet werden (Schumacher 1948, Herb 
1988, Menkveld-Gfeller et al. 2016). Weitere Vorkommen sind im Gebiet des 
östlich anschliessenden Atlasblatts Meiental zu finden (Labhart et al. 2015  b).

JURA-STOCKWERK DER AXEN-DECKE

Das Jura-Stockwerk der Axen-Decke enthält an der Basis im Gebiet südlich 
des Engstlensees und beim Jochpass in der nordöstlichen Kartengebietsecke einen 
kleinen Anteil an verschuppten triassischen und frühjurassischen Sedimentgestei-
nen, die mit einem tektonischen Kontakt über der Laubersgrat-Einheit folgen. Die-
se verschuppten Gesteine werden der Trübsee-Antiklinale zugeordnet, die als eine 
strukturelle Einheit des Trias/Lias-Stockwerks an der Basis der Axen-Decke defi-
niert wurde (Menkveld 1995). Im Dach des Jura-Stockwerks bilden die inkom
petenten mergeligen Gesteine der frühkretazischen Palfris-Formation den Ab-
schluss. Die jüngeren Sedimentgesteine wurden abgeschert und liegen heute 
weiter nördlich ausserhalb der Kartengebiets. Die Hauptmasse des Jura-Stock-
werks wird von Sedimentgesteinen des Mittleren Juras gebildet (Fig. 24).

tQ	 Quarten-Formation
	 Späte Trias

Die Gesteine der Quarten-Formation wurden im Kartengebiet von Schwarz 
(1969 a, b) ausführlich beschrieben. Weitere Angaben stammen von Arbenz (1907, 
1925), Hotz (1989) und Brunner (1999, 2002). Die Quarten-Formation besteht aus 
schiefrigem Tonstein, Dolomit, Sandstein und Kalk, wobei zwischen den verschie-
denen Lithologien Übergänge vorhanden sind. Innerhalb des Kartengebiets exis-
tiert nirgends ein vollständiges, ungestörtes Profil der Sedimentabfolge der 
Quarten-Formation.

Das auffälligste Gestein ist ein roter schiefriger Tonstein («Quartenschie-
fer»), der ungefähr einen Drittel der etwa 15 bis 40 m mächtigen Abfolge aufbaut. 
Darin eingelagert sind dezimeter- bis metermächtige, oft boudinierte Bänke aus 
beige oder hellgelb anwitterndem Dolomit. Am Rot Nollen nordwestlich des Joch-
passes ist im Gestein eine Flaserschichtung aus Dolomit mit dünnen Tonlagen im 
Millimeter- bis Zentimeterbereich zu erkennen (Fig. 25). Weiter kommt ein roter 
und grüner Glimmer führender meist feinkörniger Quarzsandstein vor, der ge-
mäss Schwarz (1969 a) im Handstück und im Dünnschliff mit demjenigen im 
Zulaufstollen Teiflaui – Birchlaui der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) der autoch-
thonen Bedeckung des Aar-Massivs vergleichbar ist (s. S. 45). Im oberen Teil der 
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Quarten-Formation tritt ein wenige Meter mächtiger graugrüner schiefriger Ton-
stein mit schwarzen millimetergrossen unregelmässig geformten Flecken auf den 
Schichtflächen auf, der dem in der Ostschweiz beschriebenen «Lauischiefer» ent-
sprechen dürfte (Oberholzer 1933, Brunnschweiler 1948). Im obersten Teil der 
Quarten-Formation sind einige nur wenige Dezimeter mächtige Bänke eines bio-
genen Kalks anzutreffen, der eingebettet in einer grauen mikritischen Matrix 
unterschiedliche Anteile an Quarzkörnern, Ooiden und Fossiltrümmern führt. 
Wegen des lokal auftretenden Reichtums an Schalentrümmern von Gastropoden 
und Lamellibranchier wurde das Gestein in der Literatur als «Lumachellenkalk» 
bezeichnet (z.  B. Arbenz 1925). Eine für das Rhétien typische Lamellibranchier-
fauna mit Avicula contorta Portlock, Gervillia sp., Plicatula sp. und Pecten sp. wurde 
südlich des Engstlensees bei der Lokalität Hiri (ca. Koord. 2669.900/1179.900) be-
schrieben (Arbenz 1925).

Fig. 25: Tektonisch leicht gestörte verkehrtliegende Abfolge der Quarten-Formation bestehend 
aus einem roten schiefrigen Tonstein («Quartenschiefer», untere Bildhälfte), einer Flaserschich-
tung aus Dolomit und Tonstein (oberhalb des Hammerkopfes) und gelblich beigem Dolomit. Rot 

Nollen nordwestlich des Jochpasses (Koord. 2672.190/1181.350). Foto C. Gisler, 2016.
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l1-6	 Prodkamm- bis Brunnistock-Formation, undifferenziert
	 Rhétien – Toarcien

Die im Kartengebiet auftretenden Einheiten des Frühen Juras, der «Infra- 
lias-Sandstein» sowie die Prodkamm-, Spitzmeilen-, Sexmor- und Brunnistock-
Formation, wurden auf dem Kartenblatt zu einer Kartiereinheit zusammenge-
fasst, da im Kartenmassstab die einzelnen Formationen nicht dargestellt werden 
konnten. Die Mächtigkeit der gesamten frühjurassischen Abfolge beträgt am Joch-
pass in der nordöstlichen Kartengebietsecke maximal 100 m und nimmt gegen 
Westen rasch ab. Bereits bei Schitziboden, etwas unterhalb der Engstlenalp, befin-
den sich die westlichsten frühjurassischen Vorkommen innerhalb des Karten
gebiets. Die generelle Mächtigkeitsabnahme von Osten nach Westen und das Aus-
setzen der frühjurassischen Formationen dürfte durch synsedimentäre Tektonik 
beziehungsweise rein sedimentologisch bedingt sein (Menkveld 1995). Die früh-
jurassischen Sedimentgesteine wurden in vorwiegend flachmarinen Verhältnissen 
mit häufig wechselnden Ablagerungsbedingungen gebildet.

Über der Quarten-Formation folgen an der Basis der frühjurassischen Sedi-
mentabfolge mit stratigraphischem Kontakt eine 0,4 m mächtige Sandsteinbank 
und ein etwa 1 m mächtiger schwarzer schiefriger Tonstein, die von Schwarz 
(1969 a) dem «Infralias-Sandstein» zugeordnet werden.

Die über dem «Infralias-Sandstein» folgende Prodkamm-Formation besteht 
hauptsächlich aus einem schwarzen ebenflächigen schiefrigen Tonstein, der tekto-
nisch bedingt eine stark schwankende Mächtigkeit von 15 bis 30 m aufweist 
(Schwarz 1969 a, b, Hotz 1989, Brunner 2002). Einige stellenweise an der Basis 
auftretende Kalkbänke werden von Schwarz (1969 a) als Vertreter des Cardi-
nien-Members interpretiert. Innerhalb des schiefrigen Tonsteins kommen weitere 
dezimetermächtige schräg- oder kreuzgeschichtete Bänke aus einerseits dunkel-
grauem spätigem und andererseits hellgrauem sandigem Kalk vor (Spörli 1966).

Die 15 bis 20 m mächtige Spitzmeilen-Formation besteht mehrheitlich aus 
Sandstein und bildet im Gelände herauswitternde Felsrippen und Sporne. Der 
charakteristische Gesteinstyp ist ein hellbraun bis rostbraun anwitternder, oft mit 
Flechten bewachsener harter Quarzsandstein, der als «Quarzit» der älteren Litera-
tur bezeichnet wird (u.  a. Arbenz 1907). Im frischen Bruch ist er weiss, grau oder 
graubraun gefleckt («Rostfleckensandstein», Fig. 26). Das Gestein wird stets von 
einem dichten Netz aus Quarzadern durchsetzt. Vor allem im oberen Teil der 
Spitzmeilen-Formation tritt ein braun und oft auffallend gebändert anwitternder, 
im frischen Bruch grauer Kalksandstein auf. Innerhalb der Abfolge treten gele-
gentlich zurückwitternde Lagen auf, in denen Lamellibranchier der Gattung Gry-
phea relativ häufig vorkommen (Arbenz 1907, Schwarz 1969 a, Brunner 1999).

Die etwa 45 m mächtige Sexmor-Formation kann lithologisch in zwei unter-
schiedliche Abschnitte gegliedert werden. Der untere Teil besteht aus mehrheitlich 
dunkel anwitternden, sich im Dezimeterbereich abwechselnden Bänken von san-
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digem bis spätigem Kalk, Kieselkalk, schiefrigem Tonstein und mergeligem Kalk 
(Schwarz 1969 a, b, Hotz 1989, Menkveld 1995, Brunner 1999, 2002). Die Ge-
steine enthalten als Fossildetritus Bruchstücke von Belemniten, Bryozoen und 
Crinoiden sowie Foraminiferen. Im oberen Abschnitt folgt ein beige anwitternder, 
etwas gröber gebankter spätiger Kalksandstein. Das im frischen Bruch hellgraue 
Gestein enthält häufig kieselige Zwischenlagen sowie Hornstein- und Phosphorit-
konkretionen. Es können Schrägschichtung und Rippelmarken beobachtet wer-
den. Die mineralogische Zusammensetzung der Gesteine schwankt entsprechend 
der grossen Bandbreite an verschiedenen Lithologien stark. Die wichtigsten Ge-
mengteile sind generell Kalzit, Quarz, Tonminerale, Goethit und Feldspäte 
(Schwarz 1969 a). An Fossilien finden sich meist schlecht erhaltene Lamellibran-
chier (Gryphäen), Belemniten, Brachiopoden und Crinoidenfragmente (Schwarz 
1969 a, Brunner 1999). Aufgrund eines faunistisch-lithologischen Vergleichs mit 
den frühjurassischen Gesteinen der Glarner Alpen werden die im Kartengebiet 
vorkommenden Gesteine der Sexmor-Formation altersmässig ins Pliensbachien 
gestellt (Schwarz 1969 a, b).

Fig. 26: Sandstein («Rostfleckensandstein») der Spitzmeilen-Formation. Bei den hellgrauen bis 
weissen Bereichen handelt es sich um Quarzkörner, bei den rostroten um idiomorphe Siderit- 

oder Ankeritkristalle (Spörli 1966). Foto C. Gisler, 2016.
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Die Brunnistock-Formation wurde im Kartengebiet von Schwarz (1969 a, b), 
Hotz (1989) und Brunner (1999) beschrieben. Die Formation beginnt an der Ba-
sis mit einem 3 m mächtigen beige anwitternden, im frischen Bruch dunkelgrauen, 
grobbankigen bis dünngeschichteten Spatkalk, der in Lagen angeordnet bis 2 mm 
grosse Ankerit- und Dolomitkomponenten enthält (Schwarz 1969 a, b). Darüber 
folgt ein hellgrauer Spatkalk, der von zahlreichen Komponenten führenden Lagen 
durchzogen wird. Die Komponenten bestehen aus bis zu 2 cm grossen, teils gut ge-
rundeten Ankerit- und Dolomitbruchstücken. In einzelnen Lagen sind zudem 
Komponenten aus dunklem Hornstein, Phosphorit oder dunkelgrauem mikriti-
schem Kalk anzutreffen. Die mineralogische Zusammensetzung des Gesteins 
umfasst als Hauptgemengteil Kalzit in krypto- bis mikrokristalliner Form sowie 
als spätig glänzende Einkristalle; weitere wichtige Gemengteile sind Dolomit, An-
kerit, Quarz, Chamosit und vor allem im oberen Teil der Brunnistock-Formation 
Feldspat, Limonit und Goethit; akzessorisch vertreten sind Glimmer, Zirkon, Hä-
matit und Pyrit (Schwarz 1969 a). An Fossilien wurden Cephalopoden, Belemni-
ten, Bryozoen, Echinodermen, Crinoiden sowie phosphoritisierte Ammoniten-
steinkerne beschrieben (Schwarz 1969 a, b).

Die Brunnistock-Formation ist vor allem im Gebiet des Uri Rotstocks (Blatt 
Engelberg) mächtig entwickelt. Gemäss Spörli (1966) entstanden deren Gesteine 
durch detritische Schüttungen von frühjurassischen Hochzonen südlich und öst-
lich des Ablagerungsgebiets, wobei die dolomitischen Komponenten den Dolomit-
abfolgen der Röti- und Quarten-Formation entstammen dürften. Die im Jochpass-
gebiet bis zu 30 m mächtige Brunnistock-Formation repräsentiert eine Fazies am 
Westrand dieser Schüttungen (Spörli 1966, Schwarz 1969 a). Funde von Ammo-
niten wie Pleuroceras cf. solare und Dumortiera sp. lassen auf ein spätes Pliensba-
chien-Alter schliessen (Schwarz 1969 a).

Schwarz (1969 a, b) beschreibt innerhalb der Laubersgrat-Einheit zwei klei-
ne Vorkommen von frühjurassischen Sedimentgesteinen, bei denen es sich um 
tektonisch eingespiesste Schuppen des Jura-Stockwerks der Axen-Decke handeln 
dürfte. Eines der Vorkommen befindet sich südöstlich von Scharmad (Koord. 
2669.260/1179.580). Es liegt inmitten von schiefrigem Tonstein der Bommerstein-
Formation und besteht aus nur schlecht aufgeschlossenem grauem sandig-späti-
gem Kalk, der eventuell der Sexmor-Formation angehört. Die Lage des zweiten 
Vorkommens wird von Schwarz (1969 a, b) nicht genau angegeben und ist deshalb 
auf der Karte nicht dargestellt. Es handelt sich dabei um einen hellgrauen Mikro-
komponenten führenden dolomitischen Spatkalk der Brunnistock-Formation, der 
von Gesteinen der Quinten- und der Bommerstein-Formation umgeben ist.
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	 Bommerstein-Formation
	 Toarcien – frühes Bajocien

Tröhler (1966) definierte im Gebiet der Melchsee-Frutt eine Abfolge aus 
eisenschüssigem Sand- und Tonstein sowie Echinodermenkalk als «Glockhaus-Se-
rie», die heute als Glockhaus-Member den jüngeren Teil der Bommerstein-Forma-
tion darstellt. Die «basalen Tonschiefer» im Liegenden der «Glockhaus-Serie» von 
Tröhler (1966) werden in der aktuell gültigen Nomenklatur als Mols-Member be-
zeichnet und bilden den basalen Teil der Bommerstein-Formation.

Vom mittleren zum südlichen Faziesbereich hin ist eine deutliche Mächtig-
keitszunahme der Bommerstein-Formation von 100 auf 270 m festzustellen, wobei 
die Angaben wegen der intensiven chevronartigen Verfaltung und der Zerscherung 
sowie aufgrund des weitgehenden Fehlens des basalen Mols-Members mit Vor-
sicht zu betrachten ist (Tröhler 1966, Menkveld 1995). Charakteristisch für die 
Gesteine der Bommerstein-Formation ist eine braune bis rotbraune Anwitte-
rungsfarbe, die zu Lokalitätsbezeichnungen wie Rothorn (Gipfel in der Glogghüs-
kette bei Koord. 2663.420/1178.570) oder Roteflue (Felsband auf der linken Seite 
des Rychenbachtals bei Koord. 2655.070/1172.180) geführt hat (Fig. 27).

l6-  a1	 Mols-Member

Das Mols-Member besteht aus einem bis zu 20 m mächtigen grauschwarzen 
Glimmer führenden ebenflächigen schiefrigen Tonstein. Nach Schwarz (1969 a, 
b) gehören auch einige Meter aus spätigem Kalksandstein und sandigem schiefri-
gem Tonstein, die im hinteren Gental über dem ebenflächigen schiefrigen Ton-
stein folgen, zum Mols-Member. Die Abfolge entspricht den «Opalinusschiefern» 
oder den «Aalénienschiefern» der älteren Literatur (Tröhler 1966). Ein stratigra-
phischer Kontakt zur liegenden Brunnistock-Formation ist nur an wenigen Stellen 
im hinteren Gental zu finden. Im mittleren und vorderen Gental, wo die frühjuras-
sischen Sedimentgesteine fehlen, bildet das Mols-Member – sofern vorhanden – 
die Basis der Axen-Decke (Fig. 24).

a2	 Glockhaus-Member

Der Hauptteil der Bommerstein-Formation besteht aus einem braun bis 
braunrot anwitternden, im frischen Bruch dunkelgrauen bis schwarzen, knorrigen 
schiefrigen eisenschüssigen Sandstein des Glockhaus-Members, in den sich häufig 
Lagen aus Tonstein einschalten. Charakteristisch sind dünne linsenförmige sandi-
ge Knauer, die von flaserigen Tonhäuten umgeben sind (Fig. 28). Bei Abnahme des 
Tongehalts erfolgt ein Übergang zu einem plattigen bis bankigen Sandstein oder 
Kalksandstein, bei Zunahme desselben in einen von dünnen Sandlinsen durch-
setzten Tonstein. Die gesamte Abfolge wurde wegen des knorrigen eisenschüssi-
gen Sandsteins in der älteren Literatur als «Eisensandstein» bezeichnet.
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Fig. 27: Am Grat wenig nordwestlich des Glogghüs zeigen die Gesteine der Bommerstein-For-
mation ihre typische rotbraune Anwitterungsfarbe. Im Gegensatz dazu steht der hellgrau anwit-

ternde Kalk der Quinten-Formation im Hintergrund. Foto C. Gisler, 2016.
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Im Dünnschliff ist ersichtlich, dass der Sandstein vorwiegend aus schlecht 
sortierten eckigen bis angerundeten Quarzkomponenten besteht (Tröhler 1966). 
Dazu kommt ein variierender Anteil an Bioklasten wie Crinoiden, Brachiopoden, 
Foraminiferen und Bryozoen. Beim Tonstein ist die mineralogische Zusammen-
setzung vergleichbar mit derjenigen der autochthonen und parautochthonen Sedi-
mentbedeckung des Aar-Massivs (s. S. 47).

Zwischen den knorrigen schiefrigen Sand- und Tonstein schalten sich häufig 
rostbraun bis weinrot anwitternde gut gebankte Lagen und Linsen aus Spatkalk 
ein, die eine Mächtigkeit von einigen Dezimetern bis wenigen Metern aufweisen 
und oft Schrägschichtung zeigen. Der Spatkalk liegt meist als grobkörniger Echi-
nodermenkalk vor und enthält reichlich Biodetritus, vor allem Bruchstücke von 
Echinodermen, Lamellibranchiern und Gastropoden sowie Resten von Bryozoen. 
Daneben kann ein bedeutender Anteil an detritischem Quarz enthalten sein. Auf-
grund des hohen Anteils an Tonstein ist die Bommerstein-Formation intern oft 
verschuppt. Für Tröhler (1966) ist hauptsächlich die tektonische Überprägung 
für die knorrige Ausprägung des Sedimentgesteins verantwortlich.

An bestimmbaren Fossilien wurden im Kartengebiet Ammoniten der Gat-
tung Ludwigia sowie weitere Ammonitenarten beschrieben, die für das Glock-

Fig. 28: Knorriger schiefriger Sandstein des Glockhaus-Members durchsetzt von flaserigen Ton-
häuten. Nordwestgrat des Glogghüs. Foto C. Gisler, 2016.
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haus-Member eine Ablagerung vom mittleren Aalénien bis ins frühe Bajocien be-
legen (Arbenz 1907, Tröhler 1966). Für die lokal sehr zahlreich auf den 
Schieferungsflächen auftretenden bis daumendicken auffälligen sandigen Wüls-
ten wurde ein pflanzlicher Ursprung vermutet (Moesch 1894, Tröhler 1966). 
Ihre Entstehung ist jedoch nicht geklärt und es ist durchaus möglich, dass es sich 
dabei um Spurenfossilien handeln könnte. Der häufige Wechsel von tonigen und 
sandigen Sedimentgesteinen weist auf eine Bildung in einer marinen Flachwasser-
fazies bei oft wechselnden Sedimentationsbedingungen hin (Tröhler 1966). 
Sämtliche Lithologien der Bommerstein-Formation führen eisenhaltige Minerale, 
die die rostbraune Verwitterungsfarbe bewirken. Es handelt sich dabei um Bei-
mengungen von Hämatit und eisenhaltigen Karbonaten wie Ankerit und Siderit; 
im Sandstein treten selten Chamosit-Ooide als Komponenten auf (Spörli 1966).

«Grenzquarzit»

Den Abschluss der Bommerstein-Formation bildet im südlichen Faziesbe-
reich ein wenige Meter mächtiger hellbraun anwitternder leicht kalkiger Quarz-
sandstein, der im frischen Bruch bläulich grau ist («Quarzit» nach Tröhler 1966, 
S. 31).

	 Hochstollen-Formation
	 Bajocien

Die Hochstollen-Formation wurde von Tröhler (1966) im Gebiet der Melch-
see-Frutt als «Hochstollen-Serie» definiert und kann im Kartengebiet in das Bie-
tenhorn- und das Schwarzhorn-Member gegliedert werden. Die Mächtigkeit der 
Hochstollen-Formation nimmt von etwa 120 m im mittleren auf gegen 400 m im 
südlichen Faziesbereich deutlich zu (Fig. 24; Tröhler 1966, Brunner 1999, 2002). 
Für eine Altersbestimmung geeignete, gut erhaltene Fossilien sind im Karten
gebiet nicht gefunden worden. Aufgrund von faziellen Vergleichen mit Nachbar
gebieten wird die gesamte Formation ins Bajocien gestellt (Tröhler 1966).

i1B	 Bietenhorn-Member

An der Basis der Hochstollen-Formation kommt eine vor allem im südlichen 
Faziesbereich mächtig entwickelte Abfolge aus wenig kompetentem Mergel und 
Tonstein vor, die als Bietenhorn-Member bezeichnet wird. Im mittleren Faziesbe-
reich, das heisst im Gebiet Engstlensee – Schafberg können einige Meter aus grau-
em ebenflächigem schiefrigem Tonstein an der Basis der Hochstollen-Formation 
als Vertreter des Bietenhorn-Members interpretiert werden (Brunner 1999). Ana-
loge Bildungen fehlen etwas weiter westlich an der Spycherflüö (Koord. 2668.070/
1181.260, Tröhler 1966). In der Südostflanke des Balmeregghorns südwestlich 
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des Tannensees setzt das Bietenhorn-Member mit einer Mächtigkeit von mehre-
ren Zehnern von Metern wieder ein. Es handelt sich hier um sandigen kieseligen 
schiefrigen Mergel und Tonstein. Im Unterschied zum knorrigen tonigen Sand-
stein der Bommerstein-Formation im Liegenden sind die Schichtflächen eben und 
die Anwitterung schwarz oder grau aber nie rostbraun. In der Bergkette Glogg-
hüs – Hochstollen schwillt die Mächtigkeit des Bietenhorn-Members auf etwa 
100 m an. Dabei nimmt der Sandgehalt gegen den Hochstollen, der den paläogeo-
graphisch am südlichsten gelegenen Faziesbereich repräsentiert, ab, bei gleichzei-
tiger Zunahme des Tonanteils (Tröhler 1966).

Die mineralogische Zusammensetzung der auftretenden Gesteine zeigt eine 
grosse Variationsbreite. Im Gebiet der Axalp etwas ausserhalb des Kartengebiets 
(Blatt Brienz) besteht der detritische Anteil aus feinkörnigem Quarz (25 %), Tonmi-
neralen (15 %), Karbonatgesteinsbruchstücken (10 %) und Glimmer (5 %); verein-
zelt sind Bioklasten – vor allem Spongiennadeln – erkennbar (5 %) sowie opake 
Minerale (5 %); der Zement ist karbonatisch-kieselig (Pilloud 1982). Die Abfolge 
wird generell als Beckenfazies gedeutet (Fig. 29, Pilloud 1990).

Fig. 29: Lithofazielle und lithostratigraphische Gliederung der Hochstollen- und Reischiben-
Formation (nach Pilloud 1982).
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i1S	 Schwarzhorn-Member

Als Schwarzhorn-Member wird eine im südlichen Faziesbereich bis etwa 
250 m mächtige, relativ monotone Wechsellagerung von Kalk, Mergel und Ton-
stein bezeichnet (Fig. 30). Sie besteht aus einem leicht bläulich bis grünlich grau 
anwitternden, im frischen Bruch grauen, meist gut gebankten, relativ kompakten 
kieseligen spätigen Kalk sowie leicht zurückwitternden Lagen aus dunkelgrauem 
schiefrigem sandigem Tonstein und Mergel. Die einzelnen Tonstein- und Mergel-
lagen sowie die Kalkbänke weisen Mächtigkeiten im Zentimeter- bis Dezimeter
bereich auf (Fig. 30 u. 31).

Im mittleren Faziesbereich, das heisst im Gebiet Spycherflue – Engstlensee –
Schafberg fehlt das Schwarzhorn-Member aus stratigraphischen Gründen. Im Ge-
biet Ärzegg – Balmeregghorn setzt die Kalk-Mergel-Tonstein-Wechsellagerung mit 
etwa 30 m Mächtigkeit ein und erreicht am paläogeographisch südlichsten gelege-
nen Gipfel des Hochstollens die grösste Mächtigkeit. Gleichzeitig mit der Mächtig-
keitszunahme ist eine allmähliche Vermergelung in Richtung paläogeographisch 
Süd und gegen das Hangende festzustellen.

Fig. 30: Blick auf den Hochstollen von Südosten her. Die gesamte Flanke wird vom Schwarz-
horn-Member aufgebaut, das aus einer monotonen Wechsellagerung von dunkelgrauem Ton-

stein und Mergel sowie grauem Kalk besteht. Foto C. Gisler, 2016.
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Entsprechend dieser Faziesänderungen, einerseits innerhalb der stratigraphi-
schen Abfolge und andererseits im gesamten Ablagerungsraum von Norden nach 
Süden, ist eine grosse Bandbreite der mineralogischen Zusammensetzung der Ge-
steine zu beobachten. Die Kalkbänke weisen generell einen hohen Anteil an Kar-
bonat auf (70  –  90 %), der überwiegend Kalzit und meist auch wenige Prozente Do-
lomit umfasst. Oft sind Echinodermenbruchstücke vorhanden (Tröhler 1966, 
Pilloud 1982, Brunner 1999), deren prozentualer Anteil und deren Korngrösse 
stratigraphisch aufwärts und in Richtung paläogeographisch Nord zunehmen und 
allmählich zum Echinodermenkalk der Reischiben-Formation überleiten. An bio-
genen Komponenten sind zudem kalzitische Spongiennadeln sehr häufig. In den 
zurückwitternden Lagen aus Mergel und Tonstein enthalten die Gesteine als detri-
tische Komponenten neben Quarz, der den Hauptanteil bildet, Tonminerale und 
Glimmer. Die Komponenten können zusammen bis zu 50 % des Gesteins ausma-
chen und sind von einem kieselig-sparitischen Zement umgeben.

Auf den Schichtflächen des Tonsteins kann gelegentlich das Spurenfossil 
Cancellophycus (heute Zoophycos) beobachtet werden (Pilloud 1990), weshalb die 
Abfolge des Schwarzhorn-Members in der älteren Literatur als «Cancellophycus-

Fig. 31: Vom Bach polierter Aufschluss des Schwarzhorn-Members bestehend aus einer Wech-
sellagerung von hellgrauem Kalk und dunkelgrauem Mergel. Am Alpbach oberhalb von Meirin-

gen (Koord. 2657.860/1175.780). Foto C. Gisler, 2015.
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schichten» bezeichnet wurde. Pilloud (1990) interpretierte die Kalk-Mergel-
Tonstein-Wechsellagerung des Schwarzhorn-Members aufgrund von Sediment-
strukturen – gradierte, lateral auskeilende Bänke mit erosiver Basis – als Bildungen 
von Trübeströmen, die relativ zur Beckenfazies des Bietenhorn-Members in einer 
proximaleren Lage abgelagert wurden (Fig. 29).

i2	 Reischiben-Formation
	 Bajocien – Callovien

Die Reischiben-Formation zeigt im Gegensatz zum Bietenhorn- und Schwarz-
horn-Member der Hochstollen-Formation eine Abnahme der Mächtigkeit gegen 
den südlichen Faziesbereich hin (Fig. 29). So weist die Reischiben-Formation im 
mittleren Faziesbereich noch eine Mächtigkeit von mindestens 115 m auf, um an-
schliessend in Richtung des südlichen Faziesbereichs auf etwa 50 m abzunehmen. 
Zu beachten ist, dass die Reischiben-Formation mit der Hochstollen-Formation 
verzahnt ist und Erstere in paläogeographisch südlicher Richtung, das heisst 
beckenintern zunehmend zugunsten der distaleren Hochstollen-Formation zu-
rückweicht (Fig. 29). Verdeutlicht wird diese Verzahnung am Wandelhoren (Blatt 
Brienz), wo die Reischiben-Formation als geringmächtiger Zug vom Schwarzhorn-
Member sowohl unter- als auch überlagert wird (Pilloud 1982). Im Gebiet von 
Atlasblatt Innertkirchen ist die Reischiben-Formation immer im Hangenden des 
Schwarzhorn-Members der Hochstollen-Formation anzutreffen. Die Gesteine der 
Reischiben-Formation sind mehrheitlich gut gebankt und kompakt. Nur unter
geordnet sind zurückwitternde, schiefrige Schichten vertreten.

Am Südabhang des Schafbergs nordwestlich des Jochpasses besteht die Ab-
folge der Reischiben-Formation vorwiegend aus einem hellbraun bis gelbgrau an-
witternden, im frischen Bruch hellgrauen bis grauen, häufig grobkörnigen Echino-
dermenkalk sowie etwas weniger grobkörnigem Spatkalk. Detailliert beschrieben 
wurde die dortige Abfolge von Arbenz (1907), Hess (1940) und Brunner (1999). 
Vor allem im oberen Teil der Abfolge führt der Echinodermenkalk bis mehrere 
Millimeter grosse Komponenten aus gelb anwitterndem Dolomit und Quarz. Der 
biogene Detritus bildet aber stets den Hauptanteil des Gesteins. Bei der mineralo-
gischen Zusammensetzung überwiegt Kalzit mit 70 bis 95 % deutlich (Hess 1940, 
Schwarz 1969 a, Brunner 1999). Oftmals liegt ein praktisch reiner Echinoder-
menkalk vor. Beim Karbonat können biogener Detritus (Bruchstücke von Echino-
dermen, Bryozoen, Lamellibranchier, Brachiopoden) sowie sparitischer Zement 
unterschieden werden. Als weitere Bestandteile kommen – meist als detritische 
Komponenten – Quarz (5  –15 %) und Tonminerale (2 – 5 %) vor. In vereinzelt auftre-
tenden verkieselten Horizonten kann Quarz auch stärker vertreten sein. Die bräun-
liche bis gelbliche Anwitterungsfarbe ist auf das Vorhandensein von Eisenoxiden 
(z.  B. Limonit) oder von Pyrit zurückzuführen, weiter auch auf diagenetisch ent-
standenen Ankerit, der bis etwa 10 % des Gesteins ausmachen kann. Gegen den 
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südlichen Faziesbereich hin geht der Echinodermenkalk allmählich in einen grau-
en feinkörnigen Sandkalk über, der praktisch keinen Biodetritus mehr führt und 
teilweise gut ausgebildete Sedimentstrukturen wie Rippeln und Slumps sowie sel-
ten eine angedeutete Schrägschichtung aufweist (Tröhler 1966).

Am Schafberg beschreibt Hess (1940) im oberen Teil der Reischiben-Forma-
tion im hellblaugrauen feinsandigen Spatkalk längliche, ovale, verkieselte Struktu-
ren, die vereinzelt noch eine Korallenstruktur erkennen lassen. Deutlich besser 
erhaltene Exemplare finden sich im vergleichbaren stratigraphischen Niveau im 
Griesserental nordöstlich von Engelberg (Blatt Engelberg). Das Vorhandensein 
von Korallen belegt die flachmarine Bildung und der Eintrag von groben detri
tischen Quarz- und Dolomitkomponenten weist auf die Nähe zum Festland hin 
(Hess 1940).

i3	 Erzegg-Formation
	 spätes Bajocien – frühes Oxfordien

Die Erzegg-Formation wurde von Tröhler (1966) im Kartengebiet als «Er-
zegg-Serie» beschrieben und definiert und ersetzt die in der älteren Literatur ver-
wendeten Bezeichnungen wie «Oxfordschiefer s.  l.», «Oberer Dogger» oder «Callo-
vo-Oxfordien». Die Erzegg-Formation kommt nur westlich des Engelbergertals vor 
und stellt nach Kugler (1987) ein Äquivalent des Seeztal-Members dar, das in der 
Ostschweiz den unteren Teil der Schilt-Formation aufbaut.

Die Erzegg-Formation besteht vorwiegend aus ebenflächigem schiefrigem 
Mergel und Tonstein (Fig. 32). Im südlichen Faziesbereich ist zusätzlich auch mer-
geliger Kalk vertreten. Vereinzelt enthalten die Gesteine bis faustgrosse Phospho-
ritknollen und Kalkkonkretionen.

Die inkompetenten Gesteine der Erzegg-Formation dienten bei der alpinen 
Orogenese zwischen den kompetenteren Gesteinen der Reischiben- und der Hoch-
stollen-Formation im Liegenden und der Quinten- und der Zementstein-Forma
tion im Hangenden als Abscherhorizont. Aus diesem Grund und wegen ungüns
tiger Aufschlussverhältnisse existieren im Kartengebiet keine durchgehenden 
Profile durch die Erzegg-Formation. Die Mächtigkeit ist daher schwer abzuschät-
zen. Nach Angaben von Arbenz (1907), Rod (1937), Tröhler (1966), Hänni et al. 
(1997) und Brunner (1999) liegen heute im mittleren Faziesbereich im Gebiet 
Schafberg – Spycherflüö 17 bis 20 m und im südlichen Faziesbereich im Gebiet 
Rothorn – Hochstollen 60 m vor. In Menkveld (1995, S. 38) wird von einer durch-
schnittlichen primären Mächtigkeit von 190 m ausgegangen, die im südlichen Ab-
lagerungsraum auf über 300 m anschwillt.

Am Schafberg im mittleren Faziesbereich besteht die Erzegg-Formation aus 
schwarzem mergeligem schiefrigem Tonstein (Brunner 1999). Im südlichen Fa
ziesbereich wurde von Tröhler (1966) folgendes Sammelprofil zusammenge-
stellt: An der Basis besteht die Erzegg-Formation aus einer bis zu 30 m mächtigen 
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regelmässigen Wechsellagerung aus schwarzem schiefrigem sandig-tonigem Kalk 
und kieseligem Mergelkalk. Darüber folgt ein bis zu 20 m mächtiger Glimmer und 
Sand führender schiefriger Tonstein. Den Abschluss der Formation bildet ein bis 
zu 40 m mächtiger grauer ebenflächiger blättriger bis plattiger schieferiger Mergel 
mit vereinzelten bis zu 10 cm mächtigen Mergelkalkbänken, Phosphoritkonkretio-
nen und pyritisierten Fossilien. Der Kontakt zum unterlagernden Echinodermen-
kalk der Reischiben-Formation ist scharf.

Nach Angaben von Tröhler (1966), Pilloud (1982), Hänni (1995) und 
Schneider (1998) bilden Tonminerale und Karbonate mit einem Anteil von 80 bis 
95 % die Hauptbestandteile der Gesteine der Erzegg-Formation. Dabei überwiegen 
die Tonminerale im Allgemeinen deutlich. Detritischer Quarz ist mit bis etwa 10 % 
vertreten. Akzessorisch kommen Glimmer, Feldspat und Erzminerale wie Pyrit, 
Magnetit und Hämatit vor; Karbonat bildet einen mikrosparitischen Zement.

Im mittleren und oberen Teil der Erzegg-Formation kommen gut erhaltene 
Ammoniten vor, mit welchen ein Bildungsalter vom späten Bathonien bis ins frü-

Fig. 32: In dünne Plättchen zerfallender schiefriger Tonstein der Erzegg-Formation westlich des 
Tannensees. Foto C. Gisler, 2016.
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he Oxfordien angegeben werden kann (Tröhler 1966). Die Gesteine wurden in 
einem relativ tiefen, hemipelagischen Becken abgelagert (Schneider 1998). Tröh-
ler (1966) geht davon aus, dass sich Intervalle mit starkem Tonmineral- und Fein-
sandeintrag mit solchen ohne Eintrag abwechselten. Diese Interpretation erklärt 
die innerhalb der Abfolge sehr heterogen verteilten zahlreichen Fossilvorkommen, 
die praktisch ausschliesslich in gewissen Niveaus kondensiert auftreten, während 
sie ansonsten über mehrere Meter im Profil fehlen.

Planplatte-Eisenoolith

Stratigraphisch etwa im mittleren Teil der Formation sind im Gebiet Plan-
platten – Gummenhubel – Ärzegg bis maximal 6 m mächtige Linsen oder Bänke 
von Eisenoolith eingelagert, die als Planplatte-Eisenoolith bezeichnet werden 
(Fig. 33). Das rostrot anwitternde Gestein ist im frischen Bruch rotgrau und bildet 
im umgebenden inkompetenten schiefrigen Mergel und Tonstein herauswitternde 

Fig. 33: Planplatte-Eisenoolith. Ooide aus einem feinkörnigen Gemisch von Hämatit, Magnetit 
und Chamosit umgeben von einer Matrix aus Kalzit, Ankerit, Chamosit und Tonmineralen. 

Foto M. Wiederkehr, 2020.
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Härtlinge. Der Planplatte-Eisenoolith wurde zeitweise zur Eisengewinnung abge-
baut (s. Kap. Mineralische Rohstoffe). Auf diesen Eisenerzabbau geht der Flurname 
Ärzegg (auf älteren Kartenblättern als Erzegg bezeichnet) südwestlich des Tannen-
sees zurück, der namengebend für die Erzegg-Formation war. Die Ooide bestehen 
aus einem feinkörnigen Gemisch von Hämatit, Magnetit und Chamosit. Die Mat-
rix wird vor allem aus Kalzit, Ankerit, Chamosit und Tonmineralen gebildet. 

Aufgrund des Gefüges, der Form und der Grösse der Ooide sowie der Aus-
bildung der Matrix nimmt Tröhler (1966) eine Einschwemmung der Ooide 
von einer weiter nördlich gelegenen Hochzone an. Der Planplatte-Eisenoolith 
der Erzegg-Formation hat damit eine andere Entstehung als der petrographisch 
vergleichbare Blegi-Eisenoolith der Reischiben-Formation im Autochthon des 
Aar-Massivs. Der Planplatte-Eisenoolith befindet sich im Gegensatz zum Blegi-
Eisenoolith nicht mehr am Ort seiner Entstehung. Brunner (1999) diskutiert 
verschiedene Interpretationen aus der Literatur über die Bildung von eisenrei-
chen Ooiden. Beim Planplatte-Eisenoolith wird angenommen, dass die Ooide in 
einem Milieu mit Mangelsedimentation gebildet wurden. Infolge von reduzie-
renden Bedingungen an der Sedimentoberfläche kommt es zu Eisenanreiche-
rungen und – bei leicht bewegtem Wasser – zur Bildung von Eisenooiden. Bei 
Stürmen werden die Ooide weggespült und in tiefermarinen Bereichen abgela-
gert. Die Ablagerungen dieser Schüttungsereignisse sind korngestützt und wei-
sen eine Sortierung auf (Brunner, 1999).

i4-5	 Schilt-Formation
	 spätes Callovien – Oxfordien

Die etwa 30 m mächtige Schilt-Formation besteht in ihrem unteren Teil aus 
einem schiefrigen Tonstein bis tonigen Mergel, der lithologisch praktisch identisch 
mit demjenigen der unterlagernden Erzegg-Formation ist. Ein Unterscheidungs-
merkmal gegenüber Letzterem ist eine gelbliche Anwitterungsfarbe (Rod 1937, 
Brunner 1999). Eingelagert sind an der Basis der Schilt-Formation einzelne teils 
nur wenige Zentimeter mächtige Bänke aus einem knolligen Kalk, der fleckig gelb 
und grau anwittert. Er entspricht dem «Schilt-Kalk» der autochthonen Sediment-
bedeckung des Aar-Massivs (s. Fig. 17 auf S. 51). Der schiefrige Tonstein kann mit 
dem «Schilt-Mergel» parallelisiert werden.

Im oberen Teil der Schilt-Formation erfolgt ein allmählicher Übergang zu ei-
ner Wechsellagerung aus gelblich grau anwitterndem Kalk und dunkelgrauem 
Mergel, die dem Mürtschen-Member entspricht. Die lithologischen Merkmale der 
Gesteine entsprechen weitgehend denjenigen des Autochthons des Aar-Massivs 
(s. S. 50). Die Schilt-Formation, wie auch die darüber folgende Quinten-Formation, 
zeigen im Gegensatz zu den mitteljurassischen Formationen nur geringe Faziesän-
derungen und Mächtigkeitsunterschiede vom mittleren zum südlichen Faziesbe-
reich innerhalb des Kartengebiets (Fig. 24).
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i5-8	 Quinten-Formation
	 spätes Oxfordien – frühes Berriasien

Die Quinten-Formation wird ähnlich wie im Autochthon des Aar-Massivs 
vorwiegend aus einem hellgrau anwitternden, im frischen Bruch dunkelgrauen mi-
kritischen Kalk aufgebaut. Weiter sind brekziöse, knollige und gefleckte Kalkvarie
täten vorhanden. Im Kartengebiet und der näheren Umgebung wurde die Quin-
ten-Formation von Gerber (1930), Rod (1937), Staeger (1944), Hänni (1995), 
Möri (1995), Hänni et al. (1997), Schneider (1998) und Brunner (1999, 2002) be-
schrieben. Im mittleren Faziesbereich im Gebiet nördlich des Engstlensees liegt 
die Mächtigkeit bei etwa 220 m, im südlichen Faziesbereich im Gebiet Abgschütz 
– Chli Haupt nordwestlich der Melchsee-Frutt bei etwa 180 m (Fig. 24; Rod 1937, 
Menkveld 1995).

Die untersten rund 40 m der Abfolge bestehen aus einem dunkelgrauen im 
Dezimeterbereich gebankten biomikritischen Kalk (Fig. 34), der teilweise einen 
Anteil von 10 bis 45 % an feinkörnigen Bioklasten wie Echinodermenbruchstücke – 
unter anderen solche der Gattung Saccocoma –, Radiolarien, Calcisphären, Forami-
niferen, Aptychen und Spongiennadeln aufweist. In diesem Teil der Formation 
kommen Makrofossilien relativ häufig vor, hauptsächlich Ammoniten und Belem-
niten. Sie sind in einzelnen Bänken angereichert und wittern auf Schichtflächen he-
raus. Der Kalk weist verbreitet hellgraue oder rosafarbene zentimetergrosse 
Bereiche auf, die sich vom umgebenden Gestein abheben und dem Kalk ein knolli-
ges Aussehen verleihen («Knollenkalk»). Diese knolligen Strukturen sind vor allem 
bei Benetzung einer angewitterten oder frischen Oberfläche deutlich zu erkennen.

Darüber folgt eine 20 m mächtige Abfolge aus einem dunkelgrauen bis 
schwarzen im Zentimeter- bis maximal Dezimeterbereich gebankten Kalk, der 
sehr wenige bis keine Bioklasten enthält. An Proben aus diesem Teil der Formati-
on wurde ein Anteil von etwa 1 % organischem Kohlenstoff ermittelt, im restlichen 
Teil der Quinten-Formation ist dieser jeweils deutlich tiefer (Schneider 1998). Da-
rüber wird der Kalk etwas heller, bleibt aber wie im Liegenden eher dünnbankig. 
Auch in diesem etwa 120 m mächtigen Abschnitt führt das Gestein nur wenig Bio-
klasten. Vereinzelt weist der Kalk im frischen Bruch erkennbare rote bis graurote 
Flecken auf, die für die Bezeichnung «rotgeflammter Kalk» verantwortlich sind 
(Rod 1937, Staender 1943). Wie im Autochthon des Aar-Massivs kommen wie-
derholt Bänke aus brekziösem Kalk vor. Besonders auffallend sind die in einzelnen 
Bänken herauswitternden, länglichen Kieselknauern, die aus Krypto- bis Mikro-
quarz bestehen (Hänni 1995, Möri 1995). Teilweise sind zwischen Paketen von 
mehreren Kalkbänken dünne mergelige Lagen eingeschaltet, die in den Felswän-
den leicht zurückwitternde, manchmal mit etwas Gras bewachsene Bänder bilden. 
Diese sind lateral oft nicht über weite Distanzen verfolgbar und können daher we-
der als stratigraphische Leithorizonte dienen noch mit dem «Mergelband» der 
Quinten-Formation der Ostschweiz parallelisiert werden (Rod 1937). 
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In den obersten rund 25 m der Quinten-Formation ist der Kalk bräunlich grau 
und enthält einen hohen Anteil an Bioklasten – hauptsächlich Calpionellen –, de-
ren Anteil im Gestein bis etwa 15 % erreicht (Hänni 1995, Möri 1995). Diese Mi-
krofossilien sind in der Axen-Decke deutlich besser erhalten als im Autochthon 
des Aar-Massivs und erlauben dank ihrer raschen evolutionären Entwicklung eine 
stratigraphische Einstufung dieses Abschnitts. Es überwiegt die Art Calpionella al-
pina, die für den obersten Teil der Quinten-Formation ein Bildungsalter im späten 
Tithonien angibt (Hänni 1995, Möri 1995).

Fig. 34: Regelmässig gebankter Kalk im untersten Teil der Quinten-Formation bei Tannenschild 
östlich des Bonistocks (ca. Koord. 2665.600/1181.250, Grössenvergleich siehe Personen rechts 
oben auf dem Grat). Die untersten Bänke über dem begrasten Schutthang gehören noch zur 
Schilt-Formation. Der Übergang zur Quinten-Formation erfolgt allmählich und kann nicht 

scharf gezogen werden. Foto C. Gisler, 2016.
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c1Z	 Zementstein-Formation
	 Berriasien

Die Zementstein-Formation besteht aus einer Wechsellagerung von zentime-
ter- bis dezimetermächtigen Kalkbänken und Lagen von schiefrigem Mergel. Die 
Abfolge stellt einen etwa 40 m mächtigen Übergang von der häufig wandbildenden 
Quinten- zur meist zurückwitternden und Verflachungen bildenden Palfris-For-
mation dar. Die Untergrenze zur Quinten-Formation wird einerseits durch das 
Einsetzen von Mergellagen zwischen den Kalkbänken und andererseits durch 
einen allmählichen Wechsel der Anwitterungsfarbe der Kalkbänke von hellgrau 
zu braungrau markiert (Fig. 35; Hänni 1995, Möri 1995, Brunner 1999).

Der im frischen Bruch dunkelgraue Kalk besteht aus einer mikritischen Ma-
trix mit einem Anteil an Bioklasten von bis zu 20 %. Es kommen hauptsächlich 
Calpionellen, aber auch Radiolarien, Protoglobigerinen, Miliolinen sowie Echino-
dermenbruchstücke vor. Der dunkelgrau bis beige anwitternde Mergel erscheint 

Fig. 35: Verkehrtliegende Abfolge mit wandbildendem grob gebanktem Kalk der Quinten-For-
mation (oben) und einer Wechsellagerung von Kalk und Mergel der Zementstein-Formation am 
Wandfuss (unten). Die Abgrenzung der beiden Formationen ist dort zu ziehen, wo die Anwitte-
rungsfarbe von oben hellgrau gegen unten auf braungrau wechselt und sich auf den Mergelzwi-
schenlagen etwas Gras ansiedeln kann. Ausschnitt aus der Felswand nördlich von Abgschütz 

(Koord. 2660.740/1181.310). Foto C. Gisler, 2016.
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im frischen Bruch dunkelgrau und enthält neben den Hauptgemengteilen Karbo-
nat- und Tonmineralen akzessorisch Pyrit, Quarz und Feldspat sowie vereinzelt 
Bioklasten (Hänni 1995, Möri 1995). Nach Mohr (1992) wurde die Zement-
stein-Formation im Bereich der Jura/Kreide-Grenze abgelagert.

c1P	 Palfris-Formation
	 Berriasien

Die Palfris-Formation besteht überwiegend aus dunkelgrauem schiefrigem 
Mergel und Tonstein mit vereinzelt eingestreuten, wenig mächtigen Kalkbänken. 
Sie ist ausschliesslich im nordwestlichen Teil des Kartengebiets zu finden. Die 
Grenze zur Zementstein-Formation im Liegenden wird dort definiert, wo die 
Kalk-Mergel-Wechsellagerung der Zementstein-Formation in eine von Mergel und 
Tonstein dominierte Abfolge übergeht. Die Aufnahme eines stratigraphischen 
Profils der Palfris-Formation ist im Kartengebiet nicht möglich, da sie einerseits 
schlecht aufgeschlossen ist und andererseits an ihrer Obergrenze von der Über-
schiebung der Drusberg-Decke gekappt und dabei intern stark verschiefert und 
zerschert worden ist.

Der Mergel enthält neben Karbonat- und Tonmineralen einen geringen Anteil 
von 1 bis 2 % an detritischem Quarz in der Feinsand- bis Siltfraktion. Die Kalkbän-
ke bestehen aus einem hellgrauen mikritischen Kalk und sind meist nur wenige 
Zentimeter bis einige Dezimeter mächtig. Ihr Anteil in der Abfolge beträgt rund 
20 % (Hänni 1995, Möri 1995). Im Mergel sind kleine Bruchstücke von Echinoder-
men und Lamellibranchier sowie Spongiennadeln zu finden, die zum Teil mit den 
detritischen Komponenten eingeschwemmt wurden. Zusätzlich kommen bentho-
nische Foraminiferen, Ostrakoden und Calpionellen vor (Ischi 1978). Die Kalk
bänke enthalten häufig relativ gut erhaltene und bestimmbare Calpionellen. Eine 
Calpionellenfauna am Arnigrat etwas nördlich des Kartengebiets deutet auf ein Bil-
dungsalter vom frühen bis mittleren Berriasien hin (Ischi 1978).

Die Palfris-Formation repräsentiert eine Beckenbildung im südlichen Fazies-
bereich. Gleichzeitig wurde auf einer Karbonatplattform im nördlichen Faziesbe-
reich des helvetischen Ablagerungsraums der «Öhrlikalk» der autochthonen und 
parautochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs abgelagert.

DRUSBERG-DECKE

c3	 Helvetischer Kieselkalk
	 Hauterivien

Während in den westlich und nördlich angrenzenden Gebieten der Blätter 
Brienz und Melchtal der Helvetische Kieselkalk grossflächig aufgeschlossen ist, 
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wurde im Kartengebiet bisher nur ein isoliertes Vorkommen in einer Kernbohrung 
im Rahmen der Sondierbohrkampagne zur geologischen Erkundung für den Bau 
des Umfahrungstunnels Lungern (Koord. 2655.966/1181.879) unter sandig-kiesi-
gen Lockergesteinen erbohrt (Tiefe: 46,3 bis 69,6 m). Es handelt sich um einen fein- 
bis grobspätigen kieseligen Kalk und Kalkmergel; nähere Angaben fehlen.

QUARTÄR

Während der Letzten Eiszeit wurden das Haslital und dessen Seitentäler 
Gadmertal, Gental und Ürbachtal von Gletschern durchflossen, die zum Einzugs-
gebiet des Aaregletschers, der – ab Bern mit dem Walliser Gletscher (Rhoneglet-
scher auct.) vereint – sich zur Zeit des letzteiszeitlichen Gletschermaximums 
(LGM) vor 26,5  –19 ka bis in die Gegend von Niederbipp und Langenthal erstreck-
te (Penck & Brückner 1901–1909, Jäckli 1962, Hantke 1980, Graf et al. 2006, 
Monegato et al. 2007, Clark et al. 2009, Schlüchter 2009, Akçar et al. 2011, 
Renner & Zgraggen 2011, Reber et al. 2014 u.  a.). Im Haslital wurde der Höchst-
stand der letzteiszeitlichen Eisoberfläche, markiert durch die im Gelände deutlich 
sichtbare Schliffgrenze, auf etwa 23 ka datiert (Wirsig et al. 2016  b). Das Eis des 
Aaregletschers floss – einerseits gespiesen von lokalen Akkumulationsgebieten in 
den höher gelegenen Seitentälern und andererseits vom südlich des Grimselpasses 
im Obergoms gelegenen Eisdom Rhone – das Haslital hinunter, wo es sich im Ge-
biet von Innertkirchen mit den Eisströmen aus dem Gadmer-/Gental und dem Ür-
bachtal sowie etwas weiter im Nordwesten bei Meiringen mit demjenigen aus dem 
Rychenbachtal vereinigte (Florineth & Schlüchter 1998, Schlüchter 2009). 
Zu beachten ist, dass aufgrund der Höhenlage des Grimselpasses mit über 
2100 m ü.  M. die Transfluenz vom südlich des Grimselpasses gelegenen Eisdom 
Rhone her nur während Phasen der Maximalvergletscherung aktiv war (Ivy-Ochs 
1996, Florineth & Schlüchter 1998, Kelly et al. 2006). Gesteine aus dem Has-
lital, wie der Zentrale Aare-Granit oder der Grimsel-Granodiorit (Blatt Guttan-
nen), dienen unter anderen denn auch als Leitgesteine des Aaregletschers. Erwäh-
nenswert ist, dass die Abgrenzung der Einzugsgebiete des Reuss- und des 
Aaregletschers nicht scharf ist: Der rechte, nordöstliche Rand des Aaregletschers 
floss nordwestlich von Meiringen über den Brünigpass (Diffluenz) und steuerte 
damit Eis dem System des Reussgletschers bei (Schlüchter 2009). Des Weiteren 
dürften Teile des Eises im hinteren Gental (Engstlenalp) über die Melchsee-Frutt 
und das Melchtal sowie nordöstlich der Balisalp über das Kleine Melchtal ebenfalls 
dem Reussgletscher zugeflossen sein.

Die inneralpinen Bereiche waren zur Zeit der letzteiszeitlichen Maximalver-
gletscherung von mächtigen vernetzten Gletschern bedeckt, nur die höchsten 
Gipfel ragten als Nunataks aus dem Eis. Zu erwähnen sind diesbezüglich die Gip-
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felpartien der nördlichen und südlichen Talflanke des Gadmertals (Bänz
louwistock – Mährenhorn – Radlefshoren – Giglistock beziehungsweise Gadmer-
flüö – Mären – Wendestöcke), die Bergkette Haupt – Hochstollen – Glogghüs – Plan-
platten westlich der Melchsee-Frutt, der Hohmad mit seinen Ausläufern nördlich 
der Tannalp, sowie die Engelhörner. Anhand der Schliffgrenze, das heisst der mor-
phologischen Grenze zwischen den glazial überschliffenen Talflanken und der 
von der Frostverwitterung geprägten Gipfelregion, kann die maximale letzteiszeit-
liche Eisoberfläche abgeschätzt werden: Im Kartengebiet befand sich diese zwi-
schen 1800 (Meiringen) beziehungsweise 2000 (Innertkirchen) und ungefähr 
2400 m ü. M. (hinteres Gadmertal). Die Eisdicke in den grossen Tälern betrug so-
mit etwa 1400  –1600 m (Florineth & Schlüchter 1998, Schlüchter 2009).

Hinweise zur regionalen zeitlichen Rekonstruktion des Abschmelzens der 
Gletscher und den spätglazialen Gletschervorstössen innerhalb des Kartengebiets 
und der angrenzenden Gebiete – insbesondere des Haslitals und der östlich an-
stossenden Täler des Kantons Uri (Meiental, Göschenertal und Urner Reusstal) – 
geben Kelly et al. (2006), Labhart & Renner (2012), Hippe et al. (2014), Labhart 
et al. (2015 a), Wirsig et al. (2016  b) und Boxleitner et al. (2017, 2018, 2019 a, b); eine 
allgemeine Übersicht liefern unter anderen Ivy-Ochs et al. (2006  b, 2008), Ker-
schner (2009) und Ivy-Ochs (2015). Die stadiale Zuordnung der Moränenwälle 
wurde im Kartengebiet gemäss Hantke & Wagner (2005) rein morphologisch 
und hauptsächlich unter Berücksichtigung der Höhenlage von Moränenwällen vor-
genommen, jedoch ohne Einbezug von Altersdaten (d.  h. Ermittlung von Oberflä-
chenexpositionsalter mittels Analyse von kosmogenen Nukliden). In Figur 36 ist 
die zeitliche Einstufung der spätglazialen Gletschervorstösse in Anlehnung an die 
Gliederung des Spätglazials in den östlichen Schweizeralpen sowie im unmittelbar 
östlich anschliessenden Gotthardgebiet wiedergegeben.

Das Abschmelzen der Eismassen und der damit verbundene Rückzug vom 
letzteiszeitlichen Maximalstand setzte bei Aare- und Reussgletscher vor ungefähr 
22 ka ein (Reber et al. 2014). Der vollständige Rückzug der Gletscher aus dem Mit-
telland erfolgte ab etwa 18 ka (van Husen 1997, Keller & Krayss 2005, Ivy-Ochs 
et al. 2008, Renner & Zgraggen 2011, Reber et al. 2014), mehr oder weniger 
gleichzeitig mit dem Beginn des Eiszerfalls des letzteiszeitlichen Höchststands im 
inneralpinen Bereich (Dielforder & Hetzel 2014, Wirsig et al. 2016  b). Dabei 
schmolzen die Gletscher rasch bis in die Alpentäler zurück und zerfielen nach und 
nach in kleinere verästelte eigenständige Lokalgletscher. Vereinzelte Kältephasen 
unterbrachen das Zurückschmelzen kurzfristig und liessen die Gletscher wieder 
etwas in die eisfreien Alpentäler vorrücken (spätglaziale Vorstösse; Penck  & 
Brückner 1901–1909, Maisch 1982, van Husen 1997 u.  a.). Die bei diesen Vor-
stössen gebildeten Moränenwälle dokumentieren heute die Etappen des Ab-
schmelzens. So reichte der Aaregletscher – noch vereint mit dem Ürbachtalglet-
scher – im Meiringen-Stadium, das mit dem Gschnitz-Stadium korreliert und auf 
17 bis 16 ka datiert wurde (Fig. 36, Ivy-Ochs et al. 2006 a), noch bis nach Meiringen, 
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der Triftgletscher – noch vereint mit dem Gadmertalgletscher – bis Stalden östlich 
von Wiler und der Gentalgletscher bis Gäntelhitti (Hantke & Wagner 2005). 
Während des mit dem Daun-Stadium korrelierten Guttannen-Stadiums, für wel-
ches ein Alter von ungefähr 15,5 bis 14,7 ka angenommen wird (Ivy-Ochs et al. 
2008, Boxleitner et al. 2019 b), stiess der Aaregletscher noch bis etwa nach Boden 
nordwestlich von Guttannen vor, der Triftgletscher – bereits getrennt vom bei Un-
tere Fuhren stirnenden Gadmertalgletscher – reichte noch deutlich ins Gadmertal 
und stirnte in der Gegend von Nessental; der Gentalgletscher erstreckte sich noch 
bis nach Undrem Graben (ca. Koord. 2667.300/1179.400, Hantke  & Wagner 
2005). Nach der raschen Erwärmung mit dem vor 14,7 ka einsetzenden Bölling-
Alleröd-Interstadial schmolzen die Gletscher rasch zurück. Erst in der Jüngeren 
Dryas, zwischen 12,9 und 11,5 ka, kam es wieder zu markanten Gletschervorstös-
sen (Maisch 1981, Ivy-Ochs et al. 1996, Wirsig et al. 2016  b), die allerdings bereits 
nicht mehr sehr weit über die historischen Höchststände der Kleinen Eiszeit um 
1850 hinausreichten. Die Gletschervorstösse während der Jüngeren Dryas werden 
im östlichen Berner Oberland dem Handegg-Stadium zugeordnet (Hantke  & 
Wagner 2005), welches mit dem Egesen-Stadium korreliert wird (Fig. 36).

Der morphologisch auffällige, aus autochthonen und parautochthonen Sedi-
mentgesteinen des Aar-Massivs bestehende Felsriegel Kirchet sperrt das untere 
Haslital auf seiner kompletten Breite ab und unterteilt dieses in einen ausserhalb 
und einen innerhalb des Kirchets – Herleitung für den Namen Innertkirchen – lie-
genden Talabschnitt (Arbenz & Müller 1924, Müller 1938). Die Bildung dieser 
natürlichen Talsperre ist glazial bedingt: Mit dem Zusammenfluss der drei Glet-
scher aus dem Gadmertal, dem oberen Haslital und dem Ürbachtal stauten sich die 
Eismassen im Gebiet von Innertkirchen und durch den stark erhöhten Massen-
durchfluss und der damit einhergehenden intensiven Auskolkung wurde ein über-
tieftes Konfluenzbecken angelegt. Die Lage der Felsoberfläche innerhalb des 
übertieften Bereichs ist unbekannt. Aufgrund der Beckenrandkonfiguration wird 
die Felsoberfläche in einer Tiefe von maximal 100 m erwartet (K+H 1994). Im 
nordwestlich des Kirchets anschliessenden Becken zwischen Meiringen und Brien-
zersee konnte die Tiefe der Felsoberfläche mittels Reflexionsseismik ermittelt 
werden (K+H 1994): bei Hausen am westlichen Kartengebietsrand liegt diese in ei-
ner Tiefe von gegen 400 m, im östlichen Brienzersee teilweise gegen 800 m unter 
dem heutigen Seespiegel. Im östlichen Teil des Beckens von Innertkirchen wurde 
in der Bohrung KB1 (Koord. 2660.545/1172.465) in einer Tiefe von rund 50 m letzt-
eiszeitliche Moräne erbohrt (K+H 1994). In einigen Bohrungen wurden in 15 bis 
20 m Tiefe tonig-siltige Ablagerungen angetroffen, die als Sedimente eines Sees ge-
deutet werden, der sich nach dem Abschmelzen des Aaregletschers im Becken von 
Innertkirchen gebildet hatte. Den Abschluss der Beckenfüllung bilden die jungen 
Schotterablagerungen der Aare. Im Becken zwischen Meringen und Brienzersee 
konnten über den letzteiszeitlichen Moränenablagerungen Seeablagerungen des 
nacheiszeitlichen Wendelsees nachgewiesen werden, der sich von Meiringen bis in 
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die Region Bern erstreckte (K+H 1994). Nach dem Rückzug des Aaregletschers 
wurde der Wendelsee durch junge Trübestrom-, Delta- und Schotterablagerungen 
der Aare sowie mit seitlich zugeführtem Bachschutt rasch aufgefüllt.

Neben dem bereits erwähnten erhöhten Massendurchfluss war auch das un-
ter hohem hydrostatischen Druck stehende Schmelzwasser, das an der Basis des 
Gletschereises abfloss, massgeblich an der Übertiefung beteiligt (subglaziale 
Schmelzwassererosion). Durch die enorme Überlast, die durch die Konfluenz der 
drei Gletscher im Gebiet von Innertkirchen geherrscht hatte, konnte das Schmelz-
wasser die Gegensteigung am Kirchet überwinden und so einerseits den markan-
ten Felsriegel herausmodellieren und andererseits die heutige Aareschlucht – so-
wie sechs weitere, heute allerdings wieder verfüllte Schluchten – anlegen (Müller 
1938). Begünstigend für die Bildung dieses Felsriegels war zudem die sanft nach 
Süden einfallende Schichtung, die dem Aaregletscher nur wenig Angriffspunkte 
geboten haben dürfte.

Im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen werden die quartären Lockergestei-
ne von den Moränenablagerungen der spät- und postglazialen Gletschervorstösse 
dominiert. Diese bestehen neben den charakteristischen wallförmigen Erhebun-
gen der Moränenwälle hauptsächlich aus Grundmoränenmaterial und aus block-
reicher Obermoräne, welche beim Zurückschmelzen der Gletscherzungen in den 
Geländemulden abgelagert worden sind. Auf dem Kartenblatt wurde zwischen 
letzteizeitlicher Moräne (q4m), Lokalmoräne (qlm) und neoglazialer Moräne (qrm) 
unterschieden.

Zusätzlich zu den glazigenen Sedimenten wurden auf dem Kartenblatt Abla-
gerungen fluviatilen und gravitativen Ursprungs wie Alluvionen, Schwemmfächer, 
Hang- und Bachschutt sowie Rutsch- und Sackungsmassen dargestellt. Die Dar-
stellung des Quartärs basiert hauptsächlich auf Feldaufnahmen, die durch die 
Interpretation von Orthofotos aus dem Jahre 2018 und der Analyse des digitalen 
Geländemodells (swissALTI3D) sowie durch die Auswertung historischer Karten 
ergänzt wurden.

Pleistozän

Spätes Pleistozän

q4m	 Letzteizeitliche Moräne (Till)

Neben Moränenwällen hinterliessen die Gletscher eine ausgedehnte Bede-
ckung des Geländes mit Material aus der Grundmoräne sowie einer Blockstreu aus 
dem von der Gletscheroberfläche ausgeschmolzenem Material (Fig. 37). Diese mit 
Ausnahme der steilsten Hänge ursprünglich fast überall vorhandene Bedeckung 
wurde im Holozän teilweise von den Hängen abgespült, teilweise von jüngeren 
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Ablagerungen überdeckt. Die letzteiszeitliche Moränenbedeckung weist meist 
eine Vegetationsdecke auf. Die Abgrenzung zu Gebieten mit von Vegetation über-
wachsener, flächiger Hangschuttbedeckung ist schwierig und musste dem Karten-
massstab entsprechend vereinfacht dargestellt werden.

Moränenwälle

Vom spätletzteiszeitlichen Aaregletscher und seinen Seitenarmen sind im 
Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen einige teilweise markante Moränenwälle er-
halten geblieben.

Zwischen Meiringen und Innertkirchen finden sich am südlichen Talhang so-
wie auf dem Kirchet, dem markanten Felsriegel im unteren Teil des Haslitals, meh-
rere Moränenwälle, die den Stand dokumentieren, als der Aaregletscher noch bis 
nach Meiringen beziehungsweise bis zum Kirchet reichte (Meiringen-Stadium nach 
Hantke & Wagner 2005). Das Meiringen-Stadium wird mit dem Gschnitz-Stadi-
um korreliert (Fig. 36) und markiert den Stand des Aaregletschers vor etwa 17 bis 
16 ka (Ivy-Ochs et al. 2006 a, Wirsig et al. 2016  b). Ein sehr deutlicher, mehrere hun-

Fig. 37: Reliktische letzteiszeitliche Moräne im Gental bei Gäntelhitti. Foto G. Della Valle, 2015.
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dert Meter langer Wall ist südlich von Willigen zwischen der Privatklinik Reichen-
bach und dem Hof Weidli erhalten geblieben (ca. Koord. 2657.500/1173.800). Auf 
dem Kirchet selbst sind zudem im Gebiet Geissholz (ca. Koord. 2658.700/1173.600) 
mehrere Moränenwälle bis Moränenstaffeln zu erkennen, umgeben von einer äus-
serst blockreichen Moräne beziehungsweise einem Feld mit einer ausserordentlich 
hohen Dichte an auffällig grossen erratischen Blöcken (mehrheitlich Zentraler 
Aare-Granit). Diese Blöcke wurden teilweise als Bausteine abgebaut, unter anderem 
zum Bau für die Nydegg-Brücke in Bern (s. Kap. Mineralische Rohstoffe). Ein wei-
terer auffälliger und ebenfalls mehrere hundert Meter langer Moränenwall befindet 
sich oberhalb des Sytenwalds bei Koord. 2661.520/1174.130 im Hang des unteren 
Gadmertals nördlich von Wyler. Aufgrund seiner Höhenlage dürfte es sich dabei 
ebenfalls um einen Wall des Meiringen-Stands handeln.

Weitere Moränenstaffeln sind im Gebiet des Weilers Understock (Koord. 
2660.500/1171.500) südlich von Innertkirchen, wo das Ürbachtal in das Haslital 
mündet, zu erkennen. Es dürfte sich dabei um Moränenwälle des Aaregletschers 
und des Ürbachtalgletschers handeln, die sich kurz vor beziehungsweise nach dem 
Zerfall des zusammenhängenden Aare-/Ürbachtalgletschers in individuelle Tal-
gletscher gebildet haben.

Ein leicht gekrümmter Wall bei Stalden (Koord. 2662.060/1173.430) auf der 
Südseite des unteren Gadmertals markiert den Zungenbereich des noch vereinten 
Trift-/Gadmertalgletschers während des Meiringen-Stadiums (Hantke & Wag-
ner 2005). Dies bedeutet, dass gegen Ende des Meiringen-Stadiums der Aare und 
der Trift-/Gadmertalgletscher bereits voneinander getrennte Talgletschersysteme 
darstellten.

Gut erkennbare Moränenwälle beziehungsweise Moränenstaffeln bei der 
Einmündung des Triftwassers ins Gadmertal im Gebiet Nessental – Schaftelen 
markieren den Stand, als die Zunge des Triftgletschers noch deutlich ins Gadmer-
tal reichte, wobei sich der eigentliche Gadmertalgletscher bereits weiter Richtung 
Sustenpass zurückgezogen hatte und im Gebiet von Untere Fuhren stirnte. Dieser 
Stand entspricht dem Guttannen-Stadium (Hantke & Wagner 2005), das mit 
dem Daun-Stadium korreliert wird (Fig. 36), und dürfte die Ausdehnung des Trift-
gletschers zur Zeit vor dem Bölling-Alleröd-Interstadial repräsentieren, das heisst 
vor ungefähr 15,5 bis 14,7 ka (Ivy-Ochs et al. 2008, Boxleitner et al. 2019 b).

qlm	 Lokalmoräne (Till), mit grober Blockstreu

Die Bezeichnung Lokalmoräne soll zum Ausdruck bringen, dass die Morä-
nen nicht durch grosse Talgletscher, wie zum Beispiel den Aaregletscher, abgela-
gert wurden. Vielmehr handelt es sich um Ablagerungen kleinerer Gletscher, die 
gegen Ende des Spätglazials aus Seitentälern oder aus lokal eng begrenzten Karge-
bieten vorstiessen. Die Lokalmoränen (qlm) sind charakterisiert durch einen im 
Vergleich zu den letzteiszeitlichen Moränen (q4m) frischeren Habitus und tendenzi-
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ell markantere Wallformen. Im Gegensatz zu den neoglazialen Moränen (qrm) sind 
sie eindeutig stärker verwittert und meist dicht bewachsen. Obwohl im vorliegen-
den Gebiet keine absoluten Datierungen dieser Ablagerungen vorliegen, können 
sie aus Analogie zu ähnlichen Ablagerungen im Gebiet der östlich beziehungswei-
se südöstlich angrenzenden Atlasblätter Meiental und Urseren sowie in den östli-
chen Schweizeralpen am ehesten dem Egesen-Stadium zugewiesen werden 
(Maisch 1981, Ivy-Ochs et al. 1996). Diese Kaltphase wird heute mit dem Zeit-
raum der Jüngeren Dryas zwischen 12,9 und 11,5 ka korreliert (Fig. 36; Ivy-Ochs 
et al. 2007, Wirsig et al. 2016  b). Es gilt zu beachten, dass eine Zuweisung der Lo-
kalmoränen zum Egesen-Stadium nur für den südöstlichen Kartengebietsteil, das 
heisst in alpinen Gebieten, wo heute noch Gletscher oder Gletscherreste vorhan-
den sind, wahrscheinlich ist. In den Gebieten Melchsee-Frutt und Engstlenalp 
dürften die Moränenablagerungen aufgrund der Höhenlage unter 2000 m ü.  M. und 
der mittelhohen umgebenden Gebirgskette (Karumrandung) eher früheren spät-
glazialen Stadien entsprechen, da diese Gebiete im Zeitraum der Jüngeren Dryas 
höchstwahrscheinlich bereits eisfrei gewesen waren (schriftl. Mitt. F. Renner 2019). 
Aufgrund der deutlich ausgebildeten Moränenstaffeln, die einerseits eine klare 
Abgrenzung ermöglichen und andererseits den kleinräumigen, lokalen Charakter 
der Vergletscherung belegen, wurden diese Moränenablagerungen auf dem vorlie-
genden Kartenblatt als Lokalmoränen dargestellt. Wo aber eine eindeutige Zuord-
nung zu einer Lokalmoräne nicht möglich ist, wurden entsprechende Ablagerun-
gen als Moräne der Letzten Vergletscherung (q4m) ausgeschieden.

Zwischen den heutigen Gletschervorfeldern und den älteren, überwachsenen 
spätglazialen Moränenablagerungen finden sich in verschiedenen Seitentälern 
auffallend mächtige und ausgedehnte Anhäufungen von grossen, scharfkantigen 
Blöcken. Die Blockmassen liegen deutlich ausserhalb des Gletscherhochstands 
von 1850 oder ausgangs von Karen, die um 1850 nicht mehr vergletschert waren. 
Die Ablagerungen sind eindeutig glazialen Ursprungs, da sie fernab von block-
schuttbildenden Felswänden liegen. Die Gletscher, welche die Gesteinsblöcke 
transportierten, hatten ihren Ursprung unterhalb von hohen Berggipfeln mit stei-
len Felswänden. Während der letzten spätglazialen Gletschervorstösse herrschte 
in den steilen Karwänden eine erhöhte Frostverwitterung. Derweil wurde in Er-
wärmungsphasen die stabilisierende Wirkung von Eis in den Klüften vermindert, 
so dass sich grosse Mengen von Felsblöcken aus den steilen Felswände lösen konn-
ten. Sie fielen auf die darunterliegenden Gletscher, welche sie weiter talwärts 
beförderten. Stellenweise ereigneten sich wohl umfangreiche Bergstürze, welche 
die noch vorhandenen Gletscher mit grobblockigem Material bedeckten.

Moränenwälle

Deutlich ausgebildete Lokalmoränen mit markanten Moränenwällen bezie-
hungsweise Moränenstaffeln finden sich beim Wannisbordsee im Kessel des 
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Graustocks und des Mährenhorns (ca. Koord. 2665.800/1170.400), im Gebiet Ach-
telsass westlich des Tällistocks (Koord. 2666.800/1177.450), bei Seemad nordwest-
lich der Planplatten (Koord 2661.700/1177.500), auf der Melchsee-Frutt, nördlich 
der Tannalp (Koord. 2667.400/1181.800), auf der Engstlenalp und bei Wanglauenen 
südöstlich von Gadmen (Koord. 2671.000/1176.000), wo in den Seitentälern oder 
auf den höher gelegenen Bergschultern Staffeln von bis zu mehrere hundert Meter 
langen Moränenwällen die jeweiligen lokalen Gletschervorstösse nachzeichnen.

Hervorzuheben sind die Lokalmoränenvorkommen im Gebiet Twären nord-
östlich des Wannisbordsees (Koord. 2666.350/1170.750), wo drei aufeinderfolgende 
Moränenwälle eine Korrelation mit den drei spätglazialen Stadien Egesen I bis III 
(12,9  –11,5 ka; Fig. 36; Maisch 1981, 1987) nahelegt.
 	

	 Fossile Blockgletscher

Fossile beziehungsweise reliktische Blockgletscher weisen in den Zwischen-
räumen der Blöcke kein Eis mehr auf und zeigen daher keine Anzeichen einer 
aktiven Bewegung. Sie sind charakterisiert durch zusammengesackte, häufig mit 
Vegetation überwachsene Loben. Die Unterscheidung zwischen aktiven und fos
silen Blockgletschern ist nicht immer einfach und mit Unsicherheiten behaftet. 
Fossile Blockgletscher treten im Kartengebiet oft im Bereich ausgedehnter, häufig 
grobblockiger Lokalmoränen (qlm) auf. Erwähnenswerte Vorkommen von fossilen 
Blockgletschern befinden sich im Gebiet nördlich des Radlefshoren (Koord. 
2670.000/1174.500), oberhalb des Wannisbordsees (Koord. 2665.820/1170.800), 
westlich der Bänzlouwiseewleni (Koord. 2664.630/1171.170) und im Gebiet Achtel-
sass westlich des Tällistocks (Fig. 38, Koord. 2666.800/1177.450).

	 Ehemalige Abflussrinnen

Eine Rinne, welche mit Lockergesteinsmaterial aufgefüllt und in der heuti-
gen Geländemorphologie nicht mehr klar zu erkennen ist, wird als ehemalige Ab-
flussrinne beziehungsweise Paläotal bezeichnet. Im Kartengebiet finden sich 
mehrere solcher ehemaligen Abflussrinnen, die Zeugnis der sich im Zuge des 
mehrmals vorrückenden und zurückweichenden Aaregletschers inklusive seiner 
Seitengletscher ständig verändernden Abflussdynamik des Entwässerungssystems 
sind. Die Mehrheit dieser ehemaligen Abflussrinnen wurde nach heutiger Sicht-
weise durch das unter dem Gletschereis abfliessende Schmelzwasser angelegt, ein 
Prozess der als subglaziale Schmelzwassererosion bezeichnet wird (Kehew et al. 
2012, Dürst Stucki et al. 2012, Dürst Stucki & Schlunegger 2013). Durch die 
Überlast der Eisbedeckung herrschte unter dem Gletscher ein erhöhter hydrostati-
scher Druck, so dass das Schmelzwasser an der Basis des Gletschereises bei linea-
rer Erosion schmale, klammähnliche Schluchten in den Fels geschnitten hat (sub-
glaziale Schmelzwasserrinne). Das eindrücklichste Beispiel einer solchen durch 
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subglaziale Schmelzwassererosion angelegten Rinne ist die Aareschlucht (Fig. 39), 
aber auch der schluchtähnliche Einschnitt bei der Triftbrücke dürfte auf diese Art 
gebildet worden sein.

Die meisten dieser subglazial gebildeten Abflussrinnen wurden jedoch im 
Laufe der Zeit wieder teilweise oder komplett mit Moränenmaterial verfüllt und 
sind heute im Gelände nur noch anhand der Morphologie zu erahnen. Die be-
kanntesten Vorkommen im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen finden sich am 
von der Aareschlucht durchquerten Kirchet (Arbenz & Müller 1924), dem mar-
kanten, hauptsächlich aus jurassischen und kretazischen Kalkabfolgen (Quinten- 
und Öhrli-Formation) des Autochthons und Parautochthons des Aar-Massivs be-
stehenden Felsriegel zwischen Meiringen und Innertkirchen. Neben der heute 
zugänglichen Aareschlucht sind noch sechs weitere, jedoch mit Moränenmaterial 
teilweise komplett verfüllte Quer- und Längsschluchten bekannt. Eine detaillierte 
Beschreibung und kartographische Darstellung des Kirchets und der Aareschlucht 
finden sich in Arbenz & Müller (1934) und Müller (1938). Zum Alter dieser 
älteren, bereits verfüllten Schluchten können keinen Angaben gemacht werden, da 
keine Altersdaten dieser Talfüllungen vorliegen. Die heutige Aareschlucht ist das 
Ergebnis einer während der Letzten Eiszeit über Jahrtausende anhaltende sub

Fig. 38: Fossiler Blockgletscher umrahmt von Moränenwällen. Lokalmoräne im Gebiet Achtel-
sass westlich des Tällistocks. Foto C. Gisler, 2016.
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Fig. 39: Südöstliches Ende der Aareschlucht gegen Innertkirchen mit dem Ritzlihoren im Hin-
tergrund. Foto P. Polak.
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glaziale Schmelzwassererosion und dürfte als jüngste Bildung gegen Ende des 
Meiringen-Stadiums (entspricht dem Gschnitz-Stadium vor 17 bis 16 ka, Ivy-Ochs 
et al. 2006 a; Fig. 36), das heisst vor etwa 16 ka vom abschmelzenden Aaregletscher 
freigegeben worden sein (Fig. 39). Die Aareschlucht wurde 1888 für den Tourismus 
mit einem Laufsteg erschlossen und ist seit 1898 – dank dem Bau der Felsengalerie 
– bis zu ihrem südöstlichen Ende durchgängig begehbar. Beim Ausbruch des Glet-
schersees beim Gröebengletscher im Grimselgebiet und dem damit verbundenen 
Hochwasserereignis wurden 1942 grosse Teile des Laufstegs zerstört. Die Aare
schlucht ist 1,4 km lang, maximal 180 m tief eingeschnitten und weist an der «Klei-
nen Enge» mit nur gerade 1 m Abstand zwischen den Schluchtwänden die engste 
Stelle auf.

Weitere, vermutlich ebenfalls durch subglaziale Schmelzwassererosion ange-
legte Abflussrinnen finden sich am Ausgang des Ürbachtals und des Gadmertals.

Holozän

qrm	 Neoglaziale Moräne (Till)

Das Holozän begann vor rund 11,7 ka; es ist durch mehrere aufeinander fol-
gende Kalt- und Warmphasen geprägt, in welchen die Gletscher vorstiessen und 
wieder zurückschmolzen. Das Neoglazial im Sinne von Porter & Denton (1967) 
stellt eine weltweite markante klimatische Abkühlung dar, deren Beginn im alpi-
nen Raum auf 5,7– 5,0 ka BP datiert wurde (Baroni & Orombelli 1996, Magny & 
Haas 2004) und zu einem verstärkten Vorstoss der Gletscher führte. Bemerkens-
wert ist, dass während des gesamten Neoglazials die Umrisse, welche die Gletscher 
in der End- und Kulminationsphase (Hochstand) der «Kleinen Eiszeit» von 1850 
erreicht hatten, nicht überschritten worden sind (King 1974, 1987, Hormes et al. 
1998, 2001, Joerin et  al. 2006, Ivy-Ochs et  al. 2009, Schimmelpfennig 2014, 
Wirsig et  al. 2016 a). Der Hochstand am Ende der «Kleinen Eiszeit» von 1850 
repräsentiert somit den Maximalstand der neoglazialen Vergletscherung (schriftl. 
Mitt. C. Schlüchter 2020).

Die in den hochalpinen Bereichen des Kartengebiets verbreitet auftretenden 
neoglazialen Moränen finden sich häufig im Vorfeld heute noch existierender 
Gletscher. Meist sind sie kaum von Vegetation bewachsen und bestehen oft aus 
relativ grobem, in der Regel nur wenig verfestigtem Schutt. Charakteristisch sind 
die markanten Moränenformen, der Bewuchs mit Pioniervegetation, die wenig 
fortgeschrittene Bodenbildung sowie der spärliche Flechtenbewuchs auf dem Fels-
untergrund (Fig. 40).

Die neoglazialen Moränen bedecken die seit dem Ende der «Kleinen Eiszeit» 
um 1850 eisfrei gewordenen Flächen. Seither haben die grösseren Gletscher des 
Kartengebiets 15  – 30 % ihrer Fläche verloren, kleinere noch wesentlich mehr, und 
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Fig. 40: Neoglazialer Moränenwall im Kar des Wiis Schiijen südlich des Mährenhorns (Koord. 
2666.600/1170.950). Foto G. Della Valle, 2015.

viele sind fast ganz verschwunden; ein Trend, der sich in den letzten zwei Jahr-
zehnten noch verstärkt hat (Maisch 1992, Maisch et al. 2000, Lüthi et al. 2010, 
GLAMOS 1881– 2019). Der Gletscherstand auf dem vorliegenden Kartenblatt ent-
spricht demjenigen von 2018 und wurde anhand von Orthofotos ausgeschieden.

Eine anschauliche, reich bebilderte und detaillierte Beschreibung der alpi-
nistischen Erschliessung und der Vergletscherung des Triftgebiets – insbesonde-
re zum markanten Rückgang des Triftgletschers – gibt die Festschrift zum 150-jäh-
rigen Bestehen der Sektion Bern des Schweizer Alpen-Clubs SAC (SAC 2013). 
Eine kurze Zusammenfassung derselben ist in den folgenden zwei Abschnitten 
wiedergegeben.

Historische Ansichten der Gletscher im Kartengebiet sind rar, denn das Ge-
biet lag abseits der gängigen Verkehrswege des 18. und 19. Jahrhunderts. Bemer-
kenswert sind die Beschreibungen der alpinistischen Erschliessung des Triftge-
biets und der ersten Überschreitung der Triftlimi von Gottlieb Samuel Studer im 
August 1839. Da es zu jener Zeit noch keine topographischen Karten gab, verfass-
te G.  S. Studer eine Kartenskizze mit dem Routenverlauf; seine während dieser Be-
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Fig. 41: Bildserie zum Gletscherschwund des Triftgletschers. Fotos aus den Jahren 1948, 2002, 
2006, 2011, 2014 und 2019. (Fotos Gletscherarchiv und SAC 2013).

1948 2002 2006

201920142011

gehung gezeichnete Panoramaskizze repräsentiert die älteste realistische Darstel-
lung des Triftgletschers.

Der Rückgang des Triftgletschers ist sehr gut dokumentiert. Seit dem Hoch-
stand während der «Kleinen Eiszeit» um 1850, wo der Triftgletscher im Bereich der 
Bergstation der Triftbahn stirnte, ist er bis heute um über 4 km zurückgewichen. 
Bereits zwischen 1861 und 1929 hatte sich die Gletscherzunge um rund einen Ki-
lometer zurückgezogen; 1932 floss das Eis noch knapp über den Felsriegel in der 
Verlängerung der Windegg bei der heutigen Hängebrücke; 1959 füllte das Eis noch 
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die Schlucht, um sich in den folgenden Jahren ganz hinter den Felsriegel zurück-
zuziehen (s. dazu Bildserie in Fig. 41). Luftbilder der darauffolgenden Jahre zeigen 
in der Senke hinter diesem Felsriegel eine über 1,5 km lange, flache und wenig ge-
neigte Gletscherzunge, auf deren Oberfläche sich regelmässige, halbkreisförmige 
Strukturen, sogenannte Ogiven, ausbildeten (Fig. 42). Als Ogiven werden Eiswüls
te bezeichnet, die aufgrund der jahreszeitlich unterschiedlichen Fliessgeschwin-
digkeit unterhalb eines Eisabbruchs entstehen. 1998 verlor der Gletscher erstmals 
den Kontakt zum Felsriegel und innerhalb der folgenden 10 Jahre war die gesamte 
Gletscherzunge abgeschmolzen und von einem Schmelzsee verdrängt worden. 
2006 schliesslich hat die Gletscherzunge den Kontakt zum See verloren und zog 
sich in den folgenden Jahren in die steilen Partien am Südende der Senke zurück. 
Ab 2012 hat sich die Gletscherzunge abgespalten, wodurch sich eine Toteisfläche 
am Fuss der Steilstufe bildete. Da die Gefahr von grossen Eisabbrüchen in den 
darunterliegenden See bestand und die daraus resultierenden Flutwellen zu Über-
schwemmungen im Gadmertal führen könnten, wurden der Frontalteil des Trift-

Fig. 42: Flugaufnahme des flachen, wenig geneigten Zungenbereichs des Triftgletschers mit 
regelmässigen, halbkreisförmigen Eiswülsten (Ogiven). Zungenbreite etwa 900 m. 

Foto F. Rausser, 1983.
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gletschers und der vorgelagerte See geophysikalisch untersucht (Grischott et al. 
2010, Canassy et al. 2011, 2012, 2013) und der Eisabbruch seither mittels automa-
tischer Kameras permanent überwacht.

Moränenwälle

Die neoglazialen Moränenwälle markieren in vielen Fällen die maximale 
Ausdehnung der Gletscher in der End- und Kulminationsphase (Hochstand) der 
«Kleinen Eiszeit» von 1850. Aufgrund ihres geringen Alters weisen sie häufig mor-
phologisch frische deutliche Wallformen auf. Oft sind mehrere Moränenwälle als 
Folge von Eisrandoszillationen der zurückweichenden Gletscher zu beobachten. 
Markante Wälle haben zum Beispiel der Gigligletscher, das Drosigletscherli oder 
die heute nur noch in Form von kleinen Schnee- oder Firnfeldern vorliegenden 
ehemaligen Gletscher nördlich der Wendestöcke und nördlich der Krete Radlefs-
horen – Graui Stöckli hinterlassen. Weiter finden sich ausgeprägte Moränenwälle 
im Kessel südlich des Giglistocks sowie rund um das Mährenhorn. Im Triftgebiet 
zeigen die Endmoränen des Triftgletschers im Bereich der Bergstation der Trift-
bahn sehr eindrücklich die maximale Ausdehnung während des Hochstands der 
«Kleinen Eiszeit». Der Hüttenweg zur Windegghütte SAC verläuft im Abschnitt 
Schattige Trift – Bosslis Stein mehrheitlich auf dem Endmoränenwall des 1850er 
Hochstands. Ebenfalls markant sind die beidseits des Triftsees auf ca. 1980 m ü.  M. 
liegenden Seitenmoränen, die belegen, dass die Gletscherzunge im Kessel des heu-
tigen Triftsees während der maximalen Vergletscherung der «Kleinen Eiszeit» 
über 300 m mächtig war (Fig. 43). Vom Gletscher geschliffene, mehrheitlich vegeta-
tionsfreie Felsbuckel, ein deutlich weniger weit entwickelter eher spärlicher Vege-
tationsbewuchs und der verbreitet auftretende grobe Schutt, der randlich zu klei-
nen Wällen von 1 bis 2 m aufgetürmt wurde, markieren im gesamten Triftgebiet 
die relativ scharfe Abgrenzung zwischen den maximal 170 Jahre alten neoglazia-
len Moränenbildungen und den ausserhalb davon liegenden mehrere 1000 Jahre – 
möglicherweise sogar mehr als 10 ka – alten Moränenablagerungen. Ein eindrück-
liches und vor allem gut zugängliches Beispiel hierfür befindet sich direkt unterhalb 
der Windegghütte SAC am Wanderweg zur Triftbrücke (Fig. 44a). Auf der gegen-
überliegenden Seite bei Mälchsteinen (Koord. 2669.830/1172.680) sind in den Gras-
hängen über der neoglazialen Moräne bis zu drei weitere ältere Moränenwälle zu 
erkennen, deren stadiale Zuordnung allerdings unsicher ist (Fig. 44b). Aufgrund 
der Höhenlage und der Morphologie erscheint jedoch eine Bildung während des 
Handegg- beziehungsweise Guttannen-Stadiums plausibel (Fig. 36). Bei einer Zu-
ordnung zum Guttannen-Stadium würden diese Wälle die südliche Fortsetzung 
der Moränenstaffeln im Gebiet Nessental – Schaftelen bei der Einmündung des 
Triftwassers ins Gadmertal repräsentieren und wären somit zu einer Zeit abgela-
gert worden, als die Zunge des Triftgletschers – bereits getrennt vom Gadmertal-
gletscher – noch deutlich bis ins Gadmertal reichte.
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Lage der Eisoberfläche des
Triftgletschers während des
Hochstands der «Kleinen Eiszeit»

Fig. 43: Blick Richtung Nord über den Triftsee und die Windegg zum Sättelisteckleni in der Bild-
mitte auf der gegenüberliegenden Seite des Gadmertals. Die polierten Felsen und der spärliche 
Vegetationsbewuchs markieren den Bereich des Maximalstands des Triftgletschers in der End- 

und Kulminationsphase der «Kleinen Eiszeit» von 1850. Foto S. Hardmeier, 2019.

Fig. 44: a) Neoglaziale Moränenlandschaft unmittelbar unterhalb der Windegghütte SAC am Wan-
derweg zur Triftbrücke. Die vom Triftgletscher stammende Moränenstaffel wurde während des 
Hochstands der «Kleinen Eiszeit» von 1850 abgelagert. b) Blick von der Windegghütte SAC nach 
Osten auf den gegenüberliegenden Hang mit der Alp Mälchsteinen. Über den vom Triftgletscher 
polierten Felsen und den nur schwach angedeuteten neoglazialen Moränenwällen sind im mit Gras 
überwachsenem Schutt drei höherliegende parallel zum Tal verlaufende Moränenwälle zu erken-
nen (Pfeile), für die aufgrund der Höhenlage und der Morphologie eine Zuordnung zum Handegg- 

beziehungsweise Guttannen-Stadium plausibel wäre. Fotos M. Wiederkehr, 2017.

a) b)
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Moränenbastionen

Moränenbastionen sind wallartig ins Haupttal vorgebaute, stark asymmetri-
sche Schuttkörper, deren talseitig hohe und steil abfallende Böschungen häufig 
starker Erosion ausgesetzt sind. Sie bestehen aus ausgeschmolzenen Blockmassen 
aus Ober- und Grundmoränenmaterial, die am Zungenende lokaler Kargletscher 
abgelagert wurden. Beispiele von neoglazialen Moränenbastionen befinden sich 
im Vorfeld des Gigligletschers am östlichen Kartengebietsrand (Koord. 2672.250/
1175.000, Fig. 45) und nordwestlich des Mährenhorns (Koord. 2666.400/1172.250).
	

	 Blockgletscher

Aktive Blockgletscher sind – im Gegensatz zu den auf Seite 101 beschriebe-
nen fossilen Blockgletschern – die auffälligsten geomorphologischen Erscheinun-
gen in Permafrostgebieten. Sie haben eine stark schuttbedeckte Oberfläche und 
am unteren Ende eine steil abfallende Stirn. An dieser bricht jeweils der durch die 
Bewegung des Blockgletschers instabil gewordene Schutt weg und rollt an den 
Fuss der Böschung. Dadurch kommt frischer, nicht mit Flechten bewachsener 
Schutt zum Vorschein. Er ist heller als das oben aufliegende Geröll. Diese helle, 
steile Front ist eines der Merkmale zur Erkennung aktiver Blockgletscher. Ein 
weiteres Merkmal ist das Fehlen jeglicher Vegetation. Die Bewegung der Schutt-
massen wird durch Eis in den Zwischenräumen der Blöcke ermöglicht. Der 
Schwerkraft folgend, beginnen die gefrorenen Schutthalden langsam talwärts zu 
kriechen. Die Fliessgeschwindigkeit beträgt einige Zentimeter bis wenige Dezi-
meter pro Jahr. Da diese zum Rand hin meist abnimmt, entstehen vor allem im 
Zungenbereich Fliessmuster mit typischen, wulstförmigen Strukturen. Das Vor-
handensein von Blockgletschern weist auf die Existenz von Permafrost hin. Auf 
der vorliegenden Karte wurde zwischen rezenten Blockgletschern, die mehrheit-
lich aus Moränenmaterial aufgebaut sind, und solchen, die mehrheitlich aus 
Hangschutt bestehen, unterschieden. Der eindrücklichste Blockgletscher befin-
det sich am östlichen Kartengebietsrand nördlich des Giglistocks (Fig. 45). Weite-
re markant ausgebildete Blockgletscher sind im Gebiet des nordwestlichen Glet-
schervorfeldes des Gigligletschers, südlich der Bergkette Radlefshoren – Graui 
Stöckli – Drosistock, nördlich des Mährenhorns und nordwestlich des Furtwang
stocks zu beobachten.

	 Glazifluviatile Sedimente

Erwähnenswerte Vorkommen fluviatil umgelagerter und ausgewaschener 
neoglazialer Moräne befinden sich am Ostende des Engstlensees unterhalb des 
Jochgletschers (Fig. 46), nördlich des Bergkamms Graustock – Mährenhorn, im 
Vorfeld des Triftgletschers am Südende des Triftsees (Fig. 43), im Gebiet Drosi, im 
Trifttellti und bei Zwischen Tierbergen.
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Fig. 45: Blockgletscher Gigli westlich der Gigliegg vor der Moränenbastion im Gletschervorfeld 
des Gigligletschers. Foto B. Rathmayr.

	 Moränenmaterial auf Gletscher oder Toteis

Im Kartengebiet treten vereinzelt schuttbedeckte Gletscher und Toteisflä-
chen auf. In der Regel handelt es sich beim Schutt um Steine und Blöcke, welche 
aus den steilen Wänden auf das darunterliegende Eis gestürzt sind. Schuttlieferan-
ten stellen aber auch singuläre Ereignisse in Form lokaler Fels- und Bergstürze 
dar. Im Zungenbereich, wo das Eis nur noch geringmächtig ist, kann auch der Un-
tergrund zum Schuttlieferant werden. Die Begrenzung der unterlagernden, von 
Schutt bedeckten Eismasse ist vor allem im Zungenbereich der Gletscher nicht im-
mer eindeutig zu ziehen; daher ist die Abgrenzung zur umliegenden neoglazialen 
Moräne in diesen Bereichen mit gewissen Unsicherheiten behaftet. Beispiele von 
mit Moränenmaterial bedeckten Eismassen sind am östlichen Kartengebietsrand 
beidseits des Berggrats Graui Stöckli – Giglistock, bei Zwischen Tierbergen (Ko-
ord. 2672.350/1171.500) sowie nordwestlich des Mährenhorns (Koord. 2666.500/
1172.000) zu beobachten.
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qs	 Schotter, Delta- und Seebodensedimente

Im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen finden sich an mehreren Orten, 
jeweils in erhöhten Lagen und nicht mehr mit den heutigen Fliessgewässern zu 
assoziierende, auffällige ebene terrassenartige Sedimentablagerungen, die auf-
grund ihrer charakteristischen Morphologie fluviatilen Ursprungs sein dürften. 
Beispiele solcher Vorkommen finden sich im Kartengebiet westlich von Hasliberg 
Hohfluh, auf dem Kirchet beidseits der Aareschlucht westlich von Willigen, auf 
der Terrasse von Äppigen (Koord. 2660.210/1173.520) und zwischen Nessental und 
der Talstation der Triftbahn (Koord. 2666.800/1174.700). Aufschlüsse oder Be-
schreibungen solcher Vorkommen sind keine bekannt. Es erscheint aber nahe
liegend, dass es sich zumindest bei den Vorkommen auf dem Kirchet und bei 
Hasliberg Hohfluh um Stauschotterablagerungen sowie um Delta- und Seebo
densedimente eines ehemaligen randglazialen Sees des sich zurückziehenden 
Aaregletschers handeln dürfte. Zudem ist durchaus plausibel, dass diese Ablage-

Fig. 46: Glazifluviatile Sedimente unterhalb des Jochgletschers am Ostende des Engstlensees. 
Blick auf Reissend Nollen (im Vordergrund) und die eisbedeckte Kuppe des Titlis (im Hinter-

grund). Foto G. Della Valle, 2015.
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rungen mit dem Verlauf ehemaliger Abflussrinnen in Zusammenhang stehen 
dürften.

Die Vorkommen zwischen Nessental und der Talstation der Triftbahn wer-
den als ehemaligen spät- bis postglazial aufgeschotterten Talboden gedeutet, der 
bei der Tieferlegung der Erosionsbasis vom heutigen Verlauf des Gadmerwassers 
eingeschnitten wurde.

In den Becken von Innertkirchen und Meiringen – Brienzersee werden in 
Bohrungen angetroffene tonig-siltige Ablagerungen als nacheiszeitliche Seebo-
densedimente gedeutet, unter anderem des Wendelsees, der sich von Meiringen 
bis in die Region Bern erstreckte (K+H 1994). Damit assoziierte sandig-kiesige Ab-
lagerungen werden als Deltaschotter der Aare gedeutet, die den Wendelsee schritt-
weise auffüllten.
	

	 Zerrüttete Sackungsmassen

Ist die Deformation innerhalb einer Sackungsmasse so stark, dass sich der 
für Sackungsmassen charakteristische zusammenhängende, mehr oder weniger 
ursprüngliche Schichtverband auflöst, wird sie als zerrüttete Sackungsmasse be-
zeichnet. Dabei handelt es sich um stark zerbrochenen Fels ohne jegliche Kohäsi-
on, welcher eine Anhäufung von Blockschutt darstellt und unter Umständen mit 
einer Felssturz- beziehungsweise Blocksturzmasse oder grobblockiger Moräne 
verwechselt werden kann. Typische Beispiele von ausgedehnten zerrütteten Sa-
ckungsmassen befinden sich im Gebiet um den Gibel in der nordwestlichen Kar-
tengebietsecke, am Nordhang des unteren Haslitals zwischen dem Kirchet und 
dem westlichen Kartengebietsrand sowie im Gebiet Gummen, wo unter anderen 
das exemplarische Vorkommen im Fysterenboden (Koord. 2660.270/1175.230) 
hervorzuheben ist. Eher kleinere Vorkommen finden sich nordwestlich von Gad-
men, oberhalb von Hopflauenen (Koord. 2664.000/1174.700), nördlich des Grau-
stocks und nordwestlich der Windegg.
	

	 Sackungsmassen

Von Sackungsmassen ist die Rede, wenn sich Gesteinsmassen von ihrer Un-
terlage lösen und mehr oder weniger in ihrem ursprünglichen Verband talwärts 
abgleiten. Die Geschwindigkeit liegt im Bereich von Millimetern bis wenigen 
Zentimetern pro Jahr. Lockergesteine, wie beispielsweise letzteiszeitliche Morä-
ne, können eine Sackungsmasse bedecken; falls diese Lockergesteine passiv mit 
dem unterlagernden Fels versackt sind, wurden diese auch auf dem Kartenblatt 
als versackt dargestellt. Die Abgrenzung der Sackungsmasse gegen den stabilen 
Felsuntergrund ist oft nur näherungsweise zu ziehen.

Zwischen dem Radlefshoren und dem östlichen Kartengebietsrand ist der 
gesamte Südhang des Gadmertals, der hier aus tektonisch stark beanspruchten, 
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parallel zur Talachse streichenden Kristallingesteinen aufgebaut wird, geprägt 
durch gravitativ bedingte Massenbewegungen, was sich in der Bildung von Na-
ckentälchen und Abrissrändern manifestiert. Erwähnenswert sind hierbei die Ge-
biete der Alp Radlef (Koord. 2669.200/1174.800) und Steinbruch (nomen est omen, 
Koord. 2670.250/1175.700), wo exemplarisch ausgebildete Sackungsmassen mit 
hangparallel verlaufenden Scharen von Nackentälchen unterhalb des charakteris-
tisch konkaven Abrissrands als individuelle Teilsysteme innerhalb der grossräumi-
gen Sackungsmasse deutlich abzugrenzen sind.

Weitere, grösstenteils im Kristallin des Aar-Massivs auftretende Sackungs-
massen befinden sich in der Westflanke des Bänzlouwistocks, nordwestlich der 
Windegg, unterhalb der Ortflue und des Tällistocks am Nordhang des Gadmertals 
sowie im nordöstlich von Gadmen gelegenen Gebiet Mettlenberg (Koord. 
2671.200/1177.700). Am Hasliberg im Gebiet Hasliberg Hohfluh – Balisalp – Mägi-
salp befindet sich in den tonig-mergelig dominierten Gesteinen des Doggers der 
Axen-Decke ein grossräumiges Sackungsgebiet. Weitere Sackungsmassen finden 
sich beim Türmli südwestlich des Gross Hohmads (Koord. 2666.500/1181.800) und 
bei der Twäristflue nordöstlich des Glogghüs (Koord. 2663.400/1179.500).

	

	 Rutschmassen

Unter dem Begriff Rutschmasse werden Lockergesteinsmassen sowie inkom-
petente Festgesteinsmassen, die sich von ihrer Unterlage lösen und relativ langsam 
talwärts abgleiten, zusammengefasst. Dabei bleibt der ursprüngliche Verband – im 
Gegensatz zu Sackungsmassen – nicht erhalten. Innerhalb von Rutschmassen 
können eine oder mehrere sekundäre Gleitflächen auftreten. Es wurde keine Aus-
scheidung kriechender Gesteinsmassen, das heisst ohne definierte Gleitfläche, 
vorgenommen.

Die auf dem Atlasblatt Innertkirchen dargestellten Rutschmassen wurden 
zusätzlich zur eigentlichen Feldaufnahme auch mittels Analyse des hochauflösen-
den digitalen Geländemodells swissALTI3D und anschliessender Verifikation im 
Feld ausgeschieden und abgegrenzt. Morphologisch deutlich in Erscheinung tre-
tende und somit relativ junge, teilweise immer noch aktive Rutschmassen wurden 
als weisse Flächen mit Rutschsymbolen ausgeschieden, während diffuse Rutsch-
phänomene mittels einzelner Rutschsymbole auf der Fläche der betroffenen For-
mation dargestellt wurden.

Rutschmassen gehen fast ausschliesslich aus Lockergesteinen sowie aus ton- 
und mergelreichen Festgesteinen hervor. Im Kartengebiet sind dies zur Haupt
sache die Vorkommen von letzteiszeitlicher Moräne und Lokalmoräne sowie die 
tonig-mergeligen Gesteine des Doggers der Axen-Decke. Grössere Rutschmassen 
kommen vor allem im Gebiet Meiringen – Hasliberg, im hintersten Kleinen Melch-
tal oder im vorderen Rychenbachtal vor.
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Abrissränder, Nackentälchen, offene Spalten, gravitativ reaktivierte 
tektonische Störungen

Ein Abrissrand weist auf differenzielle Bewegungen hin und kann am oberen 
Rand, das heisst in der Ausbruchsnische oder im Anrissgebiet, sowie innerhalb ei-
ner Rutsch- oder Sackungsmasse als sekundärer Abrissrand auftreten. Je nach 
Ausmass der erosiven Überprägung ist die Abgrenzung eines Abrissrands von ei-
ner Erosionskante nicht immer klar vorzunehmen.

Ein Nackentälchen zeigt ebenfalls differenzielle Bewegungen an und tritt oft 
im Zusammenhang mit einem Abrissrand auf. Ein Nackentälchen wurde dann 
ausgeschieden, wenn die charakteristische, mehr oder weniger hangparallel ver-
laufende Mulde mit dem typischen Gegengefälle auftritt. Der dazugehörige Ab-
rissrand konnte in den meisten Fällen im Kartenmassstab 1: 25 000 nicht separat 
ausgeschieden werden.

Abrissränder, offene Spalten und Nackentälchen treten typischerweise in den 
grossräumigen Sackungsmassen zwischen dem Radlefshoren und dem östlichen 
Kartengebietsrand am Südhang des oberen Gadmertals sowie in der Westflanke 
des Bänzlouwistocks und in der ausgedehnten Sackungsmasse am Hasliberg auf. 
Hervorzuheben sind die exemplarisch ausgebildeten Vorkommen innerhalb der 
Sackungsmassen im Gebiet der Alp Radlef, bei der Lokalität Steinbruch, im Fys-
terenboden und nordöstlich des Glogghüs.

Am Südhang des oberen Gadmertals ist das Kristallin des Aar-Massivs ent-
lang von parallel zur Talachse verlaufenden Störungen tektonisch stark überprägt. 
Diese Störungen begünstigen die gravitativ bedingten Massenbewegungen einer-
seits als präexistente, parallel zur Talachse orientierte Anisotropien beziehungs-
weise Schwächezonen und andererseits als Wegsamkeit bei der Infiltration von 
meteorischem Wasser, wodurch aktive Erosionsprozesse wie Frost-Tau-Sprengung 
verstärkt werden.

Gebiete mit Solifluktion

Solifluktion (Bodenfliessen) entsteht beim Auftauen der obersten Boden-
schicht und deren Abgleiten über dem noch gefrorenen Untergrund. Dabei entste-
hen zungenartige Formen (Loben), die mehrere Dezimeter über die Umgebung he-
rausragen können. Gebiete mit Solifluktion treten im Kartengebiet nur kleinräumig 
und lokal auf, wie beispielsweise westlich des Chli Haupts (Koord. 2661.340/
1181.900) und nördlich des Talistocks (Koord. 2664.130/1179.060).

Blockschutt beziehungsweise Fels- oder Bergsturzablagerungen

Unterhalb von Steilwänden sind öfters Sturzblöcke zu finden. Blockansamm-
lungen, die auf grössere Fels- oder Bergstürze hinweisen, treten im Kartengebiet 
vereinzelt auf. Da die Abgrenzung zwischen Sturzablagerungen und zerrütteten 
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Sackungsmassen nicht überall scharf ist – weder genetisch noch bei der Feldauf-
nahme – könnte es sich bei einem Teil der als Blockschutt ausgeschiedenen Vor-
kommen auch – oder teilweise – um zerrüttete Sackungsmassen handeln.

Hervorzuheben sind die Bergsturzablagerungen im Gebiet Falcheren – Balm 
westlich von Meiringen, wo mittels 14C-Datierungen mehrere Sturzereignisse 
in den Zeiträumen 1322 –1348 n. Chr. und 1522 –1573 n. Chr. nachgewiesen werden 
konnten (Gander 2007). Das jüngste und vermutlich gravierendste Sturzereignis 
ist aufgrund historischer Überlieferungen auf das Jahr 1650 datiert (Neiger 1978, 
Würgler 1979). Da das Transitgebiet Bruch der Bergsturzmasse nur wenig Wider-
stand geboten hatte, ergoss sich der weitaus grösste Teil davon über die Falcheren-
flue in die Schwemmebene der Aare. Total dürfte die Bergsturzmasse ein Volu-
men von rund 1 Mio. m3 aufgewiesen haben. Noch heute werden im Abrissgebiet 
Falcherenbruch in den Felswänden nördlich der Seilialp in einer etwa 20 000 m3 
grossen Felsmasse Bewegungen von mehreren Zentimetern pro Jahr gemessen 
(Gander 2007).

Weitere grossräumige Fels- oder Bergsturzablagerungen befinden sich in der 
Nordwestflanke der Engelhörner zwischen Gschwantenmad und Reutsperri (un-
terhalb Tennhorn und Mittaghiri bei Koord. 2656.500/1171.500), unterhalb der 
Schwendiflue (Koord. 2657.530/1173.530), oberhalb von Geissholz und unterhalb 
der Felswand zwischen Abgschütz und Chli Haupt am nördlichen Kartengebiets-
rand. Die Ansammlungen von Blockschutt bei Fuhren (Koord. 2668.600/1175.800) 
und Gadmen (Koord. 2669.930/1176.600) im oberen Gadmertal wurden ebenfalls 
als Fels- oder Bergsturzablagerungen gedeutet.

Einen Spezialfall stellt der Felssturz am Chapf unterhalb der Blattenalp dar 
(Koord. 2662.570/1171.570), der aufgrund eines drohenden Abbruchs anfangs Ok-
tober 2001 und im August 2002 durch Sprengungen künstlich ausgelöst worden ist. 
Mit rund 250 000 m3 Fels handelt es sich dabei um den bisher grössten künstlich 
ausgelösten Felssturz der Schweiz (s. Kap. Technische Geologie).
	

	 Protalus Ramparts, Schneehaldenmoränen

Protalus Ramparts (Blockgirlanden) werden nach Haeberli (1985) als embry-
onale Blockgletscher interpretiert und sind somit ein Indikator für die Existenz von 
Permafrost. Schneehaldenmoränen hingegen entstehen durch sukzessive Anhäu-
fung von Blöcken am Fuss einer Schneehalde oder durch Kriechbewegungen der 
Schneehalde selbst, was zur Stauchung des am Fuss abgelagerten Materials führt.

Hangschuttkegel, Hangschuttschleier, Hangschutt (z.  T. mit 
Blockschutt)

Hangschuttkegel, Hangschuttschleier und flächiger Hangschutt sind, bedingt 
durch das ausgeprägte Felsrelief, weit verbreitet. Die Bildung von Hangschutt kann 
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primär aus der Verwitterung und dem gravitativen Transport von Fest- oder sekun-
där aus der Umlagerung von Lockergesteinen, wie beispielsweise Moräne, erfol-
gen. Hangschuttkegel und -schleier entstehen am Ausgang von nur selten Wasser 
führenden Felseinschnitten und Runsen beziehungsweise unterhalb steiler Fels-
wände, -hänge und -riegel (Fig. 47). Lokal ist der Hangschutt mit gröberen Blöcken 
durchsetzt. Die Unterscheidung zwischen mit Gras bewachsenem Hangschutt und 
Moräne ist nicht immer eindeutig und erfolgte teilweise aufgrund morphologischer 
Kriterien, wie zum Beispiel auffällige Hangknicke, angedeutete Hangschuttkegel 
oder glattere beziehungsweise rauere und unregelmässigere Oberflächenstruktur.

Beim Hangschutt, der durch die Umlagerung von Lockergesteinen (Moräne) 
gebildet wurde, ist die morphologische Unterscheidung aufgrund der fliessenden 
Übergänge nicht immer eindeutig.

Fig. 47: Schuttkegel am Südhang des Trifttellti. Aufgrund der erkennbaren Abflussrinnen wurde 
der Kegel im Vordergrund (linker Bildrand) in der Karte als gemischter Schuttkegel dargestellt. 
Die Schuttbildungen im Hintergrund sind rein gravitativ, ohne nennenswerte Beteiligung von 
fluviatilen Prozessen entstanden und repräsentieren somit Hangschuttkegel und -schleier. Blick 

in Richtung Furtwangsattel. Foto G. Della Valle, 2015.
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Gemischte Schuttkegel

Schuttkegel, die sowohl aus Hangschutt (Trockenschutt) als auch aus Bach-, 
Murgang- und Lawinenschutt bestehen, wurden als gemischte Schuttkegel darge-
stellt (Fig. 47). Dieser Typ Schuttkegel ist im Gebiet von Blatt Innertkirchen sehr 
häufig. Je nach Lage können die am Aufbau des Kegels beteiligten Transport- und 
Ablagerungsprozesse stark variieren.
	

	 Schwemmfächer, Bachschuttkegel

Eine deutlich kegelförmig gewölbte Oberfläche ist charakteristisch für 
Schwemmfächer und Bachschuttkegel, die generell am Ausgang von Tälern, Fels-
einschnitten und Runsen mit perennierenden Bachläufen geschüttet werden. 
Durch gravitative Prozesse in offene Gerinne verfrachtetes verwittertes Gesteins-
material wird durch Bäche weiter transportiert und erfährt dadurch eine Sortie-
rung nach Korngrössen. In den Schwemmfächern beziehungsweise Bachschuttke-
geln liegt in der Regel eine komplexe Verzahnung von kiesigem, sandigem und 
lehmigem Material vor. Bei grossem Wasseranfall im Einzugsgebiet, wie beispiels-
weise nach Starkniederschlägen, können ganze Hangsedimentkörper mobilisiert 
werden und murgangartige Prozesse auftreten, die zur Bildung von Schichten mit 
diamiktischer, meist matrixgestützter Zusammensetzung führen.

Markante und vor allem sehr ausgedehnte Schwemmfächer beziehungswei-
se Bachschuttkegel befinden sich im mittleren Gadmertal, bei Lungern, im Ge-
biet Hasliberg Hohfluh und vor den Talausgängen bei Meiringen, Hausen und 
Willigen. 
	

	 Erosionsränder, Terrassenkanten

Als Erosionsrand werden die in der Regel mehr oder weniger linear angeleg-
ten Geländekanten entlang von Bächen und Flüssen bezeichnet; sie entstehen 
durch die rückschreitende fluviatile Erosion. Erosionsränder treten sowohl als Ein-
schnitte im Festgestein als auch im Lockergestein (Moräne, Hangschutt) auf. Bei-
spiele dazu finden sich entlang tief eingeschnittener Bäche im Hasliberggebiet.

Terrassenkanten stellen eine Teilgruppe der Erosionsränder dar. Sie sind an 
fluviatil abgelagerte Lockergesteine gebunden, die durch fluviatile Erosion zu Ter-
rassen umgestaltet wurden. Beispiele dazu finden sich im untertesten Ürbachtal, 
im östlichsten Teil des Beckens von Innertkirchen sowie zwischen Fuhren und 
Gadmen im Gadmertal.
	

	 Torfmoore

Flachmoore von regionaler und nationaler Bedeutung sind ausgedehnt und 
zahlreich im Gebiet Melchsee-Frutt – Tannalp – Engstlenalp und auf der Balisalp 
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(Hasliberg). Die Feuchtgebiete bei Hohenschwand (Koord. 2657.800/1179.100) und 
Gruebiwald (Koord. 2658.400/1178.660) im Hasliberg sowie diejenigen beim Stä-
ckewäldli (Koord. 2655.470/1172.820) und Turnen (Koord. 2655.100/1173.580) nord-
westlich des Talausgangs des Rychenbachtals zählen zu den Hochmooren von na-
tionaler Bedeutung, wobei dasjenige bei Turnen den westlichsten Ausläufer eines 
ausgedehnten, grösstenteils im Gebiet von Blatt Brienz gelegenen Hochmoors 
darstellt.
	

	 Sümpfe

Die Sumpfflächen im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen sind meist von 
kleinerer Ausdehnung und beschränken sich auf glazial leicht übertiefte Mulden, 
zum Teil hinter kleineren Moränenwällen, wie zum Beispiel im Gebiet der Melch-
see-Frutt oder der Engstlenalp, oder aber auf die ausgedehnten Rutsch- und 
Sackungsmassen des Haslibergs.

qa	 Rezente Alluvionen

Die beiden grössten und bedeutendsten rezenten Alluvionen im Gebiet von 
Atlasblatt Innertkirchen befinden sich – durch den markanten Felsriegel Kirchet 
voneinander getrennt – entlang der Aare im Talboden des Haslitals. Das kleinere, 
hinter dem Kirchet liegende Vorkommen befindet sich im Talboden von Innerkir-
chen, das grössere erstreckt sich nordwestlich des Kirchets in der Ebene von Mei-
ringen und lässt sich auf dem westlich anschliessenden Gebiet von Blatt Brienz bis 
zum Brienzersee verfolgen. Zur Gesamtmächtigkeit dieser Alluvionen können kei-
ne genauen Angaben gemacht werden, da es keine Bohrung gibt, die bis auf den 
Fels abgeteuft wurde. Die tiefsten Bohrungen erreichen 52 m im Becken von In-
nertkirchen (Bohrung KB1 bei Koord. 2660.545/1172.465) beziehungsweise 47 m 
bei Sand östlich von Meiringen (Bohrung KB2 bei Koord. 2658.275/1174.855). Ba-
sierend auf der Lage der Beckenränder wird für das Becken von Innertkirchen eine 
Tiefe von maximal 100 m angenommen. Im Aaretal zwischen Meiringen und dem 
Brienzersee konnte mittels Reflexionsseismik nachgewiesen werden, dass westlich 
von Hausen am westlichen Kartengebietsrand die Felsoberfläche in einer Tiefe 
von gegen 400 m liegt (K+H 1994). Deutlich geringere Tiefenangaben für die Lage 
der Felsoberfläche sind im Geoportal des Kantons Bern (www.geo.apps.be.ch) an-
gegeben: Für das Becken von Innertkirchen wird eine maximale Tiefe von 50  –75 m 
angenommen, im Aaretal bei Meiringen 100  –150 m (tiefster Bereich zwischen Mei-
ringen und Hausen).

Der Aufbau der Lockergesteinsfüllung kann dank der beiden oben erwähn-
ten Bohrungen wie folgt charakterisiert werden: Im Becken von Innertkirchen folgt 
unter einer über 5 m mächtigen grobblockigen Lage, die als mit Aare-Schotter ver-
mischtes Bergsturzmaterial interpretiert wird, eine etwa 45 m mächtige Abfolge 
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aus sandig-siltigem Kies mit einzelnen Einschaltungen von Steinen (Aare-Schot-
ter). In 50 m Tiefe folgen sandarmer tonig-siltiger Kies bis toniger Silt mit Kies; Ab-
lagerungen, die als letzteiszeitliche Grundmoräne interpretiert werden. In einigen 
der wenigen tieferen Bohrungen wurden zwischen 15 und 20 m Tiefe tonig-siltige 
Ablagerungen angetroffen, die als Seebodensedimente interpretiert werden (K+H 
1994). In der Bohrung KB2 östlich von Meiringen folgt nach einer 15 m mächtigen 
Abfolge von siltigem Kies mit zahlreichen Einschaltungen von Steinen und Blö-
cken (Bachschutt vermischt mit Aare-Schotter) ein siltiger Kies mit wenig Sand 
und vereinzelten Stein- und Blocklagen (Aare-Schotter). Ab einer Tiefe von 25 m 
tritt letzteiszeitliches Moränenmaterial, teilweise verschwemmt oder mit Aare-
Schotter vermischt, auf. Der Grundwasserspiegel liegt bei Innertkirchen zwischen 
Kote 620  –  615 m ü.  M. und bei Meiringen zwischen 585  – 580 m ü.  M., nur wenige Me-
ter unter dem heutigen Terrain.

Basierend auf Pollenanalysen an Seebodensedimenten aus Bohrungen konn-
te nachgewiesen werden, dass die obersten etwa 30 m der Lockergesteinsfüllung in 
den letzten 2000 Jahren abgelagert wurden, was einer durchschnittlichen Sedi-
mentationsrate von 15 mm pro Jahr entspricht (Bodmer 1976, K+H 1994). Mittels 
14C-Datierungen an Holzfunden aus Bohrungen bei Balm westlich von Meiringen 
wurde eine Sedimentationsrate im Verlauf der letzten 4700 Jahren von durch-
schnittlich 1,9 mm pro Jahr ermittelt, wobei diese starken kurzfristigen Schwan-
kungen unterworfen ist und seit dem 14. Jahrhundert – mit dem Niedergang des 
ersten Bergsturzes bei Balm von insgesamt drei – bis heute rund 11 mm pro Jahr 
beträgt (Gander 2007). Ursache für diese hohen Sedimentationsraten und die 
damit verbundene schnelle Auffüllung waren Geschiebefluten, Überschwem-
mungen, Murgänge und Bergstürze, die in jüngerer Zeit historisch belegt sind 
(Hantke 1980). Zusätzlich zu den zahlreichen Naturkatastrophen haben auch ver-
schiedene anthropogene Eingriffe die Sedimentationsgeschichte des unteren Has-
litals beeinflusst: Eine durch Mönche des Klosters Interlaken 1434 im Bödeli bei 
Unterseen erstellte Schwelle führte zum Rückstau des Brienzersees und damit zur 
Versumpfung des unteren Haslitals. Die im 19. Jahrhundert erfolgte Umleitung der 
Lütschine in den Brienzersee dürfte ebenfalls zu Versumpfungen geführt haben. 
Die endgültige Entwässerung des Talbodens erfolgte erst mit der 1866 bis 1880 
durchgeführten Korrektion der Aare zwischen Meiringen und dem Brienzersee 
und dem Anlegen von Seitenkanälen.

Weitere Alluvionen finden sich entlang der grösseren Bach- und Flussläufe, 
wobei neben der bedeutendsten im Talboden des unteren Ürbachtals zusätzlich 
diejenigen im Gadmertal und im Gental hervorzuheben sind. Infolge der vieler-
orts weit in die Talungen hinausreichenden seitlichen Schuttkegel konnten sich 
aber oft nur kleine, lokal begrenzte Alluvionen bilden.
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	 Künstlich verändertes Gelände

Bei einer bedeutenden Umgestaltung des natürlich entstandenen Geländes, 
ohne dass in grösserem Umfang Material geschüttet worden ist, spricht man von 
künstlich verändertem Gelände. Oft handelt es sich dabei um einen teilweisen Ab-
trag von Material, um das Gelände für die vorgesehene Nutzung entsprechend zu 
modellieren. Beispiele dazu sind Umgestaltungen, die im Zusammenhang mit den 
Kraftwerksbauten der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) stehen, wie beispielswei-
se östlich von Innertkirchen oder bei Hopflauenen. Des Weiteren treten künstlich 
gestaltete Geländeformen in Siedlungsgebieten auf, besonders bei Siedlungen in 
Hanglagen. Dabei handelt es sich meist um kleinräumige Umformungen wie Pla-
nierungen auf Einzelparzellen. Auf der Karte wurden allerdings nur die grösseren, 
zusammenhängenden Areale ausgeschieden.
	

	 Künstliche Auffüllungen, Aufschüttungen

Die meisten künstlichen Auffüllungen und Aufschüttungen innerhalb des 
Kartengebiets stehen im Zusammenhang mit den Kraftwerksbauten (Staudämme, 
Stollen, Kavernen) und bestehen vorwiegend aus Ausbruchmaterial der Unterta-
gebauten. Zu erwähnen sind in diesem Zusammenhang die Vorkommen bei den 
Elektrizitätswerken Innertkirchen 1, Hopflauenen und Fuhren sowie die Dämme 
zum Aufstau des Melchsees und des Tannensees.

Des Weiteren sind die Deponien, teilweise ehemalige Kehrichtdeponien, zu 
erwähnen. Dabei handelt es sich einerseits um wieder verfüllte Sand- und Kiesgru-
ben im Gebiet südwestlich von Meiringen, andererseits um Auffüllungen von still-
gelegten Hartsteinbrüchen wie beispielsweise im Steinbruch Lammi auf dem Kir-
chet oder bei Cheisten nördlich von Innertkirchen. In den heute noch in Betrieb 
stehenden Deponien wird vor allem sauberes Aushubmaterial abgelagert, im ehe-
maligen Steinbruch Lammi zusätzlich auch Interstoffe.

Weiter sind die zahlreichen künstlichen Auffüllungen und Aufschüttungen 
zu erwähnen, die zum Schutz der Bevölkerung und der Infrastrukturbauten errich-
tet wurden. Es handelt sich dabei vor allem um Dämme (Fluss- und Bachverbau-
ungen, Sedimentfallen, Lawinenkanalisation), die entlang der Gewässer im be
siedelten Gebiet errichtet wurden. Erwähnenswert sind dabei die Hochwasser- 
schutzdämme entlang der Aare sowie die Bachverbauungen und Schutzdämme 
bei Hausen, Meiringen und nordwestlich von Gadmen. 
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TEKTONIK

Überblick

Die im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen vorkommenden und in den vor-
liegenden Erläuterungen erwähnten unter- und oberhelvetischen Einheiten und 
deren Untereinheiten sind in der tektonischen Übersicht in Figur 48 dargestellt 
(s. a. Nebenkarte «Tektonische Übersicht 1: 200 000»).

Die unterhelvetischen Einheiten entstammen paläogeographisch dem euro-
päischen Festlandsockel. Das prätriassische Kristallin des Aar-Massivs und dessen 
autochthone Sedimentgesteine stehen in primärem stratigraphischen Kontakt. Die 
parautochthonen Sedimentgesteine (inkl. Nordhelvetische Flysch-Gruppe) sind 
von ihrem ursprünglichen kristallinen Substrat abgeschert und auf das Autoch
thon überschoben worden.

Die helvetische Hauptüberschiebung wird lokal in ihrem Liegenden vom ul
trahelvetischen Mättental-Melange bestehend aus «Wildflysch» mit eingeschupp-
ten südhelvetischen Elementen begleitet und markiert die Grenze zwischen den 
unter- und oberhelvetischen Einheiten.

Die oberhelvetischen Einheiten entstammen einem südlich angrenzenden 
Ablagerungsraum am europäischen Kontinentalrand (Schelf). Die helvetische 
Hauptschubmasse ist von ihrem kristallinen Substrat komplett abgeschert und 
entlang der helvetischen Hauptüberschiebung sowohl auf das Unterhelvetikum 
als auch auf das Ultrahelvetikum überschoben. Die Abscherung erfolgte entlang 
der inkompetenten spättriassischen oder entlang der basalen mitteljurassischen 
Sedimentgesteine (Axen-Decke) beziehungsweise entlang der frühkretazischen 
Sedimentgesteine (Drusberg-Decke, s. Fig. 24). Eine interne Verschuppung der 
Axen-Decke erfolgte entlang der Sedimentgesteine der Erzegg-Formation.

Neuere Arbeiten zur Tektonik im Helvetikum, insbesondere der Zentral- und 
Ostschweiz, sind die Publikationen von Schmid et al. (1996), Pfiffner et al. (1997), 
Pfiffner (2011) und Herwegh et al. (2017, 2020). Eine gute allgemeine Übersicht 
liefert Pfiffner (2009), eine sehr anschauliche regionale Darstellung findet sich in 
Spillmann (2011).

Unterhelvetikum

Das Unterhelvetikum umfasst im vorliegenden Kartengebiet das Aar-Massiv 
inklusive seiner autochthonen Sedimentbedeckung und den darüberliegenden pa-
rautochthonen Einheiten. Innerhalb dieser alpinen Gliederung finden sich, be-
schränkt auf das prävariszische Kristallin und die permokarbonischen Gesteine, 
zusätzlich Strukturen, die auf die präalpine Tektonik zurückzuführen sind.
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Aar-Massiv

Präalpines Kristallin

Der im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen aufgeschlossene nordwestliche 
Teil des prävariszischen kristallinen Grundgebirges des Aar-Massivs wird haupt-
sächlich von zwei lithostratigraphischen Einheiten gebildet: einerseits vom Innert-
kirchen-Migmatit, welcher mit der autochthonen Sedimentbedeckung in Kontakt 
steht, und andererseits vom südöstlich angrenzenden Erstfeld-Gneiskomplex. Un-
tergeordnet kommen in der Südostecke des Kartengebiets der Guttannen- und der 
Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex sowie eingeschuppte geringmächtige per-
mokarbonische Gesteine der Wendenjoch- und der Trift-Formation vor.

Fig. 48: Tektonische Übersicht der helvetischen Einheiten im Kartengebiet.
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Der gebänderte, mehrheitlich migmatitische Biotit-Plagioklasgneis und der 
Schollenamphibolit des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes zeigen im Gebiet 
östlich der Trifthütte SAC einen gut erhaltenen, von der alpinen Deformation weit-
gehend verschonten alten Lagen- und Faltenbau mit dominanter Nordost-Süd-
west-Orientierung, das heisst parallel zum charakteristischen alpinen Streichen 
(Fig. 49a). Diese Orientierung dürfte aber bereits präalpin, vermutlich variszisch, 
angelegt und später von Fall zu Fall mehr oder weniger lagekonstant alpin über-
prägt worden sein. Im östlich angrenzenden Gebiet von Atlasblatt Meiental sind 
oft deutlich vom alpinen Streichen abweichende Nord – Süd verlaufende Struktu-
ren zu beobachten (Labhart et al. 2015 a).

Der Guttannen-Gneiskomplex besteht aus einem mehrheitlich migmatiti-
schen, lokal Sillimanit führenden Gneis, der eine Überprägung durch eine mittel-
gradige Metamorphose dokumentiert (Abrecht & Schaltegger 1988). Ob diese 
Metamorphose nun ordovizischen (kaledonisch) oder permokarbonischen Alters 
(variszisch), oder gar – wie im Falle des Innertkirchen-Migmatits – polymetamor-
pher Natur ist, ist momentan unklar. Charakteristisch für den Guttannen-Gneis-
komplex ist eine starke retrograde grünschieferfazielle Alteration (Baltzer 1888, 
Abrecht & Schaltegger 1988).

Die Bänderung innerhalb des Erstfeld-Gneiskomplexes zeigt eine ausgeprägte 
Tendenz zur Anordnung auf Grosskreisen mit ostfallenden Faltenachsen (Fig. 49 b), 
eine Tendenz, die sich in der östlichen Fortsetzung im Gebiet von Atlasblatt Mei-
ental noch verstärkt (Labhart et al. 2015 a). Dieser wohl ordovizisch (kaledonisch) 
angelegte Internbau der Erstfeld-Zone hat die jüngere Anatexis der Innertkir-
chen-Lauterbrunnen-Zone überlebt (s. S. 126). Erst die variszische und die an-
schliessende alpine Tektonik mit ihren dominant Nordost – Südwest beziehungs-
weise Ost – West streichenden grossmassstäblichen Störungszonen bestimmen die 
heutigen Zonengrenzen. Ein Beispiel dafür ist der nachfolgend auf Seite 126 
erwähnte Mylonit, der die Erstfeld-Zone im Nordwesten gegen die Innertkirchen-
Lauterbrunnen-Zone abgrenzt.

Der Erstfeld-Gneiskomplex im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen wird von 
zwei markanten Störungszonen durchzogen, die beide ihren Ursprung in der 
Griessenhorn-Doppelsynklinale im östlich anschliessenden Gebiet von Atlasblatt 
Meiental haben (Labhart et al. 2015 a, S. 60 ff.). Die nördlichere ist die Begren-
zungsstörung dieser Mulde. Sie lässt sich 13 km weit gegen Westen über die Senke 
des Sustenpasses, den Steilimigletscher und die Steilimi verfolgen, quert den Trift-
see und zieht durch die Senke des Trifttellti in den Furtwangsattel, auf dessen 
Westseite mehrere dekametermächtige eingeschuppte triassische Sedimentgestei-
ne anstehen (Fig. 50; Kammer 1985). Die zweite Störungszone zieht von der Süd-
mulde der Griessenhorn-Synform – ungefähr parallel in einem Kilometer Abstand 
von der ersten – über die Chalchtallücke mit ihren eingeschuppten mesozoischen 
und permokarbonischen Sedimentgesteinen und das überaus markante Couloir 
Zwischen Tierbergen ebenfalls in das Trifttellti, wo sie im Gebiet östlich des Furt-
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wangsattels mit der nördlicheren Störungszone konvergiert. Beide Störungszonen 
werden von markanten alpinen Schieferzonen begleitet.

Der Erstfeld-Gneiskomplex stellt – eventuell zusammen mit dem Ofenhorn-
Stampfhorn-Gneiskomplex – den wohl ältesten Gesteinsverbund im Kartenge-
biet dar (mit reliktischen archaischen Altern von 2,5 Ga in Kernen detritischer Zir-
kone). Dieser als ehemalige sedimentäre Kontinentalrandserie gedeutete Komplex 

Fig. 49: Orientierung der präalpinen Planar- (Bänderung) und Lineargefüge (Faltenachsen) im 
Kristallin des Aar-Massivs (Messungen von T. Labhart). Schmidt’sches Netz, untere Halbkugel. 
Planare Elemente als Flächenpole, lineare als Durchstichpunkte. a) Ofenhorn-Stampfhorn-Gneis-
komplex im Gebiet östlich der Trifthütte SAC. b) Erstfeld-Gneiskomplex im Gebiet Hasli-
tal  –  Trift  –  Giglistock  –  Steilimigletscher  –  Tierbergli  –  Umpol  –  In   Hublen. c) Scholleneinschlüsse 

des Innertkirchen-Migmatits.
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N

Konstruierte Faltenachse
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(Abrecht et al. 1991, von Raumer et al. 1993), wurde polyzyklisch migmatitisch 
überprägt, wobei wahrscheinlich um 465 ± 2 Ma der Metamorphosehöhepunkt 
während der kaledonischen Orogenese erreicht wurde (Schaltegger 1984, 1989, 
Schaltegger et al. 2003). Der variierende anatektische Charakter als auch das 
Auftreten von Sillimanit, Disthen und Granat deuten auf amphibolitfazielle Be-
dingungen hin (Abrecht 1994).

Teile dieser migmatitischen Gneise wurden im Zuge der variszischen Oroge-
nese nochmals migmatitisch überprägt und bilden heute den Innertkirchen-Migma-
tit. Diese Überprägung wird aus den innerhalb des Innertkirchen-Migmatits auf-
tretenden Schollen von metatektischem Gneis ersichtlich, die dem Erstfeld-Gneis-
komplex zuzuordnen sind (z.  B. am Wendenjoch, Atlasblatt Meiental; Labhart 
1977). Dies belegen neuere Zirkondatierungen von Leukosomen des Innertkir-
chen-Migmatits aus dem Lauterbrunnental, die Altersmaxima bei 330, 300 und 
280 Ma zeigen (Langenegger 2018) und als Zirkonanwachsränder während die-
ser partiellen Aufschmelzung interpretiert werden. Zudem weisen die Kernberei-
che der datierten Zirkone häufig ordovizische bis proterozoische Alter auf. Die 
oben erwähnten strukturellen Überprägungen legen somit nahe, dass die ordovizi-
schen Alter von einer früheren anatektischen Metamorphose – möglicherweise im 
Zuge der Migmatisierung des Erstfeld-Gneiskomlexes – ererbt sind.

Eine systematische Einmessung der Orientierung der Schollen innerhalb des 
Innertkirchen-Migmatits ergab eine Einregelung um eine Grossfaltenachse mit 
mittelsteil ostfallender Achse (Fig. 49c). Dies ist die gleiche mittlere Orientierung 
wie die der Faltenachsen in der Erstfeld-Zone (vgl. Fig. 49b) – ein weiteres starkes 
Indiz, dass die Teilaufschmelzung der Innertkirchen-Lauterbrunnen-Zone ohne 
grössere Durchbewegung abgelaufen ist. In mehreren eingeschlossenen grösseren 
Paketen von Biotitgneis- und Amphibolitschollen sind ähnlich orientierte Falten-
achsen im Dezimeter- und Meterbereich erhalten geblieben, in einem Fall sogar 
mit achsenparallel linear eingeregelter Hornblende.

Der Innertkirchen-Migmatit und der Erstfeld-Gneiskomplex sind durch eine 
steilstehende Ostnordost –Westsüdwest streichende Mylonitzone getrennt, welche 
über das Wendenjoch im Gebiet von Atlasblatt Meiental bei Underwasser in das 
Gadmertal streicht und sich im Kartengebiet über die Underi Trift und die Bänz-
louwialp ins Haslital verfolgen lässt («Grenzmylonit» nach Kammer 1980; s. S. 
35 ff.). Diese Mylonitzone wird bei der Spannorthütte SAC unterhalb des Schloss-
bergs und beim Wendenjoch (Atlasblatt Meiental) diskordant von den autochtho-
nen mesozoischen Sedimentgesteinen überlagert (Morgenthaler 1921, Kam-
mer 1980, 1989) und repräsentiert somit eindeutig eine präalpine Struktur, die von 
Oberhänsli et al. (1988) als variszische Deckengrenze interpretiert wurde. Ent-
lang einer tektonischen Störung zwischen dem Furtwangsattel und dem Ein-
schnitt Zwischen Tierbergen wird der Erstfeld-Gneiskomplex gegen Süden vom 
Guttannen- und Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex abgegrenzt (Abrecht  & 
Schaltegger 1988, Abrecht 1994).



127

In der südöstlichen Kartengebietsecke sind im Gebiet der Trifthütte SAC 
steilstehende permokarbonische vulkanosedimentäre Gesteine der Trift-Forma
tion eingeschaltet. Analog zur weiter südlich in den Gebieten der Blätter Guttannen 
und Urseren verlaufenden Diechtergletscher-Formation erfolgte die Steilstellung 
und Einfaltung ins prävariszische Kristallin vor der Platznahme des unmittelbar 
südlich des Kartengebiets anstehenden Zentralen Aare-Granits und ist somit prä-
alpinen Alters (Schenker 1985, 1986, Schenker & Abrecht 1987, Oberhänsli 
et al. 1988, Labhart & Renner 2012). Die lokal entlang der präalpinen Mylonit-
zone zwischen dem Innertkirchen-Migmatit und dem Erstfeld-Gneiskomplex 
vorkommende Wendenjoch-Formation repräsentiert einen separaten, etwas nörd
licher verlaufenden Zug permokarbonischer Sedimentgesteine und Vulkanite 
(Morgenthaler 1921).

Autochthone und tiefere parautochthone Einheiten

In den amphibolitfaziell metamorphen und mehrphasig deformierten Kris-
tallingesteinen der Innertkirchen-Lauterbrunnen- und der Erstfeld-Zone ist ein 
Entschlüsseln der Art und des Grads der alpinen Überprägung oftmals schwierig. 
Sehr wichtige Marker sind hierbei die Kontakte zwischen dem Kristallin und den 
mesozoischen Sedimentgesteinen, da hier jegliche Tektonik nach der Ablagerung 
der Sedimentgesteine stattgefunden haben muss und somit den alpinen Ursprung 
impliziert (mit Ausnahme der mesozoischen Rifttektonik). Generell können zwei 
Kontakttypen unterschieden werden: (1) in das Kristallin eingefaltete Sediment-
keile und (2) der moderat bis steil nach Norden einfallende Nordrand des 
Aar-Massivs.

Mit dem Furtwangsattel- und dem Pfaffenchopf/Loibstock-Keil liegen im 
Kartengebiet zwei solcher im Kristallin eingefalteten mesozoischen Sedimentzüge 
vor. Am Furtwangsattel ist an der Grenze zwischen dem Erstfeld- und dem Guttan-
nen-Gneiskomplex eine Linse von triassischem Quarzit und Dolomit als gering-
mächtiger Keil in das kristalline Grundgebirge eingeschuppt (Fig. 50; Morgentha-
ler 1921). Diese steil nach Südosten einfallende Keilstruktur alpinen Alters lässt 
sich parallel zum alpinen Streichen gegen Ostnordosten in die eingefalteten meso-
zoischen Gesteine der Färnigen- und Intschi-Zone im Meiental verfolgen (Escher 
von der Linth 1808, Labhart & Renner 2012, Berger et al. 2017 a, b). Die weite-
re Fortsetzung gegen Osten führt vermutlich in die enge Synklinale im Liegenden 
der Antiklinalstruktur der Windgällenfalte im Maderanertal östlich des Urner 
Reusstals (Spillmann 2011, Gisler 2018). Die Einfaltung der mesozoischen Sedi-
mentgesteine in die Färnigen- und Intschi-Zone definiert eine alpine Aufwölbung 
im nördlichen Aar-Massiv («Erstfelder Aufwölbung», s. Taf. I u. II, Profile 1–  8).

Deutlich grösser und somit auch prägnanter ist der über dem Talkessel von 
Innertkirchen thronende Pfaffenchopf/Loibstock-Keil (Fig. 51), welcher das Au-
genmerk der Geologen bereits seit rund zweihundert Jahren in ihren Bann gezo-
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Fig. 50: Eingeschuppte triassische Sedimentgesteine (Quarzit, Dolomit) am Furtwangsattel mar-
kieren die Grenze zwischen dem Erstfeld-Gneiskomplex im Norden (links) und dem Guttan-
nen-Gneiskomplex im Süden (rechts). Blick in Richtung Ostnordost über Trifttellti und Zwi-

schen Tierbergen zur Tierberglücke. Foto T. Labhart.
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gen und zu diversen Modellen für deren Entstehung geführt hat (s. dazu Ausfüh-
rungen in Labhart 1966). Müller (1938) hat die Geometrie durch zwei 
Ansichtsskizzen visualisiert, die von Mock (2014) strukturell überarbeitet wurden 
(vgl. Herwegh et al. 2020). Es handelt sich um eine stark deformierte Synklinal-
struktur, die – getrennt durch das Haslital – vom Pfaffenchopf ostwärts bis in den 
Blattengraben und vom Loibstock westwärts bis in den Kessel des Ürbachtals ver-
folgt werden kann. Die Synklinalen sind im nördlichen Teil 300  – 500 m mächtig mit 
flach gegen Südosten einfallenden Achsenebenen (Taf. II, Profile 7–  9). Gegen Sü-
den versteilen sich die Achsenebenen der zunehmend enger werdenden Falten. 
Die Faltenscharniere lassen sich im Gebiet Innerurweid über das Haslital verbin-
den. Die Faltenschenkel sind in den Sedimentgesteinen stark durch Parasitärfalten 
und Verschuppungen am Sediment/Kristallin-Kontakt gegliedert. Letzterer wur-
de bereits während der mesozoischen Dehnungstektonik mit steilen Abschiebun-
gen vorkonditioniert und als Horst- und Graben-Struktur ausgebildet (Rohr 1926, 
Mock 2014). Dies ist ein deutliches Beispiel mesozoischer Rifttektonik, die bisher 
nur durch Sedimentmächtigkeiten belegt werden konnte, deren Zeugnisse im 
Kristallin aber bislang fehlten. Während der alpinen Kompression wurde diese 

Pfaffenchopf
1849m

N S

Pfaffenchopf-
Überschiebung

Fig. 51: Stark deformierte Synklinalstruktur am Pfaffenchopf (Pfaffenchopf-Keil). Die hellen 
Felswände bestehen hauptsächlich aus Kalk der Quinten-Formation des Autochthons und bil-

den den Kern der Synklinale im Innertkirchen-Migmatit. Foto S. Mock.
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Geometrie in Folge mehrphasiger alpiner Deformation überprägt (Labhart 1966, 
Mock 2014, Wehrens 2015, Herwegh et al. 2020). Die wichtigsten Elemente sind 
eine ältere präalpine Schieferung in den Gneisen, die alpin reaktiviert wurde, wäh-
renddem die Sedimentgesteine verfaltet wurden. In einer zweiten Deformations-
phase wurden diese ursprünglich steilstehenden Strukturen durch Nordost gerich-
tete, moderat südfallende Überschiebungen nach Nordwesten zerschert, was in der 
heutigen Umbiegung der ehemaligen Achsenebenenspur erkennbar ist. Die Über-
schiebungen versetzen auch den Sediment/Kristallin-Kontakt auf der Nordseite 
des Gadmertals (Taf. I u. II, Profile 1–  6). Im oberen Ürbachtal (Blatt Guttannen) 
kann die Synklinale des Loibstocks mit der untersten Synklinalstruktur in der 
Südostwand der Engelhörner korreliert werden (Taf. II, Profil 9; s. a. Pfiffner 
et al. 2010). Der Normalschenkel der Loibstock-Synklinale entspricht dabei dem 
Autochthon des Aar-Massivs am Wandfuss, welches ausgangs des Ürbachtals in 
stratigraphischem Kontakt mit dem prävariszischen Grundgebirge steht. Gegen 
Westen, im Gebiet Rosenlaui – Wetterhorn definieren dünne Sedimentzüge zwi-
schen Kristallinspänen weitere Schuppen am Nordrand des Aar-Massivs (Gleck-
stein-Lappen, Gstellihorn-Lappen). Basierend auf einer Profilkonstruktion durch 
den Ürbachsattel (Hänni 1999, Hänni & Pfiffner 2001) wurden diese Falten in 
das Gebiet des Ürbachtals projiziert und mit den höheren Falten in den Sediment-
gesteinen der Südostabdachung der Engelhörner korreliert (Taf. II, Profil 9).

Nördlich des Gadmertals bildet dieser nordwestliche Teil des Aar-Massivs ein 
auf den ersten Blick relativ einfach strukturiertes, gegen Osten einfallendes Gewöl-
be. Dieser Eindruck täuscht allerdings, so erkennt man in der Nordflanke des Erst-
feldertals (Atlasblatt Meiental) eine Verschuppung des Sediment/Kristallin-Kon-
takts, die sich durch eine Repetition im Dekameterbereich von Gesteinen des 
Erstfeld-Gneiskomplexes und der Röti-Formation manifestiert (Labhart et  al. 
2015 a, b). Diese Verschuppung zeichnet sich bereits aus grosser Distanz hervorra-
gend durch die hervorstehenden gelblich beigen Dolomitbänke ab. Die Verschup-
pung nimmt graduell gegen Westen zu, wo sie vor allem im Wendental, Gadmertal 
(«Gadmer Doppelfalte», Fig. 52) und Ürbachtal über das Gebiet Rosenlaui – Wetter-
horn bis ins Eiger-Mönch-Jungfraugebiet verfolgt werden kann (Rohr 1926, Mair 
et al. 2018, Buess 2019, Herwegh et al. 2020). Im Gegensatz zur älteren Literatur 
(Hugi 1830, Baltzer 1880, Arbenz & Müller 1920, Alb. Heim 1921, Müller 
1938, 1941, Labhart 1966, Büchi 1980, Schmalholz 1997, Giba 2005), in welcher 
von einem Faltenbau bei diesen Strukturen ausgegangen wurde, zeigen neuere Un-
tersuchungen Überschiebungen entlang diskreter Scherflächen im Falle der invol-
vierten spröden Gneiseinheiten (Berger et al. 2017 c) und der darüberliegenden tri-
assischen Sedimentgesteine (Mels- und Röti-Formation, Fig. 52; Mock 2014, 
Wehrens 2015, Mair et al. 2018, Buess 2019, Herwegh et al. 2020). Im Gegensatz 
zu dieser Spröddeformation provoziert das Nachnordenversetzen dieser rigiden 
Einheiten eine passive duktile Reaktion in den stratigraphisch jüngeren Kalkgestei-
nen. Dadurch bilden sich im Hangenden der Schuppen an deren Stirnen antiklinal-
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Fig. 52: «Gadmer Doppelfalte». Verschuppung des Sediment/Kristallin-Kontakts im Gadmer-
tal, oberhalb Mettlenberg nordöstlich von Gadmen (links Mären, rechts Pfaffenhüöt). Kristallin 
(a), Mels- und Röti-Formation (b), Bommerstein- und Reischiben-Formation (c), Schilt- und 

Quinten-Formation (d), Öhrli-Formation (e), Niederhorn-Formation (f). Foto T. Labhart.
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artige Umbiegungen, im Liegenden hingegen synklinalartige Strukturen aus. Es 
sind diese Falten in den Stirnbereichen, welche wohl vormalige Bearbeiter zur In-
terpretation einer generellen Verfaltung des Sediment/Kristallin-Kontakts geführt 
haben. Die Scherflächen der Späne aus Gneis, Sandstein und Dolomit fallen mit 
20  – 30 ° gegen Südosten ein und die Schuppenstirnen und ihre duktilen Fortsetzun-
gen in den darüberliegenden Sedimentabfolgen streichen Nordost – Südwest und 
sind somit mit dem Zerscheren des Pfaffenchopf/Loibstock-Keils zu korrelieren 
(Herwegh et al. 2020). Am eindrücklichsten kann diese Kombination der spröden 
und duktilen Verformung im Gadmertal oberhalb Gadmen (Fig. 52) als auch gera-
de ausserhalb des südlichen Kartengebiets im hintern Ürbachtal auf dem Weg in 
die Dossenhütte SAC beobachtet werden (Blatt Guttannen). Die Mächtigkeit die-
ser Schuppen variiert im Dekameterbereich bis maximal wenige hundert Meter. 
Mit zunehmendem Abstand vom Sediment/Kristallin-Kontakt fehlen in den prä-
variszischen Gneisen die Sedimentgesteine als Marker um diese Verschuppung ab-
zubilden. Stattdessen treten Domänen mit weitständigen Schieferungen im Milli-
meter- bis Zentimeterbereich auf, die parallel zu den Überschiebungsbahnen der 
einzelnen Schuppen verlaufen. Die Intensität der Schieferung variiert lokal sehr 
stark, ist allerdings durchdringend bei den Überschiebungsbahnen, womit Letzte-
re auch in den prävariszischen Gneisen partiell erkannt werden können. Basierend 
auf diesen Kriterien postulieren Herwegh et al. (2020) neu eine etwa 1,5 km mäch-
tige Überschiebungszone (Pfaffenchopf-Überschiebungszone), die sowohl Kristal-
lin- als auch Sedimentgesteine in oben genannter Weise erfasst. Diese Überschie-
bungszone ist für das Steilstellen des Sediment/Kristallin-Kontakts am Nordrand 
des Aar-Massivs verantwortlich und dürfte eine krustenmassstäbliche Grossstruk-
tur darstellen.

Das Autochthon des Aar-Massivs lässt sich über das Gebiet des Kirchets mit 
der Ostseite des Haslitals korrelieren, wo es zwischen Innertkirchen und dem Ein-
gang des Gentals mit einem steil gegen Nordwesten einfallenden Band triassischer 
Sedimentgesteine mit dem Kristallin des Aar-Massivs in Kontakt steht (Taf. II, 
Profile 6  –  8).

Über dieser normalliegenden Serie folgen in einer engen, teilweise verschupp-
ten Synklinale kretazische Sedimentgesteine, die sich mit dem «Öhrlikalk» im 
Kern der Pfaffenchopf-Synklinale auf der Südseite des Gadmertals korrelieren las-
sen (Taf. II, Profil 7). Die Schichten über dieser Synklinale befinden sich dann in 
der Position analog zum Gleckstein-Lappen, welcher in der Luft über dem Tal-
grund des Gadmertals eine Kristallinstirn ausbildet (Taf. II, Profile 7 u. 8). Die 
Strukturen in den autochthonen Sedimentgesteinen in der Bergkette der Gadmer-
flüö bis in die Wendestöcke sind geprägt durch isoklinale Falten unterschiedlicher 
Wellenlänge (Fig. 53 u. 54) und Überschiebungen, die im Kristallin ansetzen, den 
Sediment/Kristallin-Kontakt überprägen und die gesamte Sedimentabfolge 
durchsetzen.
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Fig. 53: Faltenstrukturen im eozänen Hohgant-Sandstein (Niederhorn-Formation) am Nord-
hang des Mären (oben rechts); im Hintergrund (Bildmitte) Pfaffenhüöt, Gross Wendestock und 

der teils eisbedeckte Titlis. Foto P. Spillmann, 2016.

Fig. 54: Liegende Synklinale im eozänen Hohgant-Sandstein (Niederhorn-Formation) am Gip-
fel des Gross Wendestocks (Bildmitte), unterlagert von hellgrau anwitterndem «Öhrlikalk». Am 
linken Bildrand: Pfaffenhüöt; rechts vom Gross Wendestock: Chlyn Wendestock und Titlis (hin-

ten). Foto P. Spillmann, 2016.
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Höhere parautochthone Einheiten

Die Läsistock-Schuppe bildet den Grat der Engelhörner zwischen dem Burg-
wald im Nordosten und dem Tennhorn im Südwesten. Weiter westlich zieht sie 
über den Simelistock gegen das Rosenlauigebiet bis nach Grindelwald. Im Gebiet 
der Hohjegiburg ist zudem eine weitere Schuppe, die Hohjägi-Schuppe, eingeschal-
tet, welche ebenfalls noch zum Parautochthon gezählt wird (Müller 1938). Die 
Läsistock-Schuppe wird mit der Doldenhorn-Decke im Westen korreliert (Ar-
benz & Müller 1920, Hänni 1999). Eine vergleichbare tektonische Stellung weist 
auch die Hoch-Fulen-Decke im Windgällengebiet östlich des Urner Reusstals auf.

Die Läsistock-Schuppe umfasst Sedimentgesteine in normaler Lagerung vom 
Späten Jura bis ins Eozän. In den Engelhörnern fällt die Läsistock-Schuppe steil 
nach Nordwesten ein, bedingt durch die Aufwölbung des südlich angrenzenden 
Kerns des Aar-Massivs (Taf. II, Profil 9). Entlang von Profil 8 (Taf. II) ist die Läsi
stock-Schuppe in zwei Teilschuppen zerrissen, die moderat gegen Nordwesten ein-
fallen, bei Bilitscher ist die südliche Schuppe verfaltet und streicht steil in die Luft 
hinaus.

Über der Läsistock-Schuppe folgen mit einem tektonischen Kontakt die Ge-
steine der Nordhelvetischen Flysch-Gruppe. Die stark verfalteten Schichtglieder 
(Sandstein, Tonstein und Mergel) sind in den Profilen nicht differenziert und die 
interne Strukturen folglich nicht dargestellt. Die Nordhelvetische Flysch-Gruppe 
ist an das Auftreten der Läsistock-Schuppe in ihrem Liegenden gebunden. Über 
den Lauiegg-Schuppen in deren östlicher Fortsetzung fehlt sie, erst zwischen dem 
Engstlensee und dem Jochpass tritt sie wieder auf (Taf. I, Profil 1). 

Die Lauiegg-Schuppen lassen sich im Gental bis in das Gebiet Teiflaui verfol-
gen (Taf. I u. II, Profile 2 –  4 u. 6  –7). Die Schichten sind eng verfaltet. Gegen Osten 
dominieren zunehmend die jüngeren Schichtglieder, so dass östlich von Chräjeren 
jurassische Sedimentgesteine nicht mehr auftreten (Taf. II, Profil 7). 

Ultrahelvetikum

Mättental-Melange («Wildflysch»)

Als «Wildflysch» bezeichnete Gesteine treten im westlichen Kartengebiet auf 
(westlich Wüost, Taf. II, Profile 6  –  9). In den Profilen wurden die parautochthonen 
Einheiten, welche im Hangenden der Nordhelvetischen Flysch-Gruppe oder als 
Schuppen innerhalb des «Wildflyschs» auftreten, dargestellt (Lauiegg-Schuppen, 
Taf. II, Profile 6  –  8, sowie die Schuppe im Abhang unterhalb der Engelhörner in 
Profil 9). Mylonitisierte Kalke in den Lauiegg-Schuppen unmittelbar im Liegenden 
der helvetischen Hauptüberschiebung wurden von Dräyer (1999) als Lochsiten-
kalk angesprochen (s. S. 53). Im hinteren Gental und im Gebiet Jochpass –Trüebsee 
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sind keine wildflyschartigen Gesteine unter der helvetischen Hauptüberschiebung 
aufgeschlossen. Erst östlich von Engelberg, im Gebiet Surenen – Uri Rotstock und 
im Schächental treten diese wieder verbreitet auf.

Oberhelvetikum

Axen-Decke

Laubersgrat-Einheit

Die Laubersgrat-Einheit bildet im Kartengebiet das tiefste Element der 
Axen-Decke (Menkveld 1995). Es handelt sich dabei um eine verkehrtliegende 
Abfolge aus hauptsächlich mittel- bis spätjurassischen Sedimentgesteinen, die vom 
Laubersgrat über den Trüebsee auf den Jochpass zieht. In den Aufschlüssen der 
Laubersgrat-Einheit zwischen Jochpass und dem Engstlensee (Steinigi Egg, 
Fig. 55) fehlen die mitteljurassischen Sedimentgesteine, dafür treten kretazische 
(Zementstein-Formation) und eozäne Sedimentabfolgen (Klimsenhorn- bis Stad-
Formation) auf (Taf. I, Profil 1). Die Laubersgrat-Einheit wird als zerrissener und 
überfahrener Verkehrtschenkel der nördlichsten antiklinalen Grossfalte der 
Axen-Decke interpretiert (Menkveld 1995).

Westlich des Engstlensees, entlang des Scharmadbachs und zwischen der 
Gentalstrasse und der Alp Baumgarten, ist an der Basis der Axen-Decke eine Ab-
folge aus mitteljurassischen bis kretazischen Sedimentgesteinen aufgeschlossen 
(Taf. I, Profile 2 u. 3). Diese Abfolge wird aufgrund ihrer tektonischen Lage mit der 
Laubersgrat-Einheit korreliert. Sie weist jedoch im Gegensatz zu dieser eine Syn-
klinalstruktur auf. Beim normalliegenden Teil könnte es sich um ein Äquivalent 
der Wyssberg-Scholle handeln, welche östlich von Engelberg aufgeschlossen ist 
(Fig. 55; Menkveld 1995).

Trübsee-Antiklinale

Aufschlüsse von triassischen und frühjurassischen Sedimentgesteinen be-
schränken sich im Kartengebiet auf ein schmales Band, welches vom Jochpass 
über den Engstlensee in das Gebiet der Alp Scharmad zieht. Im unmittelbar nord-
östlich angrenzenden Gebiet des Trüebsees (Blätter Melchtal und Engelberg) sind 
jedoch frühjurassische Sedimentgesteine in einer antiklinalen Falte angehäuft 
(Arbenz 1907). Diese Falte (Trübsee-Antiklinale nach Menkveld 1995) wurde in 
das Profil 1 (Taf. I) hineinprojiziert beziehungsweise gemäss der Darstellung in 
Menkveld (1995, Profil Nr. 9) wiedergegeben. Der Kern der Falte enthält wenig 
triassische Sedimentgesteine; die frühjurassischen Sedimentgesteine sind in 
asymmetrischen kleinräumigen Chevronfalten angehäuft. Mitteljurassische Sedi-
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mentgesteine der Bommerstein-Formation umhüllen den Faltenkern. Der ausge-
dünnte Normalschenkel bestehend aus früh- bis mitteljurassischen Sedimentge-
steinen erreicht am Jochpass gerade noch das Kartengebiet.

Über die Fortsetzung der Trübsee-Antiklinale gegen Westen können keine 
Aussagen gemacht werden, da entsprechende Aufschlüsse fehlen. Auf eine Dar-
stellung dieser Struktur in den Profilen 2 und 3 (Taf. I) wurde verzichtet. Es ist je-
doch möglich, dass frühjurassische Sedimentgesteine in grösserer Tiefe unter dem 
Gebiet zwischen dem Engstlen- und dem Tannensee vorhanden sind. Möglich ist 
aber auch eine primäre, stratigraphische Reduktion der Mächtigkeit oder ein tekto-
nisch bedingtes Auskeilen derselben.

Fig. 55: Blick in Richtung Ostnordost über den Engstlensee und den Jochpass. Im Hintergrund 
ist die Uri-Rotstock-Gruppe zu erkennen. Das Profil 1 in Tafel I verläuft östlich des Engstlensees 
über den Graustock (G, Quinten-Formation, Falte S1) zur Steinigi Egg (E). L: Laubersgrat 
(Laubersgrat-Einheit); W: Wyssberg (Wyssberg-Scholle); J: Jochpass (Ausbiss der Rot-Nollen-
Antiklinale); R: Rot Nollen (Bommerstein-Formation); S: Schafberg (Hochstollen-Formation). 

Foto P. Spillmann, 2016.
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Axen-Decke im Gebiet zwischen Jochpass und Melchsee

Die Struktur der Axen-Decke im östlichen Teil des Kartengebiets ist in den 
Profilen 1 bis 4 (Taf. I) dargestellt. Für die Konstruktion wurden die Ausbisspunk-
te entlang der Profilspuren, die Strukturdaten im Kartenentwurf von D. Staeger 
sowie eigene Strukturmessungen und die Daten aus Menkveld (1995) verwendet. 
Die Darstellung lehnt sich an die Profile 9 bis 12 in Menkveld (1995) und an das 
Profil zwischen Pilatus und Nufenenpass in Pfiffner (2011). Die dargestellten 
Strukturen umfassen eine Schichtabfolge von der Trias bis in die Kreide.

Triassische und frühjurassische Sedimentgesteine sind lediglich im Gebiet 
des Rot Nollen aufgeschlossen (Taf. I, Profile 1 u. 2). Sie bilden dort eine enge, ver-
schuppte Antiklinale (Rot-Nollen-Antiklinale, Menkveld 1995) über der Über-
schiebungsfläche der Axen-Decke beziehungsweise über dem Lias-Stockwerk der 
Trübsee-Antiklinale (Fig. 55).

Die markantesten Strukturen in diesem Gebiet bilden zwei Synklinalstruk
turen mit Kalk der Quinten-Formation im Kern (S1 u. S2 in Taf. I, Profile 1–  4, 
Fig. 55). Menkveld (1995) führte für den Normalschenkel der unteren Falte (S2) 
den Begriff Graustock-Einheit, für den Verkehrtschenkel der oberen Falte (S1) die 
Bezeichnung Schafband-Einheit ein. Im Gegensatz zur Darstellung bei Menk-
veld (1995) wird die Hochstollen-Formation in der Umbiegung der Antiklinale S2 
in den Profilen 2 und 3 bis an die Geländeoberfläche hochgezogen und mit den 
Aufschlüssen zwischen Schitziboden und Arvenegg verbunden. Die Verfaltung 
der Schichtglieder erfolgte harmonisch, die inkompetenten mitteljurassischen (Er-
zegg-Formation) und kretazischen Sedimentgesteine (Zementstein- und Pal-
fris-Formation) sind jedoch in den Faltenscharnieren angehäuft. Die Strukturen 
fallen generell gegen Westsüdwesten ein. Aufgrund dieses Axialgefälles treten ge-
gen Westen zunehmend höhere, ursprünglich weiter südlich situierte tektonische 
Einheiten auf. Ab Profil 2 (Taf. I) ist als tektonisch höchstes Element die Bar-
glen-Einheit (Menkveld 1995) beziehungsweise Schratten-Platte (Möri 1995) auf-
geschlossen. Profil 4 (Taf. I) zeigt, dass die normalliegende Barglen-Einheit über 
eine Antiklinale mit der Schafband-Einheit im Verkehrtschenkel der Falte S1 ver-
bunden ist. Die Faltenstrukturen im Liegenden der Barglen-Einheit werden durch 
gegen Norden einfallende Abschiebungen versetzt (Taf. I, Profile 2 –  4). Diese 
Abschiebungen sind Ausdruck einer Dehnung der Deckenstruktur in Nordnord-
west-Südsüdost-Richtung (Pfiffner 2011), also in Richtung der allgemeinen 
Verkürzung. In den starren Kalkplatten der Quinten-Formation sind ebenfalls 
Dehnungsstrukturen zu erkennen (Fig. 56), diese weisen jedoch auf eine Dehnung 
senkrecht zur Verkürzungsrichtung, das heisst parallel zu den Faltenachsen hin 
und sind wahrscheinlich gleichzeitig mit den Faltenstrukturen entstanden.



138

Axen-Decke im Gebiet Hochstollen – Glogghüs – Rothorn – Hasliberg

Die Struktur der Axen-Decke im westlichen Teil des Kartengebiets ist in den 
Profilen 6  –  8 (Taf. II) dargestellt. Markanteste Strukturen in diesem Gebiet sind die 
Hochstollen-Antiklinale und die Haupt-Synklinale (S3 in Taf. II, Profile 6  –  8). Die 
Hochstollen-Antiklinale ist in der Ostwand des Hochstollens und des Fulenbergs 
von der Melchsee-Frutt aus anhand der deutlichen Schichtung und Bänderung 
der Hochstollen-Formation gut erkennbar (Fig. 57, s. a. Fig. 30 auf S. 82). Am Ab
gschütz und in der Kulisse des Haupts ist die Beziehung der Hochstollen-Forma
tion zur unterliegenden Haupt-Synklinale ersichtlich (Fig. 57).

Bei der Hochstollen-Antiklinale handelt es sich um das höchste aufgeschlos-
sene tektonische Element der Axen-Decke. Sie repräsentiert einen südlichen Fa
ziesbereich, welcher durch deutlich grössere Mächtigkeiten der mitteljurassischen 
Formationen charakterisiert ist, während die Mächtigkeit der Quinten-Formation 
eher geringer ist (Fig. 24 auf S. 68). Die Abscherung erfolgte nicht in den triassi-
schen Sedimentgesteinen, sondern an der Basis der mitteljurassischen Bommer
stein-Formation. Diese Variation der stratigraphischen Abfolge wirkte sich auf den 
Deformationsstil der Axen-Decke aus. In den inkompetenten Gesteinen des obe-

Fig. 56: Dehnungsstrukturen (konjugierte Brüche) in der Kalkabfolge der Quinten-Formation 
am Bonistock (Barglen-Einheit). Die synthetischen, dextralen Brüche versetzen die Schichten 
gegen Westsüdwesten hinunter (links im Bild). Der Mergel der Schilt-Formation im Liegenden 

wird flexurartig mitgeschleppt. Foto P. Spillmann, 2017.
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ren Doggers (Erzegg-Formation) bildete sich ein zusätzlicher Abscherhorizont 
aus. Darüber liegt als sehr kompetentes Schichtglied die Kalkabfolge der Quinten-
Formation, die wiederum durch die inkompetente frühkretazische Sedimentab
folge aus Mergel und Tonschiefer (Palfris-Formation) überlagert wird. Dieser Ab-
scherhorizont trennt die Axen-Decke von der darüberliegenden Drusberg-Decke 
ab, welche einen von der Axen-Decke weitgehend unabhängigen Gebirgsbau auf-
weist. Der Abscherhorizont unterhalb der Quinten-Formation führte in der süd
lichen und westlichen Axen-Decke zu einem Übergang von einem Falten- in einen 
Schuppenbau (Taf. II). Die Haupt-Synklinale weist noch einen relativ ausgedehn-
ten Verkehrtschenkel auf. Im hinteren Melchtal wurde allerdings beobachtet, dass 
Wellenlängen und Amplituden der Falten gegen Norden abnehmen, die Verkehrt-
schenkel der Falten reduziert und abgerissen werden bis sich schliesslich ein reiner 
Schuppenbau einstellt (Pfiffner 1993, Möri 1995, Hänni et al. 1997).

Die Gesteine der Hochstollen-Formation sind zwischen Abgschütz und 
Glogghüs in eine flachliegende isoklinale Falte gelegt. Durch die Verdoppelung 

Fig. 57: Kulisse zwischen Hochstollen (links) und Murmelchopf /Chli Haupt (rechts); in der Bild-
mitte die Krete des Leiteren. Ansicht von Nordosten aus dem Gebiet Aastafel. Am Hochstollen 
ist die frontale Umbiegung der Hochstollen-Antiklinale zu erkennen. Der plattige Kalk der 
Quinten-Formation in der Krete des Leiteren repräsentiert den Verkehrtschenkel der Haupt-
Synklinale. Die Umbiegung der Haupt-Synklinale baut die Südostflanke des Murmelchopfs /
Chli Haupts auf (rechts). Die Schichtköpfe am Wandfuss zeigen die normalliegende Quin-
ten-Formation der Stepfen-Schuppe. Im Vordergrund ist der hangparallel einfallende Kalk der 

Quinten-Formation der Barglen-Einheit aufgeschlossen. Foto P. Spillmann, 2016.
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der Schichten mit ausgeprägten Parasitärfalten erreicht die Hochstollen-Forma
tion eine Mächtigkeit von rund 500 m (Fig. 30 auf S. 82). Die Schichten sind in die-
sem Gebiet tektonisch stark überprägt (Fig. 58).

Die nordwestlichen Abschnitte der Profile 6 und 7 (Taf. II) lehnen sich eng an 
die Konstruktionen in Hänni (1995) beziehungsweise Hänni et al. (1997) an. Im 
Gelände sehr gut erkennbar ist die Haupt-Synklinale (S3), deren Umbiegung bei 
der Melchtalalp im hintersten Kleinen Melchtal das Tal quert. Der Kalk der Quin-
ten-Formation ist in den beiden Faltenschenkeln und im Bereich des Faltenschar-
niers morphologisch sehr ausgeprägt (Fig. 59).

Unterhalb der Haupt-Synklinale (S3) liegt im Gebiet des Brünigpasses ein 
ausgeprägter Schuppenbau vor, wobei die Stepfen-Schuppe als oberste Schuppe den 
Wechsel im Deformationsstil markiert (Fig. 57 u. 59). Verkehrtliegende Schichtrei-
hen sind selten, wie beispielsweise im Bereich einer synklinalen Umbiegung im 
Gebiet Hasliberg Wasserwendi – Goldern oder in der Dogger-Antiklinale unter-
halb Ober Vorsess (Taf. II, Profil 8; Dräyer 1999). In den Profilen 6 bis 8 (Taf. II) 
sind lediglich die obersten Malm-Schuppen dargestellt. Weitere Schuppen im Ge-
biet zwischen Lungern, Brünigpass /Hasliberg und dem Talboden des Aaretals 
äussern sich im Gelände als ausgeprägte Schichtrippenlandschaft.

Bezüglich der kretazischen Gesteine im Faltenkern beträgt der Tiefgang der 
Haupt-Synklinale (S3) etwa 2 km. Die Fortsetzung der Haupt-Synklinale lässt sich 
als dünnes Band aus Gesteinen der Erzegg-Formation rund 7 km gegen Süden 
verfolgen. Die Falte schliesst in den Profilen 6 und 7 (Taf. II) im Gebiet Plan
platten beziehungsweise Gummen in der Luft. Das Band der Erzegg-Formation 
in der Verlängerung der Haupt-Synklinale (S3) lässt sich von der Planplatten in 
das Gebiet des Balmeregghorns verfolgen, wo es sich mit dem weiträumigen Vor-
kommen der Erzegg-Formation im Gebiet Ärzegg – Distelboden vereinigt. Die 
Erzegg-Formation bildet dort das Liegende der Barglen-Einheit (Taf. I, Profil 4). 
Die tiefste in Profil 6 (Taf. II) dargestellte Malm-Schuppe lässt sich folglich mit 
der Barglen-Einheit korrelieren.

Der Verkehrtschenkel der Hochstollen-Antiklinale zeigt einen teilweise ver-
schuppten Parasitärfaltenbau. Aufgrund schlechter Aufschlussverhältnisse im Ge-
biet oberhalb Hasliberg ist über die Strukturen im Liegenden der Hochstollen-An-
tiklinale wenig bekannt. Im Hangenden der helvetischen Hauptüberschiebung 
lassen sich die Gesteine der Bommerstein- und der Hochstollen-Formation bis in 
den Talboden bei Meiringen verfolgen (Taf. II, Profil 8).

Axen-Decke südwestlich des Aaretals

Die Struktur der Axen-Decke südwestlich des Aaretals ist in Profil 9 (Taf. II) 
dargestellt. Damit die gesamte Struktur abgebildet werden konnte, wurde das Pro-
fil bis Unterbach ins Gebiet von Blatt Brienz verlängert. Die Darstellung lehnt sich 
an die Arbeit von Hänni (1999) beziehungsweise Hänni & Pfiffner (2001). Ob-
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Fig. 58: Boudinage, Zerscherung und Verfaltung von kompetenten Kalk- und inkompetenten 
Mergel- und Tonsteinlagen in einem Sturzblock des Schwarzhorn-Members (Hochstollen-For-

mation) aus der Nordostwand des Hochstollens. Foto P. Spillmann, 2016.
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Fig. 59: Die Fortsetzung der Haupt-Synklinale der Axen-Decke am Chingstuel; Blick in Richtung 
Westsüdwest. S3: Faltenscharnier der Haupt-Synklinale (Quinten-Formation); hv: Verkehrtschen
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wohl auch auf dieser Talseite das Gelände durch eine Serie von Felswänden aus 
Kalk der Quinten-Formation geprägt ist, ist die Struktur nicht durch Schuppen, 
sondern durch eine regelmässige Abfolge von Falten und deren Parasitärfalten 
charakterisiert. Die Faltenachsenebenen sind flach bis leicht gegen Südosten ein-
fallend. Die mächtige, in der Luft gegen Nordwesten schliessende Grossfalte mit 
Gesteinen der Bommerstein-Formation im Kern dürfte der Hochstollen-Antikli-
nale nordöstlich des Aaretals entsprechen. In ihrem Liegenden sind die Er-
zegg-Formation und die älteren Einheiten des Doggers grossräumig isoklinal ver-
faltet. Die Verformung ist hier nicht harmonisch, setzt sich doch die enge 
Antiklinale mit Bommerstein-Formation im Kern in den jüngeren Formationen 
nicht fort. Die unterliegenden Falten sind dann wiederum harmonischer mit einer 
deutlichen Nordwest-Vergenz.

Drusberg-Decke

Die Drusberg-Decke streift gerade noch die nordwestliche Kartengebiets-
ecke, allerdings komplett überlagert von den grossräumigen Schwemmfächern bei 
Lungern. Die internen Strukturen sind wegen der Abscherung in den mergeligen 
Gesteinen der Palfris-Formation nicht mit den Strukturen in der Axen-Decke kor-
relierbar. Es fand einzig eine passive Aufwölbung der Deckengrenze durch die Ver-
dickung der Axen-Decke im Liegenden statt. Die Überschiebung der Drusberg-De-
cke ist in den Profilen 6 und 7 (Taf. II) dargestellt.
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TEKTONOMETAMORPHE ENTWICKLUNG

Kaledonischer Zyklus und ältere Relikte

An Gesteinen des Silberberg-Komplexes im Gebiet des Sustenpasses (Atlas-
blatt Meiental) konnte die Bildungsgeschichte des Erstfeld-Gneiskomplexes in 
groben Zügen rekonstruiert werden (Schaltegger 1993, Abrecht et  al. 1995, 
Schaltegger et al. 2003). Die Protolithe der Gesteine des Erstfeld-Gneiskom
plexes wurden im Zeitraum zwischen 620 und 480 Ma als Kontinentalrandsequenz 
abgelagert (Abrecht et al. 1991, von Raumer et al. 1993). Datierungen an detri
tischen Zirkonen zeigen proterozoische Alter von 680  – 589 Ma, deren Kerne weisen 
jedoch archaische Alter von bis zu 2,5 Ga auf. Die Zirkone werden als Detritus 
eines panafrikanischen Kontinents gedeutet (Schaltegger  & Gebauer 1999). 
Mittels U/Pb-Altersbestimmungen an Zirkonen eines Amphibolits wurde ein 
frühordovizisches Bildungsalter von 478 ± 5 Ma ermittelt (Fig. 60; Schaltegger 
et al. 2003). Dieser Amphibolit entstand entweder bei der Intrusion eines basischen 
Magmas oder wurde tektonisch mit der Sedimentabfolge der Kontinentalrand
sequenz verschuppt. Nach Mercolli et al. (1994) wird diese Verschuppung mit der 
Bildung eines Akkretionskeils assoziiert. Für die gesamte Gesteinsabfolge wird – 
in Analogie zur Gotthard-Decke – zunächst eine HP/LT metamorphe Überprä
gung vor ungefähr 470 Ma angenommen, gefolgt von einer granulitfaziellen Meta-
morphose mit lokaler Anatexis, die mittels U/Pb-Altersbestimmung auf ein 
spätordovizisches Alter von 456 ± 2 Ma datiert wurde (Schaltegger 1993, Schalt-
egger et al. 2003). Das Gefüge des Erstfeld-Gneiskomplexes entstand während 
dieser spätordovizischen Gebirgsbildung, die zeitlich etwa mit der kaledonischen 
Gebirgsbildung in Skandinavien und Schottland zusammenfällt.

Auf 445 ± 2 Ma datierte Cordierit führende Pegmatite werden als Produkte 
isothermaler Dekompression gedeutet und dürften zeitgleich mit der anatekti-
schen Überprägung des Innertkirchen-Migmatits entstanden sein (Schaltegger 
1993). Deutlich jüngere, variszische Alter von etwa 300 Ma wurden von Olsen 
et al. (2000) und Hettmann et al. (2009) für die Migmatisierung des Innertkir-
chen-Migmatits ermittelt. Diese Alter wurden in jüngerer Zeit durch Zirkondatie-
rungen aus dem Lauterbrunnental bestätigt, die variszische Altersmaxima bei 330, 
300 und 280 Ma für den Innertkirchen-Migmatit ergaben (Langenegger 2018). 
Diese neuen Daten weisen auf ein polyzyklisches Aufschmelzen des Innertkir-
chen-Migmatits hin.
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Variszischer Zyklus

Die Wendenjoch- und die Trift-Formation sowie die unmittelbar südlich des 
Kartengebiets auftretende Diechtergletscher-Formation belegen, dass im Späten 
Karbon das prävariszische Kristallin des Aar-Massivs zumindest teilweise exhu-
miert und an der Oberfläche erodiert wurde. Im Rahmen eines dextralen transten-
siven geodynamischen Umfelds haben sich Halbgräben geöffnet (Pfiffner 2016), 
die Riftschultern wurden erodiert und deren Erosionsprodukte in den Halbgräben 
abgelagert. Zeitgleiche vulkanische Aktivität in der Tscharren-Formation ist auf 
303 ± 4 Ma, in der Bifertengrätli-Formation auf 300 ± 2 Ma (Sandalp-Rhyolith) und 
in der Windgällen-Formation auf 299 ± 2 Ma («Windgällen-Porphyr») datiert wor-
den (Schaltegger 1993, Schaltegger & Corfu 1995), wobei die Schmelzen im 
Zuge der krustalen Ausdünnung (Grabenbildung) entstanden sein dürften. Nur 
unwesentlich früher erfolgte die Intrusion des Telltistock-Granits (304,4 ± 1,0 Ma, 
schriftl. Mitt. U. Schaltegger 2020), der im Kartengebiet mit stratigraphischem 
Kontakt die vulkanoklastischen Gesteine der Trift-Formation unterlagert. Dies 
bedeutet, dass die Exhumation und Erosion des Telltistock-Granits an der Ober-
fläche sowie die anschliessende Ablagerung, Deformation (Faltung, Kippung, Ein-
engung) und zeitgleiche Versenkung der Gesteine der Trift-Formation auf die In
trusionstiefe des Zentralen Aare Granits um 297 ± 2 Ma (Schaltegger & Corfu 
1992) äusserst schnell, das heisst innerhalb von nur 2 bis 6 Ma passiert sein müssen 
(Fig. 60). Der genaue geodynamische Rahmen ist immer noch unbekannt. Klar 
ist, dass solch schnelle Szenarien nur unter Beisein von magmatischer Aktivität 
stattzufinden scheinen (s. Berger et al. 2017  b und darin aufgeführte Referenzen). 
Im Anschluss an die Intrusion der Intrusiva der Haslital-Gruppe fand eine signi-
fikante Exhumation statt, deren Ursache nicht gänzlich geklärt ist, aber wohl auf 
einem Zusammenspiel von isostatischem Auftrieb (variszisches Orogen) und 
Erosion begründet sein dürfte. Hierbei werden der Erstfeld-Gneiskomplex und 
der Innertkirchen-Migmatit teilweise freigelegt, ebenso einige der spätkarboni-
schen Sedimentgesteinsmulden (z.  B. Wendenjoch-Formation). Klare Evidenzen 
für ein präalpines Alter dieser Exhumation sind das diskordante Abschneiden der 
alten steilen Schieferungen als auch gewisser grosstektonischer Einheitsgrenzen 
durch die permotriassische Erosionsdiskordanz (z.  B. Alb. Heim 1917, Nibourel 
2019). Zentral für die folgende mesozoische und alpintektonische Entwicklung ist 
aber, dass spätestens am Ende der variszischen Orogenese viele lithologische Kon-
takte und vor allem die Hauptschieferungsflächen in einer steilen, subvertikalen, 
Nordost – Südwest streichenden Orientierung vorliegen (Schneeberger et al. 2016, 
Nibourel 2019, Herwegh et al. 2020).
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Fig. 60: «Orogener Fahrplan» der prätriassischen Entstehungsgeschichte des Kristallins des 
Aar-Massivs (modifiziert nach Berger et al. 2017  b). Nicht im Kartengebiet vorkommende Ge-

steinsgruppen sind in Grau gehalten.
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Spätpermische und mesozoische Extensionstektonik

Zum Zeitpunkt des Späten Perms muss bereits ein Teil des Kristallins des 
Aar-Massivs freigelegt gewesen sein, wie der permische Verwitterungshorizont im 
Dach des Innertkirchen-Migmatits (s. S. 29) als auch die damit assoziierte Erosions
diskordanz zu den darüber liegenden mesozoischen Sedimentabfolgen belegen. 
Eine transtensive postvariszische Dehnungstektonik führte zur Ausbildung von 
permokarbonischen Grabenstrukturen (Rohr 1926, Pfiffner 2011, Nibourel 
2019), welche das gesamte Aar-Massiv entlang seines Nordost-Südwest-Streichens 
durchziehen. Diese Zonen sind wahrscheinlich auf krustenmassstäbliche Deh-
nungsbrüche zurückzuführen und resultieren in einer Schwächung der Krusten-
struktur für die folgende mesozoische Extension, als auch für die spätere alpine 
Kompression (Rohr 1926, Pfiffner 1993, Herwegh & Pfiffner 2005, Mock 
2014, Pfiffner 2016). Die zuvor erwähnten Nordost – Südwest streichenden, steil-
stehenden Strukturen im Kristallin, wie pervasive Schieferungen oder Störungszo-
nen präalpiner Deformation, wurden zum Teil stark überprägt und in vielen Fällen 
gar reaktiviert. So wurden sie beispielsweise während der im Frühen Jura einset-
zenden Dehnungstektonik teilweise als steilstehende Abschiebungen benutzt. Im 
Aar-Massiv liegen diese Zonen heute als dünne, oftmals sehr steilstehende Keile 
mit (1) nur permokarbonischen, (2) permokarbonischen und mesozoischen, oder 
(3) vor allem mesozoischen Sedimentfüllungen vor (Berger et al. 2017  b). Im Kar-
tengebiet sind dies vor allem die Wendenjoch-Formation im Gebiet der Bänzlou-
wiseewleni, die Trift-Formation im Gebiet der Trifthütte SAC, der Furtwangsattel 
und der Pfaffenchopf /Loibstock-Keil. Es wird angenommen, dass es sich hierbei 
vor allem um sedimentäre Füllungen von Halbgrabenstrukturen handelt (Rohr 
1926, Mock 2014, Nibourel 2019, Herwegh et  al. 2020). Für den Bereich des 
Pfaffenchopf-Keils hat Mock (2014) eine tektonische Retrodeformation der alpi-
nen Überprägung durchgeführt, deren abgewickeltes Endbild die Idee der Becken-
inversion von Halbgrabenstrukturen untermauert.

Trotz dieser Hinweise auf die mesozoische Dehnungstektonik, bildete der 
paläogeographische Bereich des heutigen Aar-Massivs den südlichsten Teil des 
noch nicht stark ausgedünnten passiven europäischen Kontinentalrands. Dies än-
dert sich jedoch südlich des Aar-Massivs, wo im Bereich der Gotthard-Decke die 
Krustenmächtigkeit allmählich abnimmt, um im weiter südlich anschliessenden 
Lepontin dann bereits sehr stark ausgedünnte kontinentale Kruste zu präsentie-
ren. Gegengleich zur Abnahme der kristallinen Krustenmächtigkeit nimmt die 
Mächtigkeit der mesozoischen Sedimentgesteine von Norden nach Süden stetig zu 
(s. Fig. 3.3 in Gisler & Spillmann 2011)
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Alpiner Zyklus

Im Zuge der alpinen Kompression wurden zuerst die Sedimentgesteine der 
südlichen Ablagerungsbereiche des ehemaligen passiven europäischen Kontinen-
talrands von ihrem kristallinen Untergrund abgeschert und an die tektonisch dar-
über liegenden Einheiten des aktiven Akkretionskeils basal amalgamiert (Pfiff-
ner 2011). In diesem Sinne löste sich als erstes die Drusberg-Decke ab und wurde 
nach Norden transportiert. In Folge von In-Sequence-Überschiebung entstand da-
nach die Axen-Decke, welche aus dem Bereich der sedimentären Bedeckung des 
südlichen Aar-Massivs (Ausserberg-Avat-Zone) und der Tavetsch-Decke stammen 
dürfte. Beide Sedimentdecken werden dem Oberhelvetikum zugeordnet und deren 
Abscherung und Deckenbildung der Prabé-Phase zugewiesen (Fig. 61; Burkhard 
1988, Herwegh & Pfiffner 2005).

Mit fortschreitender Einengung scherten sich die tektonischen Einheiten des 
Unterhelvetikums ab. Namentlich sind dies die Doldenhorn-Decke im Westen so-
wie die Läsistock-Schuppe im Kartengebiet. Wobei ein Ablösen von reiner Thin-
skinned- zu Thick-skinned-Tektonik, das heisst dem Einbezug von kristallinem 
Grundgebirge in den Deckenbau, stattfand (Pfiffner 2011, Pfiffner 2016). 
Burkhard (1988) ordnet die Platznahme der Doldenhorn-Decke der Kiental-Pha-
se zu, während das Ausbilden der frühen Sediment /Kristallin-Lamellen am Nord-
rand des Aar-Massivs nach Mock (2014), Mair et al. (2018) und Buess (2019) als 
D1 bezeichnet wird (Fig. 61). Im Gegensatz dazu findet Nibourel (2019) im östli-
chen Aar-Massiv zusätzlich noch eine erste Schieferung (seine D1), deren Ausbil-
dung wohl vor der Überschiebung der ultrahelvetischen Einheiten (seine D2) und 
somit allenfalls mit der Platznahme der oberhelvetischen Decken einhergeht. Bei-
de Deformationsphasen sind entweder prograd oder gerade während der Peakme-
tamorphose aktiv. 

Peakmetamorphe Bedingungen werden durch maximale Versenkung bei 
der kompletten Überlast durch ostalpine, penninische und helvetische Decken er-
zeugt (Herwegh et al. 2017, 2020, Nibourel et al. 2018). Hier am Nordrand des 
Aar-Massivs entspricht dies dem Zeitraum um 22 bis 20 Ma, wobei eine maxima-
le Temperatur von rund 250 °C – basierend auf Kalzit-Dolomit-Thermometrie 
(Herwegh et al. 2017) und Ungleichgewichtsthermometrie (Berger et al. 2017 c) 
– bei 2,5 kbar erreicht wird. Diese Temperaturabschätzung wird auch durch das 
Auftreten der Quarzkristallisations-Isograde mit dem Einsetzen von dynami-
scher Bulging-Rekristallisation im Bereich von Innertkirchen bestätigt (Bambau-
er et al. 2009, Peters 2012). Das Alter der Peakmetamorphose kann aus Zirkon- 
Spaltspurdaten (Michalski & Soom 1991, Wangenheim 2016, Herwegh et al. 
2020) abgeleitet werden. Scheinbare Zirkon-Spaltspuralter von 136,3 bis 88,4 Ma 
im Talkessel von Innertkirchen als auch im vorderen Gadmertal deuten auf ein 
nur partielles Verheilen (Annealing) der Zirkon-Spaltspuren hin. Demgegenüber 
können Werte von 27,5 bis 16,4 Ma aus dem Ürbachtal und dem Gauligebiet sowie 
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dem Sustengebiet als tatsächliche Abkühlalter gedeutet werden. Dies bedeutet, 
dass zu diesen Zeiten der Temperaturbereich von 240 bis 270 °C unterschritten 
wurde. In Analogie zu den konsistenten Altersbestimmungen an Biotiten aus 
dem Grimselgebiet (Challandes et al. 2008, Rolland et al. 2009) werden des-
halb die Alterswerte von 22 bis 20 Ma als gute Näherung für die Peakmetamor-
phose verwendet. Zu dieser Zeit wurden im südlichen Aar-Massiv jedoch Peak-
temperaturen von über 450 °C bei einem Druck von 6,5 kbar erreicht (Challandes 
et al. 2008, Goncalves et al. 2012, Herwegh et al. 2017, Wehrens et al. 2017), 
was einem substantiellen Temperaturanstieg und somit grösseren Versenkungs-
tiefen von Innertkirchen in Richtung Grimselpass entspricht (s. a. Frey & Mähl-
mann 1999, Bambauer et al. 2005, Nibourel 2019, Herwegh et al. 2020). 

Dieser steile Nord – Süd orientierte Temperaturgradient über eine doch eher 
kurze horizontale Distanz impliziert, dass differentielle Hebung während der Ex-
humation des Aar-Massivs eine wichtige Rolle spielte (Fig. 62a; Herwegh et al. 
2017, 2020). Diese Exhumation wurde ursprünglich von Günzler-Seiffert (1943) 
als Grindelwald-Phase bezeichnet (s. a. Burkhard 1988, Herwegh & Pfiffner 
2005). Neuere Studien zeigen aber, dass diese Hebungsphase sowohl strukturell, 
kinematisch als auch geodynamisch weiter unterteilt und aufgeschlüsselt werden 
kann (Fig. 61; Labhart 1966, Steck 1968, Mock 2014, Schneeberger et al. 2016, 
Wehrens et al. 2016, 2017, Herwegh et al. 2017, 2020, Mair et al. 2018, Nibourel 
et al. 2018, Nibourel 2019). Dieser fundamentale Unterschied zwischen Kristal-
lin- und Sedimentgesteinen ist auf rheologische Unterschiede und die räumliche 
Verteilung der Exhumation zurückzuführen (Herwegh et al. 2020). An der alpi-
nen Deformation des nördlichen Aar-Massivs sind in erster Linie drei Elemente 
beteiligt (Labhart 1966, Kammer 1980, 1985, 1989): eine steilstehende Schiefe-
rung, flache Überschiebungen und steilstehende Brüche. Diese drei Strukturele-
mente wurden in jüngerer Zeit der Handegg-, der Pfaffenchopf- und der Gad-
men-Phase zugeordnet (Fig. 61; Mock 2014, Wehrens 2015, Herwegh et al. 2020).

Handegg-Phase 

Der zuvor beschriebene Nord – Süd orientierte Metamorphosegradient im 
Haslital kommt in erster Linie in Folge differentieller Hebung zu Stande. Hierbei 
treten Nordost – Südwest streichende, steil gegen Süden einfallende Störungszo-
nen mit steilen Linearen präferentiell als Aufschiebungen auf (Fig. 62  b). Lokal ist 
aber auch eine Aktivierung als Abschiebungen erkennbar. Es werden oftmals die 
bereits steilstehende präalpine Schieferung als auch präexistente Störungszonen 
als Schwächezonen zur Ausbildung dieser alpinen Störungszonen verwendet. 
Morphologisch werden diese steilen Störungszonen durch die Erosion deutlich 
herausmodelliert. Mittels einer Kombination von Fernerkundung und Feldstudien 
hat Baumberger (2015) in einem ersten Schritt eine Lineamentkarte, gefolgt von 
einer Scherzonenkarte erstellt, wobei Letztere zu einem 3D-Scherzonenmodell 
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Fig. 62: Orientierung der alpinen Planar- und Lineargefüge im Kristallin und Autochthon am 
Nordrand des Aar-Massivs (Messungen aus Labhart 1966). Schmidt’sches Netz, untere Halb-
kugel. Planare Elemente als Flächenpole, lineare als Durchstichpunkte. a) Die Messungen der 
Orientierungen des Sediment/Kristallin-Kontakts im zentralen Aar-Massiv streuen entlang ei-
nes Grosskreises. Der Pol dazu entspricht der Längsausrichtung des Aar-Massivs und widerspie-
gelt dessen generelle Aufwölbung in Nordwest – Südost Richtung. Das Abtauchen des gesamten 
Aar-Massivs nach Nordosten beziehungsweise nach Südwesten kommt im zentralen Schnitt 
nicht zu tragen, da hier eine nahezu horizontale, leicht gewellte, massivparallele Position vorliegt 
(s. a. Kammer 1989, Nibourel 2019). b) und c) Strukturdaten der Handegg- und Pfaffenchopf-
Phase aus den Stollen Trift – Spycherberg und Hopflauenen – Äppigen: Pole der Störungen der 
Handegg-Phase zeigen ein Nordost-Südwest-Streichen und subvertikales Einfallen der Störungs
flächen mit steilen Linearen an (b); Pole der Überschiebungsflächen der Pfaffenchopf-Phase 
sind demgegenüber flach bis moderat nach Südosten einfallend mit entsprechenden Linearen 
(c), sie entstanden während eines Nordwestschubs. d – f) Junge Deformationsstrukturen (Quer-
brüche, spröde Scherzonen mit Kluftletten, Knitterflächen). Die Streuung der Flächenpole wi-
derspiegelt die Orientierung aller vorhergehender Planare, was auf deren Reaktivierung während 
Scherbewegungen unter spröden Deformationsbedingungen hindeutet. Somit wird das 
Aar-Massiv durch Spröddeformation entlang diskreter Bewegungsflächen pervasiv durchzogen.

LinearPlanargefüge

a) b) c)

d) f)e)

Sediment/Kristallin-Kontakt

Querbrüche Knitterflächen

Strukturen der
Handegg-Phase

Spröde Scherzonen
mit Kluftletten

Strukturen der
Pfaffenchopf-Phase

N N

N N N

N

Konstruierter Flächenpol
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weiterentwickelt wurde (Fig. 63). Es zeigte sich, dass das Aar-Massiv pervasiv von 
diesen Hebungsstrukturen der Handegg-Phase durchsetzt ist. Dies erklärt, wie mit 
relativ geringen Aufschiebungsbeträgen entlang der einzelnen Störungen, akku-
muliert über das gesamte Haslital, eine beträchtliche vertikale Hebungskompo-
nente aufgenommen werden kann. Die bis tief in die Kruste, das heisst mindestens 
20 km tief, reichenden steilen Störungszonen sind kinematisch in ungünstiger Ori-
entierung für eine Aktivierung beziehungsweise Bildung bei horizontaler alpiner 
Nordwest-Südost-Kompression.

Im Vergleich zur vorhergehenden Phase der Deckenbildung (horizontale 
Tektonik) findet während der Handegg-Phase somit ein wichtiges geodynamisches 
Ablösen zu einer Vertikaltektonik statt. Das Resultat dieser Vertikaltektonik be-
einflusst sehr stark die Oberflächenerosion, was sich auch in den Geröllen der Mo-
lasseablagerungen nachweisen lässt, die die Erosionsprodukte der sich über dem 
hebenden Aar-Massiv befindlichen ostalpinen, penninischen und helvetischen 
Decken darstellen (Schlunegger & Kissling 2015).

Die differentiellen Bewegungen sind auch für die Entstehung beziehungswei-
se Überprägung der Sedimentkeile (z.  B. Trift, Furtwangsattel, Bänzlouwiseewleni, 

Innertkirchen

E–S Scherzone
NW–SE Scherzone

Grimselpass

10
km

Pfaffenchopf-Überschiebung

Lithologische Grenze NE–SW Scherzone (sekundär)

Grimselpass-
Scherzone

Fig. 63: Blockmodell mit 3D-Störungszonen im Gebiet des Haslitals (Baumberger 2015, Baum-
berger et al. im Druck). Es wurden nur Störungszonen mit Mächtigkeiten von mehr als 0,5 m 
verwendet. Während die Störungszonen im Bereich des Kartengebiets mit 50  –  60 ° gegen Süd-
osten einfallen, zeichnen sie sich im zentralen und südlichen Haslital durch eine subvertikale 
Orientierung aus. Gleichzeitig nehmen in diesem Bereich die Abstände zwischen den Scherzo-
nen ab. Während das Gebiet im Norden durch die Pfaffenchopf-Phase beeinflusst wird, werden 
im Bereich des zentralen und südlichen Haslitals die Deformationen entlang der steilen Stö-
rungszonen von der Handegg-Phase dominiert. Im Bereich des Grimselpasses werden die alten 
Störungszonen während der dextralen Scherung der Oberaar-Phase reaktiviert (Baumberger 

2015, Wehrens et al. 2016, 2017).
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Pfaffenchopf und Loibstock) des Aar-Massivs verantwortlich. Bereits im Späten 
Karbon bis Frühen Perm angelegte Grabenstrukturen werden hierbei weiter ein-
geengt und partiell als steile Handegg-Störungszonen überprägt.

Pfaffenchopf-/Oberaar-Phase 

Mit abklingender Kontinent/Kontinent-Kollision und deren progressiven 
Einengung findet graduell ein weiterer Wechsel von der zuvor beschriebenen Ver-
tikaltektonik zu einer erneuten Phase der Horizontaltektonik statt. Die vormals 
aktiven steilen Störungszonen werden nun entlang des Nordrands des Aar-Mas-
sivs von den flach bis moderat gegen Südosten einfallenden Scherbahnen und 
Überschiebungsflächen der Pfaffenchopf-Phase durchsetzt (Fig. 62c, 64, 65; Lab-
hart 1966, Kammer 1985, Mock 2014, Berger et al. 2017  b, c, Herwegh et al. 
2017, 2018, Mair et al. 2018, Nibourel et al. 2018, Nibourel 2019). Wie bereits 
Labhart (1966) erkannte, zeichnen sie sich durch eine gegen Nordwesten gerich-
tete Überschiebungskomponente aus. Dem Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen 
kommt bei ihrer Interpretation eine zentrale Bedeutung zu, sehen doch Her-
wegh et al. (2020) hier eine über 1,5 km mächtige Überschiebungsdomäne, welche 
durch ein im Meter- bis Dekameterbereich repetitives Auftreten von millimeter- 
bis dezimetermächtigen Scherbahnen charakterisiert wird. Diese Zone stellt so-
mit eine krustenmassstäbliche Grossstruktur am Nordrand des Aar-Massivs dar, 
die sich vom Erstfeldertal (Nüesch 1981, Lehmann 2008) ins Gadmertal (Mock 
2014, Berger et al. 2017  b, Herwegh et al. 2020) über das Ürbachtal (Buess 2019) 
und Eiger-Mönch-Jungfraugebiet (Mair et al. 2018) bis zum Ostende der Dolden-
horn-Decke verfolgen lässt. Aufgrund der Seismik aus dem NFP20- Projekt 
(Pfiffner et al. 1997), können in der Tiefe unterhalb des Kartengebiets weitere 
solcher Überschiebungsdomänen postuliert werden (Herwegh et al. 2020).

Fig. 64: Deformation des Sediment/Kristallin-Kontakts am Nordrand des Aar-Massivs. a) Foto 
und b) schematische Skizze des Sediment/Kristallin-Kontakts mit beige anwitterndem Dolomit 
der Röti-Formation (RF) als gut sichtbarem Marker im hinteren Wendental (Koord. 
2674.400/1179.600). Generell entsteht der Eindruck eines gebogenen Sediment/Kristallin-Kon-
takts, welcher allerdings durch ein mehrphasiges Zusammenspiel von steilstehenden Handegg-
Scherbahnen (rot) gefolgt von Nordwest gerichteter Scherung entlang moderat gegen Süden 
einfallenden Pfaffenchopf-Scherbahnen (blau) im Innertkirchen-Migmatit (IM) und ein Zerbre-
chen/Rotieren des spröden Dolomits zustande kommt. In den mesozoischen Kalkabfolgen (z.  B. 
Quinten-Formation QF) wird die Verformung durch duktile Faltung aufgenommen (modifiziert 
nach Herwegh et al. 2020; Foto M. Herwegh). c) Sediment/Kristallin-Kontakt oberhalb von 
Gadmen (Koord. 2670.900/1178.300). Ein scheinbar isoklinal verfalteter Kontakt entsteht durch 
Nordwest gerichtete Überschiebungen von Lamellen des Innertkirchen-Migmatits während der 
Pfaffenchopf-Phase (blau). Hierbei wird der rigide Dolomit der Röti-Formation mitgeschleppt, 
zum Teil spröd zerbrochen und an der Front der Kristallinlamellen passiv rotiert. Der graue 
Kalk der Quinten-Formation nimmt diese Spröddeformation des Kristallins durch duktile Ver-
faltung auf. Foto M. Herwegh.
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Die Pfaffenchopf-Phase hat zur Ausbildung eines weiteren, für das Kartenge-
biet charakteristischen Elements geführt: den Pfaffenchopf/Loibstock-Keil (Rohr 
1926, Müller 1938, Labhart 1966, Mock 2014, Herwegh et al. 2020). Wie aus 
der Abwicklung von Mock (2014) ersichtlich ist (Fig. 66), ist auch die Ausbildung 
dieser Struktur auf mehrphasige Deformation zurückzuführen (s. S. 127 ff.).

Zeitgleich zu den Überschiebungen der Pfaffenchopf-Phase dokumentieren 
am Südrand des Aar-Massivs dextrale Scherbewegungen entlang der Grimsel-
pass-Scherzone (Oberaar-Phase; Wehrens et al. 2017) nicht koaxiale Deformatio-
nen, welche ab 12 Ma einsetzen (Fig. 61; Rolland et al. 2009, Berger et al. 2017 c).

Gadmen-Phase 

Die Strukturen der Handegg- und der Pfaffenchopf-Phase werden durch loka-
le Nordost – Südwest verlaufende, steile Bruchstrukturen überprägt (Fig. 62d – f). 
Diese spröden Bruchstrukturen hat bereits Labhart (1966) erkannt und als D3 be-

Fig. 65: Steilstehende südostfallende Scherbahnen der Handegg-Phase (SHa ) werden zeitgleich 
mit den neugebildeten moderat nach südostfallenden Pfaffenchopf-Scherbahnen (SPf) reakti-
viert. Zu beachten ist die identische Azimuthrichtung der Streckungslineare auf beiden Scher
ebenen (Pfeile); allerdings mit einer nach Südosten abschiebenden Scherkomponente im Falle 
von SHa, beziehungsweise einer nach Nordwesten überschiebenden Scherkomponente bei SPf . 

Foto M. Herwegh.
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Fig. 66: Tektonische Abwicklung des Pfaffenchopf/Loibstock-Keils. Es sind nur der Innertkirchen-
Migmatit und die Sedimentgesteine der Röti-Formation dargestellt. Die Abwicklung wurde von der 
Vorlage aus Mock (2014) leicht modifiziert. a) Bildung eines Halbgrabens bei maximaler meso
zoischer Dehnung des europäischen passiven Kontinentalrands. b) Halbgrabenstrukturen werden 
während der Handegg-Phase invertiert, unter teilweiser Reaktivierung von mesozoischen Abschie-
bungen als Aufschiebungen. Dies resultiert in steilstehenden Sedimentkeilen, wie sie an vielen 
Orten im Aar-Massiv anzutreffen sind. c) Im Falle des Pfaffenchopf/Loibstock-Keils, wird durch 
Ausbildung der Pfaffenchopf-Scherbahnen der gesamte Sedimentkeil nach Norden zerschert. Dies 

ergibt den heutigen Anschein einer liegenden Synklinalstruktur. 
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zeichnet. In diesen Strukturen ist jeweils der Südblock abgeschoben. Basierend auf 
Fernerkundung kombiniert mit Aufnahmen im neuen Flach- und Steilstollen 
Handeck – Innertkirchen der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) hat Mock (2014) 
zusätzlich noch ein weiteres Nordwest – Südost verlaufendes Bruchsystem erkannt. 
Beide Systeme zeigen unter Tage das Auftreten von Kakiriten, was eine Sprödent
stehung bei relativ kalten Bedingungen impliziert. Herwegh et al. (2020) interpre-
tieren diese Strukturen als steilstehende Sekundärstrukturen, welche oberflächen-
nah Bewegungen der tiefer gelegenen Pfaffenchopf-Überschiebungsdomänen 
abbilden. Das Alter dieser Strukturen ist unklar. Unter Annahme der kontinuierli-
chen Hebung und Einengung des Aar-Massivs können sie zum Teil bis zum heuti-
gen Tage eine gewisse Rolle spielen und gehören somit zu den jungen Strukturen 
des Aar-Massivs, die im folgenden Kapitel erläutert werden.

Junge Strukturen

Als junge Strukturen werden all jene Strukturen zusammengefasst, welche 
subrezente bis rezente Bewegungen aufnehmen. Zum einen sind dies Entlastungs-
klüfte, welche in Folge des Abschmelzens der letzteiszeitlichen Gletscher entstan-
den und vor allem in den Intrusiva des zentralen und südlichen Aar-Massivs aus-
gebildet sind (Ziegler et al. 2013, 2014). Zum anderen betreffen dies Sprödzonen, 
welche mit Kakiriten (fault gouges der Gadmen-Phase) assoziiert sind (Berger 
et al. 2017 c). Letztere haben Scherbewegungen unter kalten Deformationsbedin-
gungen aufgenommen, da K/Ar-Untersuchungen ein Ererben von alten myloniti-
schen Signaturen aufzeigen. Basierend auf der Darstellung der jungen Bruchsyste-
me in Figur 63 wird klar, dass das Aar-Massiv pervasiv von Sprödflächen 
durchzogen ist. Diese resultieren von einer Versprödung der Deformation mit kon-
tinuierlicher Hebung und zeigen auf, dass die aarmassivischen Gesteine nicht als 
intakter Gesteinsverbund, sondern oberflächennah als ineinander verkeilte Ge-
steinspakete vorliegen. Es ist dieses Netzwerk von Sprödstrukturen, welches die 
Hydrodynamik von infiltrierendem meteorischem Wasser kontrolliert (Schnee-
berger et al. 2016), aber auch aktive Erosionsprozesse wie Frost-Tau-Sprengung 
begünstigen. Die langzeitliche Entwicklung dieser mechanischen Anisotropien 
(Sprödzonen-Netzwerk) reduzieren die Erosionsbeständigkeit der Gesteine des 
Aar-Massivs. Zusammen mit den glazial übersteilten Talflanken führt diese tekto-
nisch begünstigte Erosion zu gravitativen Massenbewegungen in den aarmassivi-
schen Kristallingesteinen. Sie sind somit im Wesentlichen für aktuelle Naturge-
fahren wie Hanginstabilitäten, Murgang-, Steinschlag- und Bergsturzereignisse 
verantwortlich.
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Alpine Geodynamik

Das Kartengebiet beinhaltet eine interaktive Tektonik mit dominant flachen 
(subhorizontalen) und vertikalen Bewegungen (Herwegh et al. 2017, 2020). In ei-
nem ersten Schritt scheren helvetische Sedimentgesteine von ihrer Unterlage ab 
und bilden reine Sedimentdecken (Fig. 61). Diese Decken formen eine Intern-
struktur, die mit diesem Transport zusammenhängt. Danach wird der Stapel von 
einer lokalen Vertikaltektonik erfasst, die sich dominant in steilstehenden Struk-
turen der Handegg-Phase manifestiert und mindestens 20 km tief in die Kruste 
reicht. Diese Handegg-Strukturen sind begrenzt auf das Kristallin des Aar-Mas-
sivs. Basierend auf strukturell-kinematischen Argumenten, dem beobachteten 
Nord-Süd-Metamorphosegradienten als auch einer Anreicherung von Unterkrus-
tenmaterial unter dem Aar-Massiv (seismische Tomographie, Diehl et al. 2009) 
schlagen Herwegh et al. (2017) ein neues geodynamisches Entstehungszenario 
für die Hebung des Aar-Massivs vor, welches sich an ein orogenes Slab-Rollback-
Modell (Kissling 2008, Fry et al. 2010, Schlunegger & Kissling 2015, Kiss-
ling & Schlunegger 2018) anlehnt. Das Aar-Massiv ist aufgrund der faziellen 
Ausbildung der Sedimentabfolge paläogeographisch am proximalen Kontinental-
rand situiert. Deshalb ist die kontinentale Kruste nur geringfügig ausgedünnt und 
es wird eine mächtige kontinentale Krustensequenz bei der Kollision von Europa 
mit Adria in die Subduktionszone miteinbezogen. Die unter die adriatische Krus-
te abtauchende, rund hundert Kilometer mächtige europäische Lithosphäre zieht 
hierbei das Aar-Massiv in die Tiefe, was mit den auf Seite 147 ff. erwähnten peak-
metamorphen Bedingungen dokumentiert ist. Diese Zugkräfte spielen vor allem 
deshalb, weil die dichten lithosphärischen Mantelgesteine die weniger dichten 
kontinentalen Krustengesteine in die Tiefe ziehen (Slab-Pull-Kräfte). Mit der Zeit 
heizen sich die ursprünglich kalten Krustengesteine auf und werden duktil ver-
formbar. Infolgedessen findet eine Entkopplung zwischen der Mantellithosphäre 
und der Mittel- und Oberkruste im Bereich der europäischen Unterkruste statt. 
Diese Entkopplung führt zu einer drastischen Reduktion der gravitativ in die 
Tiefe ziehenden mantellithosphärischen Kraftkomponente auf die Mittel- und 
Oberkruste und begünstigt deshalb deren vertikalen auftriebsbedingten Aufstieg 
in seichtere Krustenniveaus. Dieser Aufstieg setzt zuerst im südlichen Aar-Mas-
siv ein und propagiert dann kontinuierlich entlang der steilen Handegg-Struktu-
ren von Süden nach Norden, was zu oben erwähnter differentieller Hebung und 
Exhumation führt. 

Mit abklingender Kontinent/Kontinent-Kollision und deren progressiven 
Einengung findet graduell ein weiterer Wechsel von der Vertikaltektonik zu einer 
erneuten Phase der Horizontaltektonik statt. Die vormals aktiven steilen Störungs-
zonen werden nun entlang des Nordrands des Aar-Massivs von den flach bis mo-
derat gegen Südosten einfallenden Scherbahnen und Überschiebungsflächen der 
Pfaffenchopf-Phase durchsetzt (Fig. 62  b – c, 64, 65; Labhart 1966, Kammer 1985, 
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Mock 2014, Berger et al. 2017  b, c, Herwegh et al. 2017, 2020, Mair et al. 2018, 
Nibourel et al. 2018, Nibourel 2019).

Auch die Pfaffenchopf-Phase hat mit ihren Nordwest-vergenten Überschie-
bungsbahnen entlang der mit 20  – 30 ° gegen Südosten einfallenden Scherflächen 
einen wichtigen Beitrag zur Hebung der Gesteine im Aar-Massiv geleistet. Zir-
kon-Spaltspurdaten aus dem zentralen bis südlichen Haslital, im Hangenden der 
Pfaffenchopf-Überschiebungsdomäne, zeigen ein plateauartiges isochrones Alters-
spektrum von 13 –12 Ma (Michalski & Soom 1990, Herwegh et al. 2020), welches 
im Bereich von Innertkirchen gestört wird. Herwegh et al. (2020) schliessen dar-
aus, dass die Pfaffenchopf-Überschiebungsdomäne ab etwa 12 Ma aktiv war und 
das ganze zentrale bis südliche Aar-Massiv oberhalb dieser Überschiebungsbahnen 
als zusammenhängender Block gehoben wurde. Die von Herwegh et  al. (2020) 
postulierten und oben beschriebenen tieferen Pfaffenchopf-Überschiebungen (ar-
rays 2 u. 3 in Herwegh et al. 2020) haben diesen Prozess fortgesetzt, was auch in 
der weiteren Steilstellung, als auch der Hebung und Exhumation des Nordrands des 
Aar-Massivs resultierte. Nördlich anschliessend haben sich zeitgleich als Ausläufer 
dieser späten Überschiebungstektonik die Schuppen der subalpinen Molasse gebil-
det (von Hagke et al. 2012, 2014, Mock 2014).
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HYDROGEOLOGIE

Lockergesteinsgrundwasserleiter

Westlich der Aareschlucht zirkuliert in den jungen Ablagerungen des flachen 
Talbodens ein Grundwasservorkommen mit einem hohen Nutzungspotential (K+H 
1994). Der Grundwasserleiter besteht aus rund 30 m mächtigem, kiesig-sandigem 
Aareschotter und leicht siltigem Deltaschotter. Den Stauer des Grundwassers bil-
den schlecht durchlässige Moränenablagerungen. Das Grundwasser fliesst mit ei-
nem Gefälle von etwa 1 ‰ talparallel gegen Nordwesten. Der mittlere Flurabstand 
beträgt 8 bis 11 m bei einer Schwankung des Grundwasserspiegels von 4 bis 5 m. 
Das Grundwasser wird mittels zahlreicher Brauchwasserfassungen genutzt.

Auch im Talkessel bei Innertkirchen existiert ein vermutlich mächtiges 
Grundwasservorkommen und im Talgrund des Gadmertals zwischen dem Elek
trizitätswerk Hopflauenen und Schwendi befindet sich ein kleinräumiges, aber 
mächtiges Grundwasservorkommen, welches für die Gewinnung von Trinkwasser 
mittels Vertikalfilterbrunnen erschlossen ist. Auch in den quartären Ablagerun-
gen im Ürbachtal ist mit einer Grundwasserzirkulation in durchlässigen Lockerge-
steinen zu rechnen.

Weitere kleinere Vorkommen von Talgrundwasser werden im Gadmertal bei 
Furen und Gadmen, im unteren Gental und südlich des Melchsees vermutet.

Grundwasserhemmer

Als Grundwasserhemmer wirken in erster Linie die mitteljurassischen Sedi-
mentgesteine, insbesondere die mergeligen und tonigen Abfolgen der Erzegg-For-
mation, sowie diejenigen der spätjurassischen Schilt-Formation. Allfällige unterir-
dische Wasserwegsamkeiten in diesen Gesteinen sind ausschliesslich an Klüfte 
gebunden. Sind diese Gesteine an der Oberfläche aufgeschlossen, bilden sich 
Oberflächengewässer. Der Melchsee und der Tannensee, die bereits vor ihrem 
künstlichen Aufstau bestanden hatten, und ihr vernässtes Umfeld befinden sich 
über Gesteinen der Erzegg-Formation (Fig. 67). Der Engstlensee bildete sich über 
schlechtdurchlässigen Gesteinen des Doggers (Hochstollen- und Bommerstein-
Formation). Auch die zahlreichen Bäche, Vernässungen, Sumpfgebiete und Torf-
moore im Gebiet des Haslibergs und bei Turen auf der gegenüberliegenden Talsei-
te des Haslitals sind auf die Vorkommen von undurchlässigen Doggergesteinen im 
Untergrund zurückzuführen.

Der Seefeldsee nördlich des Abgschütz (Blatt Melchtal) bildete sich über we-
nig durchlässigen kretazischen Sedimentgesteinen der Palfris-Formation.
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Karst und Höhlen

Verkarstung

Karsterscheinungen mit entsprechender Oberflächenmorphologie wie Kar-
ren und Dolinen sowie mit zum Teil weitläufigen Höhlensystemen und unterirdi-
schen Wasserläufen samt Karstquellen mit rasch schwankenden Schüttungen 
kommen im Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen mehrfach vor. Den Schwerpunkt 
bilden die Kalkabfolgen der Quinten-Formation und des darunter anschliessenden 
Mürtschen-Members (Schilt-Formation) der Axen-Decke, welche vor allem im 
Gebiet der Melchsee-Frutt anzutreffen sind. Weitere Karstgebiete der Axen-Decke 
befinden sich im hinteren Kleinen Melchtal, in den Falten und deren Parasitärfal-
ten auf der Südseite des Haslitals südwestlich von Meiringen und schliesslich in 
der Laubersgrat-Einheit zwischen dem Engstlensee und dem Jochpass. Karst und 
Höhlen treten zudem in der Quinten- und der Öhrli-Formation am Kontakt zum 
Siderolithikum im Parautochthon nördlich des unteren Gentals sowie im Autoch-
thon in den Bergflanken des südseitigen Gentals auf.

Fig. 67: Luftaufnahme des Gebiets Schratten – Bonistock – Müllerenhütte. Am unteren Bildrand 
stehen die wenig durchlässigen Sedimentgesteine der Erzegg-Formation an, welche auch die 
Unterlage des Melchsees (unten links) bilden. Darüber folgt die Felswand am Bonistock mit süd-
lich vorgelagertem Hangschutt. Im oberen Bildteil steht im Gebiet Schratten mehrheitlich vege-

tationsfreie, oberflächlich verkarstete Quinten-Formation der Barglen-Einheit an.
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Melchsee-Frutt

Im Gebiet der Melchsee-Frutt gibt es mehrere, durch wasserstauende Forma-
tionen (v.  a. Schilt-Formation) getrennte Karstgebiete und Karstzellen. Am meis-
ten Höhlen wurden im Schrattenkarst, Graustockkarst und Tannenstockkarst ge-
funden. Die Melchsee-Frutt ist ein (Karst-)Geotop von nationaler Bedeutung 
(Nr. 32; Fig. 68). Es erstreckt sich vom Graustock (2662 m ü.  M.) im Osten bis zur 
7 km entfernten und 1600 m tiefer liegenden Stöckalp (1071 m ü.  M.) im Nordwesten 
ausserhalb des Kartengebiets. Insbesondere im Schrattenkarst – gemäss Menk-
veld (1995) zur Barglen-Einheit beziehungsweise Möri (1995) zur Schratten-
Platte gehörend (s. S. 137) – haben sich ausgedehnte Höhlensysteme gebildet. Die 
Bettenhöhle und die Schrattenhöhle zählen zu den zehn längsten Höhlen der 
Schweiz. Im Kartengebiet vorkommende Höhlen mit über 1 km Länge sind:

					     Länge		  Tiefe 
Bettenhöhle			   30,1 km		  804 m
Schrattenhöhle			   19,7 km		  573 m
Neotektonikhöhle		  2,1 km		  187 m
Frutthöhle (M2)			   1,3 km		  160 m

Fig. 68: Blick vom glazial überprägten Graustockkarst auf  2400 m ü.  M. in Richtung Berner Hoch-
alpen mit dem Gental in der Bildmitte, rechts davon die Hochebene der Melchsee-Frutt mit dem 
Tannensee. Die Karstgebiete der Melchsee-Frutt sind als Geotop von nationaler Bedeutung ein-

gestuft. Foto M. Trüssel, 2005.
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Das 100 m tiefe Stäubiloch (Koord. 2663.270/1180.600) war bis zur Aufstau-
ung des Melchsees der natürliche Abfluss des auf der wasserstauenden Erzegg-For-
mation entstandenen Seen- und Flachmoorgebiets südlich des Schrattenkarsts. 
Der Stäubiloch-Ponor hatte ausserhalb des Schrattenkarsts ein zusätzliches Ein-
zugsgebiet von 5 km2. Es ist davon auszugehen, dass bereits in den Kaltzeiten das 
Gletschereis auf den querverlaufenden Felsriegel des Schrattenkarsts gestossen ist 
und zum Aufbrechen des Gletscherstroms geführt hat. Hier konnten die aus süd-
licher Richtung zufliessenden Gletscherbäche – mit einem Einzugsgebiet von 8 bis 
10 km2 – zu einem massgeblichen Teil im Schrattenkarst unterirdisch abfliessen. 
Nur so lässt sich erklären, dass die vados entstandenen Höhlengänge im obersten 
Teil des Karsts bereits gleich gross sind wie jene in den tieferen Lagen.

Allein im Kerngebiet des Schrattenkarsts, das sich im Dreieck Bonistock – 
Melchsee-Frutt – Stöckalp befindet, wurden über 120 Höhleneingänge inventa
risiert und insgesamt 58  km labyrinthisch verlaufende Höhlengänge vermessen 
(Fig. 69). Dies entspricht über 80 % aller Karsthöhlen im Gebiet von Atlasblatt In-
nertkirchen. Die meisten dieser phreatisch und vados entstandenen Höhlengänge 
haben sich auf einer Grundfläche von lediglich 3 km2 entwickelt. Das ergibt eine 
«Höhlendichte» von 19 km Gänge pro Quadratkilometer (Trüssel 2013). 

Diese ausgeprägte dreidimensionale Ausdehnung samt phasenweiser Stock-
werkbildung (Fig. 70) im Laufe des Quartärs und die über weite Strecken im Unter-
grund verfolgbaren ehemaligen Karstwasserläufe geben einen wertvollen Aufschluss 

Fig. 69: Der phreatisch entstandene «Wanderweg» in der knapp 20 km langen Schrattenhöhle als 
ehemaliger Hauptwasserleiter im Karstniveau auf 1750 m ü.  M. Foto A. Lauber, 2017. 
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Fig. 70: Eine riesige Halle hat sich in der 30 km langen Bettenhöhle der Melchsee-Frutt zwischen 
dem zweituntersten und dem untersten Karstniveau gebildet. Foto M. Trüssel, 2011.
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über die Höhlengenese in direktem Zusammenhang mit der alpinen Talbildung. Hier 
lassen sich auch ehemals unterschiedliche Fliessrichtungen in den Karströhren nach-
weisen (Trüssel 2014). Die Karstniveaus entwickelten sich phasenweise zwischen:

Höhenlage	 Fliessrichtung	 Karstgebiet
2200  – 2450 m ü.  M.	 von Osten nach Westen	 Graustockkarst
1900  – 2050 m ü.  M.	 von Osten nach Westen	 Schrattenkarst
1580  –1750 m ü.  M.	 von Südwesten nach Nordosten	 Schrattenkarst
1300  –1380 m ü.  M.	 von Südosten nach Nordwesten	 Schrattenkarst 

Im Rahmen verschiedener wissenschaftlicher Forschungsprojekte mit Schwer-
punkt Paläoklima wurde in den letzten Jahren aus den verschiedenen Höhlen
niveaus Speläothem – vor allem Stalagmiten, aber auch Sinterböden – mittels der 
U/Th-Methode untersucht. Weil die Speläotheme für die U/Th-Datierung im Grau
stockkarst (höchstes Karstniveau) zu alt sind, wurden in der Kraterhöhle auf 
2400 m ü.  M., im ins Gebiet von Blatt Melchtal überlaufenden Karst, Höhlenkonglo-
merate mit allochthonen Komponenten anhand von kosmogenen Radionukliden in 
quarzhaltigen Geröllen datiert (26Al/10Be burial dating). Demnach dürften die Ge-
rölle vor 1,42 ± 0,32 Ma ins phreatisch entstandene Karströhrensystem eingetragen 
worden sein. Heute sind von diesem auf der Melchsee-Frutt wahrscheinlich ältes-
ten Karstniveau nur noch Reste eines ehemals zusammenhängenden Karströhren-
netzwerks vorhanden. Einzelne Höhlen – wie der obere Teil der Gwärtlerhöhle (Ko-
ord. 2670.670/1181.910) fallen bereits in die Kategorie «Höhlenruine».

In den drei Karstniveaus beziehungsweise Höhlenstockwerken des Schratten-
karsts, die dank der grossen Ausdehnung der Höhlensysteme miteinander verbun-
den sind, konnten sowohl über weite Strecken die einzelnen Niveaus als auch die 
Verbindungen zwischen den Stockwerken untersucht werden. In den höchstgelege-
nen Höhlengängen auf 2050 m ü.  M. kommen – wie im Graustockkarst – Höhlensin-
terablagerungen vor, die ausserhalb des datierbaren Bereichs der U/Th-Methode 
liegen. Der älteste noch verifizierbare U/Th-Wert von einem Stalagmiten in der 
Bettenhöhle ergab ein Alter von 543 ± 16 ka. Mit weiteren Stalagmiten aus den drei 
Karstniveaus konnten eine ganze Reihe von Zeitabschnitten der verschiedenen 
Kalt- und Warmzeiten (marine Sauerstoff-Isotopenstufen 1 bis 12) nachgewiesen 
werden. Bereits gut untersucht ist die Speläothem der letzten 200 ka. Das Sinter-
wachstum erfolgte dabei sowohl in den Warm-, als auch explizit in den Kaltzeiten. 
Das bedeutet, dass trotz der zeitweise sehr kalten klimatischen Bedingungen Tropf-
wasser in flüssigem Aggregatszustand in die Karsthohlräume gelangt ist. Beach-
tenswert ist zudem, dass es in den Höhlen der Melchsee-Frutt auffallend wenig Sta-
lagmitenwachstum während der Letzten Warmzeit gab (Fohlmeister & Trüssel 
2019). Aus dem Tiefsystem der Schrattenhöhle (1360 m ü.  M.), dem jüngsten Karst-
niveau der Melchsee-Frutt, stammt ein weiterer, knapp 60 cm langer Stalagmit, der 
am Ende der Jüngeren Dryas zu wachsen begonnen hat (Fig. 71). Er weist eine ge-
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Fig. 71: Der eine dieser beiden Stalagmiten wurde mit der U/Th-Methode datiert. Seine ge-
schlossene Chronologie deckt das gesamte Holozän ab. Foto K. Schuster, 2011.
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schlossene Chronologie, das heisst ein konstantes Wachstum über einen gewissen 
Zeitraum ohne die typischerweise vorkommenden Wachstumsunterbrüche, von 
11,38 ± 0,18 bis 0,148 ± 0,020 ka auf und deckt somit das gesamte Holozän ab (Leutz 
2014).

In den Höhlen des Schrattenkarsts wurden Tierknochen aus einem Intersta-
dial der Letzten Eiszeit entdeckt. Die beiden Funde stammen aus der Bettenhöh-
le und der benachbarten Neotektonikhöhle. Sie befanden sich auf der gleichen Hö-
henlage von 1800 m ü.  M. jeweils einige Dutzend Meter unter Boden. Der durch 
Gletschereinschub eingetragene Streufund eines Alpensteinbockknochens wurde 
mit der 14C-Methode auf 36,54 ± 0,52 ka BP datiert (ETH-23455). Beim zweiten 
Fund handelt es sich um ein nahezu vollständiges Skelett eines noch sehr jungen 
Braunbären («Frutt-Bärli»), der sich in die Tiefen der Höhle verirrt hatte und dort 
starb. Das 14C-Alter beträgt 33,14 ± 0,42 ka BP (ETH-11357). Dass sich zu dieser Zeit 
eine Bärenmutter mit ihrem Jungen im Gebiet der Melchsee-Frutt aufgehalten 
hat, dürfte auf eine nicht nur eisfreie, sondern bewachsene Landschaft mit zumin-
dest offener Vegetation hinweisen (Morel et al. 1997).

Klein Melchtal

Im hinteren Abschnitt des Kleinen Melchtals gibt es im Kalk der Quin-
ten-Formation im Normalschenkel der Haupt-Synklinale der Axen-Decke auf bei-
den Talseiten Karsthöhlen. Es sind markante Überlaufquellhöhlen zwischen 1500 
und 1550 m ü.  M. Die Austritte befinden sich in der Quinten-Formation nur wenig 
über dem jeweiligen Wasserstauer. Durch die Riedschwandhöhle (Koord. 2659.310/
1182.000) mit mehreren Siphonstrecken gelangt der unterirdische Abfluss des See-
feldsees in wenigen Stunden zum Quellaustritt im Kleinen Melchtal.

Jochpass

In der verkehrtliegenden Abfolge der Quinten-Formation der Laubers-
grat-Einheit zwischen der Engstlenalp und dem Jochpass konnte sich eine Karst-
zelle entwickeln. Die längste Höhle ist die Jochpasshöhle (Koord. 2672.200/1181.030) 
mit 460 m Länge und 70 m Tiefe. Sie stellt einen Ponor dar, in dem sie das angren-
zende Umfeld mit einem kleinen See entwässert. In den Höhlen sind auf ungefähr 
2100 m ü.  M. auch ausgeprägte phreatische Karströhren anzutreffen.

Parautochthon und Autochthon des Aar-Massivs

Die am Südhang im Übergang vom Haslital ins Gadmertal und Gental be-
kannten Karsthöhlen sind alle im Parautochthon des Aar-Massivs entstanden. 
Trotz der in diesem Gebiet über weite Strecken vorhandenen verkarstungsfähigen 
Gesteine – insbesondere der Öhrli- und der Quinten-Formation – konnten nur we-
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nige Karsthöhlen gefunden werden. Die tektonische Überprägung der Kalkabfol-
gen, hauptsächlich die Schieferung im Kalk, scheint hemmend auf die Entwicklung 
von Karströhrensystemen zu wirken. Vergleichbare speläologische Beobachtungen 
liegen aus dem Parautochthon im Titlisgebiet vor.

Mit einer Gesamtlänge von 160 m ist das Arniloch (Koord. 2662.130/1174.960) 
die längste bekannte Karsthöhle im Parautochthon des Aar-Massivs zwischen 
dem Haslital und dem Urner Reusstal (Fig. 72). Der Eingang liegt auf 1430 m ü.  M. 
Es ist eine klassische Horizontalhöhle. Das Sytenbalmloch liegt 200 Höhenmeter 
tiefer. Es ist ebenfalls eine Horizontalhöhle mit phreatischer Entstehung und vado-
ser Überprägung. Bei einer archäologischen Sondierung kamen zwei Kulturschich-
ten zum Vorschein. Die Holzkohle aus der unteren Schicht konnte mit der 14C-Me-
thode auf die Jahrhunderte um Christi Geburt datiert werden. Damit ist eine 
eisen- oder römerzeitliche Nutzung dieser Höhle belegt (Ebersbach 2008). In bei-
den Höhlen sind in den abgelagerten Sedimenten rötliche Auswaschungen aus 
dem Siderolithikum zu finden, die aus dem unterirdischen Zuflussbereich stam-
men. Im Sytenbalmloch ist 25 m im Höhleninnern eine Raumerweiterung mit ei-
ner Brekzie mit auffälligen Gesteinsbruchstücken vorhanden, bei der es sich um 
eine teilweise ausgeräumte Paläokarsttasche handeln könnte (Fig. 73).

Erst punktuelle speläologische Prospektionen fanden auf der Nordabdachung 
des Gentals zwischen Tällistock und Wendenstock statt, wo im Autochthon und 
Parautochthon des Aar-Massivs über weite Strecken die Kalkabfolgen der Öhr-
li-Formation und abschnittweise der Quinten-Formation verkarstet sind. Im vor-
dersten Teil des Gentals wurden am Tällistock zahlreiche Schächte entdeckt 
(VHBO 1992). Die im mittleren Abschnitt des Gentals am Schwarzenberg weithe-
rum sichtbaren Jungibachfälle (Fig. 74, Koord. 2667.340/1178.980), die einige Dut-
zend Meter über dem Talgrund aus Spalten der Quinten-Formation entspringen, 
sind ein augenfälliges Indiz für die unterirdische Entwässerung.

Karstphänomene waren auch an der Bildung der Aareschlucht und der epige-
netischen, mit Moränenmaterial verfüllten Schluchten (subglaziale Schmelzwas-
serrinnen, s. S. 101 ff.) im Felsriegel des Kirchets beteiligt.

Spaltenhöhlen

Im Gebiet Meiringen – Hasliberg gibt es zwei grosse Spaltenhöhlen, jedoch in 
unterschiedlichem Umfeld und Gestein. Die Klufthöhle Hasliberg – auch als Eis-
höhle Hasliberg bezeichnet – ist hauptsächlich parallel zum Aaretal entlang von 
Entlastungsbrüchen nach dem Rückzug des letzteiszeitlichen Aaregletschers ent-
standen. Die über 100 m mächtige Kalkabfolge der Quinten-Formation der 
Axen-Decke gleitete auf den inkompetenten mergeligen Gesteinen der Schilt-For-
mation lokal um einige Meter talwärts. Es entstand ein chaotisch angeordnetes 
Spaltensystem, zum Teil mit akuter Einsturzgefahr. Mit einer Gesamtlänge von 
3 km und etwas über 100 m Tiefe ist die Klufthöhle Hasliberg die mit Abstand 
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Fig. 72: Das Eingangsprofil des Arnilochs, das sich im Kalk der Quinten-Formation des Par
autochthons gebildet hat. Im Bildhintergrund das Gadmertal. An der rechten Wand sind Fliess-
facetten zu erkennen, die in der vadosen Phase der Höhlenentstehung durch turbulentes, korro-

sives Wasser entstanden sind. Foto M. Trüssel, 2017.
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Fig. 73: In einer Raumerweiterung des Sytenbalmlochs wurde eine Brekzie teilweise ausge-
räumt. Die rötliche Färbung der Sedimente ist durch Auswaschungen aus dem Siderolithikum 

entstanden. Foto M. Trüssel, 2017.

längste Spaltenhöhle der Schweiz und wird als Geotop von nationaler Bedeutung 
(Nr. 128) eingestuft. Die Höhlenbewetterung des südlichen Höhlenteils (ca. zwei 
Drittel der Höhlenausdehnung) steht im Zusammenhang mit benachbarten, etwas 
höher gelegenen Spaltenhöhlen. Durch die zahlreich vorhandenen, sekundären 
Tagöffnungen fliesst im Winter Kaltluft ins Spaltensystem. Im nördlichsten und 
zugleich tiefsten Teil der Höhle, der bis zu fünfzig Höhenmeter unter dem nächs-
ten bewetterten Höhleneingang liegt, besteht ein unterirdischer Kaltluftsee, der 
zur ausgeprägten Eishöhle geführt hat. Fotos aus der Mitte des 20. Jahrhunderts 
zeigen durchgehende Eiswände und Eiskaskaden. Doch bereits 1989 vermerkten 
die Höhlenforscher (Amacher 1989): «Die Höhle erreicht einen Eistiefstand». 
Seither ist das Eis weiter zurückgegangen. Ende 2016 konnten die Reste des Eisvor-
kommens wohl noch kurz vor dem definitiven Verschwinden fotographisch doku-
mentiert werden (Fig. 75). In der noch schätzungsweise 20 m3 grossen Eismasse 
waren lagenweise Sturzblöcke eingeschlossen. Eine 14C-Datierung eines Fichten-
holzes, das bereits in den 1990er-Jahren im Eis gefunden worden ist, ergab ein 
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Alter von rund 1,6 ka (Amacher 1989). Das Eis selbst wurde damals auf ein Alter 
von nur einigen Jahrzehnten datiert. Dies entspricht der meteorologischen Dyna-
mik der Höhle, die wohl – wie viele andere Eishöhlen auch – einen schnelleren Eis-
bildungsumschlag haben als hinlänglich angenommen.

Etwa 100 m über dem Talboden des Haslitals befindet sich die über 0,5 km 
lange Totenhöhle (Koord. 2658.340/1175.160) mit sechs Eingängen und weiteren 
kleinen Tagöffnungen. Die nur zum Teil schliefbaren zusammenhängenden Höh-
lenspalten sind beim Versacken eines rund 150 m langen und maximal 50 m brei-
ten Felspakets entstanden. Dieses hat sich von der 70 bis 100 m entfernt anstehen-
den Felswand gelöst. Die Sackungsmasse besteht aus Ton- und Sandstein des 
Glockhaus-Members. Im unteren Höhlenteil haben sich grosse, zum Teil mehrstö-
ckig angelegte Hohlräume mit nur wenig Bewetterung und ohne Auskühlung wie 
in der Klufthöhle Hasliberg gebildet. Die grossen, tropfwasserfeuchten Hohlräu-
me dienen als Überwinterungsquartier, insbesondere für verschiedene Fleder-
mausarten. Es dürfte eines der bedeutendsten Winterquartiere der in der Schweiz 
vom Aussterben bedrohten Kleinen Hufeisennasen sein.

Fig. 74: Jungibachfälle am Schwarzenberg, Gental. Foto M. Trüssel, 2019.
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Quellen

Gemäss den Geodatenportalen der Kantone Bern und Obwalden befinden 
sich im Kartengebiet zahlreiche Quellen und Quellfassungen. Die wichtigsten, für 
die öffentliche Trinkwasserversorgung genutzten Quellen befinden sich am Ei-
bach, bei Fluematt und Schwendi oberhalb Lungern, bei Louwenen, Bidmi, Reuti 
und Gummen auf dem Hasliberg, beim Geissholz bei Willigen, bei Wyler in In-
nertkirchen, bei Hopflauenen, im Talwald, bei Mühlestalden, Horlai und Schaftel-
louwi im Gadmertal.

Karstquellen

Die einzelnen Karstgebiete haben in der Regel regionale Entwässerungs
verhältnisse. Wiederholt untersucht wurde der Abfluss des Schrattenkarsts der 

Fig. 75: Im tiefsten Teil der Klufthöhle Hasliberg befindet sich der letzte Rest eines ehemals 
grossen Eisvorkommens. Foto A. Lauber, 2016. 
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Melchsee-Frutt. Der bedeutendste Quellaustritt ist die Hugschwendiquelle (Blatt 
Melchtal). Im Tannenstockkarst ist es die Hänglibachquelle (Koord. 2667.770/ 
1182.310) direkt am Fuss des Karsts. Unbekannt sind hingegen die Quellaustritte 
des Graustockkarsts. Bei einem Markierversuch im Frühsommer 2008 mit Einga-
bestelle wenig nördlich des Gwärtlers konnte der Tracer nirgends nachgewiesen 
werden, auch nicht in der grossen, in Sichtweite befindlichen Jentiquelle (Koord. 
2668.610/1181.320) am Fuss des Graustockkarsts an der Nordflanke des Gentals. 
Der Graustockkarst unterläuft westwärts beim Vogelbüel die anstehenden wasser-
stauenden Gesteine des Doggers der Tannalp. Dort befindet sich nur 40 m vom 
Gental-Einschnitt entfernt der Jäntiloch-Ponor (Koord. 2668.240/1181.420), in den 
das Vogelbüelseeli ins unterirdische Entwässerungssystem des Graustockkarsts 
abfliesst. Aufgrund von Isotopenmessungen könnte das Karstwasser der über 
15 km entfernten Funtenenquelle (Koord. 2654.360/1177.230) am ostseitigen Fuss 
des Haslitals zufliessen (Wildberger 1997). Erfolgreich untersucht wurde die 
Entwässerung des Schaftals. Der Farbstoff trat sowohl im Engstlensee als auch im 
Wunderbrunnen (Fig. 76, Koord. 2669.140/1181.010) auf. Der Markierversuch be-
legt eine hohe Fliessgeschwindigkeit und somit gut ausgebildete Karstsysteme, 
auch wenn bislang keine Höhlen gefunden werden konnten.

Wenig ausserhalb des Kartengebiets befindet sich die zuvor erwähnte Funte-
nenquelle. Ihr Einzugsgebiet wird auf 30 bis 40 km2 geschätzt. Ein klar umrissenes 
Einzugsgebiet liess sich bislang nicht zuordnen, beinhaltet aber wahrscheinlich die 
Kalkabfolgen der Axen-Decke östlich des Haslitals (Wildberger 1997). Die mitt-
lere Quellschüttung beträgt 400 l/s (NAQUA-Monitoring). Bei allen bislang in den 
potenziellen Einzugsgebieten durchgeführten Markierversuchen liess sich noch 
nie ein Farbstoffnachweis erbringen. Das Wasser tritt mit einem mittleren Alter 
von 10 bis 15 Jahren zutage.

Ein weiteres weiträumiges Karstentwässerungssystem mit einer Reihe von 
Überlaufquellen befindet sich auf der gegenüberliegenden Talseite zwischen Balm 
und weiter südwestwärts bis Züünwald und Underheidwald knapp ausserhalb des 
Kartengebiets. Durch Markierversuche liess sich eine Verbindung zum 7 km und 
900 m höher liegenden und ausschliesslich unterirdisch entwässerten Hinterburg-
seeli (Blatt Brienz) nachweisen (VHBO 1989). Der Hauptabfluss des Karstwassers 
dürfte direkt dem Grundwasser des Haslitals zufliessen. Zum Basisabfluss gehö-
ren die Quellaustritte bei Balm am Übergang der Quinten- und der Schilt-Forma-
tion zum alluvialen Talboden (Koord. 2655.090/1175.330). Nach stärkeren Nieder-
schlägen und bei Schneeschmelze springt in den ansteigenden Felsbändern nach 
und nach eine Überlaufquelle um die andere an.
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Thermalquellen

Auf dem Areal der Klinik Meiringen in Willigen entspringt eine Thermal-
quelle, welche ab dem 17. Jahrhundert als Heilquelle genutzt wurde. Nachdem die 
Quelle im 19. Jahrhundert versiegte, wurde sie in den 1980er-Jahren mittels eines 
Vertikalfilterbrunnens neu gefasst (K+H 2001). Das geförderte 21– 22 °C warme, 
nicht stark mineralisierte Wasser wird seither als Trink- und Badewasser genutzt. 

Das Thermalwasser tritt auch in den Talgrundwasserleiter aus und beein-
flusst lokal die Grundwassertemperatur, es wird in einem weiteren Brunnen im 
Abstrom der Quelle als subthermales Grundwasser für Wärmezwecke gewonnen. 
Sauerstoffisotope weisen auf eine mittlere Höhe des Einzugsgebiets von 1400 bis 
1800 m ü.  M. hin. Es wird eine Herkunft aus dem Rosenlauigebiet vermutet.

Fig. 76: Uranin-Austritt aus dem Wunderbrunnen mitten im Alpgebiet der Engstlenalp. Blick in 
Richtung Gental und weiter zu den Berner Hochalpen. Links im Bild der Tällistock und rechts 

Hasliberg mit Glogghüs. Foto M. Trüssel, 2008.
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MINERALISCHE ROHSTOFFE

Hartstein, Kies und Sand

In der Gemeinde Schattenhalb wird im Steinbruch Lammi auf dem Kirchet 
unweit der Aareschlucht Kalk der Quinten- und der Öhrli-Formation gewonnen. 

Ein ehemaliger Steinbruch, in welchem Röti-Dolomit abgebaut wurde, befin-
det sich bei Unterwasser östlich von Innertkirchen beim Zufluss des Gadmerwas-
sers in die Aare.

An verschiedenen Stellen wird im Rahmen von wasserbaulichen Massnah-
men Bach- und Flussgeschiebe entnommen und verwertet: unter anderem an der 
Aare südlich von Innertkirchen, am Gadmerwasser im Gebiet Eyelti oder aus dem 
Geschieberückhaltebecken an der Geissholzlouenen in Schattenhalb.

Im Gebiet Blänggen und Achenlaui südöstlich von Innertkirchen wird am 
Hangfuss Hangschutt abgebaut und westlich des Rychenbachs bei Willigen wird in 
einer Kiesgrube Aareschotter gewonnen. Südlich der Aare zwischen Willigen und 
Balm wurde in mehreren, heute wieder komplett verfüllten Kiesgruben Aare-
Schotter zur Gewinnung von Schotter und Sand abgebaut. Die grösste dieser Ab-
baustelle befand sich bei Balmgüter, kleinere in der Umgebung von Balm.

Auf der Melchsee-Frutt wurden im Gebiet Müllerenhütte einst Bausteine im 
Hangschutt unterhalb der Felswand des Bonistocks (Kalk der Quinten-Formation) 
gewonnen; hauptsächlich für die 1958 erbauten Dämme zum Aufstau des Melch-
sees und des Tannensees, aber auch für den Bau der Kapelle und des mittlerweile 
abgebrochenen Hotels Reinhard auf der Melchsee-Frutt. Bis in die heutige Zeit 
wird in den versackten Felsmassen unterhalb der Gross Hohmad kalkiger Hang-
schutt der Quinten-Formation abgebaut und aufbereitet.

«Schaftelen-Marmor»

Der grösste bekannte Marmor-Schollenkomplex im Innertkirchen-Migmatit 
ist anfangs des 17. Jahrhunderts entdeckt und anschliessend bis ins erste Drittel 
des 20. Jahrhunderts im Kleinbetrieb abgebaut worden. Unter dem Namen «Mar-
bre d’Oberhasli» (s. unten) ist dieses weisse, äusserst reine, sehr feinkörnige, dem 
Carrara-Marmor nicht unähnliche Gestein in die bernische und europäische 
Kunstgeschichte eingegangen.

Im Manual des bernischen Grossen Rats vom 30. November 1604 (A II S. 275) 
findet sich folgende Notiz: «Hassle wegen Vertigung dess Wyssen Marmelst dass 
sie sich anerbotten best und wegst zethund, bedancken undt begeren sollich aner-
bietten alle fürderlich ist in dass Werk zerichten»; im Register des Manuals folgt 
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der knappe Vermerk «Marmel, Weissen, sollen die von Hassle herferggen» (mündl. 
Mitt. A. Moser).

Die grösste Abbaustelle ist heute noch erkennbar. Sie liegt als eine von den 
Anwohnern mit Dorngestrüpp bewusst schwer zugänglich gemachten Nische von 
etwa 4 x 5 x 50 m bei Koord. 2667.520/1174.570 am alten Sustenweg unterhalb des 
Weilers Schaftelen. Die gesamte Abbaumenge kann nur grob abgeschätzt werden 
und dürfte 100 m3 nicht überschritten haben.

Die Grobverarbeitung zu Blöcken und Platten erfolgte in einfachen Anlagen 
unweit der Abbaustellen. Eine davon befand sich bei der Einmündung des Blatten-
bachs in den Triftbach. Eine zweite Anlage befand sich am Gadmerwasser ober-
halb von Nessental in der Nähe der heutigen Postautohaltestelle Marmorsäge. Sie 
wurde 1926 abgebrochen. Ein betagter Nessentaler erinnerte sich 1988 noch an 
einen Blasbalg von drei Metern Länge und eine Kiste, aus der Sand als Schleifma-
terial zugeführt wurde.

Dieses vergleichsweise winzige Vorkommen eines auf der Alpennordseite 
seltenen weissen Marmors hat von Anfang an eine erstaunliche Beachtung gefun-
den. Bereits im Jahr der Entdeckung hat ihm J.-H. Rebmann (1605  –1606 und 1620 
von seinem Schwiegersohn «verbessert») ein Gedicht gewidmet: 

Auf Schafftelen schön Marmelstein
Findt man im Birg, ganz weiss und rein
Darumb die Birg man lobet sehr
Diess Gestein wird gführt in Frankreich fern
Zu grosser Herren Zierd und Gräbt
Zu Mausoleis hoch erhebt.

Viele weitere Alpenreisende haben in den folgenden Jahrhunderten die Ab-
baustelle(n) besucht.

In der zweiten Hälfte des 18. Jahrhunderts hat die renommierte Werkstätte 
Funk in Bern neben anderen einheimischen Dekorationsgesteinen auch den 
«Schaftelen-Marmor» verarbeitet, wenn auch der beschränkten Verfügbarkeit we-
gen nie für grössere Werkstücke, sondern nur für Applikationen an Kamineinfas-
sungen und Epitaphen (Fig. 77). J. F. Funk sorgte für eine gewisse Konfusion, 
indem er den «Schaftelen-Marmor» als «Marbre d’Oberhasli» bezeichnete, gleich 
wie der völlig anders geartete und viel bedeutendere Rosenlaui-Marmor. Dieser ir-
reführende Name erscheint beispielsweise in der Beschriftung eines petrogra-
phisch eindeutig identifizierbaren Musterplättchens aus der Werkstätte Funk, und 
ist in der Folge auch von Wirsing (1775, Tafel IV, Nr. 14) in sein Verzeichnis der eu-
ropäischen Marmore übernommen worden.
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Bausteingewinnung aus Findlingen (Zentraler Aare-Granit)

Bei der Planung der Nydeggbrücke (Fig. 78), der ersten Hochbrücke in Bern, 
in den Vierzigerjahren des 19. Jahrhunderts spielten die Art und die Beschaffungs-
möglichkeiten beziehungsweise die Verfügbarkeit des Natursteinbaumaterials 
eine zentrale, viel diskutierte Rolle. Designierter Baumeister war der Urner Karl 
Emanuel Müller, Erbauer der neuen Gotthardstrasse durch die Schöllenen und der 
Teufelsbrücke, späterer Urner Landammann und Kommandant der Urner Trup-

Fig. 77: Kaminumrahmung von J.  F. Funk II im Erlacherhof Bern aus braungrauem Merliger 
Marmor mit Rosette aus «Schaftelen-Marmor» (Ende 18. Jh.). Foto T. Labhart.
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pen im Sonderbundskrieg. In der Diskussion um das Baumaterial – Sandstein, 
Kalkstein oder Granit? – bevorzugte er den Granit: « […] aus entschiedener Vor
liebe für den Granit, aus dem er von Jugend auf viele Werke herzustellen im Falle 
war» (Müller 1848). Seine detaillierte Suche im Grossraum Bern nach Granit-
findlingen des ehemaligen Aaregletschers verlief unbefriedigend, war doch ein 
Grossteil dieser Blöcke im 17., 18. und 19. Jahrhundert längst aufgearbeitet worden. 
Schliesslich entschied er sich für die mächtigen, blockigen granitreichen Moränen 
auf dem Kirchet zwischen Meiringen und Innertkirchen, trotz der grossen Dis-
tanz von Bern und den sich abzeichnenden Transportproblemen. 1842 eröffnete 
K.  E. Müller auf dem Kirchet einen Grossbetrieb, in dem über 50 spezialisierte ita-
lienische Graniteure unter der Leitung eines Meisters Giobbi aus Schignano am 
Comersee mit der Grobzurichtung der Werkstücke befasst waren. Der Transport 
der meist mehrere Tonnen schweren Blöcke nach Bern mit mehrmaligem Um
laden von Fuhrwerken auf Brienzersee-, Thunersee- und Aareschiffe und die zeit-
gerechte Ablieferung der Bauteile zur Feinabrichtung und zum Einbau stellte eine 
logistische Meisterleistung dar, basierend auf «gehörige prompte Bezahlung, sehr 

Fig. 78: Nydeggbrücke, Bern. Tragkonstruktion am grossen Bogen und Balustrade aus Findlings-
gesteinen (Zentraler Aare-Granit) vom Kirchet. Foto T. Labhart.
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bindenden Verträgen, genaue Kontrolle […] in Verbindung mit angemessenen 
Trinkgeldern» (Müller 1848). Insgesamt wurden für die tragenden Elemente der 
drei Bogen und die Balustraden der Nydeggbrücke etwa 2300 m3 Granit verbaut 
(Fig. 78). Dies ist die grösste Menge an Findlingsmaterial, welches in der Schweiz 
jemals an einem Bauwerk verwendet worden ist. Die komplizierte und umständli-
che Beschaffung des Granits schlug sich im Preis nieder; im Vergleich zu Sand-
stein und Kalkstein kostete der Kubikmeter Granit bis das Zweieinhalbfache. Ein 
beträchtlicher Teil dieser Preisdifferenz dürfte nach einigen Restaurationen inzwi-
schen durch die enorme Beständigkeit des Granits aufgewogen worden sein.

Braunkohle

Abbaustellen von Braunkohle im eozänen Cerithien führenden Kalk und 
Mergel der Niederhorn-Formation sind aus dem Gebiet Gadmerflüö – Breitlaui im 
Gental und auf der Burg ausgangs des Ürbachtals bekannt (Baltzer 1888, Wehrli 
1919).

Eisenerz

Vorkommen Planplatten und Ärzegg

Eingelagert in die Erzegg-Formation treten im Gebiet Planplatten – Gum-
menhubel – Ärzegg bis 6 m mächtige eisenoolithische Linsen auf, die als Planplatte-
Eisenoolith bezeichnet werden (s. S. 87 f.). Die Stratigraphie und Petrographie der 
Eisenerzvorkommen sind in Tröhler (1966) detailliert beschrieben. Über den 
historischen Eisenerzabbau im Gental (Gebiet Planplatten – Ärzegg) existiert eine 
reiche und umfassende Literatur; besonders erwähnenswert ist das Schwerpunkt-
heft «Erzbergbau im Gental» der Minaria Helvetica (Wenger et al. 2016) und die 
Publikation zum Eisenbergwerk Mühletal von Zahn (2001).

Die Eisenerzvorkommen im Gental sind während mindestens vier Jahrhun-
derten, wahrscheinlich aber wesentlich länger, abgebaut worden. Urkundlich be-
legt ist der Abbau im Grenzgebiet zwischen dem bernischen Oberhasli und Obwal-
den erstmals 1416. Die Blütezeit der Eisenschmelzen auf Berner und Obwaldner 
Seite war im 17. Jahrhundert. Anfangs des 19. Jahrhunderts erlosch die Bergbautä-
tigkeit, ohne je wirklich rentabel gewesen zu sein. Verantwortlich waren die gerin-
ge Ausdehnung der Vorkommen, die Höhenlage (ca. 2300 m ü.  M.), die langen 
Transportwege in schwierigem Gelände zu den Verhüttungsanlagen im Aaretal 
und später bei Mühlital am Weg zum Sustenpass, die mangelnde Qualität des ge-
wonnenen Metalls sowie der riesige Holzbedarf. Dass dieser unrentable Bergbau 
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trotzdem über Jahrhunderte hinweg vom Stadtstaat Bern getragen wurde, war in 
der Rohstoffarmut des Kantons Bern begründet. Die militärisch-strategische Be-
deutung äusserte sich beispielsweise darin, dass der Pachtzins oft in Form von 
Kanonenkugeln direkt ans Zeughaus entrichtet werden musste (Fig. 79).

Die Verhüttung erfolgte zunächst bei Birglen (früher Bürglen) nordwestlich 
von Meiringen, dann bei Unterwasser (früher Untercheisten) nordwestlich von In-
nertkirchen, bei der Einmündung des Gadmerwassers in die Aare, und schliesslich 
bei Innermühletal (früher Mühletal) am Weg zum Sustenpass bei der Einmün-
dung des Gentals in das Gadmertal. Im 15. und 16. Jahrhundert wurde das Erz 
hauptsächlich gesäumt, ab dem späten 18. Jahrhundert mit 300 bis 450 kg fassenden 
Handschlitten die steilen Wege hinunter zum Eisenwerk geführt (Fig. 80; Dos-
wald 2012). Die Verlegung der Verhüttungsanlagen nach Innermühletal am Sus-
tenweg beim Zusammenfluss von Gentalwasser und Gadmerwasser erfolgte 
1562 –1567. Gründe für diese Verlegung waren die Verkürzung der Transportwege 
und vor allem der Waldreichtum des Gadmertals. Wegen der Übernutzung der 
Wälder – die Rede ist von tausend Klaftern jährlich – ergaben sich dauernd Diffe-
renzen zwischen den Pächtern, das heisst den von Bern bestellten und protegier-
ten «Bergherren» und den Einheimischen. 1629 wurde das Hüttendorf von aufge-
brachten jungen Haslern niedergebrannt. Bern reagierte – anders als in ähnlichen 
früheren Fällen – staatsmännisch, liess die Anlagen wieder aufbauen und drohte 
lediglich im Wiederholungsfall mit Sanktionen. Wohl als Reaktion auf diese Vor-
kommnisse liess Bern 1630 ein umfassendes mehrseitiges «Bergwerkslibell» erar-
beiten, welches den Bergwerksbetrieb und insbesondere den Umgang mit den Wal-
dungen verbindlich regelte. Es ist heute im Staatsarchiv Bern im Original erhalten. 
Genaue Zahlen zu Produktion und Kosten sind keine überliefert.

Ähnlich wie auf Berner Boden lagen die Verhältnisse in Obwalden, wo das 
Erz in kleinen Abbaustellen längs der Krete Balmeregghorn – Ärzegg gewonnen 
wurde. Wegen der Lage an der lange nicht klar definierten Grenze zwischen Bern 
und Obwalden kam es mehrfach zu Auseinandersetzungen. Die Verhüttung des 
Obwaldner Erzes erfolgte anfänglich auf der Tannalp bei der Melchsee-Frutt, nach 
der bis heute nachwirkenden totalen Entwaldung des Gebiets unterhalb von 
Melchtal, später sogar im Entlebuch (Wallimann 2015).

Im 20. Jahrhundert wurden die Erzvorkommen im Gebiet Planplatten – Ärz
egg im Zusammenhang mit den beiden Weltkriegen mit neuzeitlichen Methoden 
näher untersucht, so im Auftrag der «Studiengesellschaft zur Nutzbarmachung 
schweizerischer Erzlagerstätten», und um 1940 im Rahmen einer Inventaraufnah-
me durch das «Bergbaubüro» (Roth 1940). Beide Kampagnen bestätigten, dass die 
Vorkommen trotz eines Eisengehalts von 39 % aufgrund ihres Volumens, ihrer 
topographischen Lage und ihrer Beschaffenheit weit von der Abbauwürdigkeit ent-
fernt seien.
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Fig. 80: Erhalten gebliebener originaler Erzschlitten aus dem Museum der Landschaft Hasli. Mit 
solchen Erzschlitten wurde das Eisenerz von den Gruben (Planplatten, Balmeregghorn, Ärzegg) 
über die steilen Wege hinunter ins Gental transportiert, wo es nach dem Rösten mit Pferde
wagen bis zum Ausgang des Gentals geführt und anschliessend nochmals mittels Schlitten zum 

Hüttenwerk Mühletal geschlittelt wurde. Foto R. Widmer, 2016 (aus Wenger et al. 2016).

Fig. 79: Im Hüttenwerk Mühletal hergestellte Kanonenkugeln. Museum der Landschaft Hasli. 
Foto R. Widmer, 2016 (aus Wenger et al. 2016).
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Vorkommen Rote Flue (Ürbachtal)

Ausgangs des Ürbachtals, linksseitig am Fuss der Südostwand der Burg, ist die 
Basis der autochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs aufgeschlossen. In 
einem 2 bis 3 m mächtigen Band wurde dort der mitteljurassische Blegi-Eisenoolith 
der Reischiben-Formation abgebaut und bei Unterwasser nordwestlich von Innert-
kirchen verhüttet. In unmittelbarer Nähe des dortigen Hochofens finden sich klein-
räumige Aufschlüsse von eisenhaltigem Kalk mit Abbauspuren (Wenger 2013).
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TECHNISCHE GEOLOGIE

Stollen und Tunnel

Stollen der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO)

Die im Kartengebiet vorkommenden Stollen- und Tunnelbauten wurden 
hauptsächlich für die Nutzung der Wasserkraft zur Stromgewinnung gebaut; 
mehrheitlich von den Kraftwerken Oberhasli AG (KWO). Die meisten Stollen wur-
den geologisch aufgenommen (u.  a. Hügi 1955, Labhart 1966). Die Stollenauf-
nahmen sind nach Rücksprache mit der KWO einsehbar.

Dass sich das Grimsel- und das Sustengebiet zur Nutzung der Wasserkraft 
eignet – hohe Niederschlagsmengen, grosse Höhenunterschiede auf kurzer Dis-
tanz, weitläufige Geländekammern für die Errichtung von Stauseen, mehrheitlich 
aus Granit bestehender stabiler Untergrund – wurde bereits Ende des 19. Jahrhun-
derts erkannt. Im März 1906 erhielten die Vereinigten Kander- und Hagneck-
Werke, eine Vorgängergesellschaft der Bernischen Kraftwerke (BKW), das Recht 
zur Nutzung der Wasserkraft der Aare und ihrer Zuflüsse vom Grimselpass bis 
nach Innertkirchen. Die KWO, mit Sitz in Innertkirchen, wurden am 20. Juni 1925 
von der BKW gegründet.

In der ersten Ausbauetappe (1925  –1954) wurde das Grimselgebiet erschlossen 
(Fankhauser 1979). Dies umfasste den Aufstau der Speicherseen Grimsel-, Ober-
aar-, Räterichsboden- und Gelmersee sowie des Mattenalpsees im Gauligebiet und 
den Bau der Kraftwerke Grimsel 1, Handeck 1 und Innertkirchen 1 (Fig. 81). Das 
Kraftwerk Innertkirchen 1 wurde als zweite Stufe der Kraftwerksgruppe 1939  –1943 
erstmalig in der Schweiz als eine komplett im Berg gelegene Kavernenzentrale ge-
baut und diente als Vorbild für weitere Anlagen dieser Bauweise (Jegher 1942). 
Vom Ausgleichbecken Handeck gelangt das Wasser über einen 10 km langen Zu-
laufstollen zum Wasserschloss Chapf (Fahrnersegg) und von da über einen 1,9 km 
langen Druckschacht mit einer Höhendifferenz von etwa 670 m zum Kraftwerk In-
nertkirchen 1 (Fig. 81). Dieser Stollen durchfährt senkrecht zum alpinen Streichen 
ein vollständiges geologisches Profil entlang des oberen Haslitals vom Zentralen 
Aare-Granit durch den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex, den Mittagflue-Gra-
nit, den Guttannen- und den Erstfeld-Gneiskomplex bis zum Innertkirchen-Mig-
matit. Über einen 1,3 km langen Zulaufstollen wird das Triebwasser nördlich von 
Innertkirchen, kurz vor der Einmündung des Gadmerwassers in die Aare, zurück-
gegeben. Der Stollen führt mehrheitlich durch den Innertkirchen-Migmatit, durch-
quert aber an seinem nordwestlichen Ende gerade noch die basalen triassischen 
und jurassischen Sedimentgesteine des Autochthons des Aar-Massivs (K+H 2015).

In der zweiten Ausbauetappe (1952 –1979) wurde, nebst Ausbauarbeiten im 
Grimselgebiet, vor allem das Gadmertal erschlossen (Fig. 81; Fankhauser 1979). 
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Fig. 81: Bestehende und geplante Anlagen der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) im Susten- und 
Grimselgebiet.
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Der Triftstollen wurde 1952 –1954 erbaut, um das Wendenwasser, das Steiwasser 
und das Triftwasser zu fassen und über einen 12,5 km langen Stollen durch den 
Erstfeld- und den Guttannen-Gneiskomplex beim Fenster Rotlaui in den Zulauf-
stollen Handeck – Innertkirchen zu leiten (Hügi 1955, Juillard 1958). Um das 
Wasser aus dem Gental für die Stromproduktion zu nutzen, wurde 1958  –1960 im 
Gadmertal das Kraftwerk Fuhren inklusive eines Ausgleichbeckens erbaut (Fig. 81; 
Juillard 1961). Damit der Engstlensee im Winter bis zu 5 m abgesenkt werden 
kann, wurde er mit einem unterirdischen Seeanstich versehen und sein natürlicher 
Auslauf mit einer kleinen Sperre gestaut. Über den Stollen des Seeanstichs wird 
das Wasser nach etwa 250 m in das Gäntelwasser geleitet, um dieses anschliessend, 
zusammen mit dem Wasser weiterer zugeführter Bäche, über einen Stollen in das 
Ausgleichbecken Teiflaui zu führen. Über einen 2,6 km langen Zulaufstollen 
durch das Autochthon des Aar-Massivs wird das Wasser anschliessend zum Was-
serschloss Birchlaui im benachbarten Gadmertal geleitet und von dort über einen 
1,9 km langen Druckschacht mit einer Fallhöhe von 550 m dem Kraftwerk Fuhren 
zugeführt. Anschliessend wird das Wasser über einen Gegendruckstollen beim 
Stollenfenster Schaftelen in den Zulaufstollen Steiwasser – Trift geleitet.

1962 –1967 wurde bei Hopflauenen ein weiteres Kraftwerk im Gadmertal er-
richtet (Fig. 81), damit die hohen Abflussmengen in den Sommermonaten besser 
genutzt werden können. Dazu wurden bei der Wasserfassung Trift zwei unterirdi-
sche Reservoirkammern gebaut, von welchen das Wasser über einen etwa 4 km 
langen Zulaufstollen zum Wasserschloss Spycherberg (Labhart 1966) und an-
schliessend über einen 600 m langen Druckschacht mit einer Fallhöhe von 450 m 
dem Kraftwerk Hopflauenen zugeführt wird. Von der anderen Talseite wird das 
Wasser aus dem Ausgleichbecken Leimboden im unteren Gental über einen 
1,3 km langen Druckschacht (Fallhöhe 320 m) zum Kraftwerk Hopflauenen beför-
dert. Anschliessend wird das Wasser beider Stufen über das Ausgleichbecken und 
den anschliessenden fast 4 km langen Zulaufstollen Hopflauenen – Äppigen ins 
Wasserschloss nördlich von Innerkirchen geführt und dort über einen 600 m lan-
gen Druckschacht mit einer Fallhöhe von 225 m dem 1964  –1968 erbauten Kraft-
werk Innertkirchen 2 zugeleitet (Fig. 81).

In der dritten Ausbauetappe ab 2002 sollte vor allem eine Erhöhung der Spit-
zenenergieproduktion ermöglicht werden. So erfolgte 2002 – 2007 eine Aufwer-
tung des Kraftwerks Innertkirchen 1 indem ein zweiter Zulaufstollen parallel zum 
bestehenden von der Handeck zum Wasserschloss Chapf gebaut wurde. 2011– 2016 
wurde das gesamte Triebwasserstollensystem zwischen dem Räterichsbodensee 
und dem Kraftwerk Innertkirchen 1 verdoppelt. Dazu wurden zusätzliche 19 km 
Stollen neu gebaut und die Zentrale Innertkirchen 1 mit einer zusätzlichen Kaver-
ne (Innertkirchen 1E) ergänzt (K+H 2015). Zudem wurde nördlich von Innert
kirchen, bei der Einmündung des Gadmerwassers in die Aare, ein neues Aus-
gleichbecken gebaut, damit die wegen der Rückgabe des Triebwassers stark 
schwankenden Pegelstände im Unterlauf der Aare ausgeglichen werden können. 
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Das Kraftwerk Innertkirchen 3 wurde 2015  – 2016 erbaut und nutzt über einen etwa 
550 m langen Druckschacht mit einer Fallhöhe von 131 m das Ürbachwasser zur 
Stromproduktion (Fig. 81; K+H 2015).

Stollen des Elektrizitätswerks Obwalden

Das Projekt «Kraftwerk Melchsee-Frutt» des damaligen Elektrizitätswerks 
Kerns, aus welchem später das Elektrizitätswerk Obwalden hervorging, wurde 
1955 durch die Obwaldner Bevölkerung genehmigt. Im Rahmen des Projekts wur-
den 1958 der Melchsee und der Tannensee durch einen Erddamm aufgestaut und 
die Zuflüsse des Henglibachs und der Tannenbäche, die ursprünglich über den 
Zylfluchtbach ins Gäntelwasser und anschliessend in die Aare entwässerten, ge-
fasst und dem Tannensee zugeführt. Zusätzlich wurde das Wasser des Blausee-
bachs gefasst und in den Melchsee geleitet. Sowohl der Melchsee als auch der Tan-
nensee existierten dank der wasserstauenden tonig-mergeligen Sedimentabfolge 
der Erzegg-Formation bereits vor ihrem künstlichen Aufstau, wobei Letzterer 
deutlich kleiner war und mehrere kleine Seen umfasste. Durch den Aufstau wur-
de die Seeoberfläche des Melchsees von 200 000 m2 auf 540 000 m2 mehr als ver-
doppelt. Beim Ausfluss des Melchsees wird das Wasser über einen 1,45 km langen 
Rohrstollen zur Druckleitung des Kraftwerks Hugschwendi bei der Stöckalp gelei-
tet. Der Stollen verläuft vollständig im Kalk der Quinten-Formation der Bar-
glen-Einheit; ebenso die neueren begehbaren Stollen zwischen der neuen und der 
alten Bergstation der Gondelbahn beziehungsweise zu den neuen Hotelanlagen 
auf der Melchsee-Frutt.

Stollen des Elektrizitätswerks Schattenhalb

Vor der Eröffnung der elektrisch betriebenen Reichenbachfall-Bahn 1899 
wurde 1898 ein provisorisches Kleinkraftwerk zur Stromproduktion errichtet. Ab 
1900 wurde mit dem Bau des Kraftwerks Schattenhalb 1 begonnen, das ab 1909 
ans Netz ging (Elektrowerke Reichenbach AG, ab 2000 eine Tochtergesellschaft 
der BKW-Gruppe). Von der Wasserfassung unterhalb des Reichenbachfalls wird 
das Wasser in einer 570 m langen Druckleitung mit einer Fallhöhe von 216 m zum 
Kraftwerk Schattenhalb 1 geleitet. Die Anlage wurde 2014 vorzeitig ausser Betrieb 
genommen und während einer zweijährigen Bauzeit gesamthaft erneuert und 2017 
wiedereröffnet. Das Kraftwerk Schattenhalb 1 ist nur in den Sommermonaten in 
Betrieb, um das Kraftwerk Schattenhalb 3 zu unterstützen, da dieses für den Tou-
rismus genügend Restwasser über den Reichenbachfall fliessen lassen muss.

Etwa 70 m Unterhalb der Bergstation der Reichenbachfall-Bahn wurde 1926 
das Kraftwerk Schattenhalb 2 in Betrieb genommen. Das Wasser des Rychenbachs 
wurde dazu im Ausgleichbecken Zwirgi oberhalb der Reichenbachfälle gefasst und 
über einen etwa 450 m langen Druckschacht mit einer Fallhöhe von 180 m dem 
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Kraftwerk zugeführt. 2010 wurde das Kraftwerk Schattenhalb 2 ausser Betrieb ge-
nommen und soll als Kulturdenkmal erhalten bleiben und touristisch genutzt 
werden.

Nach zweijähriger Bauzeit konnte 2010 das Kraftwerk Schattenhalb 3 eröffnet 
werden. Das Wasser wird im Ausgleichbecken Zwirgi gefasst und über einen etwa 
940 m langen Druckschacht mit einer Höhendifferenz von rund 400 m dem Kraft-
werk zugeleitet (K + H 2004, 2010).

Ein Erweiterungsprojekt zum Bau eines Stauwehrs im Rychenbach ausgangs 
Gschwandtenmad steckt seit 2007 noch in der Planungs- und Konzessionsbewilli-
gungsphase. Zudem macht sich breiter Widerstand aus der Bevölkerung in Form 
von zahlreichen Einsprachen bemerkbar. Das Projekt sieht vor, dass das beim Stau-
wehr Gschwandtenmad gefasste Wasser über einen mehr als 2,5 km langen Zulauf-
stollen zum Druckschacht unterhalb der Seilialp geführt und von dort dem geplan-
ten Kraftwerk Schattenhalb 4, bei der bestehenden Staustufe Zwirgi oberhalb der 
Reichenbachfälle, zugeleitet werden soll.

Stollen des Elektrizitätswerks Meiringen (Alpen Energie)

Die Dorfgemeinde Meiringen betreibt in ihrem Versorgungsgebiet seit 1888 
zwei Hockdruck-Laufwasserkraftwerke für die Stromproduktion. In der oberen 
Stufe wird das im Weiher Bidmi gespeicherte Wasser der Fassungen des Bidmi-
bachs und des oberen Alpbachs über einen 2,1 km langen Druckleitungsstollen 
mit einer Fallhöhe von 580 m in der 1950 in Betrieb genommenen Zentrale Meirin-
gen 2 im Haselholz für die Stromproduktion genutzt. In der Zentrale Meiringen 1 
bei der Talstation der Seilbahn Meiringen – Hasliberg Reuti wird seit 1888 vom 
Weiher Haselholz über einen 540 m langen Druckleitungsstollen mit einer Fallhö-
he von 210 m zusätzlich zum Wasser aus der oberen Stufe dasjenige aus den Fas-
sungen des unteren Alpbachs und des Milibachs zur Gewinnung elektrischer 
Energie genutzt. Das 1918 erbaute Trinkwasserwerk Reutiberg nutzt das Wasser 
der Quellfassungen Brünigstein vor der Zuleitung ins Trinkwasserreservoir für die 
Stromproduktion.

Stollen der Transitgas AG

Als Teilabschnitt der von Holland nach Italien führenden Gastransportlei-
tung führt die Transitgasleitung vom Aaretal herkommend durch das Oberhasli 
über den Grimselpass nach Süden zum Griespass und dann nach Italien. Für die 
Durchquerung der Alpen wurden anfangs der 70er Jahre des vergangenen Jahr-
hunderts 14 begehbare Stollen mit einer Gesamtlänge von 37,4 km erbaut, wovon 
drei das Kartengebiet tangieren. Der 2,75 km lange Kirchetstollen verläuft südlich 
der Aareschlucht zwischen dem Kraftwerk Schattenhalb 1 westlich von Willigen 
und Wychel nordwestlich von Innertkirchen. Er durchfährt ausschliesslich Sedi-
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mentgesteine der Quinten-, der Öhrli- und der Niederhorn-Formation der autoch-
thonen und parautochthonen Schuppen des Aar-Massivs (Schneider AG 1973). 
Der nur etwa 700 m lange Unterstockstollen durch den Felsriegel am Südostende 
des Beckens von Innertkrichen und der nordöstliche Teil des Urweidstollens, der 
sich von der Ausserurweid bis kurz vor Guttannen im Gebiet von Blatt Guttannen 
fortsetzt, verlaufen vollumfänglich im Innertkirchen-Migmatit.

Umfahrungstunnel Lungern der Autobahn A8

Der 3,57 km lange Tunnel Lungern ist das Hauptbauwerk der Umfahrung 
Lungern der Autobahn A8 zwischen Spiez im Berner Oberland und der Verzwei-
gung Lopper in der Zentralschweiz. Am Südende wäre theoretisch eine Verbin-
dung zum projektierten etwa 3,5 km langen Brünigscheiteltunnel möglich gewe-
sen. Das Bundesamt für Strassen (Astra) hat diesen allerdings anfangs 2017 auf 
unbestimmte Zeit sistiert, mit der Begründung, dass sich der Bau des Scheiteltun-
nels volkswirtschaftlich nicht auszahle.

Der von 2006 bis 2012 erbaute Umfahrungstunnel Lungern durchfährt von 
Norden nach Süden die Sedimentabfolgen des Helvetischen Kieselkalks, der Bet-
lis-Formation, des Diphyoides-Kalks sowie der Palfris- und Zementstein-Forma
tion der Drusberg-Decke und der Palfris-, Zementstein- und Quinten-Formation 
der Axen-Decke. Zudem wird im Gebiet Hinti unweit des Südportals eine rund 
100 m lange Lockergesteinsstrecke durchörtert. Von dem rund 600 000 m3 anfallen-
den Ausbruchmaterial wurden etwa 500 000 m3 im Hinti, einer langgezogenen Mul-
de östlich der Kirche von Lungern, deponiert. Das restliche Material konnte als 
Hinterfüllungen und als Koffermaterial direkt vor Ort wieder verwendet werden.

Zwecks Klärung der geologischen Unsicherheiten wurde zwischen 2001 und 
2003 von Norden in Richtung Süden ein Erkundungsstollen vorangetrieben. In 
diesem traten zwischen Stollenmeter 900 und 1300 erhebliche geologische Proble-
me durch nachbrechenden und -drückenden Fels auf, die den mechanischen Vor-
trieb massiv behinderten. Die Linienführung des Haupttunnels wurde aufgrund 
dieser Erkenntnisse optimiert und weiter bergwärts verlegt.

Tunnels der Meiringen-Innertkirchen-Bahn

Die 1923 gegründete Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) baute zur Versorgung 
der Kraftwerksbaustellen und zur Beförderung der Arbeiter eine Schmalspurbahn 
zwischen Meiringen und Innertkirchen, die 1926 den Betrieb aufnahm und seit 
1946 mit der Konzession für den öffentlichen Verkehr den Namen Meiringen-In-
nertkirchen-Bahn bekam. Auf der knapp 5 km langen Strecke werden zwei Tunnels 
durchfahren. Der Felsriegel des Kirchets zwischen Meiringen und Innertkirchen 
wird nördlich der Aareschlucht vom 1502 m langen Kirchettunnel durchfahren. Im 
Tunnelprofil ist eine intensiv verschuppte Abfolge von kalkigen Gesteinen der 
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Quinten- und der Öhrli-Formation, häufig getrennt durch brekziöse tonig-kalkige 
Gesteine der Niederhorn-Formation, der autochthonen und parautochthonen Sedi-
mentbedeckung des Aar-Massivs angetroffen worden. Die Haltestelle Aareschlucht 
Ost kurz vor dem südöstlichen Tunnelportal wurde 2003 in Betrieb genommen.

Im nur 63 m langen Cheistentunnel wird von Norden herkommend eine 
Wechsellagerung von Dolomit und schiefrigem Tonstein (Quarten-Formation), die 
etwa in der Tunnelmitte in gut gebankten Dolomit (Röti-Formation) übergeht, 
durchfahren.

Stauseeprojekt Trift

Durch das Zurückschmelzen des Triftgletschers wurde ab den 80er Jahren 
des vergangenen Jahrhunderts das Geländebecken des heutigen Triftsees, gegen 
Norden abgeschlossen von einem Felsriegel mit einer engen Schlucht, freigelegt. 
Im Stauseeprojekt Trift der Kraftwerke Oberhasli AG (KWO) ist die Anlage eines 
Speichersees geplant, der durch den Bau einer 330 m langen und maximal 177 m 
hohen Staumauer im Bereich der Hängebrücke am Ende des Triftsees auf eine 
Stauhöhe von 1767 m ü.  M. aufgestaut werden soll (Fig. 81). Dies entspricht einem 
nutzbaren Wasserinhalt von 85 Mio. Kubikmeter. Über einen ungefähr 2 km lan-
gen Druckschacht soll das Wasser über eine Fallhöhe von etwa 425 m dem geplan-
ten Kraftwerk Trift im Bereich der bestehenden Wasserfassung Underi Trift unter-
halb der Bergstation der Seilbahn zugeführt werden. Danach kann das Wasser in 
bestehenden Stollen entweder dem Kraftwerk Hopflauenen oder dem Kraftwerk 
Handeck zugeführt und in einer weiteren Stufe zur Stromproduktion genutzt wer-
den. Zusätzlich zum Staudamm umfasst das geplante Stauseeprojekt einen Zu-
fahrtsstollen zwischen dem bestehenden Kraftwerk Fuhren im oberen Gadmertal 
und dem neuen Kraftwerk Trift sowie einen Zulaufstollen Steingletscher – Trift, in 
welchem das Wasser von der neuen Wasserfassung unterhalb des Restaurants 
Steingletscher im Gebiet In Miseren dem Stausee Trift zugeführt werden soll 
(Fig. 81).

Das Konzessionsgesuch für das Stauseeprojekt Trift wurde am 12. September 
2017 von der KWO bei der Bau-, Verkehrs- und Energiedirektion des Kantons Bern 
eingereicht. Am 20. März 2020 hat der Bundesrat die Schutz- und Nutzungspla-
nung für die Wasserkraftnutzung im oberen Gental genehmigt. Es wird mit einer 
Bauzeit von 8 Jahren und Kosten von rund 387 Millionen Franken ausgegangen.
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Sustenpassstrasse

Die Sustenpassstrasse verbindet als inneralpine Längsverbindung von 45 km 
Länge Innertkirchen im Kanton Bern mit Wassen im Kanton Uri. Davon liegen 
17 km auf Urner und 28 km auf Berner Boden. Die Kantonsgrenze befindet sich auf 
der Passhöhe im 325 m langen, auf 2224 m ü.  M. gelegenen Scheiteltunnel.

Gebaut worden ist die Sustenpassstrasse zwischen September 1938 und 
Herbst 1946, also während des Zweiten Weltkriegs, unter wesentlicher Beteiligung 
internierter ausländischer Soldaten. Der Sustenpass ist bewusst als «touristische 
Alpenstrasse» erstellt worden, und diese Aufgabe erfüllt er heute noch. Er gilt als 
landschaftlich attraktiv, nicht zuletzt wegen der Nähe zur Hochgebirgslandschaft 
beim Steingletscher und auch dank der zahlreichen Ausstell- und Aussichtsplätze. 
In neuerer Zeit hat er bei Schliessungen der Gotthardachse eine nicht unwichtige 
verkehrstechnische Bypassfunktion übernommen.

Während der in der Regel recht langen Wintersperre werden die Teilstrecken 
zu den ganzjährig bewohnten Ortschaften (Innertkirchen – Gadmen und Wassen –
Meien) offengehalten.

Die Sustenpassstrasse ist die erste und bis heute die einzige schweizerische 
Alpenpassstrasse, welche von Grund auf nach einheitlichen Normen geplant und 
gebaut worden ist. Bemerkenswert sind die ausgeglichenen Steigungen von höchs-
tens 8 % (ausnahmsweise bis 9,6 %) und die durchgehend einheitliche Strassenbrei-
te von 6 m beziehungsweise 9 m in den Haarnadelkurven, deren Anzahl bewusst 
klein gehalten wurde. Der Sustenpass ist aus diesem Grunde angenehm und flüs-
sig zu befahren.

Der Gesamtaushub betrug 940 000 m3, davon 530 000 m3 Festgestein. Wie zu 
dieser Zeit üblich, wurde das Material an Ort und Stelle deponiert. In den höheren 
Passregionen, im oberen Meiental und oberhalb der Alp Steingletscher (Atlasblatt 
Meiental) sind diese Deponien noch heute in Form langgestreckter, mehr oder we-
niger bewachsener anthropogener Schutthalden erkennbar. Für Mauern, Brücken 
und beim Strassenbau sind insgesamt 98 800 m3 Naturstein verwendet worden.

Bohrungen

In den vergangenen Jahrzehnten wurden im Kartengebiet mehrere hundert 
Bohrungen abgeteuft. Auf der Karte ist nur eine Auswahl davon dargestellt, vor al-
lem solche, die besonders interessante Erkenntnisse über den Aufbau des geolo
gischen Untergrunds geliefert haben.

Die meisten im Kartengebiet ausgeführten Bohrungen liegen im Siedlungs-
gebiet von Meiringen und Innertkirchen. Sie wurden überwiegend für die Nutzung 
der Erdwärme oder für geotechnische Untersuchungen erstellt. In der Regel wur-
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den durch die Bohrungen nur die obersten 10 bis 20 m des Untergrunds erschlos-
sen. Eine grössere Tiefe von 47 m erreichte eine vom Wasser- und Energiewirt-
schaftsamt des Kantons Bern bei Sand östlich von Meiringen abgeteufte Bohrung 
(Koord. 2658.275/1174.855, K+H 1994). Der Fels wurde jedoch nicht erreicht. Die 
Bohrung brachte aber neue Informationen über den Aufbau der Talfüllung. Zum 
selben Zweck wurde eine 52 m lange Bohrung bei Grund südlich von Innertkir-
chen erstellt (Koord. 2660.545/1172.465, K+H 1994). Auch bei dieser wurde die 
Felsoberfläche nicht erreicht.

Ausserhalb der Siedlungsgebiete wurden Bohrungen vor allem für grössere 
Bauprojekte, mehrheitlich für Wasserkraftwerke, ausgeführt. So wurden bei der 
Projektierung für den Druckleitungsstollen des Kraftwerks Schattenhalb 3 drei 
vertikale Sondierbohrungen ausgeführt. Diese haben zusammen ein fast vollstän-
diges Profil durch eine in diesem Bereich relativ flach gelagerte Abfolge von der 
Läsistock-Schuppe bis in die Axen-Decke aufgeschlossen (K+H 2004, Geoportal 
des Kantons Bern; s. S. 63 ff.). 

Die bei Lungern dargestellten Bohrungen erfolgten im Zusammenhang mit 
der geologischen Erkundung im Gebiet des Umfahrungstunnels Lungern. Die 
Felstiefe variiert zwischen 17 und 55 m.

Sicherheitssprengungen im Felssturzgebiet Üssri Urweid (Chapf)

Wenige Kilometer südlich von Innertkirchen erreicht die Grimselpassstrasse 
hart am Südrand des Kartengebiets den Raum Üssri Urweid (Äussere Urweid). 
Hier verengt sich das Tal; Schutthalden und -couloirs am östlichen Talhang aus 
dem Raum Blattenalp zeugen von langandauernder Erosion und Umlagerung. 
Besonders auffällig ist ein Schuttcouloir, das an einer markanten, vom Tal aus gut 
sichtbaren, 140 m hohen, praktisch senkrechten stark zerklüfteten Felswand aus 
Kalk der Quinten-Formation unterhalb der Blattenalp ansetzt; sie entspricht dem 
rückwärtigen, horizontal gelagerten Teil des Pfaffenchopf-Keils und trägt den 
Namen Chapf (Bezeichnung ist auf der aktuellen topographischen Kartengrund
lage nicht angegeben). Eine sehr anschauliche, reich bebilderte Publikation gibt 
einen chronologischen Überblick zu den Ereignissen im Rahmen der Sicherheits-
sprengungen am Chapf (TBA BE 2004). Die nachfolgende Zusammenfassung 
basiert im Wesentlichen auf der genannten Publikation.

Aus der instabilen Wand unterhalb der Blattenalp lösten sich in der Vergan-
genheit immer wieder Felsmassen, beispielsweise im Februar 1951, als nach einem 
schneereichen Winter 150 m3 Fels auf die Grimselpassstrasse stürzten. Seit jenem 
Zeitpunkt wurde die unruhige Felswand überwacht, vorerst mit einfachen Hand-
messungen, später mit Lasermessgeräten. Es zeigte sich, dass sich hier Felsmassen 
in der Grössenordnung von 300 000 m3 talwärts bewegten, die bei einem Absturz 
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die Grimselpassstrasse und Stromleitungen zu kappen und die Aare aufzustauen 
drohten. Schon damals spielte man mit dem Gedanken an eine vorsorgliche Spren-
gung. Geologen befürchteten allerdings, dass eine Sprengung weitere Felsbereiche 
destabilisieren könnte.

1999 beschleunigten sich die Bewegungen als Folge der Starkniederschläge 
im Lawinenwinter. Man reagierte mit umfassenden Sicherungs- und Überwa-
chungsmassnahmen in der Hoffnung auf natürliche Felsabstürze. Dieses Vorge-
hen bewährte sich anfänglich, als im September 2000 und am 28. April 2001 zwei 
natürliche Abbrüche mit einem Gesamtvolumen von rund 10 000 m3 erfolgten. Da-
nach zeigte sich aber, dass das dauernde Warten auf natürliche Vorgänge keine 
Dauerlösung sein konnte, und insbesondere von der einheimischen Bevölkerung 
nicht akzeptiert wurde. So fiel am 23. Mai 2001 im Gremium der Grundsatzent-
scheid zugunsten technischer Interventionen, welche in den Jahren 2001 und 2002 
umgesetzt wurden. Beobachtungen der Vorjahre hatten gezeigt, dass starke Re-
genfälle und die Schneeschmelze die Felsbewegungen markant verstärkten. So 
setzte man vorerst, diese natürlichen Vorgänge imitierend, auf künstliche Wasser-
infiltrationen. Dank Wasserzufuhr des etwa 3 km entfernten Bänzlauibachs, was 
nur dank der Hilfe der Armee möglich war, wurden ab dem 11. Juni 2001 zwischen 
6000 und 10 000 l/min. in die verschiedenen Anrissspalten auf der Blattenalp gelei-
tet. Ein solcher Grossversuch zur Erhöhung des hydrostatischen Drucks in einer 
potentiellen Sturzmasse war in dieser Grösse nie zuvor gewagt worden. Wegen der 
unvorhersehbaren Reaktion der Felsmassen am Chapf wurde die Grimselpass-
strasse vom 11. bis zum 29. Juni 2001 gesperrt. In dieser Zeit konnten Fahrzeuge bis 
3,5 Tonnen nur auf einer provisorisch ausgebauten Strasse über den Weiler Unter-
stock zirkulieren, einspurig und lediglich im Stundentakt. Die Infiltrationen zeig-
ten Teilerfolge, was sich beispielsweise am 28. Juni in einem Abbruch von gegen 
2000 m3 äusserte. Eine Lagebeurteilung durch die Expertengruppe am 29. Juni 
2001 kam aber zum Schluss, den Wässerungsversuch abzubrechen. Für eine ab-
schliessende Beurteilung – bestenfalls mit einem Abbruch der verbleibenden rund 
250 000 m3 Fels – hätte der Versuch 1 bis 2 Monate weitergeführt werden müssen, 
mit hohen Wassermengen, die nach der Schneeschmelze nicht mehr aus dem 
Bänzlauibach hätten bezogen und nur mit enormem Aufwand beschafft werden 
können. Zudem nahm der politische Druck aus der Talschaft zu, welche eine mo-
natelange Sperrung der Grimselpassstrasse während der Hauptreisezeit befürchte-
te. So fiel der Entscheid für ein traditionelles Vorgehen mittels Sprengungen.

Für die Sprengung der riesigen, ungleichmässig zerklüfteten, labilen Fels-
massen des Chapfs wurden zwei Sprengberater ernannt. Die Hauptsorge bestand 
darin, dass die Sprengungen die rückwärtige stabile Felswand nicht tangieren 
durften. Aus diesem Grunde wurde ein stufenweises Vorgehen gewählt. Für eine 
erste Grosssprengung wurden durch ausgewählte Unternehmungen mit alpintüch-
tigen Spezialisten im heiklen, exponierte Gelände mit mobilen Bohrgeräten 156 
Bohrlöcher in einer Gesamtlänge von 7800 m gebohrt und mit 21 Tonnen Spreng-
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Fig. 82: Zweite Grosssprengung am Chapf, 20. August 2002 (TBA BE 2004).
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stoff versehen. Material und Mensch mussten dabei per Helikopter auf die Blat-
tenalp geflogen werden. Im Bereich des Sturzraums wurden neue Auffangdämme 
errichtet, die Grimselpassstrasse auf einer Länge von 450 m gegen Westen in Rich-
tung der Aare verlegt. Die erste Sprengung erfolgte am 4. Oktober 2001; rund 
125 000 m3 Fels donnerten zu Tal, aus sicherer Distanz verfolgt von 300 geladenen 
und gegen 1000 weiteren Zuschauern. Durch eine Nachsprengung am 8. Oktober 
2001 und natürliche Folgeabbrüche gingen weitere 25 000 m3 Fels nieder.

Im mittleren Teil des Chapfs war eine Felspyramide von rund 100 m Höhe, 
50 m Breite und 100 000 m3 Inhalt stehen geblieben. Diese wurde am 20. August 
2002 nach aufwendiger Vorbereitung gesprengt (Fig. 82), wobei bei der Anlage der 
Bohrlöcher grösste Sorgfalt darauf verwendet wurde, die rückwärtige stabile Partie 
des Felsen nicht zu tangieren beziehungsweise zu destabilisieren.

Das vorsichtige – realistische – Fazit des verantwortlichen Gremiums, wel-
ches auch eine Kurzantwort auf die zahlreichen Journalistenfragen war, lautete 
« […] die Sprengung ist vollumfänglich gelungen. Am Chapf kehrt wieder Ruhe ein. 
Nun steht eine recht stabile Felswand über dem Tal, und die Gefahr grösserer Ab-
brüche ist für die nächsten Jahrzehnte gebannt».
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Tafel I	 Geologische Profile durch das Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen 1: 25 000 (1).
Tafel II 	 Geologische Profile durch das Gebiet von Atlasblatt Innertkirchen 1: 25 000 (2).
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