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VORWORT

Mit dem Blatt Nr. 157 Sargans des Geologischen Atlas 1:25000 liegt nun eine
sehr detaillierte und moderne Karte im Grenzgebiet Helvetikum/Penninikum der
Ostschweiz vor. Der Kartenperimeter wurde in den Jahren 2011 bis 2015 von René
Lopfe, Dr. Tobias Ibele, Dr. Stephan Wohlwend, Aron Liithold und Ramiro Broggi
im Auftrag der Landesgeologie kartiert. Ein bedeutender Teil des Gebiets von At-
lasblatt Sargans Ostlich des Rheins umfasst auch Anteile des Fiirstentums Liech-
tenstein. Fiir dieses wurde auf die «Geologische Karte des Fiirstentums Liechten-
stein 1:25000» zuriickgegriffen, die von Prof. Dr. Franz Allemannt in den Jahren
1945-1950 und 1973-1983 aufgenommen wurde. Sie wurde nur geringfiigig mithil-
fe des swissALTI?P {iberarbeitet.

Die Schweizerische Geologische Kommission (SGK) reviewte die vorliegende
Karte und die dazugehorenden Erlduterungen. Dank hierfiir gebiihrt Prof. Dr. Ad-
rian Pfiffner, Prof. Dr. Marco Herwegh und Dr. Peter Zwahlen. Im Weiteren begut-
achtete Dr.Ursula Menkveld-Gfeller das Paldogen der helvetischen Decken. Zu-
sitzliche Textbauteile stammen von Prof.Dr.A. Pfiffner (Metamorphose) und
Dr.P. Zwahlen (*C-Datierungen, Gletscherstinde, Felsisohypsenkarte). Erginzen-
de Angaben zu Bohrungen wurden von Hanspeter Eberle vom Amt fiir Umwelt des
Fiirstentums Lichtenstein zur Verfligung gestellt. Das Kapitel Siedlunggeschichte
wurde von Regula Steinhauser-Zimmermann (Kantonsarchédologie St. Gallen) und
Hannes Fliick (Archdologischer Dienst Graubiinden) verfasst. Dank geht auch an
Markus Oberholzer und Dr. Roger Heinz fiir ihre Unterstiitzung bei der Bereitstel-
lung von Bohrdaten aus dem Hydrogeologischen Archiv des Amts fiir Wasser und
Energie des Kantons St. Gallen sowie an Manfred Haag, Gemeinderatsschreiber
Pfifers, flir die wertvollen Hinweise betreffend Erratiker im Gemeindegebiet von
Pfifers. Einen speziellen Dank richtet R. Lopfe an seine Frau Silvia Lopfe fiir ihr
Verstiandnis und ihre Unterstiitzung in den letzten Jahren.

Fiir die redaktionelle Arbeit war Dr. Daniel Kilin verantwortlich; Dr. Reto
Burkhalter hat das Korrekturlesen der Erlduterungen iibernommen. Die Uberset-
zung der Zusammenfassung ins Franzosische erfolgte durch Dr. Alain Morard,
diejenige ins Italienische durch M. Sc. Alessia Vandelli und digjenige ins Englische
durch Dr. Beres Milan. Die kartographischen Arbeiten erfolgten durch Bruno Re-
ber und Daniel Kilin, den Schriftsatz gestaltete Renato Howald.

Die Geologische Landesaufnahme dankt den Autoren und allen Beteiligten
flir die geleistete Arbeit, fiir ihre Beitrdge und fiir die Weitergabe von Informatio-
nen.

November 2018 Bundesamt fiir Landestopografie swisstopo
Landesgeologie



ZUSAMMENFASSUNG

Das Gebiet von Atlasblatt Sargans liegt im Grenzbereich Helvetikum/Penni-
nikum der Ostschweiz, wobei das Penninikum nur 6stlich des Rheins auftritt. Das
Helvetikum ist durch seine drei Haupteinheiten Unter- und Oberhelvetikum sowie
das Ultrahelvetikum vertreten. Die oberhelvetischen Decken werden durch die
Glarner Hauptiiberschiebung, ein prigendes Element des Landschaftsbildes, von
den liegenden Einheiten des Ultrahelvetikums getrennt. Das Ultrahelvetikum als
tektonisch hochstgelegenes helvetisches Element liegt mit der Blattengrat-, der
Bad-Ragaz- und der Sardona-Decke einmal in unterhelvetischer und mit der der
Séntis-Decke aufgeschobenen Flidscherberg-Decke einmal in oberhelvetischer Po-
sition vor.

Das Unterhelvetikum setzt sich aus der parautochthonen Sedimentbedeckung
des Aar-Massivs und mehreren isolierten kleinen Schuppen (Chropfsberg, Gaffia
und Logsbach) zusammen. Die nur aus paldogenen Formationen bestehende par-
autochthone Sedimentbedeckung des Aar-Massivs ist lediglich in den beiden tekto-
nischen Fenstern im Weisstannental und siidlich von Vilters aufgeschlossen und
umfasst in ihrem jiingeren Teil Anteile der nordhelvetischen Flysch-Gruppe.

Das Oberhelvetikum gliedert sich in den tiefergelegenen Glarner Decken-
komplex und die hohergelegene Séintis-Decke. Die Gonzen-Walenstadt-Schuppen-
zone stellt dabei einen hoheren, vom verrucanodominierten Sockel des Glarner
Deckenkomplexes weiter nach Norden abgescherten und intensiv verschuppten
Teilkomplex dar. Der Sedimentstapel der oberhelvetischen Decken beginnt mit
den festlindischen Ablagerungen der permischen Verrucano-Gruppe, die eine
tektonisch invertierte komplexe Grabenfiillung darstellt, und endet in der Kreide
mit der geringmichtigen Garschella-Formation.

Das Ultrahelvetikum setzt sich aus der Blattengrat-, der Bad-Ragaz- und der
Sardona-Decke sowie der Flascherberg-Decke zusammen. Die drei erstgenannten
Decken weisen jeweils eine spitkreidezeitliche Unterlage auf, auf welche paldoge-
ne Sedimente transgredierten. Wihrend die stidhelvetische Blattengrat-Decke ty-
pische paldogene Transgressionsedimente der helvetischen Decken enthilt (Eu-
thal-Formation [«Nummulitenkalk»], Stad-Formation), baut sich der ebenfalls
weitgehend paldogene Anteil der ultrahelvetischen Sardona-Decke aus flyscharti-
gem Sediment der Martinsmad-Formation (ehemals «Sardona-Flysch») mit dem
charakteristischen Sardona-Quarzit-Member auf. Mit dem gleichzeitigen Vorkom-
men von Euthal-Formation und Flysch nimmt die Bad-Ragaz-Decke eine Mittel-
stellung zwischen ultrahelvetischer Sardona-Decke und siidhelvetischer Blatten-
grat-Decke ein. Die Flidscherberg-Decke umfasst lediglich wenige tektonisch
reduzierte jurassische Formationen und ist am Siidende des Fldscher Bergs der
Séntis-Decke aufgeschoben.

Das Penninikum liegt nur im nordostlichsten Kartengebiet in Form der
Glegghorn-Schuppe der mittelpenninischen Falknis-Decke vor. Die hauptsidchlich



flyschdominierte Gesteinsabfolge beginnt im Friihen Jura und endet mit dem pa-
laogenen «Falknis-Flysch».

Wihrend der Letzten Vergletscherung waren weite Teile des Kartengebiets
eisbedeckt. Nur die Hohenlagen iiber 1800 mii.M. ragten zur Zeit des letzteiszeit-
lichen Maximalstandes aus der Eismasse heraus. Dabei teilte sich im Raum Sar-
gans der grosse Bilindner Gletscher in den Hauptstrom des Bodensee-Rheinarms
und in einen Linth-Rhein-Seitenarm, der sich iiber das Seeztal und den heutigen
Walensee gegen Nordwesten ausdehnte. Beim Riickschmelzen des letzteiszeitli-
chen Biindner Gletschers legte dieser vor ca. 15500-14 800 Jahren einen Zwischen-
halt im Raum Sargans ein (Sargans-Stand), der sich durch Kameterrassen, rand-
glazialen Schotter und Deltaablagerungen manifestiert. Nach dem endgiiltigen
Riickzug des Gletschers wurde das bis unter den Meeresspiegel reichende Becken
von Sargans mit méichtigen Seeablagerungen, kiesigen Deltaablagerungen, Fluss-
schotter und Verlandungssediment verfiillt.

RESUME

Le territoire de la feuille Sargans se trouve a cheval sur les domaines helvé-
tique et pennique de Suisse orientale, le Pennique n’affleurant toutefois qu’a I'est
du Rhin. L’'Helvétique est représenté par ses trois sous-domaines: Helvétique infé-
rieur, Helvétique supérieur et Ultrahelvétique. Les nappes helvétiques supérieures
sont séparées des unités ultrahelvétiques sous-jacentes par le chevauchement prin-
cipal de Glaris, un élément bien visible dans le paysage. L’Ultrahelvétique, en tant
qu’élément helvétique tectoniquement le plus élevé, se trouve a la fois en position
infra-helvétique avec les nappes du Blattengrat, de Bad Ragaz et du Sardona, et en
position supra-helvétique avec la nappe du Flidscherberg qui est chevauchée sur la
nappe du Séntis.

L’Helvétique inférieur comprend la couverture sédimentaire parautochtone
du massif de ’Aar et plusieurs petites écailles isolées (Chropfsberg, Gaffia et Logs-
bach). La couverture sédimentaire parautochtone du massif de ’Aar n’est consti-
tuée que de formations paléogenes. Elle affleure uniquement dans deux fenétres
tectoniques dans le Weisstannental et au sud de Vilters, les dépots les plus jeunes
appartenant au Groupe du Flysch nord-helvétique.

L’Helvétique supérieur comprend le complexe de nappes de Glaris, surmon-
té par la nappe du Sintis. La zone d’écailles de Gonzen-Walenstadt, dont le socle
est dominé par le Verrucano, représente une partie plus élevée de ce complexe,
détachée vers le nord et intensément écaillée. La succession sédimentaire des
nappes helvétiques supérieures débute par les dépdts continentaux permiens du
Groupe du Verrucano, représentant un remplissage complexe de graben tectoni-
quement inversé, et se termine au Crétacé avec les dépots peu épais de la Forma-
tion de Garschella.



L’Ultrahelvétique comprend les nappes du Blattengrat, de Bad Ragaz et du
Sardona, ainsi que la nappe du Flascherberg. Les trois premicres débutent chacune
par des dépots crétacés tardifs sur lesquels transgressent des sédiments paléo-
génes. Alors que la nappe sud-helvétique du Blattengrat est constituée de sédi-
ments de la transgression paléogeéne, typiques des nappes helvétiques (Formation
d’Euthal [«Nummulitenkalk»], Formation de Stad), la nappe ultrahelvétique du
Sardona est constituée de sédiments de type flysch de la Formation du Martins-
mad (anciennement «Flysch du Sardona»), également en grande partie paléogenes,
avec le membre caractéristique de la Quartzite du Sardona. Du fait de la présence
simultanée de la Formation d’Euthal et de flysch, la nappe de Bad Ragaz occupe
une position intermédiaire entre la nappe ultrahelvétique du Sardona et la nappe
sud-helvétique du Blattengrat. La nappe du Fldscherberg n’est constituée que de
quelques formations jurassiques, réduites tectoniquement. Elle chevauche la nappe
du Séntis a la terminaison sud du Flidscher Berg.

Le Penninique n’est présent qu’au nord-est du territoire cartographié avec
I’écaille du Glegghorn, qui appartient a la nappe pennique moyenne du Falknis. La
succession lithologique, principalement dominée par des flyschs, débute au Juras-
sique précoce et se termine au Paléogéne avec le «Flysch du Falknis».

Pendant la Derniére Période Glaciaire une grande partie du territoire de la
feuille était recouvert par la glace. Seules les zones situées a plus de 1800 m d’al-
titude dépassaient de la masse de glace lors du Dernier Maximum Glaciaire. A
cette époque, le grand Glacier des Grisons (Biindner Gletscher) se divisait a la
hauteur de Sargans en un bras principal (Rhin-Bodensee) et un bras latéral
(Rhin-Linth) qui s’étendait vers le NW a travers le Seeztal et ’actuel Walensee.
Lors du dernier retrait glaciaire, le Glacier des Grisons a stationné aux alentours
de 15500-14 800 ans dans la région de Sargans (stade de Sargans), comme en té-
moignent des terrasses de kame, des graviers de bordure glaciaire et des dépdts
deltaiques. Apres le retrait définitif du glacier, le bassin de Sargans, surcreusé
jusqu’a une altitude inférieure a celle du niveau actuel de la mer, a été comblé par
de puissants dépots lacustres et deltaiques graveleux, par des graviers fluviatiles et
par des dépots d’atterrissement.

SUMMARY

The area of the Atlas sheet Sargans is located in the Helvetic/Penninic border
zone of eastern Switzerland, in which the Penninic appears only east of the Rhine
River. Three main tectonic units represent the Helvetic: the Lower and Upper Hel-
vetic as well as the Ultrahelvetic. The Upper Helvetic nappes are separated from the
recumbent units of the Ultrahelvetic by the Glarus main overthrust, a formative el-
ement of the landscape. As the tectonically highest Helvetic element, the Ultrahel-
vetic occupies both an Upper Helvetic position, with the Blattengrat, Bad Ragaz



and Sardona nappes, and a Lower Helvetic position, where the Fldscherberg nappe
slid over the Sintis nappe.

The Lower Helvetic consists of the parautochthonous sedimentary cover of
the Aarmassif and several isolated small thrusts slices (Chropfsberg, Gaffia and
Logsbach). Comprising merely Paleogene formations, the parautochthonous sedi-
mentary cover of the Aarmassif, outcrops only in the two tectonic windows in the
Weisstannental and south of Vilters. In its younger section, it contains portions of
the Northern Helvetic flysch group.

The Upper Helvetic is subdivided into the lower-lying Glarus nappe complex
and the higher-lying Sintis nappe. Thereby the Gonzen-Walenstadt thrust slices
represent a higher sub-complex that were sheared and intensely thrusted north-
wards by the Verrucano-dominated basement of the Glarner nappe complex. The
sedimentary sequence of the Upper Helvetic nappes begins with the continental
deposits of the Permian Verrucano group, which represents a tectonically invert-
ed and complex graben infill, and ends with the thin Garschella Formation of the
Cretaceous.

The Ultrahelvetic comprises the Blattengrat, Bad Ragaz and Sardona nappes
as well as the Fldscherberg nappe. Each of the first three nappes has a Late Creta-
ceous sublayer, upon which Paleogene sediments overlap. While the Southern Hel-
vetic Blattengrat nappe contains typical Paleogene transgressive sediments of the
Helvetic nappes (Euthal Formation [«Nummulitenkalk»], Stad Formation), the
largely Paleogene portion of the Ultrahelvetic Sardona nappe is composed of fly-
sch-type sediments of the Martinsmad Formation (formerly «Sardona Flysch»)
with the characteristic Sardona Quartzite Member. With the simultaneous pres-
ence of the Euthal Formation and flysch, the Bad Ragaz nappe occupies a middle
position between the Ultrahelvetic Sardona nappe and the Southern Helvetic Blat-
tengrat nappe. The Fldscherberg nappe contains only a few tectonically reduced
Jurassic formations, and at the southern end of the Fldscher Berg it is thrusted over
the Séntis nappe.

The Penninic is found only in the northeastern map area in the form of the
Glegghorn thrust of the Middle Penninic Falknis nappe. The mainly flysch-domi-
nated sequence of rocks begins in the Early Jurassic and ends with the «Falknis
Flysch» of the Paleogene.

During the last glaciation, large portions of the map sheet area were covered
by ice. Only the altitudes higher than 1800 m peaked above the ice mass at the time
of the Last Glacial Maximum. In the region of Sargans, the large Grisons glacier
branched from the main flow of the Lake Constance-Rhine lobe into the Linth-
Rhine lobe, which spread across the Seeztal and today’s Walensee towards the
northwest. As the Grisons glacier retreated during the Last Glacial Maximum, it
made a stillstand in the Sargans area ca. 15500-14 800 years ago (Sargans stand),
which is characterized by kame terraces, ice-marginal gravel and deltaic deposits.
After the final retreat of the glacier, the Sargans basin, which extends below sea



level, was filled with thick lacustrine sediments, gravelly deltaic sediments, fluvial
outwash and silt deposits.

RIASSUNTO

Il territorio del foglio Sargans si trova a cavallo dei domini elvetico e pennidi-
co della Svizzera orientale. Tuttavia, il Pennidico affiora unicamente a est del
Reno. L’Elvetico & rappresentato con i suoi tre sottodomini: Elvetico inferiore, El-
vetico superiore e Ultraelvetico. Le falde elvetiche superiori sono separate dalle
unita ultraelvetiche soggiacenti dal sovrascorrimento principale di Glarona, un
elemmento ben visibile nel paesaggio. L’ Ultraelvetico, in quanto elemento elvetico
tettonicamente piu alto, si trova sia in posizione infraelvetica con le falde del Blat-
tengrat, di Bad Ragaz e del Sardona, sia in posizione sovra-elvetica con la Falda del
Flascherberg che & sovrascorsa sulla Falda del Séntis.

L’Elvetico inferiore comprende la copertura sedimentaria parautoctona del
massiccio dell’Aar e diverse scaglie isolate di piccole dimensioni (Chropfsberg,
Gaffia e Logsbach). La copertura sedimentaria parautoctona del massiccio dell’Aar
¢ costituita interamente da formazioni paleogeniche che affiorano unicamente in
due finestre tettoniche nella Weisstannental e a sud di Vilters. I depositi piu recen-
ti appartengono al Gruppo del Flysch nord-elvetico.

L’Elvetico superiore comprende il complesso di falde di Glarona, sormontato
dalla Falda del Santis. La zona a scaglie di Gonzen-Walenstadst, il cui basamento &
dominato dal Verrucano, rappresenta una parte piu elevata di questo complesso,
distaccata verso nord e intensamente frammentata. La successione sedimentaria
delle falde elvetiche superiori comincia con i depositi continentali permiani del
Gruppo del Verrucano, i quali rappresentano il riempimento complesso di un gra-
ben invertito tettonicamente, e termina al Cretacico con la Formazione di Gar-
schella di spessore sottile.

L’Ultraelvetico comprende le falde del Blattengrat, di Bad Ragaz e del Sardo-
na, come pure la Falda del Flascherberg. Le prime tre cominciano ognuna con de-
positi tardo-cretacici sui quali si depositano sedimenti paleogenici trasgressivi. Se la
falda sud-elvetica del Blattengrat & costituita di sedimenti dalla trasgressione paleo-
genica, tipici delle falde elvetiche (Formazione d’Euthal [«kNummulitenkalk»], For-
mazione di Stad), la falda ultraelvetica del Sardona & costituita di sedimenti di tipo
flysch della Formazione del Martinsmad (in precedenza «Flysch del Sardonay),
pure in gran parte paleogenici, con la Quarzite del Sardona quale membro caratte-
ristico. A causa della presenza simultanea della Formazione d’Euthal e del flysch,
la Falda di Bad Ragaz occupa una posizione intermedia tra le falde ultraelvetiche del
Sardona e le falde sud-elvetiche del Blattengrat. La Falda del Fldscherberg € costitu-
ita unicamente di alcune formazioni giurassiche tettonicamente ridotte. Essa sor-
monta la Falda del Séntis alla terminazione meridionale del Fldscher Berg.
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11 Pennidico € presente solo nella parte nord-est del territorio cartografato con
la scaglia del Glegghorn che appartiene alla falda del Pennidico medio del Falknis.
La successione litologica, dominata principalmente da flysch, comincia nel Primo
Giurassico e termina nel Paleogene con il «Flysch del Falknis».

Durante ’Ultimo Periodo Glaciale gran parte del territorio del foglio era rico-
perto dai ghiacci. Solo le zone situate al di sopra dei 1800 m di altitudine sormonta-
vano la massa di ghiaccio durante 'ultimo massimo glaciale. A quell’epoca, il gran-
de Ghiacciaio dei Grigioni (Biindner Gletscher) si divideva all’altezza di Sargans in
un braccio principale (Reno-Bodensee) e un braccio laterale (Reno-Linth) che si
estendeva verso NW attraverso la Seeztal e I'attuale Walensee. In occasione dell’ul-
timo ritiro glaciale, intorno ai 15500-14800 anni fa, il Ghiacciaio dei Grigioni ha
stazionato nella regione di Sargans (stadio di Sargans), come testimoniano i terraz-
zi di kame, le ghiaie di contatto glaciale e i depositi deltaici. In seguito al ritiro de-
finitivo del ghiacciaio, il bacino di Sargans, scavato fin sotto all’attuale livello del
mare, € stato riempito da ingenti depositi lacustri e deltaici ghiaiosi, da ghiaie flu-
viali e da depositi di interramento.
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EINFUHRUNG

Das Gebiet von Atlasblatt Sargans wird durch die grossen Talungen des
Rheins und der Seez morphologisch grob in drei Teilgebiete unterteilt. Nordlich
der Gabelung zwischen den beiden Haupttdlern bei Sargans erhebt sich der mar-
kante Gonzen, dessen steile Stidwestflanke sich entlang des Seeztals {iber den Un-
terberg in Richtung Walensee fortsetzt. Diese Steilflanke ist gepridgt durch einen
im Geldnde gut sichtbaren Schuppenbau aus Schichten des Mittleren und Spiten
Juras (Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone). Nordlich des Gonzen flacht das Ge-
linde im Gebiet der Alp Palfris deutlich ab, ehe es an der Stidflanke der Gauschla
und des Alvier (knapp ausserhalb des Kartengebiets) wieder markant ansteigt. Es
handelt sich um einen lithologisch und tektonisch bedingten Gelindewechsel, wo-
bei der flachere Teil der Alp Palfris den Uberschiebungshorizont zwischen der
Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone und der ausschliesslich aus kreidezeitlichen
und paliogenen Schichten bestehenden Sintis-Decke markiert. Diese Uberschie-
bung ldsst sich auch auf der Siidostseite des Rheins weiterverfolgen: Das Ellhorn
besteht aus jurassischen Schichten der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone, der
Flascher Berg aus kreidezeitlichen Schichtgliedern der Séntis-Decke. Der markan-
te Flidscher Berg ist von quartidren Alluvionen und Bachschuttkegeln umhiillt, was
ihm den Charakter eines Inselberges verleiht. Nordostlich des Fldscher Bergs zeigt
sich im Tilchen des Luzisteigs wiederum ein tektonisch bedingter, markanter Ge-
laindewechsel. Die steilen Westflanken des Falknis (wiederum knapp ausserhalb
des Kartengebiets) gehoren zur gleichnamigen penninischen Decke.

Das Gebiet siidwestlich der diagonal durch das Kartengebiet verlaufenden
Talgrenze des Rheins und der Seez zeichnet sich im Vergleich zu den nérdéstli-
chen Gebieten generell durch eine etwas weniger akzentuierte, gegen Nordosten
weniger steil abfallende Morphologie aus. Diese wird jedoch durchschnitten von
den Siidwest-Nordost verlaufenden, aufgrund der Tiefenerosion durch steile Flan-
ken geprigten Seitentilern der Tamina (Taminaschlucht) bei Bad Ragaz, des
Valeisbachs bei Vilters, der Seez (Weisstannental) bei Mels und der Schils bei
Flums. Zwischen dem Weisstannen- und dem Schilstal schneidet zudem das Tal-
chen des Cholschlagerbachs die von schwach gegen Nordosten einfallenden Trias-
und Lias-Schichten sowie lokalen glazialen Prozessen geprigten, ausgedehnten
Alpflichen von Méddems und Tamons. Das orographisch-morphologische Ende
des Cholschlager Tals (Schwenditobel) befindet sich jedoch nicht wie bei den ande-
ren Seitenbédchen in der Sohle des Haupttals, sondern rund 2km weiter siidwest-
lich bei Parmort, wo der Cholschlagerbach auf die terrassenéhnliche Verrucano-
Rundhockerlandschaft zwischen dem Melser Hinterberg und dem Flumser
Kleinberg (Geotop, s. STURM et al. 2004) trifft, ohne dass sich dort ein entspre-
chender Schuttkegel befindet. Es muss sich daher um ein éltere Talanlage handeln,
deren Erosionsmaterial wihrend der Letzten Eiszeit durch den Biindner Gletscher
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Fig. 1: Digitales Hohenmodell (swissALTI?) des Gebiets von Atlasblatt Sargans und Umgebung
1:200000.

offensichtlich wieder ausgerdumt worden ist. Im Weisstannental spiegelt sich der
lithologische Wechsel im Felsuntergrund von konglomeratischem Verrucano im
Hangenden zu den mergeldominierten Sedimentgesteinen der Blattengrat-Decke
im Liegenden eindriicklich auch in der Morphologie wider. Wahrend im vorderen
Seeztobel die Talflanken relativ eng und stabil ausgebildet sind, hdufen sich im
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hinteren Teil (ab Schattenberg) quartire Ablagerungen aus primir gravitativen
Prozessen wie Bergstiirzen, Hangschuttbildungen mit Sturzblocken, Sackungen
und Murgédngen. Zwischen dem Weisstannental und der Alp Mugg oberhalb von
‘Wangs erhebt sich der Gamidaurspitz. Zusammen mit den Schwarzen und Grau-
en Hornern weiter siidlich (ausserhalb des Kartengebiets) bildet er eine Gipfelflur,
die den aufgrund des Ansteigens der Glarner Hauptiiberschiebung gegen Siiden
auskeilenden Teil des hier hauptsdchlich aus Verrucano bestehenden Glarner De-
ckenkomplexes kront. Hier befindet sich direkt am Kartenrand der hochste Punkt
des Kartengebiets auf rund 2440mii.M. Ostlich dieser Hochzone, die fast aus-
schliesslich durch Lokalgletscher geprégt ist, folgt das auffallend sanft ins Rhein-
tal abfallende Gebiet zwischen Maienberg, Vilterser Alp und Pardiel. Wihrend
westlich des Valeistobels der hauptséchlich aus Flysch-Sedimentgesteinen der Sar-
dona-Decke bestehende Felsuntergrund von letzteiszeitlichen Morinenablagerun-
gen mit entsprechender Morphologie (Wille, Kameterrassenkanten) bedeckt ist,
fehlen diese glazialen Relikte weiter Gstlich weitestgehend. Die Morphologie wird
hier neben randglazialen und fluviatilen Erosionsformen verstérkt auch durch den
Felsuntergrund bestimmt. Beispielsweise zeigen sich im Sandstein des Vilterser
Berges dhnliche Rundhdéckerstrukturen wie im Verrucano zwischen Mels und
Flums, und die markanten Quarzitbidnke der Sardona-Decke, die kalkigen Gestei-
ne der Chropfsberg-Schuppe oder auch die Nummulitenkalkbinke der Bad-Ragaz-
Decke heben sich als Hirtlinge morphologisch deutlich von den in der Regel wei-
chere Landschaftsformen bildenden mergelreichen Gebieten ab.

Der Rhein - zusammen mit seinen Nebengewissern urspriinglich weite Tei-
le der Sarganser, Melser und Wangser Auen einnehmend - fliesst heute in seinem
kiinstlichen Bett von Bad Ragaz herkommend praktisch geradlinig am Fldscher
Berg vorbei in Richtung Nordwesten und biegt bei Triibbach beinahe rechtwinklig
in Richtung Nordosten ab. Die Seez, im Weisstannental entspringend, biegt bei
Mels - wahrscheinlich abgedringt durch ihren eigenen Schuttkegel - scharf nach
Nordwesten ab und fliesst schliesslich dem Walensee zu. Demzufolge existiert im
Raum Mels-Sargans eine Wasserscheide, die das Einzugsgebiet der Seez von
demjenigen des Rheins trennt. Der tiefste Punkt im Gebiet von Atlasblatt Sargans
befindet sich jedoch nicht etwa dort, wo der Rhein das Kartengebiet verlésst (auf
ca.464mii.M.), sondern an der Seez bei Flums auf rund 438 mi.M.
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STRATIGRAPHIE

HELVETIKUM

Unterhelvetikum

AAR-MASSIV

PARAUTOCHTHONE SEDIMENTBEDECKUNG

Paliogen

Das nordhelvetische (parautochthone) Paldogen tritt im Gebiet von Atlas-
blatt Sargans in zwei tektonischen Fenstern im Liegenden der ultrahelvetischen
Decken (Blattengrat- und Sardona-Decke) zu Tage. Wihrend in jenem im Weiss-
tannental entlang des rechten Ufers der Seez zwischen Schattenberg und Steinegg
ausschliesslich jiingere Gesteine der nordhelvetischen Flysch-Gruppe (Elm- und
Matt-Formation) auftreten, sind im ungleich grosseren Fenster am Vilterser Berg
und im unteren Tobel des Vilterser Bachs auch Gesteine des spiten Eozéns bis
frithen Oligozéins (Stad-Formation bis Taveyannaz-Formation) aufgeschlossen.
Dabei sind die Schichtabfolge wie auch der «Fensterrand» tektonisch stark gestort
und verfaltet, sodass die Abgrenzung der nordhelvetischen Schichtglieder unter-
einander und zu den tektonisch iiberliegenden Gesteinen des Ultrahelvetikums
ziemlich schwierig ist.

e, Biirgen-Formation
frithes-spites Lutétien

Zur Biirgen-Formation (MENKVELD-GFELLER 1997) wird der im Fenster des
Vilterser Bergs auftretende Griinsandkalk mit Assilinen gezéhlt (s. W. Leupold in
RUTSCH 1966, S.996). OBERHOLZER (1933) ordnet die von ihm als «Assilinengriin-
sand» bezeichneten Binke noch dem «Wildflysch» (=Sardona-Decke) zu. Es han-
delt sich dabei um griinlich grau bis graubeigebraun anwitternden, im frischen
Bruch grauen bis dunkelgrauen, oft auch griinlichen, meist sehr viel Glaukonit
fiihrenden Sandkalk und Kalksandstein, welcher u.a. Discocyclinen und lagenwei-
se massenhaft Assilina exponens mit Durchmessern von bis zu 2 cm enthilt (Fig. 2).
Eine Bankung ist aufgrund der starken Tektonisierung praktisch nicht mehr zu er-
kennen. Die intensiv gekliifteten Kalkbdnke «schwimmen» als meist nur 1-2m,
maximal 5 m méchtige Boudins in einer Masse aus Mergel der iiberliegenden Stad-
Formation bzw. aus solchem der unterliegenden Basis (unterste Biirgen-Formati-
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Fig.2: Glaukonit fithrender Sandkalk mit Assilina exponens. Fundort: Saartobel-Briicke westlich
von Targon (Koord. 2753.337/1209.095). Foto D. Kélin 2018.

on?, Seewen-Formation?) und lassen sich dadurch kaum iiber grossere Distanzen
verfolgen. Diesbeziigliche Aufschliisse finden sich bevorzugt am siidostlichen
Rand des tektonischen Fensters im Gebiet des mittleren Saartobels zwischen
Montliver und Targén. TOLWINSKI (1910) und OBERHOLZER (1933) beschreiben
weitere Fundstellen mit Assilinen fiihrenden Griinsandbidnken in dem von OBER-
HOLZER (1933) als «sandfreie Mergelschiefer» bezeichneten Mergel und Mergel-
kalk (Stad-Formation) des Vilterser Tobels (nordwestlicher Teil des tektonischen
Fensters). Die von diesen Autoren genannten Stellen konnten jedoch im Zuge der
Neukartierung nicht gefunden werden, weshalb sie nicht auf der Karte verzeichnet
sind.

Nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016) kann der Griindsandkalk der Biirgen-
Formation dem Scharti-Member (ehem. «Biirgen-Griinsand») zugeordnet werden.
Nach MENKVELD-GFELLER (1997) weisen der hohe Glaukonitgehalt und die aus-
schliesslich aus Discocyclinen und Assilinen bestehende Fauna auf eine Wassertie-
fe von 60 bis 70 m hin. Die Biirgen-Formation stellt generell eine durch Sedimenta-
tion bedingte Verflachungssequenz wihrend des eozédnen Transgressionsverlaufs
dar (HERB 1988, MENKVELD-GFELLER 1997).
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€4 Stad-Formation
Lutétien-Priabonien

Die in der Karte von OBERHOLZER (1920) als «vorwiegend sandfreie Mergel-
schiefer mit Assilinenbdnken» bezeichneten Gesteine im Vilterser Tobel werden
im Gebiet von Atlasblatt Sargans zusammen mit den lithologisch identischen Ge-
steinsmassen des mittleren Saartobels als Stad-Formation ausgeschieden (s.a.
W. Leupold in RUTSCH 1966, S.997). Es handelt sich dabei eigentlich um eine tek-
tonisch angehéufte Masse (Melange) mit Gesteinen der Stad-Formation als Haupt-
bestandteil und eingeschuppten und eingefalteten Abschnitten der liegenden Biir-
gen-Formation und allenfalls auch der diese wiederum unterlagernden obersten,
mergelreichen Kreide (?Wang-Formation, 2Amden-Mergel, ?Seewen-Formation).
Die Hauptmasse besteht aus hellgrau bis braun-beige anwitterndem, im frischen
Bruch grauem bis dunkelgrauem glattflachigem geschiefertem Kalkmergel und
diinnerem mergeligem, seltener auch feinsandigem Kalk, welcher auf den Schie-
ferflachen die typischen, als dunkle Punkte erscheinende Globigerinen sowie oft
auch oxidierte Pyritknolichen zeigt. Besonders in stirker geschieferten Bereichen
weisen sie zudem eine auffallend glinzende serizitische Oberfldche auf und zerfal-
len entlang der Schieferung in diinne Platten und Spiesse. Neben diesem eindeu-
tig zum Mergel der Stad-Formation zdhlenden Mergel («Globigerinenmergel»
nach OBERHOLZER 1933) treten auch etwas dunkler anwitternde, kalkigere und oft
auch schwach sandig-kieselige und Glimmer fiihrende Mergelzonen auf, in denen
die typische Punktierung mit Globigerinen fehlt. Im Saartobel finden sich unmit-
telbar unterhalb der Basisiiberschiebung der Sardona-Decke (=Fenstergrenze)
stark deformierter Mergel und Kalkbinke mit grossen Bivalven (Fig.3). Dabei
konnte es sich um die «Pektinitenschiefer» handeln, wie sie von OBERHOLZER
(1933) im Taminatal beschrieben wurden. Die Gesteine der Stad-Formation des
Vilterser Fensters dhneln iiberhaupt wie auch die (tektonisch) zwischengelagerten
Binke der Biirgen-Formation stark denjenigen des nordlichen Vittner Fensters
(Gebiet von Atlasblatt Vittis).

eqr Taveyannaz-Formation
Priabonien - Friihes Oligozin

Zwischen den beiden Mergelmassen des Vilterser und des Saarbach-Tobels
tritt am Vilterser Berg praktisch in allen Aufschliissen gut gebankter und teils
ziemlich méchtiger Sandstein auf, den TOLWINSKI (1910) als «echten Taveyannaz-
sandstein» betrachtete, welchen OBERHOLZER (1933) hingegen - obschon diesem
eine starke Ahnlichkeit mit den «autochthonen Flyschsandsteinen» attestierend -
dem ultrahelvetischen «Sardona-Flysch» zurechnete. Nach VUAGNAT (1952) han-
delt es sich um den Taveyannaz-Sandstein des Typus IV (Grés de Taveyannaz es-
pece IV), also um einen solchen mit wenig vulkanischem Detritus, den STYGER
(1961) als «Basalen Altdorfersandstein» bezeichnete (W. Leupold in RUTSCH 1966,
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Fig. 3: Stark deformierte Kalkbank mit grossen Bivalven. Lokalitit Saartobel 6stlich von Mont-
liver (Koord. 2753.264/1208.835). Foto R. Lopfe 2014.

S.998). Nach SIEGENTHALER (1972) gehort dieser Sandstein aber noch zur oberen
Taveyannaz-Formation (Ruchi-Sandstein und Muttenbergen-Sandstein).

Der griinlich-grau bis braun anwitternde, im frischen Bruch hell- bis dunkel-
grau-griinliche, ziemlich harte Sandstein ist meist sehr schon gradiert, mittel- bis
dickbankig (bis 4m), aber mit auffallend wenig bzw. oft nur diinnen Mergelzwi-
schenlagen (Fig.4). Er ist reich an z.T. auch groberen und daher gut sichtbaren
Quarzkornern sowie an feineren Glimmerplittchen. Typisch fiir diesen Sandstein
sind auch die vereinzelt eingesprengten, dunklen Mergelfetzchen (meist <5 mm).
Vom Flyschsandstein der Sardona-Decke unterscheidet er sich neben der Farbe
(letzterer erscheint grauer, diisterer) vor allem durch die deutlich ruhigere Lage-
rung. Die Sandsteinbinke im «Sardona-Flysch» sind fast immer stark boudiniert,
erscheinen dadurch knorrig, und lassen sich kaum tiber grossere Distanzen verfol-
gen. Der Mergelanteil im «Sardona-Flysch» ist zudem deutlich hoher. Auch sind
im ultrahelvetischen Sandstein keine Mergel-Einsprenglinge mehr zu erkennen,
dafiir enthélt dieser vermehrt quarzreiche Feinkonglomerat- und Quarzitlagen.
Wihrend im «Sardona-Flysch» aufgrund der stirkeren Tektonisierung (Boudinie-
rung) sowie wohl auch primir sedimentidren Griinden (z.B. load structures) die
Schichtfldchen stark unregelmaissig und gewellt sind, sind jene des Taveyannaz-
Sandsteins meistens regelmissig und glatt. Dies trifft im Ubrigen auch auf die
Kluftflachen zu.
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Fig. 4: Flyschsandstein der Taveyannaz-Formation. Strassenaufschluss am Vilterser Berg ober-
halb von Gafrauels (Koord. 2752.918/1209.804). Foto R. Lopfe 2014.

Obschon OBERHOLZER (1933) diese Unterschiede teilweise erkannte, fasste er
den Sandstein des Vilterser Berges mit jenem in Valeis zusammen. Letzterer gehort
jedoch der Martinsmad-Formation («Sardona-Flysch») an und lagert - wiederum
im Unterschied zum Taveyannaz-Sandstein - meistens {iberkippt. SIEGENTHALER
(1972) gibt allein fiir den Ruchi-Sandstein in der Vorstegscholle im Sernftal eine
Michtigkeit von mehreren hundert Metern an. Die Méchtigkeit des Sandsteins im
Vilterser Fenster ist aus tektonischen Griinden schwierig abzuschitzen. Wenn auch
durch Faltung und Verschuppung verdickt, diirfte die Abfolge ca. 700 m einnehmen.

0, Elm- und Matt-Formation
Rupélien

Im Vilterser Fenster wurden die jlingeren Formationen der nordhelvetischen
Flysch-Gruppe vermutlich praktisch vollstindig durch die Basisiiberschiebung der
Sardona-Decke weggeschnitten. Im Weisstannental hingegen ist in der Steilwand
entlang dem rechten Ufer der Seez zwischen Schattenberg und Steinegg eine Ab-
folge von dunkelgrau bis schwarz anwitterndem, im frischen Bruch grauem bis
dunkelgrauem ebenflichigem schiefrigem Mergel- und Siltstein mit anteilsmassig
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deutlich untergeordneten diinneren Sandsteinbdnken aufgeschlossen, die am
ehesten dem Engi-Dachschiefer (Matt-Formation) zugeordnet werden kann
(OBERHOLZER 1933, SIEGENTHALER 1972). Auf den Schieferflichen der meist
Glimmer fiihrenden Gesteine konnen oftmals auch Globigerinen erkannt werden.
Die genauere Zuordnung dieser «Dachschiefer-Serie» ist aufgrund der tektonisch
bedingten Begrenztheit des Aufschlusses jedoch nicht moglich (vermutlich Engi-
Dachschiefer). Die tektonisch dariiber liegenden, ebenfalls mergeligen Gesteine
der Blattengrat-Decke (Wang- bzw. Stad-Formation) unterscheiden sich u.a. durch
den erhohten Anteil an Kalk, Kalkmergel und Kieselkalk (v.a. Wang-Formation)
bzw. durch die Absenz von Sandsteinbidnken und eine generell hellere Anwit-
terungsfarbe (v.a. Stad-Formation).

CHROPFSBERG-, GAFFIA- UND LOGSBACH-SCHUPPE

TROUMPY (1944, 1969) verwendete den Begriff «subhelvetischy fiir unter der
Glarner Hauptiiberschiebung mitgerissene Schuppen und «Scherben» verschiede-
ner Herkunft, und zwar in rein geometrisch-tektonischem und nicht im faziellen
Sinn. Die grossten Vorkommen «subhelvetischer Schuppen» finden sich in der Cla-
ridenkette (Gebiet von Atlasblatt Todi, OBERHOLZER 1933, TRUMPY 1969). Im Ge-
biet von Atlasblatt Sargans werden neben dem Lochsiten-Kalk die klippenartig er-
haltene Chropfsberg-Schuppe westlich von Bad Ragaz, die Gaffia-Schuppe und die
in den Stad-Mergel der Blattengrat-Decke eingeschiirften Dogger-Schichten («Aa-
Iénien-Schiefer», RUEFLI 1956, Logsbach-Schuppe) unterschieden. Nachfolgend
werden die in diesen Schuppen vorkommenden Schichtglieder lithologisch kurz be-
schrieben und entsprechenden Formationen zugeordnet. Auf die tektonische
Herkunft der Schuppen wird im entsprechenden Abschnitt im Kapitel Tektonik
eingegangen.

LK Lochsiten-Kalk

Der Lochsiten-Kalk ist keine lithostratigraphische Einheit im engeren Sinn,
sondern ein tektonisches «Produkt» (Tektonit) der entlang der Glarner Hauptiiber-
schiebung wihrend des Oligozédns abgelaufenen Deformationsprozesse. Das Ge-
stein zeichnet sich generell aus durch eine intensive Faltelung und Brekziierung und
ein kalzitisch dominiertes, helles Ausseres. Das fast durchwegs kalkige Ursprungs-
gestein kann je nach Zusammensetzung der betroffenen Schuppe unterschiedlicher
Herkunft (Formation) sein. Die Vorkommen im Gebiet von Atlasblatt Sargans kon-
nen anhand makroskopischer Befunde (dichter, mikritischer, grauer bis dunkelgrau-
er Kalk) am nicht oder nur wenig tektonisierten Gestein am ehesten der Quinten-
Formation (evtl. Tros-Kalk) zugeordnet werden. HURZELER & ABART (2008)
tendieren nach ihren geochemischen Untersuchungen am Pizol dort zur Schratten-
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.

Fig.5: Verkarstung (Karren) im Lochsiten-Kalk (Gaffia-Schuppe, Ursprungsgestein: Quinten-
Formation) bei «in de wisse Stei» siidlich von Gaffia (Gebiet von Atlasblatt Vittis, Koord.
2750.435/1205.838). Foto R. Lopfe 2016.
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kalk-Formation. Im Feld konnen der Lochsiten-Kalk und seine strukturellen Cha-
rakteristiken insbesondere dort studiert werden, wo er direkt an der Glarner Haupt-
liberschiebung aufgeschlossen ist (Fig. 38). Dies ist im Gebiet von Atlasblatt Sargans
lediglich an drei Stellen im Weisstannental der Fall (s.a. Kap. Tektonik). Im Gebiet
Ostlich des Gamidaurspitzes finden sich zwischen Gaffia und Wangs entlang der
hier parallel zur Topographie verlaufenden Uberschiebungsbahn immer wieder Res-
te des Lochsiten-Kalks und des entsprechenden Ausgangsgesteins der zugehorigen
subhelvetischen Schuppe (Gaffia-Schuppe). Aufgrund der gegeniiber der liegenden
Martinsmad-Formation deutlich helleren Anwitterungsfarbe sind diese Stellen - auf
dem kantonalen Ubersichtsplan oftmals mit der Flurbezeichnung «in de wisse Stei»
bezeichnet - von weitem sichtbar. Michtigere Vorkommen weisen zudem teils scho-
ne Verkarstungsphinomene wie Karren auf (Fig. 5).

CHROPFSBERG-SCHUPPE

Aufgrund ihrer tektonischen Lage als unterhelvetische Schuppe sind die Ge-
steinsschichten der Chopfsberg-Schuppe (Chrinnen-Schuppe in NYFFENEGGER
1981) oft stark tektonisiert, intern verschuppt und in den meisten Fillen verkehrt
liegend. Auf engstem Raum kommen helvetische Formationen von der Trias bis
zur spiten Kreide vor, deren Kontakte aber meist auch tektonisch sind (NYFFEN-
EGGER 1981). Die stratigraphische Abfolge ist daher sehr liickenhaft. Es fehlen bei-
spielsweise der gesamte Lias und ausser der Seewen-Formation sdmtliche Kreide-
Formationen. Aus diesen Griinden ist es nicht moglich, zuverlidssig Angaben zu
den Schichtméchtigkeiten zu gewinnen. Die Herkunft dieses tektonisch und ur-
spriinglich vermutlich auch stratigraphisch reduzierten helvetischen Schichtsta-
pels ist aller Wahrscheinlichkeit nach im Unterhelvetikum (nordhelvetisches Par-
autochthon) zu suchen, wo gerade die hier fehlenden Schichtglieder des Lias und
der Spiten Kreide nur geringe Michtigkeiten aufweisen.

tn Roti-Formation
Trias

Der Dolomit der Roti-Formation fillt vor allem durch seine gelblich-rétliche
Anwitterungsfarbe auf. Insbesondere dort, wo der Roti-Dolomit als isoliertes Vor-
kommen direkt der flyschartigen Wechselfolge der Bad-Ragaz-Decke aufliegt (z.B.
nordlich Pardiel-Untersiss, im Gebiet von Atlasblatt Vittis), tritt er als Varietit des
Lochsiten-Kalks in stark tektonisierter Auspriagung und fast weiss in Erscheinung
(auch hier findet man wieder die Flurbezeichnung «in de wisse Stei»). Im frischen
Bruch ist der Dolomit hellgrau bis grau, oft stark rekristallisiert und stellenweise
mit feinen Tonhédutchen durchzogen. Die Roti-Formation der Chropfsberg-Schup-
pe liegt meistens verkehrt auf den jiingeren Jura-Schichten (Dogger-Malm) oder
ist in diese eingefaltet.
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Quarten-Formation
Trias

NYFFENEGGER (1981) beschreibt zwei Aufschliisse mit «Quartenschiefern»
bei Koord. 2754.850/1207.610 und 2754.700/1207.410, wobei der erste nicht aufge-
funden werden konnte und es sich beim zweiten eher um Dogger (wahrscheinlich
Bommerstein-Formation) handelt.

14-i; Dogger i. Allg.

NYFFENEGGER (1981) unterscheidet die Bommerstein-Formation («Bommer-
stein-Serie») mit dem Mols-Member («Molser Serie») und die Reischiben-Forma-
tion («Reischiben-Serie»), wobei die drei Einheiten auf seiner Karte wie auch im
Gebiet von Atlasblatt Sargans zusammengefasst dargestellt werden.

Die von NYFFENEGGER (1981) beschriebenen Aufschliisse mit Gesteinen des
Mols-Members sind zum einen fraglich, was ihre Zugehorigkeit angeht, zum ande-
ren sind sie zu klein, um auf der Karte dargestellt zu werden. Bei den Gesteinen,
die der Bommerstein-Formation zugeordnet werden kénnen, handelt es sich um
dunklen, fast kalkfreien Mergel mit diinnen, typisch rotlich bis braun mit dicker
Kruste anwitternden, kieseligen Kalkbidnkchen. Sie sind am Saschielbach bei
Schwamm und bei Untere HOhi sowie eingequetscht zwischen Gesteinen der
Quinten- und der Seewen-Formation am Fahrweg zwischen Schwammboden und
Muttberg aufgeschlossen. Der gut gebankte Kalk der Reischiben-Formation weist
aufgrund seines Ankeritgehalts eine generell braunlich-graue Anwitterungsfarbe
sowie die fiir dieses Gestein typischen ockergelben bis orangefarbenen Flecken
und Stylolithen auf. Er tritt leicht verschuppt und verfaltet an der Basis der strati-
graphisch normal liegenden und aus Schilt- und Quinten-Formation aufgebauten
Scholle bei Gasinzer zu Tage.

is Schilt-Formation
Spéter Jura

Gegeniiber dem Kalk der Reischiben-Formation ist der hellbraun bis hellgrau
anwitternde, leicht mergelige Kalk der Schilt-Formation deutlich dicker gebankt
bis massig auftretend und weist durch einen erhohten Ankeritgehalt vermehrt
ockergelbe bis orangefarbene Flecken auf, was dem Gestein stellenweise ein knol-
liges Aussehen verleiht. Die Gesteine der Schilt-Formation bauen zusammen mit
jenen der liegenden Reischiben-Formation und der hangenden Quinten-Formati-
on den schollenartigen Hiigel bei Gasinzer auf.
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is.g Quinten-Formation
Spéter Jura

Wie die vorangehend beschriebenen Formationen tritt die Quinten-Forma-
tion ausschliesslich im zentralen und siidlichen Teil der Chropfsberg-Schuppe
zwischen Gasinzer und dem Prodchopf auf. Der dick gebankte bis massig ausge-
bildete, durchwegs hellgrau anwitternde und vielerorts verkarstete Kalk ist durch
die tektonische Beanspruchung stark von Kalzitadern durchzogen und meistens
rekristallisiert, wodurch seine urspriingliche, mikritische, im frischen Bruch dun-
kelgraue Grundmasse oft nicht mehr erkennbar ist. Stellenweise konnen auch pri-
maére Brekzien beobachtet werden. Am Prodchopf geht die hier direkt dem Mer-
gel der Bad-Ragaz-Decke aufliegende und in diesen hineingeschuppte Quinten-
Formation (Fig.6) nach oben allmihlich in ein helles, z.T. rosa anwitterndes,
stark tektonisiertes (gebdndertes) und brekziiertes Kalkgestein (Lochsiten-Kalk)
iiber.

Co.11 Seewen-Formation
Kreide

Die Gesteine der Seewen-Formation («Seewerkalk») bilden die Hauptmasse
der Chropfsberg-Schuppe und liegen als jiingstes Schichtglied in der Schuppe zu-
unterst in der Abfolge und demzufolge verkehrt direkt den Gesteinen der Bad-Ra-
gaz-Decke bzw. der Sardona-Decke auf. Das augenfilligste Merkmal dieses in der
Grundmasse mikritischen und hellgrauen Kalks sind die zahlreichen dunklen
Tonhiute, die ihn teils nur stylolithisch, teils in gebdnderter und gefiltelter Art
und Weise durchziehen. In manchen Abschnitten ist diese Binderung so intensiv,
dass das Gestein einen schiefrigen, zuweilen sogar «mylonitischen» Charakter an-
nimmt. Zur tektonischen Basis hin, welche insbesondere an der Alpstrasse beim
Chrinnenloch sowie entlang des Chrinnentobels gut sichtbar ist, wurde der Kalk
der Seewen-Formation bis zur Unkenntlichkeit zu einem lochsitenkalkdhnlichen
Gestein tektonisiert, welches wellenartig und teilweise verschuppt den stark ver-
schieferten Gesteinen der Sardona-Decke aufliegt (Fig. 37, Kap. Tektonik).

GAFFIA-SCHUPPE

1-1,5km 0stlich des Gamidaurspitz treten zwischen der Glarner Hauptiiber-
schiebung und der Martinsmad-Formation der Sardona-Decke isolierte Vorkom-
men von Lochsitenkalk und von tektonisiertem Kalk der Quinten-Formation auf.
Das Grosste befindet sich westlich von Chalchofen bei Koord. 2750.135/1206.405.
Aufgrund der parallel zur Topographie verlaufenden Uberschiebungsbahn und der
nachtréaglichen Erosion ist das urspriinglich zusammenhéingende Vorkommen in
mehrere kleinere isolierte Vorkommen zerschnitten worden.
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Fig.6: In paldogene Mergel (Stad-Formation) der Bad-Ragaz-Decke eingeschuppter, teilweise

tektonisierter Kalk (Quinten-Formation, Schichtung=griin) der Chropfsberg-Schuppe am

Prodchopf, Pardiel (Koord. 2754.426/1206.182) mit verbogener und verschuppter (lappig ausge-

bildeter) Basisiiberschiebung (rot) und in diese einbiegende bzw. diese «umfliessende» Schiefe-
rung im Mergel (blau). Foto R.Lopfe 2014.

LOGSBACH-SCHUPPE

Rund 1,7 km westlich von Weisstannen schneidet der Logsbach auf der meist
mit Lockergestein bedeckten nordlichen Talseite tief in den der Stad-Formation
der Blattengrat-Decke angehorigen, hell anwitternden Kalkmergel ein und ent-
blosst eine keilférmig darin eingebettete, schitzungsweise zwischen 30-50m
michtige Abfolge aus im frischen Bruch dunkelgrauem bis schwarzem, braunlich
anwitterndem, kalkfreiem schiefrigem Tonstein und vor allem gegen oben auch to-
nig-feinsandigem Mergel. Die durchwegs geschieferten feinkérnigen Ablagerun-
gen zerfallen oft in diinne Pldttchen und Spiesse, und die Schieferungsflidchen zei-
gen vielerorts einen metallisch schimmernden Glanz sowie rostrote, stellenweise
auch griinliche Anlauffarben. Zudem sind darin pyritisierte Kalk-Silex-Knollen zu
finden, welche RUEFLI (1956), der dieses Vorkommen als «Dogger-Schiirfling»
erstmals beschreibt, als Steinkerne von Ammoniten deutete und aufgrund dessen
die Abfolge als «Aalénien-Schiefer» in den Dogger stellte. Nach DOLLFUS (1965)
kann es sich bei diesen Gesteinen tatsdchlich um «Aalénien-Schiefer» handeln,
wie sie in der Sedimentbedeckung des Gotthard-Massivs vorkommen (Coroi-For-
mation), was auch RUEFLI (1956) vermutete. Jedoch mahnt DOLLFUS (1965) beziig-
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lich der von RUEFLI (1956) beschriebenen Ammonitensteinkerne zur Vorsicht, da
die fiir den Dogger unabhingig der paldogeographischen Position durchaus cha-
rakteristischen Kalk-Silex-Knollen oft auch organische Formen vortduschen.

Oberhelvetikum

GLARNER DECKENKOMPLEX

Stidwestlich des Seeztals bilden die permischen Sedimente des Verrucanos
den Hauptteil des durch die Glarner Hauptiiberschiebung nach Nordosten ver-
frachteten Glarner Deckenkomplexes. Die den Verrucano-Einheiten aufliegenden
Formationen der Trias und des Lias sind in weiten Teilen dieses Gebiets bereits
erodiert worden. Sie finden ihre Fortsetzung am Nordostrand des Seeztales, wo sie
unterhalb der Steilwdnde zwischen dem Gonzen im Osten und Walenstadt im
Westen aufgeschlossen sind. Die Einheiten des Doggers und Malms liegen tekto-
nisch abgeschert und verschuppt ausschliesslich norddstlich des Seeztals vor (Gon-
zen-Walenstadt-Schuppenzone). Die praktisch liickenlose stratigraphische Abfolge
von der Trias bis in die Kreide wird im nachfolgenden Kapitel beschrieben.

Perm

Das Perm war im mitteleuropdischen Raum eine festlindische Phase. Die
Gebirge der variszischen Orogenese waren weitestgehend bis auf ihre kristallinen
Kerne abgetragen. In einem dextral transtensiven Rahmen und teilweise begleitet
von Vulkanismus bildeten sich verbreitet tektonische Becken, in denen die Erosi-
onsprodukte des umliegenden Landes als teilweise mehrere hundert Meter méch-
tige klastische Sedimente zur Ablagerung kamen. Wéhrend sich die Permokarbon-
troge in Mitteleuropa heutzutage noch mehr oder weniger in ihrer urspriinglichen
Position befinden, wurden die ehemals siidlich anschliessenden Gebiete des hel-
vetischen Faziesraumes von der alpinen Orogene erfasst und die Gesteine dislo-
ziert. Entsprechende, nur lokal auftretende, dann aber oft méchtige, im Wesentli-
chen permische Sedimente finden sich heutzutage in vielen grosstektonischen
Einheiten des Alpenraums, wo sie seit STUDER (1851) als Verrucano bezeichnet
werden (z.B. FISCH 1961, TRUMPY 1966, PFIFFNER 2009).

Das bekannteste und grosste Vorkommen von Verrucano innerhalb der hel-
vetischen Decken liegt in den Glarner und St. Galler Oberldnder Alpen. Dieser so-
genannte Glarner Verrucano (TRUMPY 1966) wurde von OBERHOLZER (1933) aus-
fiihrlich beschrieben und ist auch im Si{idwestteil des Gebiets von Atlasblatt
Sargans verbreitet. Wahrend J. Oberholzer 1910 und 1920 in seinen Karten ledig-
lich zwischen «Schiefern», den sogenannten Sernifiten (Brekzien) und Vulkaniten
unterscheidet, haben FISCH (1961), RYF (1965), MARKUS (1967), RICHTER (1968)
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und andere die liber 1200 m miéchtige Folge detailliert bearbeitet und in lithostra-
tigraphische Einheiten gegliedert. Die meist roten bis violetten Fanglomerate (Ser-
nifite), Sandsteine und schiefrig erhaltenen Tonsteine wurden unter oxidierenden
Bedingungen in einem semiariden Klima vorwiegend als alluviale Schiittungen
abgelagert (z.B. FISCH 1961, RICHTER 1968, LETSCH et al. 2015). Eingelagerte pri-
maére und in die Sedimente umgelagerte Vulkanite zeigen, dass die liberwiegend
im Perm stattfindende Sedimentation des Glarner Verrucanos von zwei Phasen
vulkanischer Aktivitét begleitet war (LETSCH et al. 2015).

Die klastischen Abfolgen des Verrucanos konnen beziiglich ihrer lithologi-
schen Ausprdgung als «molasseartig» charakterisiert werden. Allerdings ist be-
dingt durch die trogartige, in ihren Einzelheiten schwer rekonstruierbare Geome-
trie des Sedimentbeckens eine deutlich komplexere laterale und zeitliche Abfolge
der Schiittungsrichtungen gegeben (z.B. RICHTER 1968, LETSCH et al. 2015). Ein
weiterer wichtiger Unterschied zur paldogenen-neogenen Molasse des Alpenvor-
landes ist die bedingt durch die Uberlast der mesozoischen Schichtfolgen starke
Verfestigung zu einer sehr harten Folge von Quarzsandstein und schiefrigem Ton-
stein, in denen die Schieferung dominiert und eine Schichtung im Feld nur sehr
selten erkennbar ist. Ahnlich ist auch die Natur der Grenzen zwischen den einzel-
nen Einheiten innerhalb des Verrucanos, bei denen es sich durchwegs um un-
scharfe, heterochrone Faziesiibergidnge und -verzahnungen handelt (z.B. RICHTER
1968, LETSCH et al. 2015).

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans konnten in Anlehnung an RICHTER (1968)
und RYBACH (1970) innerhalb des Verrucanos die Mdren-, die Murgtal-, die Fulen-,
die Schonbiihl- und die Kapfen-Formation unterschieden werden.

Pwms Miiren-Formation

Bei den Gesteinen der Miren-Formation (Méren-Serie, FISCH 1961) handelt
es sich um weniger harten, zuriickwitternden monotonen, teilweise siltig-sandigen
schiefrigen Tonstein von eher griingrauer bis lauchgriiner, selten violettroter Far-
be, der Serizit und teilweise Chlorit fiihrt (RICHTER 1968). Er grenzt gegen oben an
die sandigere, etwas hirtere Fulen-Formation und wird gegen Nordosten seitlich
von den tieferen Teilen der Murgtal-Formation ersetzt (s. Fig. 7). Die Untergrenze
wird iiberall im Gebiet von Atlasblatt Sargans durch die Glarner Hauptiiberschie-
bung gebildet.

Als das tiefste im Gebiet von Atlasblatt Sargans aufgeschlossene Glied des
Verrucanos ist die Méaren-Formation im Weisstannental im unteren Teil der Ba-
renwand sowie zwischen Ringgaberg und dem Siemelenchopf aufgeschlossen. Ihre
Machtigkeit betrdgt westlich der Barenwand knapp 150 m und nimmt gegen Nord-
osten ab. Als Schiittungsrichtungen gibt RICHTER (1968) Siiden bis Siidwesten an,
wobei diese gegen oben zunehmend durch eine Schiittungsrichtung aus Norden
und Nordosten abgel6st wird.
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Pvu Murgtal-Formation

Uber der Miren-Formation folgt im Siidwesten die Fulen-Formation (Fulen-
schiefer, FISCH 1961) und im Nordosten seitlich die Murgtal-Formation (Murg-
talsernifit, RYF 1965, RICHTER 1968, s. Fig. 7). Die Murgtal-Formation besteht aus
Brekzien (Sernifit), Grobsand- und Sandstein sowie schiefrigem Tonstein. Die
Komponenten der matrixgestiitzten Brekzien sind schlecht gerundet bis kantig
und maximal wenige Zentimeter gross. Dabei handelt es sich um Gangquarze,
Quarzite, Quarzporphyre und feldspatreiche Gesteinstriimmer (RICHTER 1968).
Beim Grobsand- und Sandstein sowie in der Matrix der Brekzie ist meist ein gewis-
ser Tongehalt vorhanden, der sich im Feld durch eine entsprechende Schieferung
auch dieser Lithologien auszeichnet. Die Farbe ist fiir Verrucano-Verhiltnisse
blass und eher grauviolett, in der Verwitterung teilweise ausschliesslich grau. Ins-
gesamt ist das Gestein verwitterungsresistent und tritt morphologisch als Hart-
ling in Erscheinung. Die Grenzen der Murgtal-Formation sind generell unscharf
ausgebildet. Dabei sind die angrenzenden Einheiten - gegen unten die Miren-
Formation, seitlich gegen Sitidwesten die Fulen-Formation und gegen oben die
Schonbiihl-Formation - durch deutlich geringere Anteile von Sandstein und das
iiberwiegende Fehlen von Brekzien sowie durch eine leichte Anderung der Ver-
witterungsfarbe gekennzeichnet.

Die Murgtal-Formation kommt im Gebiet von Atlasblatt Sargans im unteren
Weisstannental vor. Sie bildet die Ost- und Westflanke des Seeztobels oberhalb
Miilitobel bis Schattenberg und steht auf der Westseite des Tals in den Hiangen von
Hintervermol und den Winden unterhalb von Matells an. Siidlich des Gigerbachs
wird die Murgtal-Formation seitlich rasch durch die Fulen-Formation ersetzt.
Vom Gigerbach bis Schattenberg bildet die Murgtal-Formation die Basis des Ver-
rucanos liber der Glarner Hauptiiberschiebung. In gleicher Position streicht sie an
der Ostlichen Talflanke von Schattenberg in siidlicher Richtung ansteigend tiber
Untergamidaur bis an den siidlichen Blattgebietsrand. Die Méchtigkeit der Murg-
tal-Formation kann im Bereich Cherwald zwischen der Glarner Hauptiiberschie-
bung im Liegenden und der hangenden Schonbiihl-Formation auf etwa 350 m ge-
schitzt werden.

RICHTER (1968) interpretierte den Sernifit im unteren Weisstannental als fan-
glomeratische Schiittungen und korreliert ihn mit dem Murgtalsernifit von RYF
(1965) im Murgtal. Sowohl RYF (1965) als auch RICHTER (1968) schliessen auf-
grund der Zunahme der Komponentengrosse auf eine Schiittung aus Richtung
Norden bis Nordosten. Diese Befunde bestitigen sich im Gebiet von Atlasblatt
Sargans durch das seitliche Auskeilen der Murgtal-Formation gegen Siidwesten,
wo sie von der Fulen-Formation abgel6st wird. (s. Fig. 7).
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Bérenwald Matells Chapfensee

~350m

~250m
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~10km

Sandiges Konglomerat Murgtal-Formation
Kapfen-Formation

Roter bis dunkelvioletter Sandstein Fulen-Formation

Schonbiihl-Formation Maren-Formation

Fig.7: Schematische Auflagerungsverhiltnisse und Verteilung der verschiedenen Lithofazies in-
nerhalb des Glarner Verrucanos im Gebiet von Atlasblatt Sargans.

Pru Fulen-Formation

Die Murgtal-Formation wird im Siidwesten durch die Fulen-Formation (Fu-
lenschiefer, FISCH 1961) ersetzt (s. Fig. 7). Bei der Fulen-Formation handelt es sich
um vielfach sandigen, selten auch feinkonglomeratischen, im Feld grau- bis blauvi-
oletten schiefrigen Tonstein, der aufgrund seines hoheren Sandgehalts zwischen
den weniger sandigen Gesteinen der Miren-Formation im Liegenden und der
Schonbiihl-Formation im Hangenden einen morphologischen Hartling bildet. Im
Vergleich mit der Murgtal-Formation {iberwiegt aber die tonig-sandige Fazies
deutlich gegeniiber der feinbrekzi6sen Fazies. RICHTER (1968) beschreibt von der
Alp Laui (bereits ausserhalb des Kartengebiets) diinne dolomitische Lagen sowie
Lagen mit griinlicher Farbung im Bereich von Galans. Sowohl die Unter- als auch
die Obergrenze der Fulen-Formation kann mit dem Ein- bzw. dem Wiederausset-
zen sandiger Lagen bestimmt werden. Dabei ist aber, bedingt durch die stufenlose
Mischung des Sand- bzw. Tongehalts sowie dem nicht kontinuierlichen Charakter
einzelner Banke im Feld, nur eine unscharfe Grenzziehung moglich. Der seitliche
Ubergang zur Murgtal-Formation ist als Faziesverzahnung ausgebildet und gene-
rell unscharf.

Die Fulen-Formation kommt im Gebiet von Atlasblatt Sargans in den Siid-
hingen des Wannenchopfs und auf Galans vor. Als siidwestliche Fortsetzung der
Murgtal-Formation setzt sie am Gigerbach siidlich von Matells ein und bildet im
Bereich von Brunegg sowie an der Barenweid westlich von Galans grossere Steil-
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abstlirze. Die Michtigkeit der Fulen-Formation betrdgt im Gebiet von Atlasblatt
Sargans rund 250 m.

Die Fulen-Formation stellt mit ihrer {iberwiegend tonigen und sandigen Fa-
zies das beckeninterne Aquivalent der Murgtal-Formation dar (FISCH 1961, RICH-
TER 1968, s. Fig. 7). Im Weisstannental 16st sie die Murgtal-Formation gegen Siid-
westen ab. Die weiter slidwestlich wenig ausserhalb des Gebiets von Atlasblatt
Sargans auftretenden dolomitischen Lagen kOnnen als subaquatische Sedimente
lokaler hypersaliner Becken interpretiert werden (RICHTER 1968). Sowohl FISCH
(1961) als auch RICHTER (1968) schliessen Schiittungsrichtungen aus Siiden und
Siidosten fiir einzelne Lagen (z.B. griinlich geférbten Lagen, RICHTER 1968) nicht
aus. Dies wiirde nicht nur eine beckeninterne, sondern gleichzeitig auch eine zen-
trale Lage im Becken anzeigen.

Ps Schonbiihl-Formation

Die Schonbiihl-Formation (Schonbiihlschiefer, FISCH 1961) wurde von RICH-
TER (1968) in eine untere und obere Einheit unterteilt (untere und obere Schon-
biihlschiefer). Da der sie trennende Quarzsandstein («Schonbiihl-Quarzit») im
Feld nicht durchgingig verfolgt werden kann, wurde diese Unterscheidung im Ge-
biet von Atlasblatt Sargans nicht durchgefiihrt. Der auch als «Grenzquarzit» be-
zeichnete Quarzsandstein konnte aber teilweise als Punktsignatur dargestellt wer-
den (z.B. bei Koord. 2743.225/1208.288).

Bei den Gesteinen der Schonbiihl-Formation handelt es sich um einen ein-
heitlichen schiefrigen und serizitischen Tonstein von meist intensiv roter, in den
tieferen Teilen stellenweise auch violetter Farbe. Obwohl die Verwitterung in der
Regel grobblockig ist, fiihrt die sehr engstindige und durchgingige Schieferung
bei Anschlag zu ebenflichigem, meist diinnblittrigem Zerfall. Teilweise sind diin-
ne Lagen mit etwas hoherem Silt- oder Sandgehalt und eher violetter Farbe zwi-
schen tiefroten reinen schiefrigen Tonstein eingeschaltet. In den hoheren Teilen
der Einheit, insbesondere am Wannenchopf, treten innerhalb des Tonsteins diin-
ne Lagen von Quarzsandstein mit Miachtigkeiten von einem bis maximal 10cm
auf. Gegen Norden werden die hoheren Teile der Formation siltig-feinsandig und
bilden, teilweise stark Hellglimmer fiihrend, eine Ubergangsfazies zum Sandstein
der Kapfen-Formation. Der «Grenzquarzit» (RICHTER 1968) tritt im Gebiet von
Galans in Form von zwei auffilligen, harten, mehrere Meter méchtigen Quarz-
sandsteinbidnken auf, die wellenférmig in den liegenden Tonstein einschneiden
und von einer Lage roten Tonsteins getrennt werden (Fig. 8). Dabei handelt es sich
um groben, teils feinkonglomeratischen und im frischen Bruch hellen bis weissen
Quarzsandstein, der jenem der Mels-Formation sehr dhnlich ist. Siidlich von Ver-
mol tritt bei Koord. 2747.625/1211.185 eine harte feinkonglomeratische Lage inner-
halb der Schonbiihl-Formation auf, die aber eher mit dem Kapfensernifit als mit
dem «Grenzquarzit» bei Galans vergleichbar ist. Gegen Nordosten bzw. Norden
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Fig. 8: Die zwei Bianke des «Grenzquarzits» zwischen unterem und oberem Teil der Schonbiihl-

Formation auf Galans (Koord. 2742.615/1208.425). Auf die untere, etwa 0,8 m méchtige Bank

folgt 0,5-1,2 m schiefriger Tonstein und dariiber die obere, etwa 1-2m méchtige Bank. Die wel-
lige Unterseite der oberen Bank deutet auf eine erosive Basis hin. Foto T. Ibele 2015.
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wird der untere Teil der Schonbiihl-Formation seitlich durch die Murgtal-Forma-
tion ersetzt (RICHTER 1968), wihrend der obere Teil durch Sandstein der Kapfen-
Formation abgelost und teilweise iiberlagert wird (s. Fig. 7). Die Untergrenze der
Schonbiihl-Formation ist gegen die Fulen-Formation im Stidwesten und gegen die
Murgtal-Formation im Nordosten gleichermassen unscharf. Sie wurde im Feld mit
dem Ausbleiben sandiger und groberer Lagen kartiert, welches mit einem generell
einheitlicheren Erscheinungsbild und einer rotlicheren, weniger grauen Farbe der
Schonbiihl-Formation gegeniiber ihrem Liegenden einhergeht. Die Obergrenze
gegen die Trias ist generell scharf. Im Norden wird die Schonbiihl-Formation von
der Kapfen-Formation iiberlagert und seitlich abgeldst. Diese Grenze ist als Ande-
rung der Fazies vielfach verzahnt und durch graduelle Uberginge gekennzeichnet.
Hier wurde aufschlussweise nach {iberwiegend sandiger oder toniger Fazies die
entsprechende Einheit festgelegt. Zusammen mit der flachen Topographie und der
ebenfalls flach einfallenden Grenze ergibt sich ein vielfach kurviger Verlauf, der
zwar nicht in jedem Fall einer im Feld klar definierten Linie entspricht, die gene-
relle Lage und den Charakter der Grenze aber bestmoglich widergibt.

Die Schonbiihl-Formation kommt im Gebiet von Atlasblatt Sargans nord-
westlich und siidostlich des Weisstannentals und im oberen Teil der gegen das
Seeztal abfallenden Hiange der Guscha- und Hithnerkopf-Gruppe vor. Gute Auf-
schliisse finden sich im Talschluss von Obergalans und am Wannenchopf. Zudem
steht die Schonbiihl-Formation im Hangenden der Réti-Formation entlang des
Grats zwischen Burst und Garmil sowie beim Pkt. 1940 m westlich von Ober Ver-
mii an. Diese Gesteine lassen sich makroskopisch kaum von der Quarten-Forma-
tion unterscheiden, stimmen jedoch nach OBERHOLZER (1933) petrographisch voll-
kommen mit dem Verrucanoschiefer im Liegenden der Mels-Formation {iberein
und wurden folglich tektonisch in diese Stellung versetzt. Die Méchtigkeit der
Schonbiihl-Formation kann im Gebiet von Atlasblatt Sargans entlang der Abhin-
ge gegen das Weisstannental abgeschitzt werden. Sie betridgt dort im Bereich von
Obergalans gut 250m, vom Wannenchopf bis zum Stegenbach rund 350 m und
nimmt dann zwischen der Murgtal-Formation im Liegenden und der Kapfen-For-
mation im Hangenden auf 100 m bei Plattmol und wenige Meter im Miilitobel ab.
An den Hiangen der Hiihnerkopf- und der Guscha-Gruppe gegen das Seeztal sowie
im Cholschalgertal ist die Basis der Schonbiihl-Formation nicht aufgeschlossen,
sodass auch keine Méchtigkeit angegeben werden kann. Sie betrigt dort aber sicher
tiber 100 m. RICHTER (1968) gibt fiir den Bereich Schilstal unmittelbar westlich des
Kartengebiets eine Michtigkeit von iiber 500 m an.

Mit den feinkornigeren und homogeneren Ablagerungen der Schonbiihl-For-
mation liegt eine beckeninterne Fazies vor, die sich aber gegen Nordosten {iber die
Murgtal-Formation ausbreitet und damit ein Zuriickweichen der Schiittungszent-
ren und Trogrinder oder ein Ausflachen der Topographie anzeigt. Die Ablagerung
erfolgte nach FISCH (1961) subaquatisch, nach RICHTER (1968) periodisch subaqua-
tisch in einer ausgedehnten playaartigen Sedimentationsebene. Nach dieser von
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RICHTER (1968) mit tektonischer Ruhe erkldrten Phase progradierten im oberen
Anteil der Schonbiihl-Formation mit der Kapfen-Formation von Norden erneut
Sandstein und Fanglomerat.

Kapfen-Formation

Die Kapfen-Formation kann in einen unteren, feinkdrnigeren Abschnitt
(Kapfensandstein, RICHTER 1968) und einen oberen, brekzids-konglomeratischen
Abschnitt (Kapfensernifit, RICHTER 1968) gegliedert werden.

Pxs Roter bis dunkelvioletter Sandstein, Feinkonglomerat

Die von RICHTER (1968) als Kapfensandstein bezeichnete Abfolge ist streng
genommen eine Ubergangsfazies zwischen der liegenden Schonbiihl-Formation
und dem hangenden sandigen Konglomerat (Kapfensernifit, RICHTER 1968). Li-
thologisch iiberwiegt Sandstein, der aber sowohl mit schiefrigem Tonstein als auch
mit Feinkonglomerat wechsellagert. Dabei kann teilweise die Schichtung gut nach-
vollzogen werden, was aufgrund der starken Schieferung im iibrigen Verrucano oft
nicht moglich ist. Die Farbe ist rot bis dunkelviolett und unterscheidet sich kaum
von der liegenden Schonbiihl-Formation und dem hangenden, etwas helleren
Konglomerat (Kapfensernifit). Im Ubergang aus der liegenden Schonbiihl-Forma-
tion 16sen sich die Sandsteinlagen teilweise in Schlieren und Boudins auf, und das
Gestein flihrt hdufig Hellglimmer. In den hoheren Teilen treten zunehmend
miéchtigere konglomeratische Banke vom Typus des Kapfensernifits und teilweise
auch hell verwitternder Quarzsandstein vom Typus der Mels-Formation auf. Dabei
schneiden die Lagen vom Typus des Kapfensernifits haufig mit ihrer Basis erosiv
in das Liegende ein. Solche Binke wurden teilweise (z.B. bei Koord. 2747.200/
1213.550) als sandiges Konglomerat (Kapfensernifit) auf der Karte ausgeschieden.
Sowohl die Untergrenze zur Schénbiihl-Formation als auch die Obergrenze zum
sandigen Konglomerat (Kapfensernifit) ist als Anderung der Fazies vielfach ver-
zahnt und durch graduelle Ubergiinge gekennzeichnet. Dabei entsprechen die auf
der Karte eingetragenen Grenzen keiner im Feld klar definierten Linie, sondern
geben den bestmoglich Verlauf wider.

Der rote bis dunkelviolette Sandstein und das Feinkonglomerat bilden zu-
sammen mit dem sie tiberlagernden sandigen Konglomerat (Kapfensernifit) die
mittleren und unteren Hinge auf der Siidwestseite des Seeztals. Dabei tritt die Ab-
folge grossflachig in Hohenlagen zwischen 700 und 1100 mii.M. von Flumserberg
im Nordwesten bis Vermol im Stidosten auf. Ostlich von Vermol kann sie als Uber-
gangsfazies zwischen Schonbiihl-Formation im Liegenden und sandigem Konglo-
merat im Hangenden als schmales Band und mit abnehmender Méchtigkeit bis ins
Miilitobel verfolgt werden. Die Michtigkeit der Abfolge ist aufgrund ihres hangpa-
rallelen Einfallens und des seitlich raschen Verzahnens sowohl mit der Schonbiihl-



33

Formation als auch mit dem sandigen Konglomerat nur eingeschriankt bestimm-
bar. Sie betrigt in einem Streifen vom Chapfensee {iber Parfanna bis siidlich von
Portels sicher iiber 50 m, nimmt aber von Vermol gegen das Miilitobel innerhalb ei-
niger hundert Meter auf unter 10m ab.

Pxx Sandiges Konglomerat, grobkorniger Sandstein, einzelne schiefrige
Tonsteinlagen

Bei der von RICHTER (1968) als Kapfensernifit bezeichneten Abfolge handelt
es sich um ein hartes, matrixgestiitztes, sandiges Konglomerat, grobsandigen
Quarzsandstein und dazwischen eingeschaltete, meist geringméichtige schiefrige
Tonsteinlagen. Die Gerdllkomponenten sind maximal wenige Zentimeter gross.
Darunter erwdhnt RICHTER (1968) Granit, Gangquarz, Albit, Gneis, Glimmer-
schiefer, Griinschiefer, Eruptiva und Sedimente. Die Farbe des sandigen Konglo-
merats ist tiberwiegend dunkelrot bis violett, in groberen Bianken auch hellrot und
selten weisslich, in Sandsteinbidnken stellenweise auch griinlich. Das Gestein ist
hiufig undeutlich gebankt, wobei die Schichtflichen uneben sind und die Binke,
insbesondere die grobkornigen Lagen, seitlich auskeilen oder abgelost werden.
Auch der Sandstein und das Konglomerat zeigen immer wieder eine weitstandige
Schieferung. Helle quarzitische und konglomeratische Lagen sind im Einzelauf-
schluss dem Quarzsandstein der Mels-Formation oft sehr dhnlich. Die Untergren-
ze zum Kapfensandstein ist als Anderung der Fazies vielfach verzahnt und durch
graduelle Uberginge gekennzeichnet (Fig. 9). Die Obergrenze zur Mels-Formation
ist aufgrund der lithologischen Ahnlichkeiten im Feld ebenfalls unscharf ausgebil-
det. Nur teilweise wittern die obersten Meter des Kapfensernifits etwas stérker zu-
riick, sodass eine leichte Gelindemulde ausgeprigt ist. Selbst der Farbiibergang
von roter zu heller bis weisslicher Verwitterungsfarbe ist oft graduell.

Der Kapfensernifit bildet zusammen mit dem liegenden Kapfensandstein die
mittleren und unteren Hénge auf der Siidwestseite des Seeztals. Dabei tritt der
Kapfensernifit grossflichig in den unteren Hohenlagen zwischen dem Talboden
und etwa 800 bis 1000 m .M auf. Die Michtigkeit des Kapfensernifits ist aufgrund
seines hangparallelen Einfallens und des seitlich raschen Verzahnens mit dem
Kapfensandstein nur eingeschrinkt bestimmbar. RICHTER (1968) gibt fiir dieses
Gebiet eine Michtigkeit von rund 250 m an. Auf der Ostseite des Weisstannentals
bildet der Kapfensernifit die Hiange bei Vorderberg oberhalb von Wangs. Des Wei-
teren kommt der Kapfensernifit im Hangenden der Schonbiihl-Formation von
Ebenwald bis Garmil vor. Gesteine vom Typus Kapfensandstein wurden in diesem
Gebiet nicht separat auskartiert, sondern mit dem Kapfensernifit zusammen aus-
geschieden. Die Untergrenze des Kapfensernifits gegen die Schonbiihl-Formation
ist als Anderung der Fazies vielfach verzahnt und durch graduelle Uberginge ge-
kennzeichnet. Die Obergrenze zur Mels-Formation ist aufgrund der lithologischen
Ahnlichkeiten im Feld ebenfalls unscharf ausgebildet. Die hier auskartierte Gren-
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Fig.9: Sandiges Konglomerat (Kapfensernifit) nahe am Ubergang aus dem roten bis dunkelvio-
letten Sandstein (Kapfensandstein) mit weisslich verwitternden Sandsteinlagen (Koord.
2747.700/1213.165). Bildhohe etwa 6 m. Foto T. Ibele 2015.

ze entspricht somit nicht in jedem Fall einer im Feld klar definierten Linie, gibt je-
doch ihren generellen Verlauf bestmoglich wider. Die Méchtigkeit des Kapfenser-
nifts slidostlich des Weisstannentals ist im Vergleich zur westlichen Seite auf
wenige Dutzend Meter reduziert.

Mit der Kapfen-Formation ist im Nordostteil des Glarner Verrucanos erneut
eine grobdetritische Schiittung iiberliefert. Sie greift iber der maximalen Ausdeh-
nung der Tonsedimentation der mittleren Schonbiihl-Formation von Nordosten
gegen die Mitte des Troges vor. Dabei ist das von RICHTER (1968) erwidhnte Vor-
kommen von Metamorphiten (amphibolitfazielle Gneise, Glimmer- und Griin-
schiefer) im Kornspektrum der Konglomerate innerhalb des gesamten Glarner
Verrucanos einzigartig (LETSCH et al. 2015) und weist auf ein verdndertes Lieferge-
biet hin. Die auffillige Diskordanz zwischen Mels-Formation und Schénbiihl-For-
mation wird gegen Nordosten undeutlicher, bis schliesslich zwischen dem sandi-
gen Konglomerat (Kapfensernifit) und dem Quarzsandstein der Mels-Formation
eine kontinuierliche Sedimentation oder zumindest eine deutlich kiirzere Dauer
ihres Unterbruchs nicht mehr ausgeschlossen werden kann (RICHTER 1968).
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Trias

Nach einer festlindischen Periode setzt in der Friihen Trias mit dem Sand-
stein der Mels-Formation eine Transgression ein, in deren Folge sich ab dem Ani-
sien im helvetischen Faziesraum lateral wechselnde, intertidale bis flachmarine
und vielfach evaporitische Bedingungen einstellen. Paldogeographisch diirfte die-
se Situation den Randbereichen des germanischen Muschelkalkmeers entspre-
chen (BRUNNSCHWEILER 1948, STURZENEGGER 2004, PFIFFNER 2009). GISLER
et al. 2007) geben dagegen fiir die Mels-Formation der Zentralschweiz eine mit
der Tethys verbundene Transgression aus Siidosten an, mit der sich im zentral- und
osthelvetischen Faziesraum eine flachmarine Verbindung zum germanischem Be-
cken ausbildet. In der Folge werden im Bereich des heutigen unteren Glarner De-
ckenkomplexes Rauwacke und Dolomit der Roti-Formation abgelagert. In der Spa-
ten Trias kommt es dann nach einem Sedimentationsunterbruch - dokumentiert
durch eine Schichtliicke tiber dem Dolomit der Réti-Formation - nochmals zu fest-
landnaher Sedimentation (BRUNNSCHWEILER 1948, PFIFFNER 2009). Die dabei ab-
gelagerte, von quarzreichem Sandstein unterbrochene Abfolge roten Tonsteins
(Quarten-Formation) erinnert an den Keuper der Germanischen Trias (BRUNN-
SCHWEILER 1948, PFIFFNER 2009, FUNK in Vorb.).

t Mels-Formation

Bei der Mels-Formation handelt es sich liberwiegend um dickbankigen, teil-
weise massigen harten Quarzsandstein. Das Gestein verwittert meist hell- bis dun-
kelgrau, stellenweise auch dunkelrot, und zeigt im frischen Bruch eine hellgraue
bis weisse, teils rotliche oder griinliche Farbe. Bankmaéchtigkeit und Korngrosse
nehmen tendenziell gegen oben hin ab, wobei vor allem basal feinkonglomerati-
sche Lagen hiufig sind. In den h6heren Teilen der Formation kommen zwischen
feindetritischen Lagen von griinlichem hartem Siltstein, flasrigem Sandstein und
grauem Tonstein zunehmend diinnbankige Karbonate vor. Dabei handelt es sich
um grau und gelblich verwitternden, im frischen Bruch hellbeigen und stellenwei-
se Pyrit fiihrenden mikritischen Dolomit sowie im frischen Bruch dunklen und
feinspatigen Kalk.

Wihrend der Grossteil der Formation als Hartling Felsstufen bildet, ist der
obere Teil weniger verwitterungsresistent und meist nur in Bachgriben aufge-
schlossen. Wo dieser obere Teil der Mels-Formation flichenmissig bedeutend auf-
tritt, wurde er bei der Kartierung als diinnbankige Wechsellagerung gelb anwitternden
dichten Dolomits mit schiefrigem Ton-, Silt- und Feinsandstein (t,) separat ausgeschie-
den (z.B. im Rollbach bei Koord. 2744.875/1213.450).

Die Untergrenze der Mels-Formation ist {iber der Schonbiihl-Formation
des Verrucanos im Feld gut zu fassen und in den Hochlagen {iber der Waldgren-
ze sogar héufig aufgeschlossen. Dabei handelt es sich um einen scharfen, in der
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Regel erosiv ausgebildeten Kontakt, bei dem die basalen Feinkonglomerate der
Mels-Formation in die Schonbiihl-Formation einschneiden. Hiufig kam es dabei
zur Aufnahme von Schmitzen der Schonbiihl-Formation in die Mels-Formation.
Diese erosive Basis ist im Bereich «Wissi Chopf» (Koord. 2743.650/1208.835) an
mehreren Stellen gut beobachtbar. Méchtigere Lagen dunkelroten Tonsteins vom
Typ der Schonbiihl-Formation treten auch hoher innerhalb der Mels-Formation
auf (so bei Koord. 2745.525/1213.150) und sind moglicherweise als Umlagerungen
zu interpretieren (BRUNNSCHWEILER 1948). Uber dem sandigen Konglomerat der
Kapfen-Formation (Kapfensernifit) ist die Untergrenze aufgrund der grossen li-
thologischen Ahnlichkeit beider Einheiten im Geldnde eher unscharf.

Die Obergrenze der Mels-Formation ist aufgrund des lithologischen Uber-
gangs in die dolomitische Fazies der Roti-Formation im Feld vielfach nur unscharf
zu ziehen (Fig. 10).

Die Gesteine der Mels-Formation treten im Gebiet von Atlasblatt Sargans
meist oberhalb der Verrucano-Einheiten auf. In Talndhe sind sie an der Typloka-
litdt bei Mels in einer Synklinalstruktur und als Erosionsrest bei Plons erhalten.
Dariiber hinaus tritt Mels-Formation in einer Kette kleinerer Aufschliisse als
verkehrtliegende Serie zusammen mit Gesteinen der Roti-Formation zwischen
Wangs-Hinterberg und der Alp Wald auf. Im Bereich der Rot Wand (Koord.
2745.750/1209.410) und an der Stefisplangg (Koord. 2744.250/1211.200) im Chol-
schlager Tal fehlen die Gesteine der Mels-Formation. In beiden Fillen liegen Ge-
steine der Réti-Formation direkt der Schonbiihl-Formation auf.

Insgesamt kann fiir die Mels-Formation eine Michtigkeit von bis zu 30 m an-
genommen werden, wobei der harte Quarzsandstein im unteren Teil in der Regel
zwischen 5 und 25m und die obere dolomitische Mels-Formation bis maximal
15m einnehmen.

Das genaue Alter der Mels-Formation ist aufgrund weitgehenden Fehlens
von Fossilien ungewiss. In der Zentralschweiz konnten GISLER et al. (2007) mittels
Pollenanalysen ein frithanisisches Alter bestimmen.

Das seitliche Aussetzen der oberen und teilweise der gesamten Mels-For-
mation wurde von OBERHOLZER (1933) als priméres Fehlen durch liickenhafte
Ablagerung interpretiert, wohingegen BRUNNSCHWEILER (1948) und RICHTER
(1968) sowohl priméres als auch sekundéres, durch nachtréigliche Erosion be-
dingtes Fehlen feststellen. Insgesamt ist fiir den Sedimentationsraum der Mels-
Formation eine differenzierte Topographie mit nicht flichendeckender Ablage-
rung anzunehmen (RICHTER 1968). Wechselnde Erosions- und Ablagerungs-
zentren fiihrten dabei zu priméren wie auch sekundiren Schichtliicken. Auch
sind spétere tektonische Vorginge fiir das lokale Fehlen der Mels-Formation
nicht auszuschliessen.

Allgemein gilt die Mels-Formation als transgressives und iiberwiegend mari-
nes Sediment (OBERHOLZER 1933, BRUNNSCHWEILER 1948, RICHTER 1968). Dabei
interpretieren GISLER et al. (2007) die siliziklastischen unteren Teile der Forma-
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Fig. 10: Stratigraphischer Ubergang von der Mels-Formation zum Dolomit der Roti-Formation.

Im unteren Teil der Wand grobdetritische Bianke des unteren Anteils der Mels-Formation, dar-

iiber grau verwitternde feindetritische Banke im Wechsel mit gelb verwitterndem diinnbanki-

gem Dolomit (oberer Anteil der Mels-Formation). Schliesslich setzten die detritischen Bianke in
der Roti-Formation aus. Aufschluss bei Koord. 2749.240/1207.250. Foto T.Ibele 2015.
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tion noch als .t.errestrisch. Sie folgen der &lteren, festlindisch-erosiven Phase, von
der sie einen Ubergang in die - in der oberen Mels-Formation iiberlieferten - von
Gezeiten bestimmten Sedimentation bilden.

ty Réti-Formation

Bei den Gesteinen der Roti-Formation handelt es sich um teils massigen,
vielfach gebankten, gelblichgrau bis grau anwitternden, im Bruch hellgrauen
feink6rnigen Dolomit, der die hoheren Anteile der Formation einnimmt. In den
tieferen Teilen dominiert diinnbankiger Dolomit, seltener Kalk und Tonmergel
und hiufig Rauwacke. Die Rauwacke tritt in diinnen, meist gelblich verwittern-
den Binken ebenso auf wie in lokal massiger Ausbildung, in der sie kleinere Fels-
winde und Stufen bildet, die lateral nicht verfolgbar sind. Vor allem in der Rau-
wacke finden sich hdufig Brekzien mit Lithoklasten von Dolomit, der aus den
liegenden Teilen der Roéti-Formation und aus der obersten Mels-Formation
stammt, ebenso wie Quarzsandstein und schiefriger Tonstein des Verrucanos. Im
Nordwesten zwischen Madems und Wildenberg wurde der unterste Teil der
Formation auf der Karte als «Unterer Dolomit» der Roti-Formation ausgeschie-
den (z.B. Koord. 2743.960/1214.725. Unter dieser von BRUNNSCHWEILER (1948)
eingefiihrten und von RICHTER (1968) beibehaltenen Bezeichnung wird diinn-
bankiger gelblich verwitternder dichter Dolomit zusammengefasst. Dabei han-
delt es sich um eine wenige Meter méichtige Ubergangsfazies zwischen der liegen-
den obersten dolomitischen Mels-Formation und der hangenden Rauwacke. Sie
unterscheidet sich von der obersten dolomitischen Mels-Formation durch das
Fehlen siliziklastischer Lagen und dadurch, dass die Schichtplatten im Feld meist
als Hartling erscheinen.

Die Untergrenze der Roti-Formation wird durch einen lithologischen Uber-
gang aus der obersten Mels-Formation gebildet und ist daher in Aufschliissen un-
scharf. Meist wird sie iber dem quarzsandsteinreichen Hauptkorper der Mels-For-
mation am Ubergang zu weichen Landschaftsformen mit fehlenden Aufschliissen
gezogen. Die Obergrenze ist als lithologischer und morphologischer Kontrast zur
Quarten-Formation scharf ausgebildet.

Das Verbreitungsgebiet der Roti-Formation steigt von Nordwesten nach Siid-
osten an und liegt damit auf der Suidseite des Seetztals in der Guscha- und der
Hiihnerkopf-Gruppe auf etwa 1100 bis 1550 m ii.M, im Cholschlager Tal auf etwa
1500 bis 1900 m ii.M und an der Madfurgell und im Bereich des Gamidaurspitz auf
uber 2000 mii.M. Reste von Roti-Formation sind im Kern einer Synklinalstruktur
am Hiigel Chastels bei Mels erhalten. Dariiber hinaus tritt R6ti-Formation in einer
Kette kleinerer Aufschliisse als verkehrtliegende Serie zusammen mit Gesteinen
der Mels-Formation zwischen Wangs-Hinterberg und der Alp Wald auf. In der
Rauwacke und dem diinnbankigen Dolomit des unteren Anteils der Roti-Formati-
on sind hdufig Abscherhorizonte lokalisiert. Als solche bilden die Gesteine der
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Fig. 11: Profil am Gamidaurspitz (Koord. 2748.900/1207.025) von OBERHOLZER (1933). Es zeigt

die Roti-Formation in ihrer im Gebiet von Atlasblatt Sargans typischen Ausbildung und Mich-

tigkeit, von der die Rauwacke im unteren Teil etwa zwei Drittel, der Dolomit im oberen Teil etwa
ein Drittel der Gesamtmaichtigkeit einnimmt.

Roti-Formation auch die Basis der Hithnerkopf-Gruppe, wo sie in der Westflanke
des Hiienerchopfs, an den Bremenchopf und im Nordosten des Schwarzchopfs
aufgeschlossen sind. Westlich von Maddemsvorséiss am Roéllbach und im Bereich
von Koord. 2746.305/1210.890/1545 am Lutzbach fehlt der Dolomit des hoheren
Anteils der Roti-Formation. Dabei liegt am Lutzbach der Tonstein der Quarten-
Formation wenige Meter iiber oft tonigen, gelblich verwitternden diinnbankigen,
teils mit grauen rauwackeartigen Bianken durchsetzen Gesteinen, in denen sich
Brekzienhorizonte mit faustgrossen Komponenten von gelblichem Dolomit und
perlmuttfarbenem Tonstein finden.

Insgesamt kann fiir die Roti-Formation eine Michtigkeit von bis zu 50 m an-
genommen werden, wobei bedingt durch die tektonische Beanspruchung als Ab-
scherhorizont und das stellenweise Fehlen von Schichtgliedern insbesondere in
den tieferen Teilen der Formation Schwankungen auftreten konnen. Meist entfal-
len etwa ein Drittel der Gesamtmaichtigkeit auf die hoheren Formationsanteile des
Roti-Dolomits (Fig. 11).

Das Alter der Roti-Formation wird anhand einer verarmten und kleinwiich-
sigen Muschelfauna (vgl. GISLER et al. (2007) als Anisien bis Carnien bestimmt.

Der gebankte Dolomit, die Rauwacke und der darin eingeschaltete Gips (aus-
serhalb des Gebiets von Atlasblatt Sargans) spiegeln insgesamt einen flachmari-
nen und hypersalinen Sedimentationsraum wider (BRUNNSCHWEILER 1948, RICH-
TER 1968). Nach den transgressiven Ablagerungen der Mels-Formation und ihres
marinen oberen Anteils etablierten sich damit in der Roti-Formation durchgéingig
vollmarine Bedingungen.
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tin Quarten-Formation
tie Braungrau anwitternder schiefriger Ton- und Siltstein, Lagen siltigen
Kalkes

Den Hauptanteil der Quarten-Formation bildet weinroter, untergeordnet
auch griinlicher oder grauer Ton- und Siltstein, der in der Regel als diinnbléttriger,
z.T. mergeliger schiefriger Tonstein ausgebildet ist. Stellenweise finden sich Einla-
gerungen von knauerig bis flaserig ausgezogenen, diinnen Lagen von Sandstein
oder Feinkonglomerat. Im Dach der Formation konnen einige Meter solchen san-
digen schiefrigen Tonsteins mit Lagen kieseligen Kalks und feinbrekziésen Sand-
steins im frischen Bruch griine, verwittert braune bis graue Farbe aufweisen und
dann im Feld den Gesteinen der {iberlagernden Prodkamm-Formation sehr 4hn-
lich sein. Sie wurden auf der Karte teilweise als braungrau anwitternder schiefriger
Ton- und Siltstein, Lagen siltigen Kalkes ausgeschieden. Im unteren bis mittleren
Teil der Abfolge, oft basal direkt auf die R6ti-Formation folgend, tritt harter quar-
zitischer Sandstein und Feinkonglomerat vom Typus der Mels-Formation in kom-
pakten, bis wenige Meter méchtigen Banken auf. Dieser Quarzsandstein verwittert
hellgrau, teils rotlich, ist im frischen Bruch weiss und stellenweise braunfleckig
und bildet morphologische Hirtlinge. Als Komponente im Feinkonglomerat tritt
neben den dominierenden Quarzkdrnern auch rétlicher Siltstein auf, der vermut-
lich aus der Quarten-Formation aufgearbeitet wurde. Bei Koord. 2746.380/1210.680
fiihrt das Konglomerat an der Basis der Quarten-Formation bis 10 cm grosse Kom-
ponenten von Roéti-Dolomit. Die Dolomitkomponenten sind dabei teilweise oft
auch ganz aufgelost, sodass an ihrer Stelle nur noch eine 16chrige Struktur des
Konglomerats bleibt.

Die Untergrenze der Quarten-Formation ist im Feld in der Regel deutlich
ausgebildet. Uber dem Dolomit der R6ti-Formation setzt dabei iiberall siliziklasti-
sche Sedimentation entweder in Form roten Tonschiefers oder hellen Quarzsand-
steins ein. Die Basis des Quarzsandsteins ist stets erosiv und schneidet dort, wo sie
die Basis der Formation bildet, auch erosiv in den Dolomit der R6ti-Formation ein.
Die Obergrenze der Quarten-Formation ist weniger deutlich und sehr selten aufge-
schlossen. Mit ihr geht ein Wechsel der Verwitterungsfarbe von dominant rot in
der Quarten-Formation zu dominant braun in der Prodkamm-Formation einher,
der sich aber vielfach einige Meter unterhalb der eigentlichen Formationsgrenze
vollzieht. Hier handelt es sich offensichtlich um einen Fazieswechsel, der sich bei
kontinuierlicher Sedimentation abspielt (TRUMPY 1949) und bei dem sich im Feld
die Morphologie als zuverldssigste Abgrenzung erweist. So bildet die Oberkante
der im Dach relativ sandigen Quarten-Formation in der Regel eine Geldndekante.

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans kommt die Quarten-Formation in der Gu-
scha- und in der Hithnerkopf-Gruppe sowie ostlich des Weisstannentals vor. In der
Guscha-Gruppe liegen die Vorkommen an den Hiangen zum Seeztal als dip slope
zwischen etwa 1400 und 1650 mii.M. sowie an den Hingen zum Cholschlager Tal
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als von Nordosten nach Stidwesten ansteigendes Band vor. In der Hiihnerkopf-
Gruppe tritt die Quarten-Formation in mehreren Stockwerken iibereinander auf.
Das unterste Vorkommen folgt den Hingen zum Cholschlager Tal und setzt sich
als dip slope an den Hingen zum Seeztal unter den Luggenbdden fort. Von dort
zieht es nach Siiden bis zur Rot Wand, wo die Quarten-Formation die obersten
Wandpartien bildet. In der eigentlichen Hiihnerkopf-Gruppe ist die Quarten-For-
mation am Madchopf sowie rund um den Hiienerchopf und grossfliachig im Be-
reich Broch-Schwarzchopf aufgeschlossen. Weitere Vorkommen an der Schitteregg
und am Loschopf sowie siidlich von Tamons-Vorsidss werden von Prodkamm-
Formation unter- und teilweise von Réti-Formation iiberlagert. Ostlich des Weiss-
tannentals treten Gesteine der Quarten-Formation als Erosionsreste auf dem Ga-
midaurspitz (Fig. 11) und bei Burst sowie in einer Kette kleinerer Aufschliisse als
verkehrtliegende Serie zusammen mit Gesteinen der Roti- und Mels-Formation
zwischen Wangs-Hinterberg und der Alp Wald auf.

Insgesamt kann fiir die Quarten-Formation im Gebiet von Atlasblatt Sargans
eine Michtigkeit von 50-70 m angenommen werden, wobei die Quarzsandsteine
bis zu 30 m méchtig werden konnen.

Das Alter der Quarten-Formation ist aufgrund weitgehenden Fehlens von
Fossilien nicht genau zu bestimmen (Carnien-Rhétien). BRUNNSCHWEILER (1948)
Korreliert den Quarzsandstein mit dem Schilfsandstein der Germanischen Trias,
der ins Carnien gestellt wird (GEYER et al. 2011). TRUMPY (1949) wies fiir die han-
genden Gesteine des «Infralias» ein Rhétien-Alter nach.

Ahnlich wie die Mels-Formation setzt der Quarzsandstein der Quarten-For-
mation erosiv und wahrscheinlich auf eine festlindische Phase folgend ein. Anders
als in der Mels-Formation bleibt die Sedimentation im oberen Teil der Quarten-
Formation aber siliziklastisch dominiert und zeigt mit der {iberwiegend roten Fir-
bung anhaltend oxidierende Bedingungen an. Dabei lassen, dhnlich wie fiir die
Mels-Formation, die ausgeprigten vertikalen wie lateralen Méachtigkeitsschwan-
kungen des Quarzsandsteins sowie seine regional verschieden starke Erosion des
Liegenden (RICHTER 1968) auf eine komplexe Topographie des osthelvetischen Fa-
ziesraums schliessen. Aufgrund von karbonatischen Einschaltungen postuliert
BRUNNSCHWEILER (1948) fiir die Quarten-Formation iiberwiegend marine, aller-
dings stark von kontinentalem Eintrag geprigte Sedimentationsbedingungen.
Mindestens gegen das Rhétien nimmt der marine Einfluss dann mit Sicherheit zu.

Jura

Zu Beginn des Juras waren weite Teile Mitteleuropas von einem epikontinen-
talen Meer mit einer Wassertiefe von wenigen Dekametern bis wenigen hundert
Metern bedeckt, das eine weitldufige Bucht am Nordrand der Tethys bildete. Der
Ostliche helvetische Ablagerungsraum war wahrend des Frithen Juras gegen Nord-
westen durch die Hochzone des alemannischen Lands (TRUMPY 1952) vom schwi-
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Bezeichnungen sind kursiv) vom Verrucano bis zur Frithen Kreide des Helvetikums im Gebiet
von Atlasblatt Sargans (Glarner Deckenkomplex), modifiziert nach IBELE et al. (2016).
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bisch-argovischen Ablagerungsraum getrennt (TRUMPY 1952, GEYER et al. 2011).
Diese von TRUMPY (1949) als «Randflexur» bezeichnete Zone war von aktiver
Bruchtektonik begleitet (TRUMPY 1949, 1952, SCHINDLER 1959). Obwohl siidostlich
dieser Linie und damit auch im Gebiet des Atlasblattes Sargans die Michtigkeit
des Lias einige hundert Meter betrigt, blieb die Sedimentation durchwegs flach-
marin (neritisch). Wiahrend der Ablagerung der Prodkamme-, der Spitzmeilen- und
der Sexmor-Formation konnte der Sedimenteintrag offenbar mit der Subsidenz
Schritt halten (TRUMPY 1949, FUNK 1985).

Lias’
(inkl. «Infralias-Sandstein» und «Laui-Schiefer»)

tur-l, Grauer, z.T. braunlich anwitternder fein- bis mittelkorniger
Quarzsandstein («Infralias-Sandstein»), dunkler weicher Tonstein
(«Laui-Schiefer»)

Bei guten Aufschlussverhiltnissen sind zwischen der eigentlichen Quarten-
Formation und dem Cardinien-Member der Prodkamm-Formation sehr weicher,
oft dunkler schiefriger Tonstein und wenige bis maximal 15 m héher die auffallen-
de Bank des «Infralias-Sandsteins» kartierbar. Bei letzterem handelt es sich um ei-
nen braun verwitternden gebankten, im frischen Bruch grauen fein- bis mittelkor-
nigen und leicht braunfleckigen oft karbonatfreien harten Quarzsandstein, der
iiber dem Dach der Quarten-Formation eine erste Geldanderippe bildet. Der darun-
terliegende, von BRUNNSCHWEILER (1948) als «Laui-Schiefer» bezeichnete und in
die oberste Quarten-Formation gestellte weiche dunkle Tonstein wurde im Gebiet
von Atlasblatt Sargans zusammen mit dem «Infralias-Sandstein» als eine Einheit
ausgeschieden.

Das Alter der Basis des «Infralias-Sandsteins» wurde von TROMPY (1949) als
Rhétien, das Dach als frithes oder mittleres Hettangien bestimmt.

I, Prodkamm-Formation
spates Hettangien - frithes Sinémurien

Lise Cardinien-Member

Die Prodkamm-Formation gliedert sich im Gebiet von Atlasblatt Sargans in
einen hangenden, als Prodkamm-Formation im Allgemeinen ausgeschiedenen
Teil («Prodkammserie», TRUMPY 1949) und das liegende Cardinien-Member.

Beim Gestein des Cardinien-Members handelt es sich um weichen, serizi-

! Unter dem Begriff Lias (im Sinn einer lithostratigraphischen Einheit im Rang einer
Gruppe) werden diejenigen Formationen zusammengefasst, die (ungefihr) im erdgeschichtli-
chen Zeitabschnitt des Frithen Juras abgelagert wurden. Dasselbe gilt sinngemidss fiir die Be-
griffspaare Dogger / Mittlerer Jura und Malm / Spiter Jura.
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tisch glinzenden, hellen und grauen schiefrigen Tonstein und Mergel, dessen Mer-
gelgehalt tendenziell gegen oben zunimmt. Er wird von selten wenige Meter méch-
tigen Binken harten karbonatischen Sandsteins und Sandkalks, gegen oben auch
spatigen kieseligen Kalks durchzogen. Im Sandkalk und Kieselkalk treten Schillla-
gen und Crinoidenbénke auf. Diese harten Bianke bilden in steilerem Geldnde Stu-
fen und kleine, maximal 5-10m hohe Winde. Bei flacherem Gelidnde zeigt sich
das Member meist in erdig zerfallendem, grauem bis silbern glinzendem schiefti-
gem Tonstein, der in Runsen und Bacheinschnitten zu Tage tritt.

Beim Gestein des oberen Anteils der Prodkamm-Formation («Prodkammse-
rien, TRUMPY 1949) handelt es sich, &hnlich wie beim Cardinien-Member, um wei-
chen tonigen und schiefrigen Mergel sowie harte Kalk-, Sandstein- und Quarz-
sandsteinbdnke, wobei die weichen Lithologien weniger dominant sind als im
Cardinien-Member und der Quarzsandstein vor allem gegen oben zunimmt. Der
Kalk ist hdufig kieselig oder sandig und teils biodetritisch, der Sandstein kalkig, oft
knorrig und teils schiefrig ausgebildet. Im Sandstein und Quarzsandstein treten
Konglomerate mit gerundeten, bis wenige Zentimeter grossen Komponenten von
Quarz und Dolomit auf. Die Verwitterungsfarbe der Kalk- und Sandsteinbidnke ist
iiberwiegend braun bis gelblich, selten grau, die der Quarzsandsteine hell bis weiss-
lich. Im frischen Bruch ist der Kalk oft grau, der Sandstein und Quarzsandstein
hellgrau, selten weisslich und oft von Limonit braun oder orange gefleckt.

Die Untergrenze der Prodkamm-Formation ist durch das Einsetzen des sehr
weichen dunklen schiefrigen Tonsteins iiber dem obersten Teil der Quarten-For-
mation oder dem Hirtling des «Infralias-Sandsteins» gekennzeichnet. Sie ist im
Feld in der Regel nicht aufgeschlossen und wurde bei der Kartierung mithilfe des
meist vorhandenen Geldndeknicks gezogen. Die Obergrenze des Cardinien-Mem-
bers wird von TRUMPY (1949) und RICHTER (1968) an der Basis einer oolithischen
Bank, dem «Leitoolith», gezogen und als scharf beschrieben. Dies konnte an meh-
reren Stellen im Feld nachvollzogen werden. Die Obergrenze der Prodkamm-For-
mation ist im Gebiet von Atlasblatt Sargans meist unter Hangschutt verborgen.

TRUMPY (1949) bestimmt fiir das Cardinien-Member als Alter spites Hettan-
gien und gibt als jiingstes Alter des oberen Anteils der Prodkamm-Formation mitt-
leres bis spétes Sinémurien an.

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans kommen die Prodkamm-Formation und das
ihr zugehorige Cardinien-Member hauptsichlich in der Guscha- und in der Hiih-
nerkopf-Gruppe vor. In der Guscha-Gruppe tritt sie siidlich von Maddems-Hinter-
siss an der Pfufisegg und an der Plattisegg in flichenméssig grosser Verbreitung so-
wie an der Wisswand, am Nordfuss und als tektonische Klippe am Gipfel der
Kleinen Guscha auf. In der Hiihnerkopf-Gruppe kommt die Prodkamm-Formation
am Hiienerchopf und zwischen Schitteregg und Beeriloch sowie in kleinen Auf-
schliissen im Bereich Glatti, Tamons-Vorsiss und Garmil vor. Davon werden nur
kleine Bereiche am Gipfel des Hiienerchopfs und an der Schitteregg vom oberen
Teil der Prodkamm-Formation, der Rest vom Cardinien-Member eingenommen.
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Ausserdem kommen die Gesteine der Prodkamm-Formation in einem einzelnen
Aufschluss bei Muttis rund 1km siidwestlich von Wangs zum Vorschein.

Schichten des unteren Lias befinden sich ausserdem nordlich der Seez im
Kern einer liegenden Antiklinalstruktur beim Rosschopf 6stlich von Flums. Sie set-
zen sich auch weiter gegen Siidosten unter den den nordlichen Seeztalabhang bede-
ckenden Lockergesteinsablagerungen fort (z.T. in Bohrungen aufgeschlossen). Die
Zuordnung zur Prodkamm- bzw. zur Spitzmeilen-Formation gelang dabei nicht
iiberall. Daher wurde der untere Lias dort undifferenziert ausgeschieden (1,.3).

Die Michtigkeit der Prodkamm-Formation ist tektonisch bedingten Schwan-
kungen unterworfen und im Gebiet von Atlasblatt Sargans schwierig zu fassen.
Zwischen der Pfufisegg und dem Cholschlager Tal ist das Cardinien-Member mit
rund 60 m wahrscheinlich ungestort und in primirer Méchtigkeit vorhanden. In
der Hiienerchopf-Westflanke ist das Member dagegen mit rund 120 m Méchtigkeit
sehr wahrscheinlich tektonisch verdoppelt. Der obere Teil («Prodkammserie»,
TRUMPY 1949) ist entweder nur mit seiner Unter- oder nur mit seiner Obergrenze
aufgeschlossen. An der Pfufisegg misst er iiber 100 m. TRUMPY (1949) gibt fiir die
Guscha-Gruppe rund 25 m fiir den «Infralias-Sandstein», 65 m fiir das Cardinien-
Member und 150m fiir die «Prodkammserie», RICHTER (1968) rund 20 m fiir den
«Infralias-Sandstein», 60-70m fiir das Cardinien-Member und 100m fiir die
«Prodkammserie» an.

Obwohl sich die Sedimentation aus der Trias vielerorts kontinuierlich fort-
setzt (TRUMPY 1949), vollzieht sich mit dem Ubergang in den Lias ein deutlicher
Fazieswechsel. Die siliziklastisch-karbonatische Wechselfolge mit Sandstein,
Konglomerat und Fossiltriimmern, wie sie in der Prodkamm-Formation einsetzt,
spiegelt die fiir den helvetischen Lias typische neritische Fazies eines flachen, gut
durchliifteten Meeres mit reicher Fauna wider. Die Tatsache, dass teilweise tiber
150 m Prodkamm-Formation in einem relativ kurzen Zeitraum (mittleres Hettan-
gien - mittleres Sinémurien) abgelagert wurden, zeigt, dass die Subsidenzrate
hoch war, die Sedimentation aber mit ihr Schritt halten konnte (TRUMPY 1949).

1, Spitzmeilen-Formation
spites Sinémurien - frithestes Pliensbachien

Die Spitzmeilen-Formation wurde von TRUMPY (1949) in eine untere und
eine obere «Serie» unterteilt. In den wenigen Aufschliissen im Gebiet von Atlas-
blatt Sargans wurde diese Unterscheidung nicht vorgenommen. Generell domi-
niert im unteren Teil eisenschiissiger Sandstein, wihrend nach oben erst spitiger
Kalk und Mergelkalk, dann zunehmend gebankter Sand- und Kieselkalk charak-
teristisch ist (TRUMPY 1949, STURZENEGGER 2004, FUNK in Vorb.). Bei den im Ge-
biet von Atlasblatt Sargans aufgeschlossenen Gesteinen der Spitzmeilen-Forma-
tion handelt es sich um iiberwiegend braune, teils rotliche und selten auch grau
verwitternde harte Binke von Sandstein, Sandkalk und Kieselkalk, die mit schief-
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rigem Mergel wechsellagern. Insgesamt ist der Anteil an Mergellagen deutlich ge-
ringer als in der Prodkamm-Formation. Der Sandstein ist teils eisenschiissig und
quarzitisch, eher grobkornig und hiufig mit welliger Bankung und teilweise mit
Schriagschichtung ausgebildet. Vor allem im unteren Teil treten konglomeratische
Binke mit bis mehrere Zentimeter grossen grauen Dolomitkomponenten (vermut-
lich aus der Roti-Formation) auf. Der Sandkalk und Kieselkalk ist meist grobspétig
und nimmt anteilsmaéssig insgesamt nach oben hin zu. Im Gegensatz zur iiberwie-
gend braunen Verwitterung herrschen im frischen Bruch meist graue oder beige,
im Quarzsandstein auch weisse Farbtone vor. Die meist hellgrau verwitternden
Mergellagen sind dagegen frisch dunkelgrau und fiihren stellenweise Hellglimmer.
Die Untergrenze der Spitzmeilen-Formation ist im Gebiet von Atlasblatt Sargans
selten aufgeschlossen. Ihre Lage wurde in der Regel mittels Méchtigkeitsabschét-
zungen und der Topographie interpoliert. TRUMPY (1949) beschreibt die Grenze in
Aufschliissen als teilweise scharf, teilweise aber auch als unscharf ausgebildete
Ubergangszone.

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans kommt die Spitzmeilen-Formation haupt-
sdchlich in der Guscha-Gruppe am westlichen Blattgebietsrand vor. Dabei tritt sie
auf der Siidostseite und in einem tektonisch tieferen Stockwerk auf der Nordseite
der (kleinen) Guscha in einzelnen Aufschliissen entlang des Wandfusses auf. Aus-
serhalb der Guscha-Gruppe kénnen die Gesteine der Spitzmeilen-Formation in
zwei ehemaligen Steinbriichen am Kirchhiigel in Wangs betrachtet werden.

Die Michtigkeit der Spitzmeilen-Formation betrigt im Kartengebiet maximal
etwa 50 m. Sie ist damit im Vergleich zu anderen Vorkommen im 6stlichen Helveti-
kum gering (TRUMPY 1949). Mittels Muschel- und Ammonitenfunden konnte
TRUMPY (1949) die Spitzmeilen-Formation in das spéte Sinémurien datieren.

In den Gesteinen der Spitzmeilen-Formation ist weiterhin ein flachmariner
(neritischer) Ablagerungsraum {iberliefert. Die geringe Michtigkeit und den relativ
groben Detritus innerhalb der Guscha-Gruppe interpretiert TROUMPY (1949) als
Einfluss einer Hochzone.

| Sexmor-Formation
Pliensbachien - ?friihes Toarcien

Fast die gesamte Gesteinsabfolge der Sexmor-Formation ist mehr oder weni-
ger sandig ausgebildet. Nur sehr untergeordnet tritt Tonmergel (hnlich dem Mols-
Member der Bommerstein-Formation) oder nahezu reiner Kalk auf. Meist handelt
es sich um aus karbonatisch zementiertem quarzitischem Detritus gebildetes Kalk-
konglomerat, Kalksandstein, sandigen Kalk und Kieselkalk. Die Gesteine sind in
der Regel sehr hart und fiihren oft Echinodermen. Sie wittern iiberwiegend braun-
lich bis gelblich, bei etwas reinerem Kalk z.T. grau an. Im frischen Bruch sind sie
liberwiegend dunkel bis schwarz, selten griinlich oder briaunlich (limonitisch) ge-
fleckt und als Karbonat in der Regel grobspitig. Der Sandstein ist mittel- bis grob-
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kornig und gelegentlich konglomeratisch mit bis mehrere Zentimeter grossen, gut
gerundeten, matrixgestiitzten Komponenten aus Kluftquarz. Die durchwegs ge-
bankte Serie tritt als reine Sandsteinabfolge, als Sandstein-Kalk-Wechselfolge und
als Kalk-Mergel-Tonstein-Wechselfolge auf, deren Bankméchtigkeiten selten einige
Meter erreichen. Auf der Ostseite der (kleinen) Guscha ldsst sich von unten nach
oben folgende Gliederung erkennen:

An der Basis 20-25m grauer Mergel mit Bankung im Bereich weniger Dezi-
meter, wobei ein bankweiser Wechsel zwischen stirker mergeliger und stérker to-
niger Lithologie vorliegt. Er geht {iber in eine rund 20 m méchtige, hauptsidchlich
mergelige bis kalkige, diinnbankige Abfolge. Auf diese folgt mit scharfem Schnitt
20-30 m grauer, teils brauner, auf Schichtfldchen auch dunkelrot verwitternder (ei-
senschiissiger), im frischen Bruch mittelgrauer mittelspétiger und im Anschlag
«stinkender» (bitumindser) dickbankiger sandiger Kalk. Er geht gegen das Dach
der Formation in gut 15m Grobsandstein und teilweise Belemniten fiihrenden
Echinodermenkalk iiber. Die Untergrenze der Sexmor-Formation ist durch das
Einsetzen der grauen Tonstein-Mergel-Wechsellagerung in Aufschliissen meist
gut definiert. Die Obergrenze der Formation ist scharf und wird durch einige har-
te und oft Belemniten fiihrende Binke von Echinodermenspatkalk gebildet. Dar-
liber setzt, mit einem Hiatus, der sehr weiche schiefrige Tonstein des Mols-Mem-
bers der Bommerstein-Formation ein, sodass die Grenze auch bei schlechten
Aufschlussbedingungen morphologisch deutlich akzentuiert ist.

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans kommt die Sexmor-Formation siidlich des
Seeztals nur in der Guscha-Gruppe am westlichen Blattrandgebiet vor. Dort bilden
ihre Gesteine die Winde der (kleinen) Guscha, wobei die Formation infolge einer
Synklinal-Antiklinal-Struktur in den Nord- und Nordwestwéinden in zwei liberei-
nanderliegenden Stockwerken auftritt. Nordlich der Seez kann die Sexmor-Forma-
tion am Hangfuss entlang eines von Calspert stlich von Flums bis nach Heilig-
kreuz aufgrund des axialen Gefilles allmihlich unter die quartdren Talfiillungen
abtauchenden Felsbandes verfolgt werden. Der 6stlichste Aufschluss befindet sich
am Kleinen Felshiigel Chastels in Sargans.

Die Michtigkeit der Sexmor-Formation betrigt in der Guscha-Gruppe rund
80 m. Nordlich des Seeztals sind bei Ragnatsch nur die obersten 30-40 m aufge-
schlossen.

Mithilfe von Ammoniten und Brachiopoden datierte TRUMPY (1949) den un-
teren Teil der Sexmor-Formation ins Pliensbachien. Fiir das fossilreiche Dach be-
stimmte er spétestes Pliensbachien, RICHTER (1968) datierte es dagegen bereits als
friihes Toarcien.

Die tonig-mergeligen Wechsellagerungen an der Basis der Sexmor-Formation
konnen als Ablagerungen in grosserer Wassertiefe und der dickbankige grobe Sand-
kalk im oberen Teil als Flachwasserbildung gedeutet werden (RICHTER 1968). Da-
mit entspricht die Abfolge der Sexmor-Formation einem Sedimentationszyklus, der
sich vom tieferen zum flacheren (neritischen) Ablagerungsmilieu entwickelt (TRUM-
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PY 1949). Der auch in der Guscha-Gruppe im Gebiet von Atlasblatt Sargans beob-
achtbare Hiatus im Dach der Sexmor-Formation wird schliesslich als grosse Teile
des Toarciens umfassende Schichtliicke gedeutet (TRUMPY 1949, RICHTER 1968).

Dogger

Der Mittlere Jura beginnt mit einer grossen Transgression, die allerdings be-
reits im spédtesten Toarcien das alemannische Land von Osten nach Westen {iber-
flutete, welches aber weiterhin als submarine Hochzone agierte, sodass darauf nur
eine geringméchtige Sedimentation stattfand (TRUMPY 1952, DOLLFUS 1965). Die
bereits zu Beginn des Juras aktive Bruchtektonik im 6stlichen helvetischen Ablage-
rungsraum («Randflexur», TRUMPY 1949) zeichnete sich auch in den Méchtigkeits-
zunahmen der Sedimente des Mittleren Juras der Gonzen-Walenstadt-Schuppen-
zone ab (TRUMPY 1952, DOLLFUS 1965). Die Transgression ist im Gebiet des
Atlasblattes Sargans durch den Tonstein des Mols-Members (Bommerstein-Forma-
tion), welcher durchwegs flachmarine Sedimente des Friihen Juras iiberlagert, do-
kumentiert. Diese karbonatarmen Beckensedimente werden nach oben durch
Sandstein und Echinodermen fithrenden Kalk abgelost (Bommerstein-Formation).
Die Gesteine der Bommerstein-Formation sind auffallend eisenschiissig, was auf
einen hohen Gehalt an gelostem Eisen zuriickzufiihren ist, welches von Norden
eingeschwemmt wurde (DOLLFUS 1965). Die Bommerstein-Formation leitet etwa
ab der Wende Aalénien/Bajocien in die Reischiben-Formation iiber (DOLLFUS
1965, KUGLER 1987), welche durch eine weitrdumige neritische Flachwasserfazies
dokumentiert ist. Ab dem spéten Bajocien bis ins mittlere Callovien herrschte in
grossen Teilen des helvetischen Ablagerungsraumes eine Mangelsedimentation.
Wihrend dieser Zeit wurde vom nérdlichen bis an den Nordrand des siidlichen Fa-
ziesraums der wenige Meter méchtige Blegi-Eisenoolith abgelagert. Diese stark
kondensierte Abfolge wird mit verstirkter Meeresstromung und dem daraus resul-
tierenden Sedimentationsunterbruch erklart (KUGLER 1987). Der Blegi-Eisenoolith
keilt in der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone aus und ist im Gebiet des Atlasblat-
tes Sargans bis auf wenigen reliktischen, r6tlichen Kalk entweder der Erosion zum
Opfer gefallen oder gar nie abgelagert worden (KUGLER 1987, Fig. 13).

a, Bommerstein-Formation
spatestes Toarcien - mittleres Aalénien

ls-a, Mols-Member
spatestes Toarcien - frithes Aalénien

Die untersten Sedimente des Doggers, welche als Mols-Member der Bom-
merstein-Formation ausgeschieden wurden, unterscheiden sich stark vom darun-
terliegenden Lias. Der ebenflidchig geschieferte, dunkelgraue, leicht blduliche, zu-
weilen schwarze Tonstein und tonige Mergel (DOLLFUS 1965) wittert morphologisch
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Fig.13: Darstellung der stratigraphischen Verhiltnisse in einem abgewickelten Profil Todi-
Walenstadt-Sargans, nach KUGLER (1987). Ergidnzt mit Angaben zur Stratigraphie der Bom-
merstein-Formation nach TRUMPY (1949), DOLLFUS (1965) und BLUM & HUG (2001).

stark zurlick, was sich im Geldnde mit einer Verflachung oberhalb der steilen Fels-
winde der Sexmor-Formation bemerkbar macht. Im Kartiergebiet ist das Mols-
Member nur an wenigen Orten aufgeschlossen und beschriankt sich immer auf we-
nige Dekameter der Abfolge, so zum Beispiel entlang dem Wanderweg von Halbmil
hinauf zum Eggwald oder 6stlich des Eingangs zum Versuchstollen Hagerbach
(Koord. 2748.276/1215.788). Zusitzlich ist das Mols-Member auch siidlich der Seez
in der Guscha-Gruppe anzutreffen. Die Basis ist nirgends im kartierten Bereich
des Seeztals aufgeschlossen. Das Dach des Mols-Members wird durch das erste
Einsetzen von knorrigem, sandigem und schiefrigem Tonstein definiert.

Die Michtigkeit des Mols-Members ist schwierig abzuschitzen und wechselt
tektonisch bedingt stark, da es zum Teil als Abscherhorizont diente. Die wahre
Michtigkeit wurde im Ragnatscher Bach von BLUM & HUG (2001) auf 150 m ge-
schitzt, wobei aber auch dieses Profil tektonisch gestort ist. Im nordlich anschlie-
ssenden Abschnitt des Seeztals (Gebiet von Atlasblatt Buchs) betrigt die Méachtig-
keit im Berschnerbach bei Berschis mehr als 50 m (HEIM 1916, IBELE et al. 2016).
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Wie die Michtigkeit ist auch das Alter schwierig zu ermitteln. Aus dem Ge-
biet des Atlasblattes Sargans sind keine Fossilien dokumentiert, welche auf ein Al-
ter schliessen lassen. Die Basis der Dogger-Sedimente ist diachron und setzt im
Autochthon bei Vittis (Chriizbach) bereits im mittleren bis spiten Toarcien (Bi-
frons- und Jurense-Zone, DOLLFUS 1965), jedoch in den Glarner-Decken nach
TRUMPY (1949) erst im spétesten Toarcien (Aalensis-Zone) ein. Vom Molser Kir-
chenbach (Typuslokalitit) beschrieben MOESCH (1872) und TRUMPY (1949) einige
pyritisierte Ammonitenfunde von Leioceras opalinum (REIN.). Die jiingsten Sedi-
mente des Mols-Members diirften vermutlich aus der Comptum-Subzone (Opali-
num-Zone) stammen, wie ein Fund am Erdisgulmen zeigte (DOLLFUS 1965).

Bommerstein-Formation (mittlerer und oberer Teil)
frithes - mittleres Aalénien

Mit dem ersten knorrigen sandigen und schiefrigen Tonstein ist das Ende des
Mols-Members definiert (DOLLFUS 1965). Charakteristisch fiir den dartiber folgen-
den Abschnitt der Bommerstein-Formation ist ein feink6rniger Sandstein, meist
rétlichgrau anwitternd, knollig-flaserig durchzogen von grauschwarzem schiefri-
gem Tonstein (Typ Mols-Member) sowie im oberen Bereich vermehrt sandiger
Spatkalk, Lumachellenlagen und roter, Echinodermen fiihrender Kalk (DOLLFUS
1965, BLUM & HUG 2001). Die sandige Fraktion besteht aus eckigen bis subangula-
ren, gut sortierten Quarzkdrnern von 0,07 bis 0,2 mm Durchmesser, bei einem An-
teil von bis zu 60% detritischem Quarz (DOLLFUS 1965). Der Zement ist vorwie-
gend kieselig oder serizitisch (DOLLFUS 1965).

Im Feld fillt einem die dunkle bis schwarze Anwitterungsfarbe des diinn- bis
mittelbankigen, sandigen Kalks auf. Im frischen Bruch ist das Gestein durchwegs
schwirzlich. Gegen das Dach der Formation wird es immer rétlicher, sandiger und
echinodermenspitiger, wobei auch schriggeschichteter Kalksandstein auftreten
kann. Eine eindeutige Gliederung des mittleren und héheren Anteils der Bommer-
stein-Formation ist aufgrund der heterogenen Gesteinsausbildung (DOLLFUS
1965, Fig.3 in IBELE et al. 2016) schwierig. Dasselbe gilt auch fiir die Michtigkeit.
Diese variiert stark und wurde im Gebiet des benachbarten Atlasblattes Buchs
zwischen 100 bis rund 160 m angegeben (IBELE et al. 2016). Im Gebiet von Atlas-
blatt Sargans nimmt die Méchtigkeit kontinuierlich von 185m bei Ragnatsch
(Strahlegg-Schuppe) bis 240 m im Pfldstertobel (Tschuggen-Schuppe) zu (BLUM &
Hua 2001). Die Formation nimmt im unteren Glarner Deckenkomplex kontinuier-
lich von Norden nach Siiden an Méchtigkeit zu (DOLLFUS 1965, BLUM & HUG
2001). Beim distalsten Aufschluss am Heidenkopf (siidlich des Ellhorns) sind nur
die obersten 24 m der Formation aufgeschlossen (OBRIST 1980, ALLEMANN 2002).

Das Einsetzen des mittleren Anteils der Bommerstein-Formation diirfte in
etwa mit der Grenze der unteren zur mittleren Aalénien-Unterstufe zusammenfal-
len (Comptum-Subzone der Opalinum-Zone/Murchisonae-Zone, DOLLFUS 1965).
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Der hohere Teil der Bommerstein-Formation diirfte wihrend des mittleren Aaléni-
ens (Murchisonae- und Bradfordensis-Zone) abgelagert worden sein (DOLLFUS 1965).

a,-i; Reischiben-Formation
spites Aalénien - mittleres Callovien

Der harte, massige, hellbraun anwitternde, grobspatige Kalk bildet meist ein
deutliches helles Felsband, welches als eigentlicher Leithorizont fiir den mittleren
Dogger verwendet werden kann (DOLLFUS 1965, BLUM & HUG 2001). Der Kalk ist
reich an Echinodermenbruchstiicken und mittel- bis dickbankig, jedoch setzten
diese nicht immer mit einer scharfen Grenze ein, sodass die Grenze {iber die mor-
phologische Anderung von weichen zu harten Gesteinen einigermassen genau ge-
fasst werden kann (DOLLFUS 1965). Etwas oberhalb der Hélfte der Formation setzt
am Widenbach (n6rdlich von Tscherlach, Gebiet von Atlasblatt Buchs) eine 5-10m
michtige Lage von schiefrigem Mergelkalk ein, die sich mehr oder weniger konti-
nuierlich bis zum Gonzen verfolgen ldsst (DOLLFUS 1965).

Das Dach der Formation wird zum Teil durch den Blegi-Eisenoolith gebildet.
Dieser tritt im Bereich des Atlasblattes Sargans nicht immer auf und unterscheidet
sich faziell von den nérdlicheren Abfolgen. So beschreibt HEIM (1916) eine 1 m
michtige Abfolge von «Eisenoolithschiefer» im Schreiabach (Schreieloch) der Sen-
nis-Schuppe. Die Kalkfazies der proximaleren Ablagerungen wurde hier von einer
schiefrigen Fazies verdringt (s.a. Fig.4 in IBELE et al. 2016). Im proximaleren Be-
reich der Strahlegg-Schuppe (Balzu und Valdirsch) fehlt der Blegi-Eisenoolith voll-
stdndig und tritt erst wieder als rotlich-griiner Flaserkalk im Riifibach und bei
Hochkopfe (Namen nicht auf der topographischen Karte) auf. HEIM (1916) ver-
merkte, dass er nach lingerem Suchen einige wenige Ooide darin gefunden habe
und fiihrte den Begriff «Rosa-Flaserkalk von Hochkopfe» ein. 1100 m weiter stid-
Ostlich bei Gaposche (Name nicht auf der topographischen Karte) konnte HEIM
(1916) einen weiteren, 0,5 m méchtigen Eisenoolith ausmachen. Dieser zeigt, ent-
gegen den anderen Aufschliissen, keine klare Abtrennung zum Liegenden der Rei-
schiben-Formation, daher ist seine stratigraphische Einordnung nicht ganz geklart
(HEIM 1916). BLUM & HUG (2001) beschreiben eine 2-3 cm méchtige rotgefirbte
tonige Kalklage bei Stutz (Vorderspina-Schuppe). In den distaleren Schuppen der
Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone (Tschuggen, Gonzen, Schollberg und Ellhorn-
Ellstein) liegt die dariiber folgende Schilt-Formation direkt dem spétigen Echino-
dermenkalk der Reischiben-Formation auf (HEIM 1916, DOLLFUS 1965, OBRIST
1980, BLUM & HUG 2001, Fig. 13).

Das heterogene Dach der Reischiben-Formation (s.a. KUGLER 1987) wider-
spiegelt sich auch in den unterschiedlichen Michtigkeiten der Formation. DOLL-
FUS (1965) gibt ein Maximum von 42m am Milchbach (Gebiet von Atlasblatt
Buchs) an. Gegen Siidosten nimmt die Michtigkeit sukzessive ab und erreicht in
der Vorderspina-Schuppe noch wenige Dezimeter, oder die Formation keilt kom-
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Fig. 14: Dach der Reischiben-Formation bei Hochchopfwald (Koord. 2749.492/1215.152). Siehe

auch Flgur 15 fiir einen grosseren Uberblick iiber die Stratigraphie. An dieser Lokalitit findet

man einen rotlich-griinen Flaserkalk, der die Reischiben-Formation von der Schilt-Formation

trennt. HEIM (1916) fiihrte dafiir den Begriff «Rosa-Flaserkalk von Hochkopfe» ein, welcher ein
Aquivalent des Blegi-Eisenooliths ist. Foto S. Wohlwend 2015.

plett aus (s.a. BLUM & HUG 2001). Ein abrupter Méchtigkeitssprung besteht zwi-
schen der Vorderspina- und der Tschuggen-Schuppe, wobei die Michtigkeit ver-
mutlich wieder auf etwa 50-60m (BLUM & HUG 2001) ansteigt und den ganzen
Rundchopf aufbaut. Weiter gegen Osten nimmt sie wieder sukzessive ab und er-
reicht noch gut 30 m am Ellhorn (OBRIST 1980, ALLEMANN 2002).

Zum Alter der Reischiben-Formation ist im oberen Teil (Blegi-Eisenoolith)
verhéltnismaéssig viel, im unteren Teil praktisch gar nichts bekannt. DOLLFUS
(1965) hat in ihrer Arbeit die wenigen Fossilfunde kompiliert; daraus ergibt sich
ein Alter vom frithen Bajocien bis zum mittleren Callovien. Eine altersmissige
Korrelation mit dem Aufschluss am Ellhorn ist nach den Fossilfunden von Lo-
RENZ (1900) sehr schwierig. Zwischen dem unteren Teil der Reischiben-Formation
und dem Blegi-Eisenoolith gibt es einen Hiatus, der vom spéten Bajocien bis ma-
ximal zum mittleren Bathonien reicht (Fig. 13) und durch Bohrspuren und Anke-
ritfiillungen am Riifibach dokumentiert ist (Fig. 13).
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Malm

Die Sedimente des Spéten Juras setzen nach einer Schichtliicke im spéten
Callovien im helvetischen Faziesraum mit dem Windgillen- und dem Seeztal-
Member der Schilt-Formation wieder ein. Diese siltig-mergeligen Gesteinsabfol-
gen zeigen grosse Ahnlichkeit mit dem Birmenstorf-Member der Wildegg-Forma-
tion, welches zeitgleich im argovischen Faziesbereich abgelagert wurde (KUGLER
1987). Ab dem mittleren Oxfordien nimmt der terrigene Eintrag langsam ab, was
zu einer zunehmend karbonatischen Sedimentation im oberen Teil der Schilt-For-
mation (Miirtschen-Member) fiihrte. Aus der Schilt-Formation heraus bildete sich
anschliessend der einheitliche und rdumlich ausgedehnte hemipelagische Kalk der
Quinten-Formation (KUGLER 1987, MOHR 1992b). Im Bereich des Atlasblattes Sar-
gans, wie auch in der ganzen Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone, bildet die zwi-
schen 200 und 300 m méchtige Quinten-Formation die markanten und steilen Fels-
winde des nordlichen Seeztals.

igs Schilt-Formation
spites Callovien - mittleres Oxfordien

Der Wechsel von der Reischiben- zur Schilt-Formation ist im Feld gut sicht-
bar. Der diinnbankige, gelblich anwitternde Kalkmergel (Seeztal-Member) ist
mehr oder weniger kalkig und wurde daher informell von KUGLER (1987) in «Silt-
schiefer und Kalke» unterteilt. Die hoheren Anteile sind durch eine regelmaéssige
Wechsellagerung von diinn- bis mittelbankigem hellgrau anwitterndem mikriti-
schem Kalk (Typ Quinten-Formation) mit grauem, oft gelblich geflecktem Mergel
charakterisiert (Miirtschen-Member). Die Uberginge zwischen den verschiedenen
Member sind fliessend und wurden nicht auskartiert. KUGLER (1987) hat die Gren-
ze zwischen Seeztal-Member und Schilt-Mergel dort festgelegt, wo der Karbonat-
gehalt 35% tibersteigt. Die Grenze vom Schilt-Mergel zum Miirtschen-Member er-
folgte beim Uberhandnehmen der Kalkbiéinke. Das Dach der Formation wurde mit
dem kompletten Aussetzen von mergeligen Zwischenlagen definiert.

Die Schilt-Formation tritt im Kartengebiet an den Nordhdngen des Seeztals
sowie am Ellhorn (OBRIST 1980, ALLEMANN 2002) auf. Eine der am besten aufge-
schlossenen Abfolgen der Schilt-Formation kann entlang des Wegs unterhalb der
Cholgrueb beim Wasserfall des Riifibaches betrachtet werden (Fig. 15). Dort iiber-
lagert Kalk des Seeztal-Members rotlichen Flaserkalk (Aquivalent des Blegi-Eisen-
ooliths) der Reischiben-Formation. Der Kalkgehalt nimmt gegen den Ubergang in
den massigen mikritischen Kalk der Quinten-Formation zu. Die Machtigkeit der
Schilt-Formation betrégt, wenn nicht tektonisch gestort, fast durchgehend rund
40m (KUGLER 1987, BLUM & HUG 2001).
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Fig. 15: Uberblick iiber den Kontakt der Reischiben- zur Schilt-Formation westlich von Chol-

grueb (Koord. 2749.547/1215.298). Auf der grossen Fliche, die das Dach des dickbankigen Echi-

nodermenkalks (Reischiben-Formation) bildet, findet man Bohrspuren, die fiir einen Hiatus

sprechen (s.a. KUGLER 1987). Der weiche mergelige Kalk des Seeztal-Members des unteren Teils

der Schilt-Formation setzt direkt iiber dem «Rosa-Flaserkalk von Hochkopfe» (HEIM 1916) ein.

Im Hangenden ist der Kontakt zum massigen Kalk der Quinten-Formation ersichtlich. Foto
S. Wohlwend 2015.

is.g Quinten-Formation
spates Oxfordien - friihes Berriasien

Die zwischen 200 und 300m michtige Quinten-Formation bildet mit den
markanten, hellen Felswinden die nordliche Seeztalflanke und ldsst sich weiter
tiber den Schollberg bis zum Ellhorn und Ellstein am Fldscher Berg verfolgen. Die
Kalkabfolge wird informell in den «unteren Quintner Kalk» (isq), das «Mergelband»
(i;) und den «oberen Quintner Kalk» (ig) gegliedert (HEIM 1916, MOHR 1992b). Die
Dreiteilung ist vor allem in der Tschuggen- und Gonzen-Schuppe durch das rund
90 m machtige «Mergelband» sehr gut ersichtlich. Die Machtigkeit der Quinten-
Formation nimmt vom nordlichen Ablagerungsraum der helvetischen Decken
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siidwirts konstant ab und bewegt sich zwischen 200 und 300 m, ist aber vor allem
in den siidlichen Schuppen betrichtlichen Schwankungen unterworfen, was auf
synsedimentire Tektonik schliessen ldsst (BLUM & HUG 2001).

Im Feld handelt es sich um monotonen, massigen bis dickbankigen mikriti-
schen, grauen Kalk, welcher im frischen Bruch sehr dunkel bis schwirzlich er-
scheint. Die Quinten-Formation setzt mit dem vollstindigen Aussetzen der Mer-
gellagen in der obersten Schilt-Formation ein und endet mit dem erneuten
Einsetzen von Mergellagen in der hangenden Zementstein-Formation (BURGER &
STRASSER 1981, KUGLER 1987, MOHR 1992b, BLUM & HUG 2001). Beide Wechsel
sind durch markante Anderungen in der Gelindemorphologie ersichtlich.

Die Altersangaben der Formation basieren weitestgehend auf Ammoniten-
funden. Die Basis des «unteren Quintner Kalks» konnte mit spiatem Oxfordien (Bi-
mammatum-Zone) datiert werden (KUGLER 1987). Im «Mergelband» wurden Am-
moniten aus dem spaten Kimméridgien gefunden, und der «obere Quintner Kalk»
umfasst das gesamte Tithonien (MOHR 1992b). In den obersten Dekametern der
Quinten-Formation treten Calpionelliden der Spezies Calpionella alpina LORENZ
auf, welche eine Dominanz von bis zu 90% der Fauna erreichen kénnen (HEIM
1916, FICHTER 1931, MOHR 1992a). Dieses Massenvorkommen wurde auch im Siid-
helvetikum des Bregenzerwaldes (Vorarlberg) nachgewiesen (FELBER & WYSS-
LING 1979). Die «Explosion» von Calpionella alpina ist eine aktuelle mogliche De-
finition der Jura/Kreide-Grenze (OGG et al. 2016).

Als Besonderheit im Gebiet von Atlasblatt Sargans findet man im Dach des
«unteren Quintner Kalks» einen bis zu 2 m michtigen Eisenhorizont («Eisenerz-
horizont am Gonzen»), welcher jedoch nur vereinzelt und als lokales Vorkom-
men in der Tschuggen- und vor allem in der Gonzen-Schuppe anzutreffen ist.
Dieser ldsst sich an der Oberflidche im «ober Gang» an der Siidwestwand des
Tschugga (auf der Siegfriedkarte als Erzlocher bezeichnet), am Ghutlet Gonzen
hinunter zur Follaplatte (Grube III und Adliswerk) sowie oberhalb der Gonzen-
Uberschiebung vom Sattel oberhalb des Folla-Bruches (Grube IV) hinunter zum
Grube-II-Bruch oberhalb des Cholplatzes verfolgen (OBERHOLZER 1937, BLUM &
HUG 2001, s. Kap. Mineralische Rohstoffe). EPPRECHT (1946) hat im Rahmen sei-
ner Dissertation das Eisenerz und das Gonzenbergwerk intensiv untersucht und
dabei vier Erztypen ausgeschieden: massives Eisenerz, Melierterz, eisen- und
manganhaltiges Erz sowie Manganerz. Der massive, geschichtete und fein lami-
nierte Charakter des Erzvorkommens, sowie der vertikale und horizontale Uber-
gang in eisenfreien Kalk liess bereits EPPRECHT (1946) auf eine synsedimentire
Bildung schliessen, doch erbrachten erst die geochemischen Analysen von PFEI-
FER et al. (1988) den Nachweis einer hydrothermalen Bildung. Das Gonzenerz
wurde vermutlich in einer submarinen Senke gebildet, welche durch jurassische
synsedimentédre Abschiebungen begrenzt war und welche gleichzeitig die Zirku-
lation von hoch konzentrierten hydrothermalen Fluiden nach oben an den dama-
ligen Meeresgrund ermoglichten.
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Fig. 16: Handstiick aus dem Abraum des «Eisenerzhorizonts am Gonzen», oberhalb von Chol-
platz (Koord. 2751.884/1214.772). Vereinzelt findet man darin, wie auch in diesem Handstiick,
Ammoniten (Querschnitte). Foto S. Wohlwend 2015.

Kreide

Mit der Bildung des flachmarinen Tros-Kalks im spitesten Tithonien im
nordhelvetischen Bereich der Quinten-Formation ldsst sich der helvetische Fazies-
raum in einen flacheren, nérdlichen (proximalen) sowie einen tieferen, siidliche-
ren (distalen) Schelf aufteilen (MOHR & FUNK 1995). Diese Zweiteilung lédsst sich
durch die gesamte Friihe Kreide verfolgen. Wiahrend des Berriasiens fiihrten Mee-
resspiegelschwankungen zu der charakteristischen Wechsellagerung der Zement-
stein-Formation von hemipelagischem Kalk mit tonreicherem Mergel (MOHR
1992b, MOHR & FUNK 1995). Im distalen Bereich des helvetischen Schelfs (Gebiet
von Atlasblatt Sargans) wurde anschliessend der sehr tonreiche Mergel und Ton-
stein der Palfris-Formation abgelagert (BURGER & STRASSER 1981). Gleichzeitig zu
jener Sedimentation progradierten die Plattformsedimente der Ohrli-Formation
von NNW nach SSE (BURGER 1985), erreichten aber die im Gebiet von Atlasblatt
Sargans aufgeschlossenen Bereiche nicht.
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Ciz Zementstein-Formation
Berriasien

Die Zementstein-Formation besteht aus einer Wechsellagerung von wenige
Meter michtigem monotonem mikritischem grauem Kalk, der im frischen Bruch
sehr dunkel bis schwirzlich erscheint (Typ Quinten-Formation) und dunklem bis
schwirzlichem schiefrigem Tonmergel (Typ Palfris-Formation). Die Basis ist im
Geldnde durch das Einsetzen der Mergellagen definiert. Die senkrechten Winde
der Quinten-Formation der nordlichen Seeztalflanke werden deshalb durch steile,
bewaldete Flanken abgelGst. Die Grenze zur hangenden Palfris-Formation wird
durch das Aussetzen morphologisch auffallender und lateral verfolgbarer Kalk-
binke markiert. Der untere Teil der Zementstein-Formation lasst sich im Folla-
bach im Follawald (Tschuggen-Schuppe) gut verfolgen und zeigt die iibliche Abfol-
ge mit regelmissiger Kalk-Mergel-Wechsellagerung, welche durch méchtige
mergeldominierte Sedimente im Hangenden abgelost werden.

Wie im Gebiet von Atlasblatt Buchs (IBELE et al. 2016) wurde auch hier ver-
sucht, die Zementstein-Formation in «untere Zementstein-Formation» (¢,z,) und
«obere Zementstein-Formation» (¢,z,) zu gliedern («Obere» bzw. «Untere Zement-
steinschichten», HEIM 1916). Die «untere Zementstein-Formation» ist dominiert
durch eine Kalk-Mergel-Wechsellagerung und verhilt sich mechanisch eher wie
der kompetente Kalk der Quinten-Formation. Die Gesteine der «oberen Zement-
stein-Formation» sind dominiert durch schiefrigen Mergel und Tonstein vom Typ
Palfris-Formation. Sie verhalten sich mechanisch auch wie diese und dienen in den
verschiedenen Schuppen als Abscherhorizonte in der Frithen Kreide. Im Feld wur-
den die hiufig anzutreffenden, hellen Lesesteine (von den diinnen, zwischen die
Mergel eingeschalteten Kalkbiankchen stammend) auf den Alpwiesen zur Kartie-
rung der «oberen Zementstein-Formation» beniitzt.

Die Michtigkeit der Zementstein-Formation nimmt bereits im Gebiet von
Atlasblatt Buchs von rund 120 auf 250m zu (s. Fig.5 in IBELE et al. 2016). Diese
Michtigkeitszunahme kann auch im Gebiet von Atlasblatt Sargans festgestellt
werden, wobei die Zunahme hauptsédchlich in der «oberen Zementstein-Forma-
tion» stattfindet. Die Michtigkeit beim Tschugga kann mit etwa 350 m angegeben
werden, wobei ca. 60 m auf die «untere Zementstein-Formation» und ca.290 m auf
die «obere Zementstein-Formation» entfallen. Die Gesamtmaichtigkeit ist jedoch
mit Vorbehalt zu betrachten, da die «obere Zementstein-Formation» durch tekto-
nische Anhdufung, Verfaltung und interne Verscherung (BURGER & STRASSER
1981) gestort wurde und deshalb im Gebiet von Atlasblatt Sargans als tektonisches
Melange bezeichnet werden muss.



58

Cip Palfris-Formation
spites Berriasien

Die Palfris-Formation besteht aus homogenem dunklem tonigem Mergel bis
Tonstein. Darin finden sich einzelne, maximal 10 cm méchtige feinsandige Mer-
gelkalklagen. Diese Lagen sind bioturbiert und konnen Fossiltriimmer (hidufig
Echinodermen) fiihren (HEIM 1916, BURGER & STRASSER 1981). Der fossilfreie to-
nige Mergel und Tonstein deutet auf ein ruhiges, teilweise anoxisches Ablage-
rungsmilieu hin (BURGER & STRASSER 1981). Die bei der Typuslokalitdt Schwarz-
riifi nordwestlich der Alp Palfris (Gebiet von Atlasblatt Buchs, IBELE et al. 2016)
tiber 500 m méchtige Abfolge diente wegen ihrer guten Deformierbarkeit als bevor-
zugter Abscherhorizont wihrend der Orogenese. In dieser Abfolge ist auch die Ba-
sistiberschiebung der Séntis-Decke angelegt (BURGER & STRASSER 1981, PFIFFNER
2011).

Das Alter der Palfris-Formation entspricht etwa dem spéten Berriasien (BUR-
GER & STRASSER 1981).

SANTIS-DECKE

Die Santis-Decke bildet gemeinsam mit der westlich anschliessenden Drus-
berg-Decke die tektonisch héchste und zugleich nordlichste helvetische Decke.
Paldogeographisch stammen sie aus dem siidostlichen helvetischen Faziesraum
(TRUMPY 1969). Die Séntis-Decke wurde in den méchtigen Ablagerungen der
Palfris-Formation abgeschert (PFIFFNER 2011) und beinhaltet im Gebiet von At-
lasblatt Sargans die Sedimentabfolge der Friihen bis Spiten Kreide. Anders als
im Gebiet des nordlich anschliessenden Atlasblattes Buchs (IBELE et al. 2016)
nimmt die Sidntis-Decke im Gebiet von Atlasblatt Sargans westlich des Rheins
nur ein kleines Gebiet bei Malans, Fontnas und Weite ein. Die Basisliberschie-
bung verlduft dann Richtung Siidosten und trennt Ostlich des Rheins die zur
Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone gehérenden Einheiten des Ellhorns von den
ebenfalls zur Séntis-Decke zdhlenden Einheiten des nordlichen Flascher Bergs
(PFIFFNER 2011).

Kreide

Cip Palfris-Formation
spites Berriasien

Der homogene dunkle tonige Mergel und Tonstein der Palfris-Formation mit
einzelnen feinsandigen Mergelkalklagen (maximal 10 cm) der Séntis-Decke unter-
scheidet sich nicht von jenem der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone im nordli-
chen Kartenbereich (s. Aufschluss Malanser Tobel, Fig. 17). Die Grenze zum Vitz-
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Fig. 17: Aufschluss der Palfris-Formation im Bachlauf des Malanser Tobels (Koord. 2755.016/
1217.088). Foto S. Wohlwend 2015.

nau-Mergel wurde von BURGER & STRASSER (1981) mit dem schlagartigen Anstieg
der Kalkzwischenlagen von 10-15% auf 30-40% definiert. Nach ALLEMANN (2002)
ist die Grenze am Flischer Berg (Elltal) fliessend, jedoch innerhalb eines Inter-
valls von wenigen Metern fassbar, wobei die (tektonisch reduzierte) Gesamtméch-
tigkeit mit 60-100 m angegeben wird.

Das Alter entspricht etwa dem spéten Berriasien (BURGER & STRASSER 1981).
Am Flascher Berg konnte das Dach der Formation evtl. bis ins frithe Valanginien
reichen (ALLEMANN 2002), da die Obergrenze nach WYSSLING (1986) heterochron
ist und Richtung Stiden immer jlinger wird.

Coy Vitznau-Mergel
friihes Valanginien

Der Vitznau-Mergel besteht aus einer regelmissigen Wechsellagerung von
welligen mikritischen Kalkbinken und schiefrigem tonigem Mergel. Er ist zum
Teil braunlich, stellenweise sandig. Der prozentuale Anteil der Kalkzwischenlagen
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liegt bei 30-40% (BURGER & STRASSER 1981). Dieses Gestein ist im nordlichen
Kartengebiet nirgends aufgeschlossen. Es kommt jedoch am Flidscher Berg mit ei-
ner Michtigkeit von 50-60m vor (ALLEMANN 2002). Dort zeigt sich der Kontakt
zur nichsthoheren Einheit, dem Diphyoides-Kalk, als rascher Ubergang hin zu ei-
nem mehlig-grau anwitternden dichten Kalk, der Mergellagen von unter 5 cm auf-
weist (OBRIST 1980, ALLEMANN 2002). Das Alter wird mit friihem Valanginien an-
gegeben (BURGER & STRASSER 1981), was aber am Flidscher Berg nirgends
nachgewiesen werden konnte (OBRIST 1980, ALLEMANN 2002).

Cp Diphyoides-Kalk
Valanginien - friihes Hauterivien

Diphyoides-Kalk kommt im Bereich der Alvier-Kette als durchgéingiges Band
am Fusse der siidseitigen Felswinde vor, ist aber aufgrund der Bedeckung durch
Lockergesteine nur im Gebiet des nordlich angrenzenden Atlasblattes Buchs an-
stehend vorzufinden (IBELE et al. 2016). Im nordlichen Kartengebiet von Atlasblatt
Sargans findet man lediglich einen mehrere Zehnermeter grossen Block aus Di-
phyoides-Kalk an der Strasse hinauf zur Alp Palfris im glazial {iberprigten Berg-
sturzmaterial (Koord. 2751.480/1217.360). Am Flascher Berg lasst sich dieses Band
jedoch weiter verfolgen (ALLEMANN 2002). Der Ubergang vom Vitznau-Mergel
zum Diphyoides-Kalk wurde dort gezogen, wo die Miachtigkeit der Mergellagen
unter 5cm fallt (OBRIST 1980). Der untere Teil des Diphyoides-Kalks besteht aus
gelblich-grauem, leicht mehlig anwitterndem diinnplattigem, im frischen Bruch
dunkelgrauem, feinstkornigem hemipelagischem Kalk, welcher nach oben in eine
Wechsellagerung von feingeschichteten, weisslich anwitternden, dunkelgrauen
Kalkpldttchen mit silbergrau anwitterndem schiefrigem Mergel iibergeht (ALLE-
MANN 2002). Dieser obere Bereich entspricht den distalen «Grauen Mergelschie-
fern» von FICHTER (1934), welche durch BURGER & STRASSER (1981) in die infor-
melle Einheit des Diphyoides-Kalks integriert wurden. Im Alvier-Gebiet befindet
sich dazwischen eine 2m michtige Zone mit Fein- und Grobquarz fiihrendem,
glaukonithaltigem Mikrit, welcher durch eine chemostratigraphische Korrelation
als distales Aquivalent der Pygurus-Schichten am Ubergang vom frithen zum spé-
ten Valanginien identifiziert wurde (FOLLMI et al. 1994, KUHN 1996). Die Grenz-
ziehung zum hangenden Kieselkalk ist lithostratigraphisch schwierig zu ziehen, es
handelt sich meist um einen fliessenden Ubergang.

c; Helvetischer Kieselkalk
Hauterivien

Der Helvetische Kieselkalk besteht im Kartengebiet aus einer relativ homo-
genen Abfolge von diinngebanktem hartem kieseligem, teils auch mergeligem
Kalk (Fig. 18). Der hiufig auftretende Quarz ist grosstenteils authigen und stammt
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Fig. 18: Aufschluss im Helvetischen Kieselkalk im Bachlauf des Miihlbaches, Gemeinde Wartau
(Koord. 2755.275/1217.763). Foto S. Wohlwend 2015.

nach FUNK (1971) von Schwammnadeln, wobei aber auch detritischer Quarz vor-
kommt. Der Helvetische Kieselkalk hat eine auffallend dunkel braunlichgraue
Verwitterungsfarbe. Im Feld kann der Helvetische Kieselkalk rund um Fontnas
(Gemeinde Wartau) in kleineren Aufschliissen, die aus den dortigen Lossterrassen
auftauchen, betrachtet werden.

In der siidlichen Fazies vermergelt der gesamte Helvetische Kieselkalk leicht,
wird méchtiger und tritt am Fldscher Berg als eigentlicher kieseliger und schiefri-
ger Mergel auf (FUNK 1969). Er geht innerhalb von wenigen Metern fliessend aus
dem liegenden Diphyoides-Kalk hervor (OBRIST 1980). Der dortige Helvetische
Kieselkalk kann in einen unteren und einen oberen Bereich gegliedert werden
(BLASER 1952), wobei der untere, ca. 400 m, eher weich und schiefrig-sandig ausge-
bildet ist und der obere, ca. 100 m, aus eher kompaktem, bankigem Kieselkalk be-
steht (ALLEMANN 2002). Daraus ergibt sich eine Michtigkeit von mindestens 500 m
fiir den Fldscher Berg, da das Dach des Helvetischen Kieselkalks nicht aufge-
schlossen ist.
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cy Tierwis-Formation
spites Hauterivien - frithes Aptien

Ab dem spiaten Hauterivien entwickelt sich zuerst im distalen Bereich des hel-
vetischen Schelfs der Ostschweiz eine mergeldominierte Beckenfazies, die Tier-
wis-Formation. Diese kann weiter in das Altmann- und das Drusberg-Member un-
terteilt werden (FOLLMI et al. 2007).

Das Altmann-Member ist im Gebiet des nordlich angrenzenden Atlasblattes
Buchs als braungraue bis gelblich braune, teilweise hellgrau anwitternde diinnban-
kig-plattige Abfolge von glaukonit- und phosphathaltigem Kalk und Mergelkalk
ausgebildet (WYSSLING 1986, IBELE et al. 2016). Im Gebiet des Atlasblattes Sargans
konnten keine Aufschliisse des Altmann-Members gefunden werden.

Das hangende Drusberg-Member wird durch eine Mergel- und Kalk-Mergel-
Wechsellagerung repriasentiert. Diese Ablagerungen wurden wihrend des Barré-
miens im gesamten helvetischen Sedimentationsraum gebildet und dokumentie-
ren einen terrigenen Einfluss, welcher auf dem dussersten Schelf bis ins friihe
Aptien andauerte (BOLLINGER 1988). Die markante Zunahme der Méchtigkeit der
mergeligen Einheiten nach Siiden beschreibt HEIM (1916) als «Vermergelung des
unteren Schrattenkalks». Diese Ablagerung widerspiegelt die Beckenfazies der
nordlich davon einsetzenden Karbonatplattform der Schrattenkalk-Formation. In
der Beckenfazies von Alvier und Hurst scheidet BRIEGEL (1972) die Chopf-Bank
(«Chopfschichten») und die hangenden «Hurst-Mergel» aus. Die Chopf-Bank
(mittleres Spatbarrémien; BODIN et al. 2006) trennt somit die liegenden «Drusberg-
schichten» (BRIEGEL 1972) von dem «vermergelten unteren Schrattenkalk»-Aqui-
valent («Hurst-Mergel») des Drusberg-Members.

Von der Tierwis-Formation ist im Gebiet von Atlasblatt Sargans nur der ho-
here Anteil, das Drusberg-Member, aufgeschlossen (zwei Aufschliisse am nordli-
chen Gebietsrand bei Weite). Zum einen findet man im Bacheinschnitt von Gret-
schins nach Weite hinunter mergeligen Kalk. Zum anderen konnen auf der
Westseite des Hiigelzuges von Lonna die oberen Bereiche des Drusberg-Members
(von BRIEGEL 1972 als «Hurst-Mergel» kartiert) betrachtet werden.

Cys Schrattenkalk-Formation
spites Barrémien - frithes Aptien

Der hellgrau anwitternde, dickbankige Kalk der Schrattenkalk-Formation ist
im frischen Bruch dunkelgrau, oft spitig und im oberen Bereich reich an Makro-
fossilien. Im spiten Barrémien etablierte sich am noérdlichen Rand des helveti-
schen Schelfs eine Karbonatplattform, die als Schrattenkalk-Formation zusam-
mengefasst wird. Diese progradierte bis ins frithe Aptien kontinuierlich siidwirts
(BOLLINGER 1988, FOLLMI et al. 2007). Die Grenze zur liegenden Tierwis-Forma-
tion (Drusberg-Member) ist stark heterochron, Tierwis- wie Schrattenkalk-Forma-
tion verzahnen sich sowohl lateral wie auch vertikal (HEIM 1916, BOLLINGER 1988,
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‘WISSLER et al. 2003, FOLLMI et al. 2007).

Von der iiblicherweise dreigeteilten Formation («unterer Schrattenkalk», Ra-
wil-Member und «oberer Schrattenkalk»; FOLLMI et al. 2007) ist im Gebiet des At-
lasblattes Sargans lediglich der «obere Schrattenkalk» aufgeschlossen. Dieser ist
einzig an der westlichen Felswand von Lonna am nddlichen Kartengebietsrand
einzusehen. Das Dach der Formation ist im Gebiet des Atlasblattes nicht aufge-
schlossen.

Co.s Garschella-Formation
Aptien - frithes Cénomanien

Die Garschella-Formation (FOLLMI & OUWEHAND 1987) besteht aus einem
vielfiltigen Wechsel von dunkel anwitterndem Glaukonitsandstein, tonigem Sand-
stein und sandigem Kalk. Die Grenze zur liegenden Schrattenkalk-Formation ist in
der Regel scharf und durch einen Hartgrund mit Phosphoritkrusten sowie verein-
zelt durch Spaltenfiillungen (GREBER & OUWEHAND 1988) gekennzeichnet. Die da-
raus resultierende Schichtliicke deckt lokal unterschiedliche Zeitintervalle des spa-
ten Aptiens bis Albiens ab (FOLLMI & OUWEHAND 1987, LINDER et al. 2006). Der
lithologische Wechsel ist im Feld meistens mit einer markanten morphologischen
Verflachung einhergehend. Die Obergrenze zur dariiberliegenden Seewen-Forma-
tion ist bei der Typuslokalitat auf der Alp Garschella (Koord. 2743.100/1223.775, Ge-
biet von Atlasblatt Buchs) noch mehr oder weniger scharf und wird mit dem Einset-
zen des mikritischen Kalks oberhalb der Kamm-Bank definiert (FOLLMi &
OUWEHAND 1987). In den siidlicheren Bereichen des ehemaligen Schelfs verlduft
diese Grenze hingegen fliessend. Die Sedimentation des mikritischen Kalks der
Seewen-Formation setzte hier auch bereits frither ein (FOLLMI & OUWEHAND 1987,
WOHLWEND et al. 2015).

Die Garschella-Formation wird in das iltere Brisi-Member, das jiingere Se-
lun-Member sowie in das distale Freschen-Member unterteilt (FOLLMI & OUWE-
HAND 1987). Im Gebiet des Atlasblattes Sargans befinden sich bei Weite am Gstli-
chen Ende des Hiigelzuges von Lonna zwei alte, offengelassene Steinbriiche, die
einen kleinen Einblick in die Garschella-Formation erlauben. Beide kartierten Be-
reiche geh6ren zu den Brisi-Schichten des Brisi-Members. Nach der Karte von
BRIEGEL (1972) gab es noch einen weiteren Aufschluss am siidéstlichen Ende, wel-
cher den Gamser-Schichten (Brisi-Member) zugeordnet wurde, dieser konnte aber
nicht gefunden werden und ist zwischenzeitlich vermutlich iiberwachsen.
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Ultrahelvetikum

FLASCHERBERG-DECKE
Siid- bis ultrahelvetisch

Am Siidende des Fldscher Bergs liegen - durch eine scharf ausgebildete
Uberschiebung getrennt - dem massiven Block des Helvetischen Kieselkalks der
Alviergruppe Sedimente des Mittleren und Spéten Juras auf, die faziell nicht mit
den entsprechenden Schichten der Sidntis-Decke zusammenpassen und vermutlich
siid- bis ultrahelvetischer Herkunft sind (LORENZ 1900, TRUMPY 1916, ALLEMANN
2002). In der stark verschuppten Einheit finden sich nach der geologischen Karte
des Fiirstentums Liechtenstein (ALLEMANN 2002) schwarzer, Glimmer fiihrender
Tonstein («Schwarze Glimmerschiefer-Serie», ZBommerstein-Formation), grauer
Sandstein, oolitischer schiefriger Kalkstein mit zahlreichen Korallen sowie Brek-
zie («Sandkalk-Serie», ?Reischiben-Formation) und eine Wechselfolge von schief-
rigem, z.T. sandigem Kalk mit diinnen Banken von dunklem dichtem Kalk (?Schilt-
Formation) und grauem ungeschichtetem massigem Kalk («Nerineen»-Kalk»,
?Quinten-Formation, «Fldsch-Kalk»). Ein offensichtlich interpretationsbediirfti-
ges Schichtprofil befindet sich in TROMPY (1916), welches auch in ALLEMANN
(2002, S.30) in leicht modifizierter Form widergegeben ist.

Zu beachten ist, dass das Ultrahelvetikum der Flascherberg-Decke der San-
tis-Decke aufliegt und somit in oberhelvetischer Stellung (iiber der Glarner Haupt-
uberschiebung) vorliegt. Dies in starkem Kontrast zu den nachfolgend beschriebe-
nen Abfolgen des Ultrahelvetikums, welche in unterhelvetischer Stellung (unter
der Glarner Hauptiiberschiebung) vorliegen.

BLATTENGRAT-DECKE
Stidhelvetisch

Unterhalb der gegen Nordosten geneigten Glarner Hauptiiberschiebung be-
finden sich eingeklemmt zwischen dem Glarner Deckenkomplex und dem nord-
helvetischen Parautochthon (und somit in unterhelvetischer Stellung) zwei stark
allochthone Decken mit Sedimenten der spitesten Kreide und des Paldogens. Die
siidhelvetische Blattengrat-Decke und die ultrahelvetische Sardona-Decke werden
aufgrund ihrer heutigen Stellung unterhalb ihrer paldogeographisch nordlich an-
grenzenden Nachbarsgebiete der helvetischen Decken auch als sogenanntes einge-
wickeltes Helvetikum bezeichnet (out of sequence thrusting, z.B. PFIFENER 2009).
Wihrend die ultrahelvetische Sardona-Decke grosstenteils aus Flyschsedimenten
(Tiefseetrog-Triibestromablagerungen) aufgebaut ist, besteht die Blattengrat-De-
cke primér aus marinen Sedimenten, welche noch am dusseren Schelf und am obe-
ren Kontinentalabhang der Tethys (Amden-Mergel und Wang-Formation) oder im
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sich verflachenden und anschliessend wieder langsam vertiefenden eozidnen Vor-
landbecken (transgressiver und neritischer Nummulitenkalk der Euthal-Formation
und Mergel der Stad-Formation) abgelagert wurden (RUEFLI 1959, OBERHANSLI-
LANGENEGGER 1978, STACHER 1980, HERB 1988, MENKVELD-GFELLER 1997,
MENKVELD-GFELLER et al. 2016). Nachdem beispielsweise mit ROTHPLETZ (1898)
und HEIM (1908) bereits frithere Autoren die besondere tektonische Stellung der
Schichten der Blattengrat-Decke erkannten (s.a. W.Leupold in RUTSCH 1966,
S. 123ff)), widmete OBERHOLZER (1933) den von ihm als «Blattengratschichten» be-
zeichneten Gesteinen eine ausfiihrlichere Beschreibung. Auch schied er sie auf sei-
ner Karte von 1920 aus, hielt sie jedoch weiterhin fiir eine rein paldogene (mitteleo-
zdne) Schichtabfolge ultrahelvetischer Herkunft. LEUPOLD (1937) konnte dann als
erster nachweisen, dass es sich bei den «Blattengratschichten» um eine verschupp-
te Abfolge aus spitester Kreide siidhelvetischer Fazies, dariiber transgredierenden
Nummulitenkalkbianken und diese wiederum tiiberlagernden paldogenen Globige-
rinenmergeln (Stad-Formation) handelt. Da diverse Autoren - u.a. LEUPOLD (1942)
selbst wie auch sein Schiiler RUEFLI (1959) - generell vom «Blattengratflysch» spra-
chen, obschon zur Hauptsache keine Flyschsedimente darin vorkommen, schlug
W. Leupold in RUTSCH (1966) vor, den zumindest ansatzweise tektonischen Begriff
«Blattengrat-Komplex» zu verwenden. LIHOU (1995a) sprach von der «Blattengrat-
Einheit», neu wird hier der Begriff der Blattengrat-Decke verwendet.

RUEFLI (1959), welcher zusammen mit BISIG (1957) und WEGMANN (1961) die
Blattengrat-Decke unter Zuhilfenahme &lterer Aufzeichnungen W. Leupolds stra-
tigraphisch detailliert untersuchte, konnte u.a. nachweisen, dass die Nummuliten-
kalkbdnke faziell mit denjenigen der Schuppenzone von Einsiedeln {ibereinstim-
men. RUEFLI (1959) war es zudem, der das Verbreitungsgebiet von W.Leupolds
«Lavtina-Flysch» abgrenzte und auch dieses Schichtglied zusammen mit den be-
reits erwdhnten Formationen auf seiner Karte des Weisstannentals darstellte. LI-
HOU (1995a) schliesslich behandelte eine Neuinterpretation der Ablagerungsge-
schichte in der paldogenen Schichtabfolge der Blattengrat-Decke.

Kreide

€113 Amden-Mergel und Wang-Formation
Santonien-Maastrichtien

Die Formationen der spitesten Kreide in der Blattengrat-Decke (Amden-
Mergel und Wang-Formation) werden im Gebiet des Atlasblattes Sargans auf-
grund der tektonischen Vermengung dieser mergelreichen Abfolgen nicht weiter
unterteilt. Es handelt sich hier hauptsdchlich um Schichten der Wang-Formation
(s.a. RUEFLI 1959). Der graue bis dunkelgraue, nicht selten auch schwarz anwittern-
de, aber im frischen Bruch auch meist dunkelgraue schiefrige Mergel und Mergel-
kalk sowie siltig-sandiger und kieseliger Kalk bilden den meist mit quartiaren Ab-
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lagerungen bedeckten Talboden und die steilen Flanken des Weisstannentals
zwischen den Dorfern Schwendi und Weisstannen. Gegentiber den meist deutlich
heller anwitternden Gesteinen der iiberliegenden Paldogen-Formationen (Euthal-
und Stad-Formation) wirken die aus den kreidezeitlichen Gesteinen bestehenden
Felswiande und Runsen ziemlich diister. Dabei zeigt sich mit zunehmender Verstei-
lung auch eine Zunahme des Anteils an kalkigen Schichten von «Wang-Schiefer-
mergel» tiber «Wang-Schieferkalk» zu «Wang-Kalk» (s. STACHER 1980), wodurch
sich am Ubergang zum Paliogen meist eine schroffe, mancherorts auch iiberhin-
gende Felswand bildet. Die Obergrenze der Kreide-Einheiten ist aufgrund der in-
tensiven Verfaltung bzw. Verschuppung im Feld oft nicht eindeutig erkennbar. Der
auf die Wang-Formation transgredierende Kalk und Sandstein der Euthal-Forma-
tion zeigt sich meist als hellgrau und rétlich anwitternde Steilstufe, in der die in
den {iber- und unterliegenden Mergeleinheiten dominante Schieferung aussetzt.
Dort, wo diese etwas kompetenteren Schichten infolge Boudinage seitlich auskei-
len oder ganz fehlen, liegen die auffallend hell anwitternden und morphologisch
meist etwas zurilicktretenden Mergel der Stad-Formation direkt der Wang-Forma-
tion auf. Das stratigraphisch Liegende wurde von der Basisiiberschiebung der Blat-
tengrat-Decke abgeschnitten, wodurch die spétkreidezeitlichen Schichten auf die
paldogenen Ablagerungen der nordhelvetischen Flysch-Gruppe zu liegen kom-
men. Diesbeziigliche Aufschliisse finden sich im Gebiet von Atlasblatt Sargans je-
doch nicht, da dieser Kontakt entweder von quartidren Ablagerungen bedeckt ist
oder weil aufgrund tektonischer Begebenheiten (z.B. bei Séssli 6stlich von Schwen-
di) die Basisiiberschiebung innerhalb paldogener Schichten verlduft.

In RUEFLI (1959) ist das bereits von LEUPOLD (1937) beschriebene Profil bei
Batoni im Val Lavtina (ausserhalb des Kartengebiets) widergegeben, welches die
gesamte Abfolge der spitkreidezeitlichen Schichten zwischen der tektonisch un-
terliegenden nordhelvetischen Flysch-Gruppe (Elm- und Matt-Formation) und
des hangenden Paldogens enthilt (Fig. 19). STACHER (1980) untersuchte diese Ab-
folge sedimentologisch und mikropaldontologisch und unterteilte den Wang-An-
teil in «Wang-Basisschichten», «-Schiefermergel», «-Schieferkalk» und «Wang-
kalk». Die oberste, von RUEFLI (1959) als dunkelgrauer sandiger Mergelschiefer
beschriebene, geringmaichtige Schicht ordnete er den «Fliegenspitz-Schichten» zu
(s. HERB 1988). Die gleiche Schicht befindet sich nach STACHER (1980) mit einer
scharfen Grenze auf «Wang-Basisschichten» liegend unterhalb der Nummuliten-
kalkbank (Euthal-Formation) am Néserinabach in der Siidwestecke des Kartenge-
biets. Nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016) reprisentieren diese lediglich relik-
tisch erhaltenen Sedimente eine erste paldogene Transgressionsphase und gehoren
demnach bereits der Euthal-Formation an (Fliegenspitz-Member, im Gebiet von
Atlasblatt Sargans nicht ausgeschieden).

OBERHANSLI-LANGENEGGER (1978) nennt mit Verweis auf BISIG (1957) fiir
den Amden-Mergel (Profil am Blattengrat, Gebiet von Atlasblatt Elm) ein Alter
zwischen spidtem Santonien und spitem Campanien. STACHER (1980) gibt auf-
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grund seiner mikropaldontologischen Untersuchungen fiir die Wang-Formation
ein Alter zwischen spidtem Campanien und spatem Maastrichtien an, wobei er auf
die bedeutende Heterochronitit der Formations-Basis hinweist.

Paliogen

Euthal-Formation
Thanétien- Yprésien

Die Euthal-Formation (MENKVELD-GFELLER et al. 2016) besteht im Ostlichen
Weisstannental aus dem Fliegenspitz-Member, dem Batoni-Member und dem Einsie-
deln-Member. Das Batoni-Member stellt die reliktischen Ablagerungen einer zwei-
ten Transgressionsphase wiahrend der eozdnen Subsidenzgeschichte dar (MENK-
VELD-GFELLER et al. 2016). Die durchwegs sandigen Ablagerungen zeigen
gegeniiber dem liegenden Fliegenspitz-Member (erste Transgression) eine deutlich
geringere Sedimentationstiefe an. Das Batoni-Member kann in einen méchtigeren
unteren sowie einen etwas geringer machtigen und grobkornigeren oberen Sand-
stein - getrennt durch einen Kondensationshorizont - unterteilt werden (RUEFLI
(1959, s.Fig. 19). Nach der folgenden Regressionsphase, die wiederum durch einen
Hartgrund angezeigt wird, folgen die primér kalkigen Transgressionsablagerungen
des Einsiedeln-Members, welches nach den Profilen von RUEFLI (1959) zwei weite-
re Kondensationshorizonte (Regressionsphasen) enthilt. Im Gebiet von Atlasblatt
Sargans dominiert vor allem gegen Siidosten méachtigkeitsmassig das Batoni-Mem-
ber gegeniiber dem Einsiedeln-Member. Gegen Westen keilt es jedoch zugunsten
des Nummulitenkalks des Einsiedeln-Members allméhlich aus und verschwindet
westlich des Dorfes Weisstannen schliesslich ganz. Das Fliegenspitz-Member ist
aufgrund der geringen Méchtigkeit bzw. aufgrund von Unsicherheiten bei der Ab-
grenzung auf der Karte nicht ausgeschieden. Die faziesmaissig dusserst vielfiltige
und rasch wechselnde Sedimentabfolge der Euthal-Formation repridsentiert das
komplexe Zusammenspiel synsedimentérer Subsidenz und relativer Meeresspiegel-
schwankungen (LIHOU 1995a).

e, Batoni-Member

Der Sandstein des Batoni-Members («Grober Sandstein mit Nummuliten»,
OBERHOLZER 1933, «BatOniquarzit», LEUPOLD 1937, «BatOnisandstein», RUEFLI
1959) kann am besten an dessen Typlokalitit bei Batoni oberhalb des nach Ober-
lavtina fiihrenden Wanderwegs studiert werden (Koord. 2746.130/1202.786). Bei
der unteren Sandsteinbank (ca. 15 m méchtig, RUEFLI (1959) handelt es sich um ei-
nen rostbraun bis dunkelgraubraun anwitternden, im frischen Bruch dunkelgrau-
en bis olivgrauen mittel- bis grobkornigen Glaukonit-Quarzsandstein (weitere pet-
rographische Angaben s. RUEFLI 1959, LIHOU 1995b). Sein auffilligstes Merkmal
sind die zahlreichen hellen, meist eckigen, bis zu 4 mm grossen Koérner aus mono-
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Fig. 19: Lithostratigraphisches Profil durch die Blattengrat-Decke bei Batoni-Oberlavtina (Ge-
biet von Atlasblatt Vittis, ca. Koord. 2745.900/1202.750). Kompiliert und modifiziert nach RUE-
FLI (1959), STACHER (1980) und LIHOU (1995a).
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Kkristallinem Quarz, die dem Gestein ein porphyrisches Aussehen verleihen. Das
Bindemittel des sehr harten Sandsteins ist meist kieselig (schdumt beim Auftragen
von 10%iger Salzsdure nicht). Seine rostbraune Verwitterungsfarbe, welche vor al-
lem an der Basis auftritt, wird durch die Oxidation eisenhaltiger Mineralien wie
Pyrit zu Hiamatit und Limonit verursacht. Mit etwas Gliick findet man gréssere,
auch von blossem Auge erkennbare, zwischen den Sandkornern eingeschwemmte
mehrkammerige Foraminiferen, welche nach LIHOU (1995a) eigentlich Brackwas-
sertiefe bevorzugten, angesichts des eine grossere Wassertiefe anzeigenden authi-
genen Glaukonits vermutlich aber durch Sturmereignisse in tiefere Lagen des
Schelfs verfrachtet wurden. Eher selten sind Sedimentstrukturen wie Lamination
oder Schriagschichtung zu erkennen.

Die durch zwei Kondensationshorizonte begrenzte obere Sandsteinbank ist
der unteren petrographisch sehr dhnlich, hat aber vermehrt den Charakter einer
Brekzie und enthélt vor allem in ihrem oberen, lithothamnienreichen Abschnitt
zahlreiche Grossforaminiferen wie Nummuliten und Discocyclinen.

Die Basis des Batoni-Members ist durch den abrupten Lithologiewechsel zwi-
schen den mergelreichen spitkreidezeitlichen Schichten (Amden-Mergel und
‘Wang-Formation) und dem verwitterungsresistenteren Quarzsandstein im Geldn-
de meist gut zu erkennen. Die Zeitliicke zwischen Kreide und Paldogen betrigt
ca.6 Mio. Jahre (spites Maastrichtien bis Danien, LIHOU 1995a). Die Obergrenze
des Batoni-Members wird durch einen Kondensationshorizont als Folge einer Re-
gressionsphase zur Zeit des mittleren Yprésien gebildet (LTHOU 1995a).

e Einsiedeln-Member

Im Profil Baténi und generell im Gebiet 6stlich und nérdlich von Weisstan-
nen iiberlagern - wenn liberhaupt - jeweils lediglich wenige Meter von sandigem
Nummulitenkalk das Batoni-Member. Eine schliissige Zuordnung dieser Schich-
ten zum Batoni-Member oder zum Einsiedeln-Member ist aufgrund der schlech-
ten Aufschlussverhiltnisse und der Tektonisierung schwierig. Gegen Westen wird
das sandige Batoni-Member jedenfalls relativ rasch durch das kalkdominierte und
jiingere Einsiedeln-Member ersetzt. Dabei kann diese Abfolge grob in einen san-
digen unteren Abschnitt und einen michtigeren kalkigen oberen Abschnitt unter-
teilt werden. Beim die Spite Kreide (Wang-Formation) diskordant oder das Flie-
genspitz-Member (nur lokal ausgebildet) konkordant {iberlagernden sandigen
Abschnitt handelt es sich um glaukonitischen und Makrofossilien (z.B. Pecten)
fiihrenden Sandstein, Sandkalk und Mergel. Diese Ablagerungen («Mittlerer
Griinsand», LEUPOLD 1937) sind die Folge einer dritten paldogenen Transgression,
gefolgt von einer Phase relativen Absinkens des Meeresspiegels und der damit ein-
hergehenden Ablagerung des kalkigen Abschnitts, der «Hauptmasse des grauen
Nummulitenkalks» (LEUPOLD 1937, LIHOU 1995a). Abschliessend tritt mancher-
orts direkt unter der hangenden Stad-Formation eine geringméchtige Bank eines
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Glaukonitsandsteins auf, die wiederum eine Transgressionsphase anzeigt («Gal-
lensis-Griinsand», LEUPOLD 1937). Nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016) ist die-
se Bank bereits zur Biirgen-Formation zu zéhlen, sie wird aber im Gebiet von At-
lasblatt Sargans aufgrund ihrer geringen Michtigkeit nicht separat ausgeschieden.

Das Einsiedeln-Member zeichnet sich durch seine grosse Vielfalt an Grossfo-
raminiferen wie Nummuliten, Assilinen und Discocyclinen aus. Je nach der am
hiufigsten vorkommenden Spezies gab LEUPOLD (1937) den verschiedenen Kalk-
bianken entsprechende Namen. Neben diesen makroskopisch oft gut erkennbaren
Fossilien sind die «riffartige» Oberflichenmorphologie der als Hértlinge aus den
liegenden und hangenden Mergelabfolgen herauswitternden Kalkbidnke und die
wegen ihres Hiamatitgehalts auffallend rétliche Verwitterungsfarbe vor allem im
oberen Bereich des Members wichtigste Erkennungsmerkmale im Feld. Die Ge-
steine des Einsiedeln-Members sind im Gebiet von Atlasblatt Sargans vor allem
westlich von Weisstannen am Néserinabach (Profil in RUEFLI 1959), am Galanser-
bach und am Ringgenstein aufgeschlossen.

€4 Stad-Formation
Lutétien-Priabonien

LEUPOLD (1937) bezeichnete den paldogenen Mergel der Blattengrat-Decke,
den er mit den ebenfalls stidhelvetischen «Globigerinenmergeln» von Einsiedeln
verglich, als «Fleckenmergel». Nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016) gehort er
zur Stad-Formation. Auch RUEFLI (1959) verwendete den Begriff «Fleckenmer-
gel», dies wegen den auf den meist hellen, serizitisch schimmernden Schieferfla-
chen des monotonen, fast durchwegs mergeligen Gesteins typischerweise auftre-
tenden, wahrscheinlich durch Bioturbation verursachten dunkleren Flecken (s.a.
LiHOU 1995a u. Fig.20). Es kommen aber auch Mergelabfolgen vor, die vollkom-
men frei von diesen Flecken sind. RUEFLI (1959) beschreibt mehrere lithofazielle
Typen, wovon der nachfolgend beschriebene Typ die Hauptmasse bildet:

«Braunlich anwitternde, im Bruch hell- bis dunkelgraue Mergel und Mergelkalke, libersit
von Globigerinenpunkten. Weniger hdufig sind schiefrige bis plattige Mergel mit wenigen, sehr
kleinen Quarztriimmerchen und feinsandigen Einstreuungen oder Wechsellagerung mergeliger
und kalkiger Linsen und Lagen. Hiufig sind Kalzit-Kleinaderungen und -Veristelungen [...] pa-
rallel zum Clivage. Gebleichte, bituminose Schlieren und Triibungen ergeben das fleckenartige
Aussehen [...].»

Im Weisstannental liegt dieser Mergel in der Regel entweder der Euthal-For-
mation oder - wenn diese aus tektonischen Griinden fehlt - direkt der Wang-For-
mation auf. Dabei wittert der paldogene Mergel im Vergleich zum spitkreidezeitli-
chen Mergel und Mergelkalk auffallend heller an; da das Geldnde gegen oben
meist etwas abflacht, nimmt er z.T. ziemlich grosse Fldchen ein. Die Obergrenze
wird entweder durch die verfaltete und verschuppte Basisiiberschiebung der Sardo-
na-Decke gebildet oder aber der Mergel geht in die Flyschabfolge des hangenden
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Fig.20: Aufschluss von Stad-Formation («Fleckenmergel») im Gafarratobel siidlich von Stutz
(Koord. 2746.875/1206.020). Foto R.Lopfe 2016.

Blattengrat-Sandsteins iiber. Doch ist auch dieser Wechsel vermutlich tektonisch
gestort. Aus diesem Grund ist die Méchtigkeit der Stad-Formation in der Blatten-
grat-Decke schwierig abzuschitzen. Sie diirfte urspriinglich sicher mehr als 100m
betragen haben.

Nach RUEFLI (1959) und LIHOU (1995a) nimmt der Sandgehalt gegen oben all-
mihlich ab und der Anteil an pelagischen Foraminiferen zu, was mit einer anhal-
tenden Vertiefung des Ablagerungsraumes (Vorlandbecken) bis hin zur Tiefsee
erkldrt wird.

Anhand der von RUEFLI (1959) nachgewiesenen Mikrofauna kann festgehal-
ten werden, dass die Stad-Formation im Weisstannental fast die gesamte Zeitspan-
ne zwischen Lutétien und spitem Priabonien einnimmt (LIHOU 1995a).

€qp Blattengrat-Sandstein
Priabonien

An der nordwestlichen Flanke des Weisstannentals zwischen Untergalans
und Siemelenchopf findet sich unmittelbar unterhalb der Basisiiberschiebung der
Sardona-Decke eine relativ ruhig gelagerte Abfolge von hell anwitterndem, im fTi-
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schen Bruch dunkelgrauem, ziemlich hartem glimmerhaltigem Sandstein, der
hiufig Sedimentstrukturen (z.B. flute casts) zeigt und mit schwarz anwitterndem,
dunkelgrauem, meist ebenfldchig geschiefertem Mergel wechsellagert. Die Méch-
tigkeit der einzelnen Sandsteinbanke liegt bei ca. 0,3 m. Es handelt sich um Flysch-
sedimente. Der Kontakt zur liegenden Stad-Formation ist undeutlich. Wohl aus
der von ihm selbst ziemlich kontrovers gefiihrten Diskussion heraus, ob diese
Flyschabfolge nun stratigraphisch konkordant zur Blattengrat-Decke, zum «Sardo-
na-Flysch» oder aber einer eigenen tektonischen Schuppe angehort, bezeichnete
LEUPOLD (1942) sie als «intermedidren Flysch» oder «Lavtinaflysch» (nach der
gleichnamigen Alp siidlich von Weisstannen, Gebiet von Atlasblatt Vittis). Bereits
OBERHOLZER (1933) erwihnte diese Flyscheinheit, stellte sie jedoch wie allen
Sandstein der «Blattengratschichten» (im Ubrigen auch den Batoni-Sandstein) in
den «Wildflysch» (Sardona-Decke).

LEUPOLD (1942) erwidhnte weiter eine Lokalitit auf der Alp Scheubs (Gebiet
von Atlasblatt Elm), die er in RUTSCH (1966, S.416) zur Typlokalitdt ernannte,
nachdem er sich hinsichtlich derjenigen in der Tristelruns (Unterlavtina, Gebiet
von Atlasblatt Vittis) von RUEFLI (1959) eines Besseren hatte belehren lassen. Die
Aufnahmen von RUEFLI (1959) zeigten, dass diese von ihm u.a. auch als «Tiils-
bach-Mergelsandsteinkomplex» bezeichneten Schichten eine von LEUPOLD (1942)
zwar abweichende, aber eine doch ziemlich grosse Verbreitung haben. Er war aber
aufgrund seiner mikropalidontologischen Untersuchungen der Uberzeugung, dass
sich die Einheit tektonisch zwischen die Mergel der Stad-Formation und die Sar-
dona-Decke einschaltet. Eine Ansicht, der W.Leupold (in RUTSCH 1966, S.417)
mit Verweis auf HERB (1962) widersprach. Demnach soll es sich um konkordant
auf der Stad-Formation lagernden stidhelvetischen Flysch handeln, der im Weiss-
tannental wohl grosstenteils durch die Basisiiberschiebung der Sardona-Decke
abgeschnitten und allenfalls lokal von seiner mergeligen Unterlage (Stad-Forma-
tion) verschoben wurde.

BISIG (1957) bezeichnete die von ihm in analoger Stellung gefundenen Flysch-
sedimente als Blattengrat-Sandstein. Dieser Begriff findet in der vorliegenden Erlédu-
terung Anwendung. Die von LEUPOLD (1942) eingefiihrte Bezeichnung Lavtinaflysch
bzw. Lavtina-Sandstein (MENKVELD-GFELLER et al. 2016) ist insofern ungliicklich,
als es sich bei den von LEUPOLD (1942) beschriebenen Schichten an der vermeintli-
chen Typlokalitit in der Tristelruns (Unterlavtina, Gebiet von Atlasblatt Vittis) um
«Sardona-Flysch» handelt (RUEFLI 1959, W. Leupold in RUTSCH 1966, S.417).

BAD-RAGAZ-DECKE
Stidhelvetisch

Ostlich des Weisstannentals bleiben die siidhelvetischen Gesteine der Blat-
tengrat-Decke unter den Flyschgesteinen der Sardona-Decke verborgen, bis sie im
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Gebiet Pardiel - Bad Ragaz - Pfifers in faziell verdinderter Ausbildung wieder zu
Tage treten. Grundsitzlich handelt es sich hier ebenfalls um eine Abfolge aus Kalk
und Mergel der Spiten Kreide und darauf transgressiv liegenden paldogenen Sedi-
menten mit Nummulitenkalk und Sandstein der Euthal-Formation und Mergel der
Stad-Formation. Jedoch schalten sich immer wieder Flyschsedimente ein, die fazi-
ell und petrographisch denjenigen der (ultrahelvetischen) Sardona-Decke sehr dhn-
lich sind (LIHOU 1995b). Wihrend OBERHOLZER (1933) diese Gesteine noch zum
«Wildflysch», also zur Sardona-Decke zéhlte, grenzte LEUPOLD (1937) sie erstmals
als «Ragazer Flysch» gegeniiber jenem ab und publizierte in LEUPOLD (1938) dazu
eine detaillierte stratigraphische Gliederung (s.a. W.Leupold in RUTSCH 1966,
S.451ff)), ohne jedoch eine entsprechende Karte zu hinterlassen. Dabei unterschied
er drei Fazieszonen, die sich aber wegen der intensiven tektonischen Verschuppung
nur schwer miteinander korrelieren lassen (s. Fig. 24). Im Gebiet von Atlasblatt Sar-
gans konnten die wichtigsten und korrelierbaren Schichtglieder mithilfe der detail-
lierten Beschreibungen von LEUPOLD (1938) erstmals auskartiert werden. Als tekto-
nischer Begriff wird neu derjenige der Bad-Ragaz-Decke verwendet. Aufgrund der
starken tektonischen Verschuppung (z.T. Melange) und im Feld faziell oftmals nicht
unterscheidbarer Lithologien konnten insbesondere die «flyschhaltigen» Abschnit-
te nicht immer zweifelsfrei einer bestimmten und abgrenzbaren Formation zuge-
ordnet werden. Diese Gesteine - obschon stellenweise vermutlich zur Spiten Krei-
de, andernorts wieder zum Paldogen gehorend - erscheinen auf der Karte daher in
einer einheitlichen Farbe und werden zusammenfassend als «Flyschartige Wech-
selfolge von Mergel, Kieselkalk, Sandkalk und Glimmersandstein» bezeichnet.

Paldogeographisch nimmt die Bad-Ragaz-Decke eine Mittelstellung ein zwi-
schen der praktisch flyschfreien siidhelvetischen Blattengrat-Decke und der flysch-
dominierten ultrahelvetischen Sardona-Decke (LEUPOLD 1942, RUEFLI 1959, Li-
HOU 1995b).

Kreide

Co.11 Seewen-Formation
Coniacien-Santonien

Es handelt sich typischerweise um einen hellgrau bis weisslich anwitternden,
im frischen Bruch grauen bis hellgrauen dichten mikritischen Kalk, der in Binken
von maximal 20cm Dicke auftritt. Makrofossilien fehlen weitgehend, hingegen
finden sich darin nach LEUPOLD (1938) Kleinforaminiferen (Globotruncana lappa-
renti BROTZEN), die ein Coniacien- bis Santonien-Alter anzeigen (HERB 1962). Der
frither verwendete Name «Globotruncanenkalk» stammt eigentlich von LEUPOLD
(1942), der ihn fiir die gleichgestellten Gesteine in der Sardona-Decke verwendete.
OBERHOLZER (1933) bezeichnete dieses Gestein aufgrund der Ahnlichkeit mit dem
Kalk der (nordhelvetischen) Seewen-Formation als «seewerartigen Kalk». Der
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Fig.21: Eng verfaltete und diinngebankte Seewen-Formation («Globotruncanenkalk») im Tami-
natobel westlich von Pfifers nahe der neuen Taminabriicke (Koord. 2756.165/1206.430). Foto
R.Lopfe 2015.

Kalk unterscheidet sich nur geringfiigig von den gleichaltrigen Vorkommen in der
Sardona-Decke (s. LEUPOLD 1942, RUEFLI 1959). Die Seewen-Formation der Bad-
Ragaz-Decke weist eine etwas regelméissigere Lagerung mit ausgepriagter Bankung
und auffallend weniger der typischen dunklen Tonhéute auf, was vermutlich mit
einer etwas schwicheren Tektonisierung zu tun hat. Die Aufschliisse von Seewen-
Formation lassen sich meist nicht tiber grossere Distanzen verfolgen, da die Schich-
ten aus tektonischen Griinden (Uberschiebungen, Boudinierung) meistens rasch
auskeilen.

Ci3 Wang-Formation
Maastrichtien

Nach dem stratigraphischen Schichtaufbau in LEUPOLD (1938) folgt {iber der
Seewen-Formation («Globotruncanenkalk») eine ziemlich méichtige Abfolge von
in der Regel dunklem schiefrigem Mergel und Kalkmergel, welche vor allem im
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untersten sowie lokal auch im obersten Abschnitt (in W. Leupolds Fazieszone IV)
sandigen Binken zwischenlagert und die dadurch zunehmend einen flyschihnli-
chen Charakter aufweist. Die mehr oder weniger sandfreien Abschnitte dieser Ab-
folge bezeichnete LEUPOLD (1938) als «Freudenbergschiefer», nach dem gleichna-
migen Burghiigel nordwestlich von Bad Ragaz, der fast vollstindig aus dieser
Mergelschicht aufgebaut ist und auf dem die Ruine Freudenberg thront. Die von
OBERHOLZER (1933) als «sandfreie Mergelschiefer des Gstlichen Badtobels» be-
zeichneten Gesteine entlang der Tamina wurden dabei ebenfalls zu den «Freuden-
bergschiefern» gezdhlt (LEUPOLD 1938). Nach LEUPOLD (1938) weist das Foramini-
ferenspektrum (u.a. Globotruncana stuarti LAPPARENT) auf ein Maastrichtien-Alter
hin (s.a. W.Leupold in RUTSCH 1966, S. 475ff.).

Kreide - Paldiogen

Fyr Flyschartige Wechselfolge von Mergel, Kieselkalk, Sandkalk
und Glimmersandstein

Unter dieser Bezeichnung wird eine flyschartige Wechsellagerung von Mer-
gel, Kieselkalk, Sandkalk und Glimmersandstein zusammengefasst, unabhingig
von ihrer Stellung oberhalb oder unterhalb der das beginnende Paldogen anzeigen-
den Nummulitenkalkbiinke und deren sandigen Aquivalenten (Guschakopf-Sand-
stein). Lokal schalten sich auch Quarzsandstein und etwas seltener Kristallinkon-
glomerate in diese Ablagerungen ein. Der Quarzsandstein tritt ausschliesslich im
oberen Abschnitt des noch zur Kreide zdhlenden Schichtstapels auf. Meist ist er -
beispielsweise im Gebiet von Wildboden-Riiti (Fig.22) - dunkel und feink6rnig
ausgebildet, selten grobkornig und hell wie jener aus der Sardona-Decke. Wegen
einer generell stidrkeren Tektonisierung - wahrscheinlich aufgrund der Nidhe zur
Glarner Hauptiiberschiebung und zur Chropfsberg-Schuppe - lassen sich im Wes-
ten (Gebiet Pardiel) die einzelnen Schichtglieder der Bad-Ragaz-Decke kaum mehr
voneinander unterscheiden. Der Mergel mit Kieselkalk und Sandstein bildet dort
eine melangeartige Grundmasse mit darin einboudinierten Schichtpaketen aus
paldogenem Nummulitenkalk, Stad-Formation, «schwarzen Schiefern» mit Kris-
tallinkonglomeraten und spétkreidezeitlicher Seewen-Formation («Globotrunca-
nenkalk»), wihrend im Osten (Gebiet von Wildboden - Bad Ragaz - Pfifers) ein
ausgepragter Schuppenbau mit iiber weite Distanzen verfolgbaren Schichtgliedern
erkennbar ist. Die obersten paldogenen Flyschabschnitte der Bad-Ragaz-Decke
konnen allenfalls mit dem Blattengrat-Sandstein (oder Lavtina-Sandstein) der Blat-
tengrat-Decke korreliert werden.
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Fig.22: Feinkornige, rund 1 m méchtige Quarzsandsteinbinke innerhalb der kreidezeitlichen
flyschartigen Wechselfolge von Mergel, Kieselkalk, Sandkalk und Glimmersandstein an der
Alpstrasse zwischen Wildboden und Riiti (Koord. 2755.358/1206.995). Foto R. Lopfe 2015.

Paliogen

e, Schwarzer schiefriger Tonstein, z.T. mit Kristallin fiihrenden
Konglomeratlagen

In zwei der drei Fazieszonen von LEUPOLD (1938) wird die Kreide/Paldogen-
Grenze nach seinen Beobachtungen nicht durch eine einzige « Hauptnummuliten-
kalkbank» des Einsiedlertypus (Euthal-Formation) markiert, sondern durch die
unterste von mehreren diinneren Bénken («Grenz-Nummulitenkalkbanklein»,
LEUPOLD 1938), die sich unterhalb der markanten obersten Bank zwischen eine
Abfolge aus primir dunkelgrauem bis schwarzem diinnplattigem und schiefrigem
Tonstein und Kalkmergel sowie Globigerinen fiihrendem, der Stad-Formation
dhnlichem «Fleckenmergel» einschalten. Lokal (Fazieszone III in LEUPOLD 1938)
zeigt sich auch hier zunehmend der Einfluss von Flyschsedimentation in Form
von primdr in den schwarzen schiefrigen Tonstein zwischengelagertem Kristallin-
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konglomerat und Sandstein. Insbesondere in den Ostlichen Schuppen (Gebiet von
Pfifers- Wartenstein, Fazieszone II in LEUPOLD 1938) lésst sich die Abfolge ziem-
lich gut in die drei lithologischen Einheiten Einsiedeln-Member («Nummuliten-
kalk»), Stad-Formation («Globigerinenmergel») und «schwarzer schiefriger Ton-
stein» unterteilen (Fig.24). Zudem spalten sich hier an der Unterseite der
«Hauptnummulitenkalkbank» tatsdchlich einzelne diinnere Kalkbidnke ab
(Fig.23), die mit dem liegenden schwarzen schiefrigen Tonstein wechsellagern und
damit einen allmihlichen Ubergang zum neritischen Ablagerungsmilieu anzei-
gen, ohne dass eine eigentliche Transgressionsfldche sichtbar wire. In den westli-
chen Schuppen (vorwiegend bestehend aus Fazieszone III in LEUPOLD 1938) hin-
gegen ist die Abfolge vielerorts derart durch Flyschsedimente gepriigt, dass diese
Unterteilung zunehmend erschwert wird. Grossere Abschnitte werden in der Kar-
te, wie oben beschrieben, entsprechend als «flyschartige Wechselfolge von Mergel,
Kieselkalk, Sandkalk und Glimmersandstein» dargestellt. Aufgrund der dadurch
stark erhohten lithologischen Heterogenitdt und wohl auch als Folge der tektoni-
schen Beanspruchung lésst sich die Beobachtung LEUPOLDs (1938), dass sich die
mehrfachen Nummulitenkalkbénke stratigraphisch in die Mergel-Flysch-Abfolge
einschalten, kaum schliissig bestitigen. Die oft stark boudinierten Nummuliten-
kalkbanke konnten hier auch durch tektonische Repetition einer einzigen Bank
mehrfach auftreten. Der schwarze schiefrige Tonstein mit Kristallinkonglomera-
ten wird von LEUPOLD (1938) mit den faziell praktisch identischen Schichten an der
Basis des Sardona-Quarzits der Sardona-Decke korreliert. Aufgrund dessen legte
W. Leupold spiter die Kreide/Paldogen-Grenze auch in der Martinsmad-Formati-
on («Sardona-Flysch») der Sardona-Decke in diesen Bereich. Eine Annahme, die
u.a. durch RUEFLI (1959) aufgrund von Nummulitenfunden bestitigt wurde
(W.Leupold in RUTSCH 1966, S. 453).

€3 Einsiedeln-Member

Der hellgrau bis braunlich, stellenweise auch grau und gelblich anwitternde,
im frischen Bruch dunkelgraue, meist ziemlich stark von kalzitischen Adern durch-
zogene Kalk bildet als Hirtling innerhalb der ansonsten sehr mergelreichen Abfol-
ge markante Steilwdnde und Hiigel, insbesondere in den 6stlichen Schuppen der
Bad-Ragaz-Decke (Fazieszone II in LEUPOLD 1938), wo er eine Michtigkeit von bis
zu 30m erreichen und dadurch auch nach der intensiven tektonischen Beanspru-
chung deutlich besser und in konsistenteren Binken erhalten geblieben ist als im
Westen, wo die Michtigkeit der Nummulitenkalkbinke offensichtlich deutlich ge-
ringer ist. Der harte Kalk, der vor allem in den oberen Abschnitten teils grosse
Nummuliten von bis zu 5 cm Durchmesser sowie oft auch Lithothamnien enthiilt,
war in historischer Zeit als Baustein beliebt und wurde dazu in mehreren kleine-
ren Steinbriichen im Raum Bad Ragaz - Pfifers abgebaut. Unter anderem wurde
er beim Bau der Klosterkirche in Pfifers (Baujahr um 1690) beispielsweise fiir die
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Fig.23: Mehrere, unterhalb der méchtigen «Hauptbank» sich abspaltende und mit schwarzem
schiefrigem Tonstein wechsellagernde Nummulitenkalkbinke bei der Porta Romane 6stlich von
‘Wartenstein (Koord. 2757.876/1206.832). Foto R. Lopfe 2015.

Sdulen des Kirchenschiffs verwendet (QUERVAIN 1984). Nach LEUPOLD (1937,
1938) ist der Nummulitenkalk der Bad-Ragaz-Decke demjenigen der Blattengrat-
Decke sehr dhnlich, jedoch fehlen nach seinen Angaben Griinsandhorizonte fast
géinzlich, was aber insbesondere im Ostlichen Weisstannental auch sehr oft der Fall
ist. In einem neueren Strassenaufschluss zwischen Valur und der neuen Tamina-
tobelbriicke (Koord. 2756.447/1206.687) konnte hingegen eine in die Stad-Forma-
tion («Globigerinenmergel») einboudinierte, ca.1,5m dicke Bank aus Griinsand-
kalk mit Assilinen und diversen Muscheln gefunden werden.

Eine Eigenheit des Nummulitenkalks der Bad-Ragaz-Decke ist die von LEU-
POLD (1938) viel zitierte sedimentidre Verzahnung von Nummulitenkalk, echino-
dermenbrekziosem Kalk und dem unmittelbar liegenden schwarzen schiefrigen
Tonstein an der Basis der Hauptbank im Osten (Fazieszone II, Fig.24) bzw. das
mehrfache Auftreten weiterer diinnerer Nummulitenkalkbidnke im paldogenen
schiefrigen Tonstein und der Stad-Formation unterhalb der Hauptbank im Westen
(Fazieszone III). Allenfalls handelt es sich bei den letzteren - wie evtl. auch bei der
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genannten Griinsandbank bei Valur - lokal aber auch um tektonisch repetierte
oder verschleppte Schichten. LEUPOLD (1938) interpretiert diese Eigenheit hinge-
gen als ein Zeichen des allméhlichen «Ausklingens» der eozdnen Transgressions-
ablagerungen gegen Siiden und des Ubergangs in eine reine Flyschsedimentation
(Sardona-Decke). Die méchtigen Nummulitenkalkbidnke im Osten - deren mehr-
faches Aufeinanderfolgen in diesem Fall ganz eindeutig durch die tektonische Ver-
schuppung verursacht wurde - weisen eine erosive Obergrenze in Form eines Kon-
densationshorizontes auf, deren Alter anhand der jiingsten Nummuliten unterhalb
und der &ltesten Assilinen oberhalb davon zwischen spiatem Cuisien (Yprésien)
und mittleren Lutétien eingegrenzt werden kann (LIHOU 1995b).

e Guschakopf-Sandstein

OBERHOLZER (1933) beschreibt diese siidwestlich von Bad Ragaz vorkom-
mende und von ihm damals als «Ragazer Sandstein» bezeichnete, bis 20 m méch-
tige Sandsteinbank in treffender Weise wie folgt:

«Deutlich verschieden vom helvetischen Flyschsandstein ist der Sandstein, der westlich
von Ragaz den steil aus dem Walde herausragenden Guschakopf bildet und in seiner Umgebung,
im Gebiet zwischen Tamina und Saschielbach weit verbreitet ist. Der sehr dickbankige, oft gros-
se ungeschichtete Massen bildende Sandstein wittert dunkelbraun an und ist inwendig dunkel-
grau bis braunlichgrau, niemals griinlich, sehr reich an im allgemeinen grossen, eckigen, weis-
sen, auf frischem Bruch fettglinzenden Quarzkornern. Letztere sind im allgemeinen ziemlich
gleichmissig durch das Gestein zerstreut und 1-5 mm dick, oft aber sind sie schlieren- und nes-
terweise gehduft und erreichen an solchen Stellen oft einen Durchmesser von 1-5cm, sodass das
Gestein das Aussehen einer Breccie annimmt. Das Gestein enthilt auch viele feine weisse
Glimmerschiippchen, hiufig auch schwarze Tonschiefersplitterchen wie die helvetischen
Flyschsandsteine. Zwischen die Sandsteine sind, oft unscharf gegen sie abgegrenzt, braunlich
anwitternde, dunkelgraue, glimmerhaltige, im allgemeinen ziemlich ebenflichige, blétterige,
oft perlmutterglinzende Mergel eingelagert.»

LEUPOLD (1938) fiihrte dann die Bezeichnung Guschakopf-Sandstein (nach
dem gleichnamigen Aussichtspunkt oberhalb von Bad Ragaz) ein, verwendete die-
sen Namen aber lediglich fiir den oberen, grobkoérnigeren Teil. Den unteren Teil
bezeichnete er als «Grobe Sandkalke mit Lithothamnien und Discocyclinen» und
verglich diesen mit der «Batoni-Sandsteinbank» (s.a. W.Leupold in RUTSCH 1966,
S. 614). LTHOU (1995b) bestitigte diesen Vergleich, indem sie anhand sedimentpetro-
graphischer Untersuchungen diesen Abschnitt mit der unteren Sandsteinbank des
Batoni-Members in der Blattengrat-Decke korrelierte (Alter: Ilérdien bis friihes
Cuisien = frithes Yprésien). Im Gebiet von Atlasblatt Sargans werden beide Ab-
schnitte zusammenfassend als Guschakopf-Sandstein (e,z) ausgeschieden
(s. Fig.24), insbesondere auch deshalb, weil sie sich im Feld kaum voneinander un-
terscheiden lassen.

Wihrend das allméhliche Auskeilen des Batoni-Members zugunsten des
Nummulitenkalks des Einsiedeln-Members in der Blattengrat-Decke (Ostliches
Weisstannental, s.S.69) gut beobachtet werden kann, ist diese Beziehung in der
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Faziestyp IV Faziestyp Ill Faziestyp Il
LeupoLp (1938) LeupoLp (1938) LeupoLp (1938)

ca. 100m

Flyschartige Wechselfolge von Mergel, Kieselkalk, Sandkalk
und Glimmersandstein
Stad-Formation: grauer, Globigerinen fiihrender Mergel

Einsiedeln-Member (e, .): dunkelgrauer harter Kalk

Paldogen

Schwarzer schiefriger Tonstein (e,), z.T. mit
Kristallin fihrenden Konglomeratlagen Eutha.l-
Formation

Konglomeratlage
Guschakopf-Sandstein (e,,): dunkelgrauer Sandstein

Sandsteinlage

Wang-Formation: dunkler schiefriger Mergel und Kalkmergel
mit geringem Sandanteil

Kreide
O

Co11 Seewen-Formation: heller mikritischer Kalk

Coniac.—
Santon.

Fig.24: Faziestypen und Faziesassoziationen in der stidhelvetischen Bad-Ragaz-Decke sowie
Legendedarstellung der im Gebiet von Atlasblatt Sargans ausgeschiedenen Einheiten. Modifi-
ziert nach LEUPOLD (1938).
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Bad-Ragaz-Decke aufgrund der intensiven tektonischen Verschuppung schwierig
zu bestimmen. Der Guschakopf-Sandstein als Aquivalent des Batoni-Members
kommt ausschliesslich in den zentraleren Schuppen siidwestlich von Bad Ragaz
(Fazieszone IV in LEUPOLD 1938) vor, wo bisher nirgends eine Auflagerung von
Nummulitenkalk direkt auf den Guschakopf-Sandstein beobachtet werden konn-
te. In den Schuppen weiter Ostlich und westlich wiederum findet sich ausschliess-
lich Nummulitenkalk (Fazieszonen II und III) ohne Anzeichen von diesen unter-
lagernden, dem Batoni-Member dhnlichem Sandstein. Je nach palinspastischer
Rekonstruktion der Schuppen kommt W. Leupold in RUTSCH (1966, S.453) auf un-
terschiedliche Modelle der Ablagerungsreihenfolge. Unter der Annahme einer ge-
gen Siiden zunehmenden «Verflyschung» wiirden die Schuppen bzw. Fazies mit
dem hochsten Flyschanteil (Fazieszone III in LEUPOLD 1938) am siidlichsten zu
liegen kommen, diejenige mit dem tiefsten Flyschanteil zugleich aber mit dem
maéchtigsten Nummulitenkalk (Fazieszone II) am nordlichsten. Gestiitzt auf die
Beobachtungen von RUEFLI (1959) am Piltschinabach bei Batoni (Gebiet von At-
lasblatt Vittis), wo sich nach seinen Beobachtungen ein Ubergang in eine «Raga-
zer Fazies» abzeichne, postuliert W. Leupold in RUTSCH (1966, S.453) aber auch
eine andere Moglichkeit der Abfolge. Demnach kidme die Fazieszone mit dem Gu-
schakopf-Sandstein (Batoni-Member) nordlicher zu liegen und der méchtigere
Nummulitenkalk (Fazieszone II) am siidlichsten. Das Batoni-Member wiirde
nach diesem Modell gegen Siiden zugunsten einer Rekurrenz von Nummuliten-
kalk (Einsiedeln-Member) allmihlich wieder verschwinden. Ein solches Fazies-
schema wird auch in HERB (1988) widergegeben.

€468 Stad-Formation
Lutétien-Priabonien

Die Stad-Formation («Globigerinenmergel», LEUPOLD 1938) der Bad-Ragaz-
Decke ist praktisch identisch mit derjenigen der Blattengrat-Decke. Sie tritt hier
jedoch auch unterhalb bzw. zwischen den Nummulitenkalkbdnken auf, was wie
erwahnt auch tektonisch bedingt sein kann. Die meist hellen, serizitisch schim-
mernden Oberfldchen weisen aber nicht immer die typischen dunkleren Flecken
(Bioturbation) und Punkte (Globigerinen, Pyritkndllchen) auf. Auch hier zeigt sich
mit dem abschnittsweisen Auftreten von sandigem Kalk und Glimmer fithrendem
Kalksandstein eine zunehmende «Verflyschungy.

SARDONA-DECKE
Ultrahelvetisch

Wiederum war es LEUPOLD (1937, 1942), der diese stark tektonisierte und
wohl daher von OBERHOLZER (1933) zusammenfassend als «Wildflysch» bezeich-
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nete hohere Einheit des «eingewickelten» Helvetikums erstmals stratigraphisch zu
gliedern versuchte (s.a. W.Leupolds Korrelationshilfe zu den lithologischen Ein-
heiten J. Oberholzers in RUTSCH 1966, S.996ff)). Auf seinen Originalkarten (um
ca. 1945), die er hauptsichlich fiir das Gebiet um den Piz Sardona sowie fiir das
Calfeisental (Gebiet von Atlasblatt Vittis) erstellte, unterschied er zum einen die
drei zur Kreide zdhlenden Einheiten «Seewerdhnliche Turonkalkey», «Helle Globo-
truncanenschiefer» und «Freudenbergschiefer», welche biostratigraphisch und
lithofaziell mit den folgenden Formationen aus den noérdlicheren Ablagerungsriau-
men (z.B. Blattengrat-Decke) korreliert werden kdnnen: Seewen-Formation, Am-
den-Mergel und Wang-Formation. Dartiber folgt eine auf W. Leupolds Karten fein
gegliederte, méchtige Abfolge von spitkretazischen bis paldogenen Flyschsedi-
menten, die durch einen extrem quarzreichen (quarzitischen) mittleren Abschnitt
(Sardona-Quarzit) grob in drei Untereinheiten gegliedert werden kann (von unten
nach oben):

—  Der «infraquarzitische Flysch» (LEUPOLD 1942) besteht unten aus einer Ab-
folge von wangihnlichem Kieselkalk, Sandkalk und Kalksandstein mit Side-
rolites («Unterer Sideroliteskomplex») und oben aus einer mit den «schwarzen
Schiefern» der Bad-Ragaz-Decke zu korrelierenden Serie von dunklem
schiefrigem Tonstein mit einem gegen oben zunehmenden Anteil von Kris-
tallinkonglomeraten und -blocken («Speckwiirfelschiefer»). LEUPOLD (1942)
zihlt aber die eingangs erwihnten Kreide-Einheiten (obwohl flyschfrei) so-
wie den etwas mergelreicheren und diinnbankigeren unteren Abschnitt des
Sardona-Quarzits («unterer Olquarzitkomplex») ebenfalls zu dieser Sequenz
(s. Fig.25).

—  Beim mittleren Abschnitt handelt es sich um den Sardona-Quarzit, einen
meist dickbankigen, weissen, grobkornigen Quarzsandstein.

—  Der «supraquarzitische Flysch» (LEUPOLD 1942) besteht wiederum aus einer
Abfolge von meist plattigem Kalk, Sandstein und schiefrigem Mergel. Im Ge-
gensatz zum «infraquarzitischen Flysch» enthilt die Abfolge auch Quarz-
sandsteinbinke, jedoch keine Kreide anzeigenden Siderolites, wie dies LEU-
POLD (1942) félschlicherweise festhielt (und spiter wieder korrigierte).
W. Leupolds spitere Annahme, dass die Kreide/Paldogen-Grenze wie in der
Bad-Ragaz-Decke im Bereich der «schwarzen Schiefer mit Kristallinkonglo-
meraten» verlduft, wurde u.a. durch RUEFLI (1959) aufgrund von Nummuli-
tenfunden bestiitigt (s.a. W. Leupold in RUTSCH 1966, S. 453).

RUEFLI (1959) untersuchte den «Sardonaflysch» im Weisstannental anhand
zahlreicher Profile detailliert, vereinfachte aber auf seiner Karte W. Leupolds viel-
filtige Gliederung deutlich, indem er nur noch vier Einheiten ausschied (s. Fig. 25).
Eine dhnliche Abgrenzung verwendete HELBLING (1948) auf seinen fotogeologi-
schen Karten (Gebiete der Atlasblitter Vittis und Elm), wobei er sich zwar stark an
den Kartierungen W. Leupolds orientierte, diese aber ebenfalls anhand einer ver-
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LEUPOLD (1942, 1945) HELBLING (1948) RUEFLI (1959) IMENKVELD-GFELLER
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Fig.25: Korrelation der in den Originalkarten von LEUPOLD (1945), HELBLING (1948) und RUEF-

LI (1959) verwendeten Schichtglieder der Sardona-Decke mit den im Gebiet von Atlasblatt Sar-

gans widergegebenen Einheiten und Neudefinition nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016).
rot=Kreide/Paldogen-Grenze.

einfachten Abfolge harmonisierte. Zur Kartierung im Gebiet von Atlasblatt Sar-
gans wurde die im Feld am besten nachvollziehbare Unterteilung nach der Karte
von RUEFLI (1959) (Weisstannental) {ibernommen, jedoch unter Verwendung der
neueren Nomenklatur nach MENKVELD-GFELLER et al. (2016) und ohne die Un-
terscheidung der Flyscheinheiten oberhalb und unterhalb des Sardona-Quarzits.
Dabei wird die gesamte Flyschabfolge (Kreide-Paldogen) als Martinsmad-Forma-
tion (Fy;,) zusammengefasst und der Sardona-Quarzit neu als deren Member defi-
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niert. Im Gebiet von Atlasblatt Sargans wurden jedoch die schwarzen Tonschiefer
mit Kristallinkonglomeraten ebenfalls zum Sardona-Quarzit (Member) zugeschla-
gen, da diese Schichten nach LIHOU (1995b) lithofaziell und sedimentpetrogra-
phisch zusammengehoren. Auch werden LEUPOLDs (1942) «Freudenbergschiefer»
(=Aquivalent der Wang-Formation), die nach W. Leupold ein Maastrichtien-Alter
aufweisen und eine «Verflyschung» anzeigen, analog zu RUEFLI (1959) zur «unte-
ren Flyschabfolge» gezéhlt und nicht separat ausgeschieden.

Kreide

Co.12 Seewen-Formation und Amden-Mergel
7spites Cénomanien - ?Campagnien

Bei der Seewen-Formation («Globotruncanenkalk») handelt es sich um hell-
grau anwitternden, im frischen Bruch grauen dichten, oft muschelig brechenden
Kalk, der typischerweise von dunklen Tonhduten durchzogen ist. Letztere konnen
von stylolithisch diinn bis mehrere Zentimeter dick sein; sie verleihen durch ihren
oft stark gewellten Verlauf dem Gestein ein knolliges Aussehen (Fig.26). Dieses
vermutlich durch unterschiedliche Kompaktion von Kalk- und Mergellagen verur-
sachte Charakteristikum ist besonders in tektonisch stark beanspruchten Berei-
chen ausgeprigt, wo die gewellten Tonlagen sowie Kalzitadern z.T. derart iiber-
handnehmen, dass der dazwischenliegende, stark boudinierte Kalk kaum mehr
erkennbar ist. Die Seewen-Formation («Globotruncanenkalky) ist auffallend oft in
den hoheren Einheiten der Sardona-Decke nahe der Glarner Hauptiiberschiebung
zu finden.

Gegen oben treten die Kalklagen zugunsten von ebenfalls hellgrau anwit-
ternden Mergellagen allméhlich zuriick (Amden-Mergel, «Globotruncanenmer-
gel»), wobei dieser Ubergang praktisch iiberall einen tektonischen Abscherhori-
zont bildet. Nach LIHOU (1995b, mit Verweis auf WEGMANN 1961) betrigt die
Michtigkeit dieser durchwegs pelagischen bis hemipelagischen Sedimentabfolge
rund 200m und deckt eine Zeitspanne von ungefdhr 2,3 Ma Jahren ab. RUEFLI
(1959) gibt anhand seiner Foraminiferenfunde fiir den «Globotruncanenkalk» ein
Alter zwischen spitem Cénomanien und frithem Sénonien (Coniacien) an.

Kreide - Paliiogen

Fya Martinsmad-Formation
Santonien - Lutétien

Auf die pelagisch-hemipelagischen Tiefseeablagerungen (Seewen-Forma-
tion, Amden-Mergel) folgt in der Sardona-Decke eine nach LIHOU (1995b) iiber
600m michtige Flyschabfolge (Martinsmad-Formation, «Sardona-Flysch»), die
nach den mikropaldontologischen Untersuchungen von LEUPOLD (1942), RUEFLI
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Fig.26: Aufschluss von Seewen-Formation («Globotruncanenkalk», «Seewerartiger Kalk») bei der
Lokalitdt Laufboden (Koord. 2752.000/1205.300, Gebiet von Atlasblatt Vittis). Foto R. Lopfe 2016.

(1959), BISIG (1957) und WEGMANN (1961) einen Zeitraum von rund 35 Ma Jahren
zwischen dem frithen Santonien und dem friithesten Lutétien abdeckt. All diese
Autoren widmeten sich primér der chronostratigraphischen Gliederung dieser fazi-
ell ziemlich einheitlichen, aber stark tektonisierten Schichtabfolge und verwende-
ten dabei die verschiedensten und nomenklatorisch sehr uneinheitlichen Bezeich-
nungen (s. Fig. 25). RUEFLI (1959) beispielsweise unterteilt den «Sardona-Flysch» in
eine michtigere, kreidezeitliche Abfolge unterhalb des Sardona-Quarzits («Senon-
flysch» bestehend aus «Foopass-Schiefer», «Sideroliteskomplex» und «jiingstem
Senonflysch»), in die paldogene Sardona-Quarzit-Gruppe und in einen paldoge-
nen, deutlich an Michtigkeit (tektonisch?) verringerten Abschnitt oberhalb des
Sardona-Quarzits («Heubiitzli-Serie»). LIHOU (1995b) beschreibt die Flyschsedi-
mente primdir lithofaziell und sedimentpetrographisch und unterteilt die Abfolge
grob in zwei ungefidhr gleichmichtige Flyschabschnitte («Infraquarzit-Flysch»
und «Supraquarzit-Flysch»), die durch die «Sardona-Quarzit-Gruppe» getrennt
sind. Dabei manifestiert sich im Sardona-Quarzit ein Wechsel von einer primir
kalkigen Zusammensetzung der Turbidite zu einer silikatischen als Folge von
wechselnden Paldostromungen bzw. Liefergebieten im Tiefsee-Sedimenttrog (LI-
HOU 1995b). Die ziemlich unterschiedlichen Angaben betreffend Michtigkeiten
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Fig.27: Martinsmad-Formation («Sardona-Flysch») am Gafarrabach, Weisstannental (Koord.
2747.305/1205.573, Gebiet von Atlasblatt Vittis). Foto R. Lopfe 2016.

der Flyschsedimentstapel unter- und oberhalb des Sardona-Quarzits je nach mikro-
paldontologischer und sedimentpetrographischer Interpretation bzw. Abgrenzung
zeigt, dass sich im Flysch der Sardona-Decke - wohl aufgrund der tektonischen
Komplexitét («Wildflysch») - nur schwerlich ein einheitliches stratigraphisches Pro-
fil ableiten ldsst. Da sich die Gesteine vor allem aus der Ferne zudem kaum vonei-
nander unterscheiden lassen, wurden im Gebiet von Atlasblatt Sargans sidmtliche
Flyschsedimente unter- und oberhalb des Sardona-Quarzit-Members zusammen-
gefasst und in einer einheitlichen Farbe dargestellt.

Unabhingig von der mineralogischen Zusammensetzung besteht die Mar-
tinsmad-Formation aus einer Wechselfolge von hellgrau bis braunlich anwittern-
dem, gut gebanktem (bis 2m) Sandstein, Siltstein, Kalk und Mergel (Fig.27). Die
Gesteine liegen oft in klassischen Bouma-Sequenzen vor und weisen typische
Flyschsedimentstrukturen auf wie load structures, Gradierung, Lamination sowie
Wiihl- und Entwisserungsstrukturen. Die Abfolge ist oft eng verfaltet und ver-
schuppt. In den tektonisch stdrker beanspruchten Gebieten und insbesondere in
mergelreicheren Abschnitten ist der Sandstein oft intensiv boudiniert, was der
Wechselfolge ein knorriges, «wildes» Erscheinungsbild verleiht. Generell zeigt sich
eine allmihliche Zunahme der Korngréssen zum Sardona-Quarzit-Member hin.
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Eine ausfiihrliche Beschreibung der sedimentpetrographischen und schwerminera-
logischen Zusammensetzung der Martinsmad-Formation («Sardona-Flysch») so-
wie eine daraus abgeleitete Ablagerungsgeschichte finden sich in LIHOU (1995b).

Fyo Sardona-Quarzit

Der Name stammt von OBERHOLZER (1933), der die michtige Einschaltung
von Quarzsandstein in seinem «Wildflysch» so bezeichnete. LIHOU (1995b) fasst
diesen kristallinreichen und grobkdrnigen Abschnitt der Martinsmad-Formation
(«Sardona-Flysch») als Sardona-Quarzit-Gruppe zusammen und unterscheidet
vier Faziesassoziationen:

«Olquarzit»: Diese Bezeichnung wurde erstmals von HEIM (1910) fiir quarzi-
tische Flyschgesteine in der Amdener Mulde verwendet (RUEFLI 1959). Es handelt
sich dabei um eine Wechselfolge von dunkelgrauem bis schwarzem Ton- bis Silt-
stein und diinnen Bénken aus dichtem, feinkérnigem, im frischen Bruch dunkel-
griinem bis graugriinem und typischerweise fettglinzendem braungrauem bis ros-
tig anwitterndem feink6rnigem Quarzsandstein (Quarzarenit). Der ebenfalls
silikatische Ton- bis Siltstein ist meist stark verschiefert, und der Quarzsandstein
findet sich darin oft «schwimmend» als ausgewalzte Geré6lle und Boudins. Litho-
logisch unterscheidet sich der Quarzsandstein nicht von den die Hauptmasse des
Sardona-Quarzits bildenden Binken, sodass der «Olquarzit» eine Ubergangsfazies
zu den unter- und tiberliegenden Flyschablagerungen («Infraquarzit-Flysch» und
«Supraquarzit-Flysch») darstellt. Dabei nehmen Anzahl und die Méchtigkeiten
der Quarzsandsteinbinke zur Hauptbank etwas zu, der Ubergang ist dann jedoch
meist ziemlich abrupt. LEUPOLD (1942) unterscheidet einen «unteren» und einen
«oberen Olquarzitkomplex», jedoch lisst sich dies aufgrund der tektonisch bedingt
rasch wechselnden Schichtlagerung im Feld kaum nachvollziehen.

«Sandiger Sardona-Quarzity und «kiesiger Sardona-Quarzit». LIHOU (1995b) un-
terteilt die Hauptmasse des eigentlichen Sardona-Quarzits in einen unteren Ab-
schnitt primér sandiger Ausbildung («sandiger Sardona-Quarzit») und in einen obe-
ren Abschnitt mit einem hoheren Anteil an Gerdllkomponenten («kiesiger
Sardona-Quarzity). Die beiden Abschnitte sind nach J. Lihou durch die Faziesassozi-
ation der «Kristallinkonglomerate» (s.u.) und durch ein erneut auftretendes Paket
von «QOlquarzit» getrennt. Jedoch lisst sich auch dies im Feld nicht eindeutig und
liber langere Distanzen feststellen. Die Einschaltungen feinkOrniger Abschnitte zwi-
schen die kompetenteren Binke des Sardona-Quarzits sind vermutlich oft auch tek-
tonischer Natur. Lithologisch handelt es sich um einen Quarzsandstein (Quarzare-
nit) mit einem Quarzanteil von 90-100% (RUEFLI 1959, LIHOU 1995b). Morphologisch
bilden diese Sandsteinbdnke auffillige Rippen und Steilstufen, wodurch der Sardo-
na-Quarzit ein markantes Leitniveau innerhalb der Martinsmad-Formation dar-
stellt. OBERHOLZER (1933) beschreibt den Sardona-Quarzit wie folgt (s. a. Fig. 28):
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Fig.28: Aufschluss von Sardona-Quarzit bei der Lokalitit Muggerchamm (Koord. 2751.038/
1205.154, Gebiet von Atlasblatt Vittis). Foto R. Lopfe 2016.

«[...] ein dickbankiger, hellgrau bis hell rostbraun anwitternder, innen hell bradunlichgrau-
er, sehr ziher Quarzit. Die meistens 1-2m, oft aber {iber 5m dicken Bianke bestehen fast ganz
aus kristallinischem, durch schwachen Eisengehalt hell braunlich gefirbtem Quarz und enthal-
ten daneben noch weisse Glimmerschiippchen. Die Schicht- und Kluftflichen sind meistens
dicht besetzt mit kleinen, in der Sonne funkelnden Quarzkristéllchen. Nach dem Urteil des
Herrn Dr.F. de Quervain in Ziirich, der die Freundlichkeit hatte, das Gestein zu untersuchen,
handelt es sich eigentlich um einen quarzitischen Sandstein mit quarzigem Bindemittel, da die
einzelnen Quarzkorner und Glimmerschiippchen noch gut erkennbar sind. Auf der Oberflidche
siedelt sich die kieselliebende Lecidaea geographica an, deren gelbgriine Farbe die Quarzitmas-
sen schon aus der Ferne erkennen ldsst[...]. Oft ist der Quarzit in Form von Brocken und Blocken
in die Wildflyschmergel eingebacken; weitaus am hiufigsten aber tritt er in 10-50 m dicken, oft
wellig verbogenen oder gefalteten Schichtmassen auf, die sich oft nur 20 bis 50 m, haufig aber ei-
nige hundert Meter weit erstrecken und dann pl6tzlich eckig abbrechen. Die Quarzitbinke sind
meistens durch 10-50 cm dicke schwarze, glinzende, oft sandige und rostige, an die Opalinus-
schiefer des Doggers erinnernde Mergellagen getrennt. Da das Gestein an der Sardona und in
ihrer Umgebung in grossen Massen vorkommit, soll es kurz Sardonaquarzit genannt werden.»

Im noérdlichen Weisstannental und insbesondere im Seitental des Gafarra-
bachs zeigt sich im Sardona-Quarzit neben einer deutlich geringeren Michtigkeit
(5-10m) auch ein Wechsel in dessen Ausbildung. Der Quarzsandstein dort ist
dunkler, weist eine deutlichere Koérnung und einen etwas geringeren Quarzgehalt
auf. Auch der Zement enthilt einen gewissen Kalkanteil. Diese von RUEFLI (1959)
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als «Gafarrasandstein» bezeichneten Schichten dhneln in gewisser Weise etwas
dem Batoni-Sandstein.

«Kristallinkonglomerate»: Die vierte Faziesassoziation umfasst das meist in
schwarzen feinsandigen Siltstein («Schiefer») eingebettete kristallinreiche Konglo-
merat, dessen Komponenten teilweise auch Blockgrosse erreichen kénnen. Wih-
rend LIHOU (1995b) diese extrem unsortierte und grobkornige Flyschablagerung
als hochstenergetisches Schichtglied ungefihr in die Mitte der Sardona-Quarzit-
Abfolge stellt, halten frithere Autoren wie LEUPOLD (1942), RUEFLI (1959) und
WEGMANN (1961) es aufgrund biostratigraphischer Befunde fiir erwiesen, dass die-
ses paldogene Schichtglied an die Basis der Sardona-Quarzit-Gruppe, also ins Lie-
gende des «Olquarzits» gehort. Die Matrix des Konglomerats besteht aus einem
dunkelgrauen bis schwarzen, oft serizitisch schimmernden, granitischem tonigem
bis feinsandigem Siltstein. Die Gerdllkomponenten sind fast durchwegs eckig bis
schlecht gerundet (oft mit Brekziencharakter), ohne jegliche Einregelung, und de-
cken samtliche Korngréssen von Feinkies bis Blockgrosse ab (s. Fig. 29). Stellen-
weise konnen Blocke und Platten von bis zu 1 m? auftreten. Das petrographische
Spektrum der Blocke und Steine besteht zu einem grossen Teil aus felsischen Me-
tamorphiten (Gneise, Muskovit-Biotit-Schiefer) sowie aus sauren und intermedii-
ren Plutoniten, wobei bei den letzteren weisse Granite am héufigsten vertreten
sind (LIHOU 1995b). In matrixgestiitzten Abschnitten «schwimmen» die eckigen
Kristallinkomponenten in der dunklen verschieferten Tonstein-Siltstein-Grund-
masse, was LEUPOLD (1942) dazu bewogen haben diirfte, diesem Schichtglied den
Namen «Speckwiirfelschiefer» zu geben.

Diese vier Faziesassoziationen eindeutig in eine stratigraphische Abfolge zu
bringen, wird durch die intensive Verfaltung in der Sardona-Decke erschwert. Je
nach Aufschluss liegen die auffilligen Kristallinkonglomerate iiber- oder unter-
halb der Hauptbinke des Sardona-Quarzits, wobei mangels Hinweisen auf die Jiin-
gungsrichtung und aufgrund der oft intensiven zusétzlichen Verschuppung meist
nicht schliissig beurteilt werden kann, ob die Schichten in normaler oder liberkipp-
ter Lagerung vorliegen. Unabhéngig davon scheinen simtliche Ablagerungen des
Sardona-Quarzit-Members paldogenen Alters (Danien-Yprésien) zu sein und
konnen daher altersmissig mit der Euthal-Formation in der Blattengrat-Decke und
deren Aquivalent in der Bad-Ragaz-Decke korreliert werden (LIHOU 1995b, LI-
HOU & ALLEN 1996). Im Gebiet von Atlasblatt Sargans werden die Schichtglieder
des Sardona-Quarzit-Members mit einer einheitlichen Signatur dargestellt. Neben
den bereits von RUEFLI (1959) anhand von Aufzeichnungen W. Leupolds kartierten
Vorkommen im Weisstannental tritt das Member vor allem im Gebiet zwischen
Pardiel und Vilterser Alp sowie in kleineren, weniger gut zusammenhéangenden
Vorkommen zwischen Pardiel-Mittelsidss und dem Saarfall auf. Gut zugéingliche
Aufschliisse zu den Kristallinkonglomeraten finden sich beispielsweise im Bach
nordlich von Pkt. 1739 m Wanderweg zwischen den Stationen Pardiel und Schwarz-
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Fig.29: Kristallinkonglomerat (Sardona-Quarzit-Member) bei Schwiammli, Pardiel-Unterséss
(Koord. 2753.604/1207.820). Foto R. Lopfe 2015.
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biiel oder bei Schwiammli unterhalb der Briicke des Fahrwegs zwischen Pardiel-
Untersidss und der Vilterser Alp (Koord. 2753.604/1207.820, s. Fig.29).

Sedimentpetrographie und Herkunft der Martinsmad-Formation

Schwermineralanalysen an den Gesteinen der Martinsmad-Formation zei-
gen eine stabile Zirkon-Turmalin-Rutil-Verteilung mit einem stark variierenden
Anteil an Apatit (LIHOU & MANGE-RAJETZKI 1996). Die Faziesassoziation des
«Olquarzits» ist dominiert von Apatit (>70% der ausgezihlten Kérner), wihrend
der «sandige Sardona-Quarzit» nur wenig bis gar keinen Apatit enthilt. Die
Schwermineralverteilung in den iibrigen Schichtgliedern weist Mischformen zwi-
schen diesen beiden Extremen auf, wobei der Apatitgehalt mit der Korngrésse ge-
nerell zunimmt; dies aufgrund des dadurch bedingten hoheren Anteils an
Kristallingesteinen, die Apatit enthalten. Die geringe Diversitdt im Schwermine-
ralspektrum und deren geringe zeitliche und rdumliche Variation lassen auf eine
ziemlich konstante Quelle in einem von granitischen und metamorphen Gestei-
nen dominierten Liefergebiet schliessen (LIHOU 1995b).

Nach LIHOU (1995b) weisen die petrographischen und sedimentologischen
Erkenntnisse darauf hin, dass die Martinsmad-Formation in einem isolierten,
rund 20-25km breiten Becken zwischen einer (tektonisch induzierten) Hochzone
im Norden («stidhelvetische Schwelle») und einer weiteren im Siiden («Prittigau-
Schwelle») abgelagert wurde. Die kalkigen Turbiditablagerungen des «Infra-» und
«Supraquarzit-Flyschs» wurden dabei zu Zeiten relativen Meeresspiegelhochstan-
des geschiittet, als noch Gesteine der Schwellen-Sedimentbedeckung bzw. auch
Flachwasserkarbonate als Ausgangsmaterial zur Verfiigung standen. Die quarzrei-
che Sequenz des Sardona-Quarzit-Members hingegen ist eine Folge einer raschen
und massiven Absenkung des Meeresspiegels wihrend des Paleozins, wodurch
grosse Teile der kristallinen Kerne der Schwellen beidseits des Sardona-Beckens
freigelegt und erodiert wurden.



92

PENNINIKUM!

Mittelpenninikum

Unter dem Begriff Penninikum wird alpenweit der paldogeographische Raum
verstanden, der sich wihrend des Juras und der Kreide als tiefes, teilweise ozeani-
sches Becken (Piemont-Ligurischer Ozean) zwischen den passiven Kontinental-
rindern Europas und der adriatischen Platte entwickelte. In den penninischen Ein-
heiten werden alle Gesteine zusammengefasst, die in diesem Meeresbecken als
Sedimente abgelagert wurden sowie deren kristalliner Untergrund. Ein mittelpen-
ninischer, durch Hochzonen und kontinentale Kruste gekennzeichneter Faziesbe-
reich (Briangonnais) trennt dabei ein nord- und ein siidpenninisches tiefmarin-oze-
anisches Becken. Der penninische Raum wurde widhrend der alpinen Orogenese
zusammengeschoben und als komplex differenzierter Deckenstapel unter den han-
genden ostalpinen Einheiten weit nach Norden auf die helvetischen Einheiten
transportiert. Heute ist im Gebiet des Atlasblattes Sargans und in seiner ndheren
Umgebung ein Grossteil dieser alpinen Deckeneinheiten aufgeschlossen, was zu
einer ungewohnlich grossen Vielfalt der hier vertretenen stratigraphischen Einhei-
ten gefiihrt hat. Ostlich des Rheintals sind Gesteinseinheiten aus allen drei penni-
nischen Faziesrdumen vertreten, wobei im Gebiet von Atlasblatt Sargans aber nur
mittelpenninische Sedimente der Falknis-Decke vertreten sind.

FALKNIS-DECKE

GLEGGHORN-SCHUPPE

Bei den Gesteinen der Falknis-Decke im Kartengebiet handelt es sich um
eine vom Spéten Jura bis ins frithe Eozdn reichende Abfolge aus generell turbidi-
tisch gepriagten karbonatisch-siliziklastischen Sedimenten, in deren Mikrofazies
sich nach ALLEMANN (2002) die helvetische Faziesentwicklung widerspiegelt. Die
Schiittung der Turbidite erfolgte aus Siidosten. In den Brekzienlagen sind {iberwie-
gend kristalline Komponenten zu finden, deren Herkunft aus dem Ostalpin GRU-
NER (1981) veranlasste, die Falknis-Decke diesem Faziesraum zuzuordnen. Aus

'Die im Gebiet von Atlasblatt Sargans 6stlich des Rheins aufgeschlossenen penninischen
Einheiten wurden im Zuge der aktuellen Bearbeitung nicht neu aufgenommen. Die kartierten
Festgesteinsaufschliisse wurden von der «Geologischen Karte des Fiirstentums Liechtenstein
1:25000» (ALLEMANN 1985) iibernommen und lediglich anhand aktueller Orthophotos und des
digitalen Geldandemodells swissALTI?P topographisch und kartographisch angepasst. Die ent-
sprechenden Gesteinseinheiten werden im Folgenden aus der Literatur - im Wesentlichen aus
den «Erlduterungen zur Geologischen Karte des Fiirstentums Liechtenstein» (ALLEMANN
2002) - beschrieben, ohne dass neue Feldbeobachtungen mit einfliessen.
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dem gesamtalpinen Kontext heraus wird die Sedimentabfolge der Falknis-Decke
jedoch heute dem Nordrand des mittelpenninischen Faziesraums zugeordnet
(TRUMPY 1980, OBERHAUSER 1995).

Jura - Kreide

1-i, Lias und Panier-Formation
?Toarcien - mittleres Oxfordien

GRUNER (1981) fasste die Schichtabfolge {iber der Trias bis zur Sanalada-For-
mation als Panier-Formation zusammen. Mehrere kleinere Vorkommen an der
(mehrfach verschuppten?) Basis der Schuppe Ostlich von Balzers schied ALLE-
MANN (2002) jedoch separat aus und ordnete sie dem Lias zu.

Lias

ALLEMANN (2002) ordnet schwarzen, 6lig glinzenden und schiefrig ausgebil-
deten Tonstein mit 5-10 cm méachtigem schwarzem Mergelkalk und Sandstein so-
wie Belemniten-Spatkalk an der (mehrfach verschuppten?) Basis der Schuppe Ost-
lich von Balzers dem Lias zu. Diese Zuordnung konnte bisher mangels Fossilien
weder bestitigt noch widerlegt werden.

Panier-Formation

Fiir die von GRUNER (1981) als Panier-Formation zusammengefasste Schicht-
abfolge liber der Trias bis zur Sanalada-Formation bestimmte GRUNER (1981) ein
50m maéchtiges Referenzprofil ca. 300 m siidwestlich des Falknisgipfels. Nach AL-
LEMANN (2002) ist der untere Teil des Profils allerdings tektonisch zerschert und
die Gesamtmachtigkeit somit schwer abschitzbar. Die Formation besteht aus ei-
nem unteren Teil mit iberwiegend schiefrigem Tonstein und wenigen Brekzienla-
gen und einem oberen Teil aus Brekzienlagen und wenig schiefrigem Tonstein. Die
gradierten Brekzien und der Sandstein wittern rostbraun an. Die Grenze zur hang-
enden Sanalada-Formation wird mit dem Verschwinden des schwarzen und grii-
nen schiefrigen Tonsteins sowie der rostfarbenen Brekzien und des Sandsteins ge-
zogen.

Die Untergrenze der Formation ist nicht datiert, im Dach der Formation fand
U. Gruner einen Ammoniten der Gattung Richeiceras, was fiir mittleres Oxfordien
spricht (ALLEMANN 2002).
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ig; Sanalada-Formation
spates Oxfordien - frithes Kimméridgien

Die Sanalada-Formation besteht aus karbonatreichem Mergel und schiefri-
gem Kalk, die mit Kalkarenit und geringméchtigen polymikten Feinbrekzienlagen
wechsellagern (ALLEMANN 2002). Gelegentlich treten auch diinne Lagen von
schiefrigem Tonstein und dichter Kalk auf. ALLEMANN (2002) schitzt die Michtig-
keit auf mindestens 60 m, stellenweise auf iiber 100 m, je nach tektonischer Bean-
spruchung. Die Untergrenze wird mit dem Aussetzen der sich dicht folgenden
Brekzienbidnke der Panier-Formation gezogen, wihrend die Obergrenze mit dem
Einsetzen der ersten méchtigen Lage von Falknis-Brekzie definiert wird.

Aufgrund des im Dach der Panier-Formation aufgefundenen Ammoniten (s. S.
93) diirfte die Sanalada-Formation im friithen Oxfordien einsetzen, das Auftreten
von Saccocoma im dichten Kalk der Sanalada-Formation wird von ALLEMANN (2002)
mit Vorbehalt als fiir ein bis ins Kimméridgien reichendes Alter verwendet. Verbrei-
tungsgebiet: im tieferen Abschnitt der Schuppe Gstlich von Balzers; eher die sanfte-
ren Hiange bildend, da vorwiegend aus Mergel und schiefrigem Kalk bestehend.

irg Falknis-Brekzie
spates Kimméridgien - frithes Tithonien

Bei der Falknis-Brekzie handelt es sich um Lagen polymikter Turbiditbrekzie
mit Ubergingen bis hin zu schiefrigem Kalkpelit. Der untere Anteil der Formation
wird von grobbankigen Brekzienlagen aufgebaut; im oberen Anteil fehlen die
méchtigen Brekzienlagen mit Ausnahme einer stratigraphisch hochsten Lage.
Stattdessen tritt Kalksandstein, schiefriger Kalk und dichter, leicht kieseliger Kalk
mit gelegentlich Hornsteinlagen auf. Die Komponenten der Brekzie erreichen z.T.
eine Grosse von iiber einem Kubikmeter, wobei Kristallingesteine 88% und Sedi-
mentgesteine 12% der Komponenten stellen. Die Schiittungsrichtung des Materi-
als aus diversen, riumlich getrennten Rinnen ist generell von Siidosten nach Nord-
westen (ALLEMANN 2002).

Das Typusprofil befindet sich siidwestlich des Tschingels zwischen Koord.
2766.600/1212.950 und 2766.400/1213.100. Ein gutes Referenzprofil findet sich in
der Glegghorn-Schuppe, siidwestlich der Falknis, knapp ausserhalb des Gebiets von
Atlasblatt Sargans bei Unter den Tiirm (Koord. 2761.00/1212.160 bis ca.2761.070/
1212.350). Im Typusprofil betrigt die Méchtigkeit der Formation ca.215m, wihrend
im Profil Unter den Tiirm die Formation eine Michtigkeit von 230 m aufweist. An-
sonsten betrigt die Méchtigkeit in der Regel weniger als 100 m. Die Obergrenze der
Formation wird mit einer charakteristischen, max. 15 m méchtigen Turbiditlage mit
bis 50 cm grossen Brekzienkomponenten gezogen (ALLEMANN 2002).

Das Alter der Falknis-Brekzie wird von ALLEMANN (2002) aufgrund des Feh-
lens von Leitfossilien mit Vorbehalt als spates Kimmeéridgien bis friithes Tithonien
angegeben.
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ig-c Jes-Formation
spites Tithonien - frithes Berriasien

Die Jes-Formation (GRUNER 1981, ALLEMANN 2002) besteht aus diinnbanki-
gem pelagischem Kalk mit diinnen schiefrigen Tonsteinlagen, in die sich vor allem
im unteren und oberen Teil der Formation etwas méchtigere Banke sandigen
Kalks und Feinbrekzie einschalten (GRUNER 1981, ALLEMANN 2002). Der grau bis
gelblich anwitternde, hellgraue bis blaugraue dichte Kalk weist eine ebenfldchige
Schichtung auf und ist im dm-Bereich gebankt. Er fiihrt Calpionellen und zeigt im
Aufschluss auffillige Hornsteinknollen. Gelegentlich auftretende Kalksandstein-
und Brekzienlagen sind mit denjenigen der liegenden Falknis-Brekzie vergleichbar
(GRUNER 1981). Der grob- bis feinsandige Kalksandstein weist eine turbiditische
Gradierung auf und fiihrt Biodetritus. Auch die 0,5-1 m méchtigen Brekzienbédnke
sind gradiert und gehen nach oben in Kalksandstein iiber. Als Komponenten fiih-
ren die groberen Brekzienbinke Kristallingerdlle, bei den feineren iiberwiegen
Kalk und Dolomit sowie Fossiltriimmer (GRUNER 1981). Die Gesamtmaichtigkeit
der Jes-Formation betrdgt im westlichen Ritikon nach GRUNER (1981) 120-150m,
nach ALLEMANN (2002) 150-200 m.

Verbreitungsgebiet: an den hoher gelegenen Steilhdngen 6stlich von Balzers
um den Mittlerspitz; ein Aufschluss bei Matruela in der «basalen Faltelungszone»
(s.a. Profilschnitte in ALLEMANN 2002).

Cry Mergeliger fleckiger Kalk, Kieselkalk und sandiger Tonstein,
vereinzelt gradierte Kalkbrekzienbinke
Berriasien-Barrémien

Im unteren Teil der auch als «Fleckenkalk-Flysch» («Neokom-Flysch») be-
zeichneten Abfolge dominiert sandiger Kieselkalk mit Bianken von einigen Dezi-
metern bis maximal 1 m Michtigkeit, die von dunklem sandigem schiefrigem Ton-
stein getrennt sind. Nach oben nimmt der sandig-schiefrige Tonstein und der
mergelige dichte, im Bereich von 5-20cm gebankte Fleckenkalk auf Kosten des
sandigen Kieselkalks zu. Im obersten Drittel wechseln Kieselkalk, schiefriger Ton-
stein und mergeliger Fleckenkalk auf kurze Distanz (ALLEMANN 2002).

Der «Fleckenkalk-Flysch» (Berriasien-Barrémien) setzt {iber der obersten
Brekzienbank der Jes-Formation mit einem auffilligen lithologischen Wechsel
ein. Im weiteren Auftreten gradierter Kalksand- und vereinzelter Brekzienbinke
bleibt die turbiditische Fazies zwar auch im «Fleckenkalk-Flysch» erhalten, doch
wird der aufféllige helle und dichte Kalk der Jes-Formation durch mergeligen Fle-
ckenkalk ersetzt (ALLEMANN 2002). Der «Fleckenkalk-Flyschy ist weniger verwit-
terungsresistent und reagiert inkompetenter als die liegende Jes-Formation und
die hangende Tristel-Formation. Diese mechanische Schwiche fiihrt zu klein-
massstiblicher Verfaltung des Schichtverbands und zu ausgepridgten Michtig-
keitsschwankungen. Die priméire Michtigkeit betrdgt rund 250 m, im nordlichsten
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Kartengebiet (Koord. 2759.400/1218.000) werden noch maximal 40m erreicht
(ALLEMANN 2002, Taf.2).

Cyg Tristel-Formation
spites Barrémien - frithes Aptien

Die Tristel-Formation wird von Sandkalk und Feinbrekzie dominiert, deren
Bankung dezimetermaichtig bis wenige Meter méchtig ist. Der grauviolette Sandkalk
wittert hellgrau-weisslich an. Die Feinbrekzie ist stark echinodermenspétig. Im un-
teren Drittel schalten sich zwischen Gruppen von Bianken dezimeterméchtige schief-
rige Tonsteinlagen, im mittleren Drittel dagegen unregelmaéssig diinne Banke von
Kieselkalk und dunklem dichtem Kalk sowie Silexlagen ein. Der oberste Teil zeigt
bereits einen Ubergang zum hangenden «Quarzsandstein-Flyschy, insofern als sich
Feinsandstein zwischen Sandkalk und Feinbrekzie einschaltet (ALLEMANN 2002).

Die Tristel-Formation folgt mit einem ca.20 m michtigen Ubergangsbereich
auf den liegenden «Fleckenkalk-Flysch», indem mergeliger Fleckenkalk allméh-
lich verschwindet und sandiger Kieselkalk sich zu meist turbiditisch gradierter
Tristel-Brekzie und Tristel-Sandkalk entwickelt (ALLEMANN 2002). Die Michtig-
keit am Falknis betrédgt rund 100 m, bei Koord. 2759.400/1218.000 jedoch nur noch
knapp 20m (ALLEMANN 2002, Taf.2).

Co.s Glaukonit fithrender Quarzsandstein, Sandkalk, Brekzie,
Kieselkalk, mergelig-schiefriger Tonstein
spites Aptien - frithes Cénomanien

Im unteren Teil dieser auch als «Quarzsandstein-Flysch» («Gault-Flyschy,
spates Aptien-frithes Cénomanien, ALLEMANN 2002) bezeichneten Abfolge finden
sich im dunkelgrauen, teils griinlichen schiefrigen Tonmergel diinne Lagen von
Kieselkalk und glaukonitischem Sandstein sowie Brekzie und Sandkalk vom Typ
der Tristel-Formation. Der fiir die Abfolge charakteristische, Glaukonit fiihrende
Sandstein tritt in gradierten, knapp ein bis mehrere Meter méchtigen Béinken auf
und fiihrt zuerst {iberwiegend Quarz, gegen oben dann zunehmend Feldspat und
Karbonat. Im obersten Abschnitt dominiert wieder dunkel grau-griinlicher schief-
riger Tonmergel mit diinnen Einschaltungen von Sandstein und sandigem Kalk
(ALLEMANN 2002). Die Michtigkeit betrégt ca. 160-170 m, ist bei Koord. 2759.400/
1218.000 aber auf wenige Meter reduziert (ALLEMANN 2002, Taf.2).

Co.13 Couches-Rouges-Gruppe
spites Turonien - Maastrichtien

Uber dem «Quarzsandstein-Flysch» folgt mit einer Schichtliicke und schar-
fem lithologischem Kontrast die Couches-Rouges-Gruppe (spites Turonien - Maas-
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trichtien, ALLEMANN 2002). Lithologisch handelt es sich um hellgrauen splittrigen
mikritischen Kalk, Mergelkalk und selten Mergel. Die im Bereich von 5-20 cm ge-
bankten Gesteine zeigen im frischen Bruch Globotruncaniden (glasig-schwirzli-
che Punkte). Mit Ausnahme der untersten 20-30m tritt in unregelméssigen Ab-
stinden und nie durchgehend immer wieder auffallend roter Mergelkalk und
Mergel auf (ALLEMANN 2002). Im Feld sind die Gesteine der Couches-Rouges-
Gruppe oft verfaltet und intensiv verschuppt. Der helle gebankte Kalk und Mergel-
kalk reprisentiert zwar nach wie vor eine pelagische, aber keine von Turbiditen
geprigte Sedimentation mehr. In der westlichen Falknis-Decke betrdgt die Mach-
tigkeit der Couches-Rouges-Gruppe 110-190 m, bei Koord. 2759.400/1218.000 ist
sie allerdings nur wenige Meter méchtig und transgrediert auf Tristel-Formation
oder auf stark reduzierten «Quarzsandstein-Flysch», bevor sie nach wenigen Me-
tern ihrerseits vom paldogenen Falknis-Flysch abgeschnitten wird (ALLEMANN
2002, Taf.2).

Paldogen

Fye «Globorotalien-Schichten»
Danien-Thanétien

Uber dem grauen dichten Kalk und Mergel der Couches-Rouges-Gruppe folgt
eine lithologisch dhnliche, aber in der Verwitterungsfarbe ins leicht Gelbliche ten-
dierende Abfolge. Im frischen Bruch zeigt der Kalk beige, blaugraue oder rotliche
Tone. Wihrend der lithologische Wechsel wenig deutlich ist, ist der Wechsel in der
Mikrofauna nach ALLEMANN (2002) messerscharf. Die Couches-Rouges-Gruppe
fiihrt kretazische Globotruncanen, der Mergel und die diinnen Kalkbdnke der
«Globorotalien-Schichten» fiihren paleozidne Globigerinen und Globorotaliden.

Die «Globorotalien-Schichten» werden von der Wechsellagerung von Kiesel-
kalk und kalkigem Quarzsandstein des «Falknis-Flysch» {iberlagert; die Grenzzie-
hung ist jedoch haufig unsicher, da beide Gesteinseinheiten oft miteinander ver-
schuppt sind.

Die Michtigkeit der «Globorotalien-Schichten» ist infolge dieser tektoni-
schen Verschuppung schwierig zu bestimmen. ALLEMANN (2002) schitzt sie zwi-
schen 30 und max. 60 m.

Fy «Falknis-Flysch»
Yprésien - Lutétien

Der «Falknis-Flysch» (Paleozidn - Friithes Eozédn) besteht aus einer Wechsel-
folge von dunklem schiefrigem Tonmergel und dm-méchtigem ebenfldchigem
Kieselkalk und oft gradierten, Glimmer fiihrenden kalkigen Sandsteinbidnken, die
Kriechspuren auf den Schichtflichen zeigen (TRUMPY 1916). Innerhalb des Kar-
tengebiets befinden sich liber der diskordanten Basis einzelne Brekzienhorizonte,
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die aufgearbeitetes Material der stratigraphisch unmittelbar unterlagernden
Schichten als Komponenten fiihren. Charakteristisch fiir den «Falknis-Flysch»
sind diinnplattig spaltende Kieselkalk- und Sandsteinbinke sowie plattiger Ton-
mergel (ALLEMANN 2002). Nach oben kann die Serie auch «wildflyschartig» wer-
den, mit schwarzlichem schiefrigem Tonstein und ausgezogenen Lagen sandigen
Kalks und Olquarzits (ALLEMANN 2002). «Falknis-Flysch» transgrediert bei Ko-
ord. 2759.400/1218.000 iiber Gesteine der Couches-Rouges-Gruppe, weiter siidlich
iiber «Quarzsandstein-Flysch» und noch weiter siidlich iiber die Jes-Formation
(TRUMPY 1916, ALLEMANN 2002). Die Machtigkeit des «Falknis-Flyschs» wird von
ALLEMANN (2002) mit 50-80 m angegeben.

QUARTAR

Wihrend der Letzten Vergletscherung waren weite Teile des Kartengebiets
eisbedeckt. Zur Zeit des Maximalstandes ragten nur die Hohenlagen iiber
1800 mii.M., demnach der Gamidaurspitz, die Guscha-Gruppe und ganz knapp
der Gonzen, aus der Eismasse heraus (SCHLUCHTER 2009). In diesen Hohen befan-
den sich lokale Gletscher, die mit der grossen Eismasse zusammenhingen und in
die Talgletscher einmiindeten. Der grosste von ihnen war der aus dem Weisstan-
nental vordringende Seezgletscher. Im Raum von Sargans teilte sich der grosse
Biindner Gletscher in den Hauptstrom des Bodensee-Rheinarms und in einen
Linth-Rhein-Seitenarm, der sich iliber das Seeztal und den heutigen Walensee ge-
gen Nordwesten ausdehnte. Damals erreichte der Blindner Gletscher bei Sargans
eine maximale Machtigkeit von rund 1840 m (BENZ-MEIER 2003).

Als Folge zahlreicher Gletschervorstosse wihrend des Pleistozédns wurde ins-
besondere die Talung des Rheins an mehreren Stellen glazial {ibertieft. Nach dem
anhand von Bohrungen und geophysikalischer Daten interpolierten Felsoberfla-
chenmodell von SCHALLI (2012) reicht die Ubertiefung im ehemaligen Diffluenz-
bereich 6stlich von Sargans (Sarganser Becken) bis unterhalb des Meeresspiegels.
Entsprechend michtig sind im Rheintal die vorwiegend aus spét- bis postglazialen
Fiillungen bestehenden Sedimente. An der tiefsten Stelle der Ubertiefung diirften
diese demnach eine Méchtigkeit von bis zu 600 m erreichen. Bei Balzers wurde in
der Sondierbohrung T11 die Felsoberfliache auf Kote 32 mii.M. angetroffen und
damit eine Lockergesteinsméchtigkeit von 440 m nachgewiesen (NANNY 1983).
Deutlich weniger tief eingeschnitten ist das Seeztal. Nach den in MULLER (1995a,
b) dokumentierten und interpretierten Bohrungen und seismischen Daten betrégt
die Michtigkeit der Lockergesteinsbedeckung zwischen Mels und Flums maximal
rund 200 m.

Pleistozdne Sedimente ausserhalb der Talebenen sind im Gebiet von Atlas-
blatt Sargans auffallend spirlich oder dann nur von geringer Michtigkeit. Insbe-
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sondere entlang der siidwestlichen Talflanken zwischen Bad Ragaz und Flums
sind die eiszeitlichen Ablagerungen mit Ausnahme der Hinterlassenschaften ein-
zelner Lokalgletscher grosstenteils der Erosion zum Opfer gefallen. Auch aus Lo-
ckergesteinen gebildete Terrassen sind eher selten. Bemerkenswert ist zudem, dass
sich in den Bereichen der ehemaligen, iiber der heutigen Talsohle liegenden Aus-
ginge der siidwestlichen Seitentiler (Schilstal, Cholschlager Tal, Weisstannental,
Valeistobel) kaum oder nur kleinere Reste dlterer Bachschuttkegel oder Stausedi-
mente finden lassen. Besonders eindriicklich zeigt sich dies am Beispiel des Chol-
schlags, wo der Cholschlagerbach zunichst durch ein doch ziemlich breites Tal
fliesst, welches sich westlich des Chapfensees zu einer kurzen Schlucht verengt
und schliesslich auf einer Hohe von rund 1000 mii.M. (rund 500 m tiber der heuti-
gen Seeztalebene) sein Ende findet. Der Cholschlagerbach verlduft anschliessend
iiber den gesamten Rest der Strecke in einem nur wenig eingeschnittenen Gerinne
auf dem blanken Verrucanofels, bis er bei Tierget auf die heutige Talebene trifft
und unter Ausbildung eines kleinen Schuttkegels in die Seez miindet. Die gesam-
te, aus dem erodierten Material des Cholschlagertals gebildete ehemalige Schutt-
ablagerung muss demnach spiter wieder komplett ausgerdumt worden sein. Am
Fuss der deutlich steiler ausgebildeten Nordostflanke des Seeztals finden sich vor-
wiegend durch gravitative Prozesse gebildete, jlingere Ablagerungen wie Hang-
schutt, Bergsturzmaterial und Murgangschuttkegel, welche die eiszeitlichen Sedi-
mente meist {iberdecken. Die weitaus grossten Bachschuttkegel auf dem
Kartengebiet finden sich jedoch 6stlich des Rheins am Fusse des Falknis-Gebirges
bei Balzers, Fldsch und Maienfeld.

Generelle Uberlegungen zur regionalen Landschaftsentwicklung im Quartir
finden sich u.a. in HANTKE (1980), KELLER (1988, 1990) und KELLER & KRAYSS
(2005a, b, 2006). Der Quartirgeschichte des Seeztals im Speziellen widmet sich
MULLER (1995a, b), JORDI (1986) jener im Raum zwischen Pizol und dem Tamina-
tal sowie HANTKE (1970) der Diffluenz des Biindner Gletschers an der Talgabe-
lung bei Sargans.

Pleistozin
Mittleres - Spites Pleistozdin

Qg Priiletzteiszeitliche Feinsedimente

Die dltesten quartdren Ablagerungen im Gebiet von Atlasblatt Sargans befin-
den sich bei Gabreiten im siidlichen Dorfteil von Mels. Unter einer unterschiedlich
machtigen, komplex aufgebauten Abfolge aus alten Bachschuttablagerungen, Mo-
riane und randglazialem Stauschotter folgen nach MULLER (1995b) bis zu 100m
michtige, glazial vorbelastete, vorwiegend feinkdrnige Ablagerungen, die vermut-
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lich direkt dem Fels aufliegen (Fig. 30). Die Formation ist an der Oberfldche nicht
aufgeschlossen. MULLER (1995b) beschreibt in einem temporiren Baugrubenauf-
schluss feinsandige, gut sortierte, teils laminierte Ablagerungen mit hoher Lage-
rungsdichte. Proben aus diversen Erdsondenbohrungen werden mit «roétlich-
grauer, stark kiesiger Silt/Ton» und «dunkelgrauer Silt/Ton, meist ohne Kies»
beschrieben. MULLER (1995b) interpretiert die Abfolge als ein Relikt einer pri-
letzteiszeitlichen Seebeckenfiillung, welche wie die ebenfalls vorbelasteten Bach-
schotter der Seez im Hangenden und bei St. Martin im Schutze des Rundhdckers
bei Chastels vor der Erosion des letzteiszeitlichen Gletschers verschont geblieben
sind. Die Ablagerungen reichen nach MULLER (1995b) bis auf eine Hohenkote von
knapp iiber 500 mii.M. Obschon Hinweise auf warmzeitliche Ablagerungsbedin-
gungen fehlen, hilt der gleiche Autor eine Analogie zu den bis auf ein gleiches Ni-
veau abgelagerten, vorbelasteten Seesedimenten bei Tiefenwinkel (Gebiet von At-
lasblatt Walensee) fiir denkbar. Paldobotanische Daten machen dort ein Alter
zwischen spéter vorletzter Eiszeit und friihem Eem-Interglazial wahrscheinlich
(SCHINDLER et al. 1985).

Spidtes Pleistozdn

qesL Yom Gletscher iiberfahrener randglazialer Schotter und
Seeablagerungen der Letzten Eiszeit

Vom Gletscher liberfahrener randglazialer Schotter und Seeablagerungen der
Letzten Eiszeit finden sich an mehreren Stellen; sie werden im Folgenden nach
den Hauptverbreitungsgebieten beschrieben.

Mels-Gabreiten

Der nach MULLER (1995b) iiber den priletzteiszeitlichen Feinsedimenten lie-
gende Bachschotter von Gabreiten ist zumindest teilweise von letzteiszeitlichen
Morinenablagerungen bedeckt bzw. mit diesen lateral vergesellschaftet. JORDI
(1986) beschreibt hier vor allem dicht gelagerten und unsortierten Kies mit lehmig-
feinsandiger Grundmasse und interpretiert die Ablagerungen vor allem als Grund-
morine oder kiesige Morine.

Mels-Nidberg/St. Martin

OBERHOLZER (1933), ebenso wie HANTKE (1970) betrachten dieses Vorkom-
men nordwestlich oberhalb der Miindung der Seezschlucht als lokalen spitglazia-
len Stauschotter. JORDI (1986) bezeichnet die Ablagerungen als leicht umgelager-
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SW NE
miM] [mi.M]
Vorderberg
600 — Gabreiten Prod L 600
Sargans
500 — — 500
400 — — 400
300 — — 300
200 — 200

Bohrung

Glazilimnische Sedimente des Seeztals

Glazilimnische Sedimente des Beckens
von Sargans

Postglazialer Hangschutt, Hangschuttfacher

Auflandungssediment der Seez und ihrer

Nebenbache, vorwiegend kiesig-sandig Randglaziale Stauschotter bei Mels

bzw. Plons

lehmig-torfige Muldenfiillungen

Grundmorane des Blindner Gletschers
Proximale Deltasedimente der Seez und
ihrer Nebenbiche o Pra-LGM-Sedimente
Seebeckensedimente des Seeztals V] Felsoberflache

Fig.30: Quartirgeologischer Profilschnitt Gabreiten- Mels-Sargans-Prod (modifiziert nach
MULLER 1995b).
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tes Mordnenmaterial. MULLER (1995b) beschreibt in einem Profil unterhalb der
Terrassenkante westlich der Burgruine Nidberg einen dicht gelagerten, grau-bei-
gen, sandig-siltigen Kies mit Steinen und Blocken, dessen Gerolle schwach gerun-
det sind und nach seinen Gerollanalysen hauptsichlich aus dem Weisstannental
stammen (Seez-Schotter). An mehreren Stellen lédsst sich zudem beobachten, dass
der Schotter von einer unterschiedlich michtigen siltig-feinsandig-kiesigen Mora-
ne mit deutlich glazial gekritzten Geschieben des Biindner Gletschers sowie jlin-
gerem Lokalschotter {iberlagert wird (MULLER 1995b). Demnach handelt es sich
um einen dlteren Bachschutt(kegel) der Seez, welcher vermutlich hauptsidchlich
vom Biindner Gletscher iiberfahren und in der Felsnische unterhalb von St. Mar-
tin erhalten geblieben ist. Die bemerkenswerte pultbergartige Morphologie siid-
westlich von St.Martin ist eine Folge spitglazialer Erosion durch eisrandnahe
Schmelzwasserbiche des Seez- und des Biindner Gletschers.

Vorder und Hinder Schlossli

In der Seezschlucht rund 1 km bzw. 2 km siidwestlich von Mels befinden sich
bei Vorder und Hinder Schldssli zwei klammartig im Fels verlaufende und mit gla-
zial vorbelasteten Lockergesteinen verfiillte ehemalige Seezldufe. Die heutige Seez
umfliesst die Paldotiler beiderorts epigenetisch weiter siidlich. Die Felssohle der
alten Verldufe liegt dabei jeweils etwas hoher als die der rezenten Seez. MULLER
(1995b, 1996) beschreibt den Aufbau der Lockergesteinsfiillung bei Vorder Schloss-
li detailliert: Direkt dem Verrucanofels liegt eine dem Seezgletscher zuzuschrei-
bende Grundmorine auf, welche zunichst von feinkornigen (kaltzeitliche Seeab-
lagerungen und Deltasand), dann von zunehmend groberen Stausedimenten der
Seez liberlagert wird. Gegen Siidwesten verzahnen sich diese limnischen bis fluvi-
atilen Sedimente zunehmend mit Murgangablagerungen und eisrandnahem
Schotter, welcher aus Lokalmaterial des Weisstannentals besteht. Die Stausedi-
mente wurden im Zuge des Zuriickschmelzens des Seezgletschers durch dessen
Schmelzwasser abgelagert und durch den auf die Erwdrmung tréger reagierenden
Biindner Gletscher im Raum von Mels-Sargans gestaut. Die Murgangablagerun-
gen und der randglaziale Schotter wurden im Vorfeld des erneut vorstossenden
Seezgletschers abgelagert. Die Abfolge wird von einer Grundmorine des Biindner
Gletschers abgeschlossen. Die liegenden Lockergesteine sind glazialtektonisch
tiberprigt (s. MULLER 1996). Die dadurch verursachte hohe Lagerungsdichte in
den Lockergesteinen zeigt sich auch an den diversen Erdpyramiden, welche insbe-
sondere in den Murgangablagerungen auftreten (Fig. 31). Nach MULLER (1996) soll
dieser rasche Wechsel von Vorstoss- und Abschmelzphasen des Seezgletschers
wihrend des Aufbaus zum LGM stattgefunden haben. Es ist aber auch moglich,
dass sich eine solche Oszillation wiahrend des Eisabbaus, also im spiten Spatglazi-
al vollzog. Insbesondere die Lockergesteine des Hinder Schldssli, wo die glaziale
Uberpriagung (Verfestigung) weniger ausgeprigt ist und in unmittelbarer Umge-
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Fig.31: Erdpyramiden bei Vorder Schlssli (Koord. ca.2749.168/1211.760). Im unteren Bereich ist
der Verrucanofels zu erkennen. Foto T.Ibele 2015.

bung keine Morine des Biindner, sondern des Seezgletschers auftreten, konnten
auch vom letztgenannten letztmals {iberfahren worden sein. Dies trifft auf jeden
Fall auf das kleine, innerhalb von Moréinen des Seezgletschers eingebettete Vor-
kommen eines sandig-kiesigen Schotters bei Miihleboden, rund 2km weiter tal-
aufwirts, zu.

Plons-Halden

Die durch spitglaziale Schmelzwasserrinnen, den Schmelzibach und die
Seez zu einem Inselberg erodierte Lockergesteinsterrasse von Halden bei Plons
besteht nach MULLER (1995b) aus Sand und Kies mit missig gerundeten Ger6llen
mit Herkunft Seeztal-Siidhang. Nach JORDI (1986) und Befunden, die wihrend des
Betriebs der heute aufgelassenen Kiesgrube gewonnen werden konnten, ist diese
Schotterablagerung von einer dicht gelagerten Morine bedeckt. Somit handelt es
sich auch bei diesem Vorkommen um einen vom letzteiszeitlichen Gletscher iiber-
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fahrenen, aber aufgrund seiner Lage in einer Felsmulde dabei nicht ausgerdumten,
ilteren Schuttkegel ehemaliger Zufliisse aus dem Weisstannental. Eine zeitliche
und raumliche Korrelation des Vorkommens mit den vorangehend beschriebenen
Schottern lésst sich jedoch nicht mit Sicherheit durchfiihren. MULLER (1995b) halt
fiir die Schotter von Mels-Gabreiten und Plons-Halden sowohl interglaziale (frii-
hes Eem) als auch friihletzteiszeitliche interstadiale Alter fiir moglich, obschon es
auch hier keine Hinweise auf warmzeitliche Ablagerungen gibt.

Sargans

Nach der Karte von HEIM & OBERHOLZER (1917) besteht die dem Felssporn
mit dem Schloss vorgelagerte Anhohe, auf welcher das alte Stddtchen von Sargans
liegt, aus einem randglazialen Stauschotter. Bohrungen am westlichen Rand des
Lockergesteinskorpers zeigen bis in rund 15 m Tiefe siltig-sandigen, steinigen Kies
mit angerundeten bis gerundeten Komponenten. Im Ger6llspektrum findet sich
nach diesen Befunden auch «Verrucano-Schiefer», was zumindest auf ein Liefer-
gebiet des Materials siidlich des Seez- bzw. des Rheintals (?Weisstannental) und
angesichts der Lage dieses Vorkommens ganz am Nordrand des Seeztals allenfalls
auf einen ehemals deutlich grosseren Schuttkegel der Seez schliessen lidsst. Man-
gels natiirlicher Aufschliisse ldsst sich aber nicht mit Sicherheit sagen, ob es sich
ebenfalls um einen glazial iberfahrenen Schotter handelt.

Cholschlag

Im hoch gelegenen Télchen Cholschlag rund 5km westlich von Mels schnei-
det sich der Cholschlagerbach zwischen Vorsdss und dem Schwenditobel in eine
bis zu 60 m méchtige Abfolge aus grobem Kies mit eingelagerten Seeablagerungen
ein. Die Oberkante der dadurch beidseits des Bachs entstandenen Terrassen liegt
auf rund 1450 mii. M. Die Sedimente wurden demnach durch einen bis auf dieses
Niveau reichenden Stand des Biindner Gletschers in einer Phase, als der lokale
Cholschlag-Gletscher sich kurzzeitig zuriickzog, gestaut und wiahrend eines spite-
ren Wiedervorstosses des Lokalgletschers von diesem nochmals iiberfahren. Auch
hier zeigt sich die schnellere Reaktion der Lokalgletscher gegeniiber dem grossen,
deutlich triger reagierenden Talgletscher.

Hangschutt mit Blockschutt/ Fels- bzw. Bergsturzmasse,
glazial geprigt

Die Bergsturzmassen unterhalb der Guscha-Gipfelgruppe ganz im Westen
und am Siidhang der Gauschla am Nordrand des Kartengebiets sind teilweise
nicht deutlich von Hangschuttablagerungen mit Blockschutt abgrenzbar. Sie zei-
gen jedoch vielfach glaziale Umlagerungsspuren, indem sie beispielsweise durch
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jiingere Lokalgletschervorstdsse oder durch periglaziale Prozesse nochmals ver-
stossen wurden. Diese dlteren Bergsturzmassen werden lokal von jlingeren, post-
glazialen Bergsturzmassen iiberlagert.

[V, Letzteiszeitliche Moriine (Till) des Biindner Gletschers

Wihrend der Letzten Vergletscherung waren weite Teile des Kartengebiets
eisbedeckt. Zur Zeit des Maximalstandes ragten nur die Hohenlagen {iber
1800mii.M., demnach der Gamidaurspitz, die Guscha-Gruppe und ganz knapp
der Gonzen aus der Eismasse heraus (s. SCHLUCHTER 2009). Im Raum von Sargans
teilte sich der grosse Biindner Gletscher in den Hauptstrom des Bodensee-Rhein-
arms und in einen Linth-Rhein-Seitenarm, der sich iiber das Seeztal und den heu-
tigen Walensee gegen Nordwesten ausdehnte.

Moridnenablagerungen des Biindner Gletschers sind an den Talflanken des
Seeztals und des Rheintals verbreitet vorhanden und werden generell dem Haupt-
vorstoss der Letzten Eiszeit zugeordnet. Im Allgemeinen handelt es sich dabei um
Grundmorine (Till), die in der Regel aus einer feinkérnigen Grundmasse mit un-
terschiedlichen Anteilen der Sand-, Kies- und Steinfraktion besteht. Im Geroll-
und Geschiebespektrum dominiert Kalk, gefolgt von Sandstein, Quarzit und nicht
genauer bestimmbaren Quarzgerdllen. Untergeordnet treten kristalline Gesteine
aus dem Einzugsgebiet in den Biindner Alpen auf. Dabei sind Granit und Gneis,
selten auch Griinschiefer charakteristisch, die hiaufig eine gute Rundung aufwei-
sen. Aufgrund der lithologischen Zusammensetzung der Morine wie auch der Er-
ratiker lassen sich im Gebiet des Seeztals Unterschiede zum Rheintal feststellen.
So ist im Seeztal der Anteil an kristallinen Gesteinen meist stark untergeordnet,
wihrend erhohte Anteile lokaler Gesteine auftreten, insbesondere roter Verruca-
no, teils auch triassische Gesteine und Flyschgesteine (OBERHOLZER 1933). Dieser
Umstand deutet auf einen bedeutenden Eintrag von lokalem Geschiebe in den
Seeztal-Walensee-Arm des Biindner Gletschers hin, vor allem durch die siidlich
einmiindenden Lokalgletscher aus dem Gebiet Tamina- bis Schilstal.

Maximalstand des letzteiszeitlichen Gletschers

Die Abgrenzung der Moréne des Bilindner Gletschers zu den zahlreichen Lo-
kalmorinen basiert priméir auf morphologischen und lithologischen Kriterien. Die
hochsten Lagen mit dominantem Einfluss des Biindner Gletschers liegen bei Par-
diel-Obersiss auf rund 1700 mii.M., am Garmil auf rund 1600 mii.M., bei Tamons-
Vorsiss auf ca. 1750 mii. M., am Gonzen auf rund 1650 mii. M. und am Falknis auf
rund 1380 mii.M. (ALLEMANN 2002). Nach dem Maximalstand erneut vorstossen-
de Lokalgletscher sowie nacheiszeitliche Erosionsprozesse liessen noch hoher ge-
legene Morinenrelikte des Biindner Gletschers wieder verschwinden, wodurch der
tatsdchliche letzteiszeitliche Maximalstand nicht iiberall direkt bestimmt werden
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kann. JORDI (1986) gibt bei Pardiel-Obersédss eine oberste Schliffgrenze bei
1865m1ii.M. an. Diese Problematik zeigt sich insbesondere im Gebiet siidwestlich
des Seeztals bzw. nordwestlich des Weisstannentals, wo sich im Hohenbereich zwi-
schen 1400 und 1700 mii.M. die letzten Vorstosse der Lokalgletscher anhand von
schénen Moridnenwallstaffeln zwar gut erkennen lassen, das Mordnenmaterial un-
mittelbar ausserhalb dieser Stdnde jedoch lithologisch nicht eindeutig dem Biind-
ner Gletscher zugeordnet werden kann. Es handelt sich dort vielmehr um ein Ge-
misch aus Material des Letzteren mit Geschieben dlterer Lokalgletschervorstosse.
Erst unterhalb einer Kote von rund 1400 mii.M. handelt es sich wieder um eindeu-
tig vom Biindner Gletscher abgelagertes Mordnenmaterial. Ein dhnliches Phidno-
men zeigt sich siidwestlich von Wangs und Vilters, wo ein Arm des Pizolgletschers
wihrend eines spétletzteiszeitlichen Vorstosses eine anhand von Mordnenwéllen
und Erratikum gut abgrenzbare Lokalmordnenmasse bis auf 650 mii.M. hinunter
brachte und dort vermutlich knapp den Biindner Gletscher (Koblach-Feldkirch-
Weesen-Stand) erreichte. Der Bilindner Gletscher iiberschritt in der Folge nicht
mehr dieses Niveau, sondern befand sich wie auch der lokale Pizolgletscher bereits
im Riickzug. Im Bereich des sich in Form von diversen Terrassenkanten manifes-
tierenden Sargans-Standes lassen sich die Mordnen des Biindner Gletschers ein-
deutig diesem zuordnen. Oberhalb bzw. ausserhalb dieses Standes und ausserhalb
der «Lokalmoridnen-Zunge» finden sich hingegen wiederum glaziale Ablagerun-
gen, die aufgrund des Gerollspektrums sowohl dem Biindner Gletscher als auch ei-
nem Lokalgletscher zugewiesen werden konnen. Beispielsweise finden sich west-
lich von Fontanix (siidlich von Mels) kristalline Findlinge biindnerischer Herkunft
unmittelbar neben Erratikern, die aus dem nahe gelegenen Gebiet des Gami-
daurspitzes und des Pizols stammen (z.B. Kristallinkonglomerate des Sardona-
Quarzit-Members, Verrucano, Mels-Formation). Die Findlinge aus «Melser Sand-
stein» eignen sich nordwestlich des Weisstannentals nicht mehr zur Abgrenzung
von Morinen, da sie in diesem Gebiet sowohl vom Biindner Gletscher als auch von
den zahlreichen Lokalgletschern stammen konnen.

Mordnenwdlle, Kameterrassenkanten

Moranenwille des Biindner Gletschers sind im Kartengebiet dusserst rar. Die
beiden von F. Allemann kartierten Wille auf dem Flascher Berg sind wohl dem
Koblach-Feldkirch-Weesen-Stand zuzuordnen (HANTKE 1980, JORDI 1986, KEL-
LER 1988). Weitere (fragliche) Anzeiger dieses Stands bilden nach JORDI (1986) die
in den Fels einerodierten randglazialen Entwisserungsrinnen bei Herenboden
(Chropfsberg-Schuppe oberhalb von Bad Ragaz) sowie zwischen Runtel und Mid-
ris westlich von Mels. Das Moor in der Rinne von Herenboden wurde pollenana-
lytisch untersucht. Die Analysen ergaben fiir den tiefsten Abschnitt der rund 7m
tiefen Bohrung ein Alter im Bereich Mitte/Ende Alteste Dryas (ca. 14 ka BP, JORDI
1986). Wihrend der Koblach-Feldkirch-Weesen-Stand einen echten Glazialvor-
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stoss mit ausgepragten (ausserhalb des Kartengebiets liegenden) Moridnenwillen
innerhalb der Alteren Dryas widerspiegelt, belegt der Sargans-Stand einen Riick-
zugshalt ohne Ausbildung von Vorstossmorinen an der Wende Alteste Dryas/Bol-
ling (s.a. Tab. 1, ZWAHLEN 2017). Der Sargans-Stand zeigt sich im Gelénde als eine
am Hang oberhalb von Vilters, Wangs und Mels allméhlich an Hohe verlierende
Staffel von Kameterrassen. Einige dieser Terrassen wurden auch durch randglazi-
alen Schotter gebildet. Bei Bad Ragaz markiert eine kleine, aber schone Felsrinne
bei Padaduris oberhalb der Ruine Freudenberg und auf der gegeniiber liegenden
Talseite, beim Heididorf Rofla oberhalb von Maienfeld eine aus den Bachschuttf4-
chern herausragende weitere Kameterrasse (reicht noch knapp auf das Gebiet des
Atlasblattes) den Sargans-Stand.

Tab.1: Charakterisierung der Glazialstinde und -stadien im Rhein- und Seeztal im
Gebietvon Atlasblatt Sargans nach WELTEN (1981), JORDI (1986), KOBLER (1994), KEL-
LER & KRAYSS (2005a), HANTKE (2011) und ZWAHLEN (2008, 2016, 2018).

Stirnlage Biindner Gletscher

Morphologie, mittlere Hohe m .M.

14C-Alter (ka cal. Jahre BP)

vorstésse v.a. Jiingere Dryas und «Egesen»
bis Préboreal

Klosters-Serneus, Wiedervorstosse Kiiblis,
Fideris?

LGM Schliffgrenze: 24-23

Pfullendorf — Hohenstoffel - Schaffhausen — Falknis-Mittlerspitz 1800

Birmenstorf — Wettingen - Killwangen Guscha 1700
Gamidaur 1900
Moranenboéden >1500

Feuerthalen — Schlieren Einzelerratiker auf 22-21
Morénenboéden >1400

Schussenried — Stein a. Rh. — Zirich Erratikerzeilen und -schwarme 20,5-19
Morénenbdden, 1400-1100

Ravensburg — Konstanz — Hurden Erratikerzeilen und -schwérme 18-17,6
Morénenwille, 1100-700

Koblach - Feldkirch — Weesen - Ziegelbriicke | Erratikerzeilen, Moranenstaffel 17,3-16

(Schanis) Kameterrassen, Entwasserungsrinnen,
950-600

Sargans Kameterrassen, randglaziale Schotter, 15,5-14,8
Deltaablagerungen, 700-480

Stéande der Seitentéler, Riickzlige, Wieder- Erster Gletscherschwund bis Restzunge 14,6-13,6

Bélling ?Allerod

Erratiker

Typische erratische Blocke des Blindner Gletschers sind insbesondere kristal-
line Gesteine (meist Granite und Gneise), wobei der augenfillige Punteglias-Gra-
nit wohl am prominentesten auftritt. Da das Kartengebiet sich in einem Lieferge-
biet der fiir den Linth-Rhein-Seitenarm im ausseralpinen Bereich sonst so
typischen Verrucanogesteine befindet, stellen solche Findlinge kaum eine Beson-
derheit dar. Jedoch stammen einige der am hochsten gelegenen Erratiker bei Par-
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diel-Obersiss aus der Wurzelregion des Verrucanos im Vorderrheintal (Illanzer
Verrucano, z.B. bei Koord. 2753.888/1206.450).

Praletzteiszeitliche Erratiker

JORDI (1986) erwidhnt knapp ausserhalb des Gebiets von Atlasblatt Sargans ei-
nerseits am Felsberger Calanda kristalline Blockerratiker und andererseits im
Falknisgebirge verschiedene «Malmkalk»-Erratiker, die heute iber 2100 mii.M. la-
gern. Anhand von Detailkarten (4 und 5) skizziert JORDI (1986) mogliche pra-
letzteiszeitliche Eisstrome, auf denen die Einzelerratiker aus dem Rétikon (Pritti-
gau, u.a. Gruobenpass) oder dem Rheineinzugsgebiet hitten transportiert werden
kénnen. Die sehr hoch gelegenen (>2200mii.M.) Erratikerschwidrme des soge-
nannten Verrucano-Niveaus auf dem Muggerchamm (JORDI 1986) im Gebiet des
Atlasblattes Vittis knapp stidlich des Gebiets von Atlasblatt Sargans sind ebenfalls
denkbare priletzteiszeitliche Glazialablagerungen, wenn sie nicht vom Pizolglet-
scher stammen sollten. Der einzige Sedimenterratiker im Gebiet des Atlasblattes
Sargans mit entsprechender Genese ist an dessen Westrand siidlich des Madchop-
fes in vergleichbarer Hohenlage auf dem Hochplateau der basalen Trias auf
2150 mii. M. kartiert.

Letzteiszeitliche Erratiker

Auffillig ist eine Hiaufung von Erratikern des Biindner Gletschers in Héhen-
lagen zwischen 1100 und 1300 mi.M. am Wildberg siidlich von Flums und auf dem
Lutzboden westlich von Vermol sowie - in etwas tieferer Lage - bei Montniel ober-
halb von Vilters und bei Haldenberg- Gasinzer (Chropfsberg-Schuppe) siidwestlich
von Bad Ragaz. Die Erratikerschwirme am Wildberg und auf dem Lutzboden sind
vermutlich an einen héheren Gletscherstand (?Konstanz-Hurden) gebunden, der
sich auch in einer ziemlich deutlich erkennbaren Geldndekante (bei jener am Wild-
berg konnte es sich um eine Kameterrassenkante handeln) ablesen lasst. Die auf
der Morine aufliegenden Schwirme bei Montniel und die meist auf blankem Fels
liegenden, teils mehrere Kubikmeter grossen Blocke auf der Chropfsberg-Schuppe
koénnten noch einen etwas tieferen Stand anzeigen. Sie liegen jedoch deutlich héher
als der Koblach-Feldkirch-Weesen-Stand.

Bereits BLUMER (1908) und OBERHOLZER (1933) erwidhnen kristalline Errati-
ker des Biindner Gletschers im Weisstannental, die bis 6 km vom Talausgang ent-
fernt liegen. HANTKE (1970, 1980) erkldrt dies mit einer Gleichgewichtslage zwi-
schen dem Biindner und dem Seezgletscher, die durch das Zuriickdringen des
Seezgletschers erst tief im Weisstannental erreicht wurde. Dass die Erratiker durch
ein spétes Vordringen des Seezgletschers nicht wieder vollstdndig ausgerdumt wor-
den sind, begriindet er mit einer bewegungsarmen Grenzzone, die bis ins Spatgla-
zial zwischen den sich seiner Ansicht nach stets beriihrenden Gletschern bestan-
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den haben soll. JORDI (1986) wie auch MULLER (1996) bezweifeln indes, dass sich
der Seezgletscher so einfach zuriickdringen liess. Das tiefe Eindringen von Biind-
ner Eis sei vielmehr eine Folge einer frithen Abschmelzphase, als der empfindli-
cher darauf reagierende Seezgletscher sich bereits zuriickzuziehen begann und
das frei gewordene Gebiet im vorderen Weisstannental von dem bei Mels immer
noch mit grosser Hohe stehenden Biindner Gletscher durch passives Einfliessen
eingenommen wurde. Vom spiteren Wiedervorstoss des Seezgletschers blieben
die kristallinen Erratiker aufgrund ihrer erh6hten Lage zwischen rund 1000 und
1200 mii.M. verschont.

Nicht alle der auf der Karte von J. Oberholzer verzeichneten Erratiker konn-
ten wiedergefunden werden. Insbesondere jene auf der nordwestlichen Talseite bei
Schwendi liegen in einem von rezent aktiven gravitativen Prozessen dominierten
Gebiet und wurden in der Folge wahrscheinlich verschiittet (allenfalls entsprach
auch deren urspriingliche Lage bereits nicht der glazialen Ablagerungshohe). Der
Serizitgneisblock (HANTKE 1970) auf der Felsterrasse von Stein an der Einmiin-
dung des Gafarratobels ist im Geotopinventar des Kantons St. Gallen als priifens-
wertes Objekt verzeichnet (STURM et al. 2004).

Rundhécker, rundhockerartig geschliffene Felsoberfliche

Im Geotopinventar als Gebiet nationaler Bedeutung verzeichnet ist die Ver-
rucano-Rundho6ckerlandschaft «Melser Hinterberg - Flumser Kleinberg». An-
hand der sehr zahlreichen (und deshalb in der Karte nicht dargestellten), in Stid-
ost-Nordwest-Richtung geldngten kleineren und grosseren Rundhdécker und den
dazwischen liegenden glazialen Abflussrinnen kann auf eindriickliche Weise die
Fliessrichtung des Biindner Gletschers abgelesen werden.

Bei Pfifers und auf dem Wildboden wurden insbesondere die dort als Hart-
linge auftretenden Nummulitenkalkbidnke teilweise vom Tamina-Lappen des
Biindner Gletschers zu schonen Rundho6ckern geformt. Sie sind in der Karte dar-
gestellt.

Qm Lokalmoréine

Die Vorkommen von Lokalmoridne zeichnen sich vor allem durch einen rei-
chen Formenschatz mit gut erhaltenen Mordnenwillen, Terrassenkanten und viel-
faltigen Ausschmelzstrukturen aus. Verbreitet treten diese Spuren und Hinterlas-
senschaften jiingster glazialer Aktivitdt zwischen dem Schils- und dem Weisstan-
nental in Hohenbereichen oberhalb von 1400 mii.M., rund um den Gamidaurspitz
sowie im Gebiet des Gonzens auf der Hochterrasse von Palfris auf. Vermutlich
wihrend des spétglazialen Sargans-Stadiums stiessen der Schils-Gletscher und der
Wangser Arm des Pizolgletschers nochmals bis weit ins Haupttal hinunter vor und
hinterliessen entsprechende Endmorinen. Interessanterweise konnen im geogra-
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phisch dazwischen liegenden Weisstannental - mit Ausnahme vielleicht der Schot-
terterrasse von Langwiesen-Hienzi - keine eindeutigen Spuren eines analogen
Vorstosses des Seezgletschers erkannt werden. Vermutlich wurden entsprechende
Anzeichen durch die jiingsten Hangschutt-, Bergsturz- und Murgangablagerungen
iiberdeckt bzw. wieder verwischt. Im Weisstannental hingegen gut dokumentiert
ist der néchst jiingere bzw. nichst hohere Stand des Gamidaur-Seitengletschers
(JORDI 1986) durch einen ausgeprigten Doppelmoridnenwall auf der Alp Unterga-
midaur-Oberprecht, welcher intern einen kleinen, heute verlandeten Gletschersee
staute. Zur gleichen Zeit lag der Wangser Arm des Pizolgletschers bei Neuenhiit-
ten, wihrend der Vermiigletscher nérdlich des Gamidaurspitzes nach JORDI (1986)
bereits auf einen kleinen Rest geschrumpft war.

Ostlich von Gaffia und insbesondere im Valeistobel (siidlich von Wangs) feh-
len lokale Gletscherablagerungen ganz (im Valeistobel findet sich ausschliesslich
Morine des Biindner Gletschers). Am Muggerchamm bildeten sich anscheinend
keine Gletscher, sondern lediglich Firnfelder. JORDI (1986) scheidet hier ein soge-
nanntes «Verrucano-Niveau» aus, oberhalb diesem keinerlei Erratiker, auch keine
vom Pizol stammenden Verrucano-Findlinge, auftreten. Letztere finden sich erst
wieder bei Pardiel unterhalb einer Kote von rund 1650 m, wo sie zusammen mit
den klassischen Biindner Erratikern den letzteiszeitlichen Hochststand des Biind-
ner Gletschers anzeigen. Die dortigen Verrucano-Erratiker waren nach JORDI
(1986) mit dem Zanai-Arm des Pizolgletschers um den Muggerchamm herum ge-
wandert und wurden entlang bzw. knapp unterhalb des «Verrucano-Niveaus» wie-
der abgelagert. Die Theorie ist mit Vorsicht zu geniessen, zumal bei Pardiel auch
aus dem Vorderrheintal stammende Verrucano-Findlinge (Illanzer Verrucano) lie-
gen. Wie erwihnt eignet sich auch der rund um den Gamidaurspitz hiufig als ty-
pischer Lokalmorédnen-Erratiker auftretende «Melser Sandstein» nordwestlich des
Weisstannentals nicht mehr als Leitgestein, da er dorthin auch durch den Biindner
Gletscher verfrachtet wurde.

Auf der Hochterrasse der Alp Palfris finden sich mehrere in Form von Moré-
nenwillen, Kieselkalk-Blockstreu und Eisrand(stau)terrassen abgebildete Lokal-
gletscherstinde, welche KELLER (1988) mit solchen im Voralptal korreliert.

Grobblockige Lokalmordne

Speziell zu erwdhnen sind die quartiaren Ablagerungen zwischen Hinderela-
bria, Malanser Holz und Azmoos unterhalb der (ausserhalb des Kartengebiets lie-
genden) Felswinde von Girenspitz und Flidachopf. Bei HEIM & OBERHOLZER (1917)
wurde in diesem Gebiet eine grosse, bis nach Azmoos reichende Bergsturzmasse
dargestellt. Die Neukartierung fiihrte zu einem anderen Befund: Die Hauptmasse
wird neu als Lokalmorine gedeutet. Aufgrund der Gelindemorphologie mit den
unregelmaissigen, wallartigen, teilweise auch lobendhnlichen Formen kénnen peri-
glaziale Prozesse - mit Bewegungen wie bei einem Blockgletscher - nicht ausge-
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schlossen werden. Es treten verstreut Blocke von Helvetischem Kieselkalk auf, die
in einer Grundmasse mit Kieselkalk und hellem Kalkstein eingebettet sind. Insbe-
sondere bei Hinderelabria und Gufera zeigen sich im Bereich dieser Lokalmordne
mehr als 10 m3 grosse Blocke aus Helvetischem Kieselkalk auf der Geldndeoberfli-
che, welche wohl noch spiteiszeitlich - allenfalls als Stiirze auf den sich zuriickzie-
henden Lokalgletscher - abgelagert wurden. Da die Blocke - insbesondere jenes
Felspaket aus Diphyoides-Kalk - teilweise noch mehr oder weniger im Schichtver-
band vorliegen, sind vermutlich auch Sackungsprozesse beteiligt. Die Lokalmorine
ist in der Umgebung des Triibbachs deutlich von Rutschprozessen geprigt. Sie liegt
hier direkt den Mergeln der Palfris-Formation auf, sodass - angetrieben durch den
bis auf den Fels erodierenden Triibbach - die Lokalmorinenmasse riickschreitend
durch Rutschungen und Lockergesteinssackungen destabilisiert wird. Dies dussert
sich auch in den staffelartig auftretenden Abrissrindern. Es handelt sich somit um
eine durch {iberlagernde und unterschiedlich alte, primér jedoch wohl glaziale Pro-
zesse gebildete Ablagerung, welche einen spitglazialen Wiedervorstoss eines loka-
len (?Gauschla-)Gletschers bis fast an den Talboden anzeigt. Die Kieselkalk-Block-
masse iberdeckt zwischen Azmoos und Malans die Moridne des Biindner
Gletschers. Mehrere kleinere Punteglias-Granitblocke innerhalb der Lokalmoréne
bei der Lokalitdt Aufstieg (Name nicht mehr in der topographischen Karte aufge-
fiihrt) belegen, dass das Mordnenmaterial dabei teilweise mit Geschiebe des Biind-
ner Gletscher vermengt wurde. Auch mehrere kame#dhnliche Terrassen lassen ver-
muten, dass sich die grobblockige Lokalmorine am Talgletscher zeitweise staute.

Fossile Blockgletscher

Fossile Blockgletscher treten im Gebiet siidlich der Gauschla unmittelbar am
Nordrand des Kartengebiets auf. Der augenfilligste stirnt unmittelbar hinter dem
Berggasthaus PalfTis. Sie sind vor allem durch grobe Blocke charakterisiert, die an
Bergsturzablagerungen auf den einstigen Gletscher erinnern. Allerdings bilden sie
deutliche wallartige Girlanden, die ihre einst periglaziale Bildung verdeutlichen. Von
der Materialzusammensetzung her unterscheiden sie sich nicht von Lokalmoréne.

Pleistozin oder Holozéin

Qs1, Spit- bis postglaziale Seeablagerung
(nur in Bohrungen aufgeschlossen)

Unter diesem Begriff werden sdmtliche nach dem vollstindigen Riickschmel-
zen des Biindner Gletschers in Schmelzwasserseen des Rhein- und des Seeztals
abgelagerten feinkornigen Seeboden- und distalen Seebeckenablagerungen zu-
sammengefasst. Da diese tiberall von jiingeren Alluvionen, Schuttfichern oder
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Verlandungssediment iiberdeckt werden, sind sie nur in Bohrungen aufgeschlos-
sen. Lithologisch handelt es sich generell um fein laminierte Ton-Silt-Sand-Wech-
sellagerungen, die insbesondere im tieferen Sarganser Becken (Dreieck zwischen
Bad Ragaz, Sargans und Triibbach) gegen unten in eine ungeschichtete, mit drop-
stones gespickte Gletscherseemorine (waterlain till) {ibergehen (s.a. Fig. 32 u. 33).
MULLER (1995b), der die Sedimente u.a. auch schwermineralogisch untersuchte,
gibt fiir die Seeablagerungen im Seeztal eine Méchtigkeit von maximal rund 50 m
an, wihrend er deren Michtigkeit im deutlich tieferen Sarganser Becken auf
200-300m schitzt. In den Seeablagerungen im Seeztal kann anhand der Farbung
einzelner Schichten bzw. Laminae auf deren Liefergebiet geschlossen werden. Die
sudlichen Zuflisse lieferten entsprechend ihrem primér aus Verrucano bestehen-
dem Einzugsgebiet rétliche Feinsedimente, wihrend den Biachen des Nordhangs
dunkelgraue und der Seez aus dem Weisstannental graue Lagen zuzuordnen sind
(MULLER 1995b). Tabelle 2 fiihrt die Datierungen, hauptséchlich #C-Alter, aus den
spit- bis postlazialen Seeablagerungen im Rheintal auf.

Tab.2: Datierungen der spdt- bis postglazialen Seeablagerungen im Rheintal

14C-Alter ka Bohrung Koordinaten/ Sedimenttyp/ Datierungs-
cal BP m .M. m .M. methode
11,7 Dornbirn 1 2773.530/1256.360 Seesediment Palynologie
4135 ca.160-110
1,7 Hohenems- 2769.175/1249.700 | Seesediment Palynologie
Landhaus 410 ca.300
11,7 Diepoldsau- Verschiedene Seesedimente/distales Delta 14C
Widnau 40-410 370-360
11,7 Sennwald- Verschiedene Verlandungssed./Rheinschotter “c
Vaduz 435-457 430-410
11,7 Sargans Verschiedene Verlandungssed./Rheinschotter “C
480-485 460
11,7 Maienfeld - Verschiedene Verlandungssed./Rheinschotter 1“C
Untervaz 505-532 510-490
14,7 Dornbirn 1 2773.530/1256.360 Seesediment Palynologie
413,5 ca. 100? +77 (Felsoberflache)
14,7 Hohenems- 2769.175/1249.700 Seesediment 130?-110, bei 80 m Dropstones Palynologie
Landhaus 410 in Seesed., wenig Morane, (Felsoberflache -180)
14,7 Kriessern- Verschiedene Seesedimente/distales Delta/Delta “C
Montlingen 410-420 400-370
14,7 Balzers T11 2756.751/1215.628 Dropstones in Seesedimenten, Fazies
? 472,2 200-135, (Felsoberflache bei +32) interpretiert
14,7 Sargans 2751.970/1212.720 | Dropstones/Verlandungssediment “c
485 470-450
14,7 Mels KB11 2751.070/1212.665 Bachschutt Seez/Delta 4“C
490,3 450
14,7 Sarelli 2759.815/1205.011 Stillwassersediment unter Bergsturz, 14C
(<14,0) Bad Ragaz 513,6 tiefer als 485
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q, Spiit- bis postglazialer Schotter, z.T. randglazial

Terrassen bildender spit- bis postglazialer z.T. randglazialer Stauschotter tritt
im Kartengebiet nur untergeordnet auf. Seine Verbreitung beschréinkt sich auf den
Stidrand des Seeztals im Raum von Mels, wo randglaziale Schmelzwasserbiache
und lokale Zufliisse vom zuriickschmelzenden Bilindner Gletscher gestaut wur-
den. Es handelt sich dabei meist um kameterrassenartigen, mit Mordnenablage-
rungen vergesellschafteten, jedoch nicht mehr vollstindig vom Eis {iberfahrenen,
schlecht sortierten Kies mit variabel gerundeten Komponenten.

Hinterberg siidlich von Wangs (Bingelings-Kiesgrube)

In der heute teilweise wieder verfiillten Grube auf der Terrasse westlich von
Wangs wurde der randglaziale Schotter bis auf die Moréne abgebaut, weshalb auf der
Karte kein Vorkommen mehr eingezeichnet ist. Ein Profil in MULLER (1995b) zeigt
eine rund 6 m michtige Abfolge aus chaotisch gelagertem randglazialem Lokalschot-
ter mit schlecht gerundeten Komponenten sowie feinkorniges Stausediment. Das Ge-
rollspektrum deutet auf ein lokales Liefergebiet hin. Wahrscheinlich handelt es sich
um eine Ablagerung, die vom Schmelzwasserbach des unweit oberhalb stirnenden
Wangser Arm des Pizolgletschers geschiittet und an dem zur gleichen Zeit noch bei
Sargans stehenden Biindner Gletscher gestaut wurde (JORDI 1986, MULLER 1995b).

Langwiesen-Hienzi

Die auf ca. 900 m{i.M. auf der rechten Talseite am Ausgang des Weisstannen-
tals liegende Terrasse wurde bereits von BLUMER (1908) und OBERHOLZER (1933)
beschrieben. JORDI (1986) und MULLER (1995b) konnten aufgrund von Befunden
aus der zur damaligen Zeit noch offenen, heute aber komplett verfiillten Kiesgrube
im nordlichen Bereich der Terrasse nachweisen, dass sowohl Schmelzwésser des
Biindner Gletschers als auch des Seezgletschers am Aufbau des Schotterkorpers be-
teiligt waren. Dieser wurde nachtriglich talseitig nochmals glazial verschiirft und
teilweise iliberfahren, wobei jedoch vor allem der siidliche Teil davon verschont
blieb. Der teilweise verkittete, aber kaum vorbelastete Schotter wird von einer dicht
gelagerten Moréne des Blindner Gletschers unterlagert, an welcher sich das Grund-
wasser staut und durch talseitiges Ausfliessen entlang der Strasse ins Weisstannen-
tal Rutschungen auslost. Nach JORDI (1986) wurde der randglaziale Schotter wih-
rend des Koblach-Feldkirch-Weesen-Stadiums sowohl durch den Biindner
Gletscher als auch durch den Vermii-Seitenarm des Seezgletschers gestaut.

Oberplons

Die beiden von MULLER (1995b) erstmals beschriebenen kleinen Schotterter-
rassen bei Oberplons bestehen nach seinem Profil aus einem schlecht sortierten,
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Fig. 32: Quartérgeologischer Profilschnitt Azmoos-Balzers.

sandig-siltigen Kies mit variabel gerundeten Komponenten, welche stellenweise
Blockgrosse erreichen. Das Ger6llspektrum zeigt neben Lokalmaterial einen auf-
fallend hohen Anteil an Biindner Kristallingesteinen.

Vilterser Berg

In der ehemaligen Kiesgrube Warthalden stidwestlich von Vilters wurde ver-
mutlich ebenfalls randglazialer Stauschotter des Sargans-Standes abgebaut. Liefe-
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Fig.33: Quartérgeologischer Profilschnitt Sonnenberg- Ellstein.

rant war wohl der Vilterser Bach. Entlang der Ostlichen Tobelflanke finden sich bei
Tobel und bei Narrenberg zwei weitere Schotterreste, welche aufgrund ihrer Ho-
henlage zwischen dem Koblach-Feldkirch-Weesen-Stand und dem Sargans-Stand
geschiittet und gestaut wurden.

4 Spit- bis postglaziale Deltaablagerung
(nur in Bohrungen aufgeschlossen)

Der nacheiszeitliche See, der nach dem vollstandigen Riickschmelzen des
Biindner Gletschers im Kartengebiet das gesamte Rhein- und Seeztal einnahm,
wurde in der Folge nach und nach durch lokalen Bachschutt aus den Seitentédlern
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und durch das allméhlich herannahende Rheindelta aufgefiillt. Unter die Bezeich-
nung Deltaablagerung fallen alle diesbeziiglichen Sedimente, welche unterhalb
des Wasserspiegels abgelagert wurden, jedoch sind meist nur die proximaleren Ab-
lagerungen mit dominierendem Sand- und Kies-Anteil gemeint (die distalen Del-
taablagerungen werden zu den Seeablagerungen gezihlt). Ihre Michtigkeit ist in
der Beckenmitte und in randlichen Gebieten ausserhalb des Miindungsbereichs
von Bichen reduziert. Sie bestehen aus typischerweise schriaggeschichtetem, rela-
tiv gut sortiertem sandigem Kies und Grobsand, denen periodisch schlechter sor-
tierte siltige Ablagerungen zwischenlagern. Aufgrund der Progradation des Deltas
nehmen die Korngrdssen generell nach oben zu. Spit- bis postglaziale Deltaabla-
gerungen konnen im Gebiet von Atlasblatt Sargans nur in Bohrungen nachgewie-
sen werden, da sie stets unterhalb von Auflandungssedimenten liegen. Nach EBER-
LE (1987) setzen letztere im Rheintal ungefdhr auf einer Kote von 420 mii. M. ein,
also rund 25m iiber dem heutigen mittleren Bodenseespiegel. Nach MULLER
(1995b), der die Deltaablagerungen im Seeztal sedimentologisch genauer unter-
suchte, liegt die Untergrenze der Auflandungssedimente im Seeztal ebenfalls auf
diesem Niveau, welches aber mit dem heutigen Wasserspiegel des Walensees iiber-
einstimmt. Vermutlich wurde durch das schnelle Wachsen des alsbald die gesam-
te Talbreite einnehmenden Seezdeltas der urspriinglich {iber beide Tiler zusam-
menhingende See schon relativ friih in separate Becken mit unterschiedlicher
Seespiegelentwicklung unterteilt (MULLER 1995b).

Spit- bis postglazialer Bachschuttkegel

Etwas unterhalb der Kiesgrube am Hinterberg westlich von Wangs befindet
sich ein die tiefsten Terrassen von Fehrbach und Gabreiten aufbauender Stauschot-
ter. Er weist die Morphologie eines Bachschuttkegels auf, welcher postglazial vom
zu Beginn wohl noch erhebliche Schmelzwasser fiihrenden Fehrbach durchschnit-
ten wurde. Der von MULLER (1995b) bei Gabreiten beschriebene, an die pri-
letzteiszeitlichen Feinsedimente angelagerte randglaziale Stauschotter wird eben-
falls zu diesem Vorkommen gezihlt.

Neben dem bereits oben beschriebenen randglazialen Schotter von Gabrei-
ten-Fehrbach zidhlen auch die wohl etwas jlingeren, aber dennoch bereits seit 14n-
gerer Zeit nicht mehr aktiven Schuttkegel bei Wangs und bei Triibbach zu den spét-
bis postglazialen Bachschuttkegeln. Eine eindriickliche Morphologie zeigt der Rest
eines (auf der rechten Seite) zweifach terrassierten Bachschuttkegels an der Ein-
miindung des Gafarrabachs bei Boden im Weisstannental. Es handelt sich um ei-
nen glazial ungestorten, schriaggeschichteten, schlecht sortierten, sandigen Grob-
kies mit abschnittsweise auffallend wenig Feinanteilen und variabel gerundeten
Komponenten, welcher von dicht gelagerter Grundmoridne des Lokalgletschers
unterlagert wird.
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Qars Spitglaziale bis subrezente Alluvion, fluviatile Sedimente
in randglazialen Entwisserungsrinnen

Darunter werden die meist geringméchtigen, fluviatilen Schmelzwasserabla-
gerungen und Verlandungssedimente zusammengefasst, welche wihrend und
nach der Abschmelzphase in den relativ kurzzeitig aktiven randglazialen Entwas-
serungsrinnen des Biindner Gletschers abgelagert wurden. Es handelt sich dabei
fast ausschliesslich um Rinnen, die wihrend des Feldkirch-Koblach-Weesen-Sta-
diums und des Sargans-Stadiums aktiv waren. Die Fiillung der Rinne bei Heren-
boden silidwestlich von Bad Ragaz wurde pollenanalytisch untersucht (s. JORDI
1986). Als ungefihr gleichaltrig werden die alluvialen Terrassen bei Schwendi im
Weisstannental eingeschitzt, welche vermutlich eine Staulage anzeigen, die durch
einen spitglazialen bis subrezenten Bergsturz verursacht wurde.

L Loss

Die Lossbildungen in der Umgebung von Wartau-Triibbach-Sargans-Vild
sind seit lingerem als weitgehend isolierte Vorkommen im St. Galler Rheintal be-
kannt; erste Beschreibungen erfolgten bereits durch A.Escher von der Linth (in
MOUSSON 1856). Grossere flichenhafte Vorkommen erstrecken sich an den Hii-
geln siidlich und siidwestlich von Fontnas, in der Umgebung der Burgruine War-
tau (Gebiet von Atlasblatt Buchs) sowie auf dem Maziferchopf westlich von Triib-
bach. Ein weiteres Vorkommen beschreibt ALLEMANN (2002) am siidlichen Fuss
des Flascher Bergs. Typische Kennzeichen der Lossablagerungen sind neben der
beigen bis hellbraunen Farbe ihr feinkdrniger homogener und fast schichtungsfrei-
er Aufbau. Nach FRUH (1899) dominieren beim Ldss von Wartau und Sevelen
Korngrossen der Siltfraktion, wihrend die Sandfraktion untergeordnet als Ein-
sprengling auftritt. Neben erkennbarem Hellglimmer und Quarzkérnern wurden
nach BRIEGEL (1972) in Materialproben diverse Schwermineralien nachgewiesen.
Von Interesse ist eine Landschneckenfauna, wie sie von MOUSSON (1856) und
FRUH (1899) dokumentiert wurde. Die Michtigkeit des Losses ist im Allgemeinen
gering; es wird von héufig weniger als 1 m bis max. 3 m Michtigkeit ausgegangen
(FRUH 1899); nur an Béschungskanten von Terrassen sind allenfalls héhere Mich-
tigkeiten zu erwarten. An gewissen Stellen konnte beobachtet werden, dass der
Loss ohne erkennbare Schichtgrenze der Grundmoréne des Biindner Gletschers
auflagert. FRUH (1899) gibt auch direkte Auflagerungen auf abgeschliffenem Fels
und Spaltenfiillungen in Schrattenkalk an. Die dolische Entstehung des Losses -
wohl kurz nach Riickzug des Biindner Gletschers - ist allgemein anerkannt (FRUH
1899, GOUDA 1962). In einigen Lossgebieten - so bei den Hiigeln siidlich von Font-
nas - bestehen Terrassen mit teils {iber 15m hohen Béschungen und deutlichen
Boschungskanten. Ob diese markanten Terrassenbildungen ausschliesslich durch
menschliche Téatigkeit zur Gewinnung von Ackerbauflidchen verursacht wurden,
oder ob natiirliche geologische Prozesse und Inhomogenitéten bei der Terrassen-
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entstehung mitbestimmend waren, 14sst sich nicht abschliessend beurteilen. Nach
FRUH (1899) sprechen viele Argumente fiir eine rein anthropogene Terrassenbil-
dung, so etwa lokal erkennbare rampenartige Verbindungen von Terrassenstufen.

Holoziin

Sackungsmassen, zerriittete Sackungsmassen

Bei noch mehr oder weniger zusammenhéngenden versackten Felspaketen,
insbesondere wenn Lithologie, Bankung und - bei grésseren Sackungsmassen -
der Schichtaufbau darin noch erkennbar sind, werden die betroffen Formationen
in der entsprechenden Farbe angegeben. Solche Felssackungen treten in dem von
Zementstein- und Palfris-Formation dominierten Gebiet nordlich des Gonzens,
aber auch an den Flanken des Weisstannentals verbreitet auf. Ist der versackte Fels
derart stark zerriittet, dass von einer eigentlichen Lockergesteinsmasse mit ent-
sprechenden geotechnischen und hydrogeologischen Eigenschaften gesprochen
werden kann, wurden diese Gebiete mit einer entsprechenden Lockergesteinssig-
natur ohne Angabe der betroffenen Formationen versehen. Vor allem im Verruca-
no rund um den Gamidaurspitz kommen solche meist blockigen Massen verbrei-
tet vor, aber auch bei den instabilen Gesteinsmassen auf der Nordwestseite der
Taminaschlucht handelt es sich um solche stark zerriittete Sackungsmassen. Die-
se zerriitteten Sackungsmassen bestehen demnach primér aus Felsmaterial, wobei
in gewissen Gebieten auch ehemals auf dem Fels liegendes Lockergestein in die
Sackungsmasse miteingearbeitet wurde, so wie z.B. im Sackungsgebiet bei Neuen-
bergwald siidwestlich von Mels. Altere Sackungsmassen, die durch glaziale Pro-
zesse Uiberpriagt wurden, sind im Kartengebiet keine auszumachen. Die bekannten
Sackungsmassen sind daher vermutlich alle nachletzteiszeitlich, jedoch diirften
insbesondere die grossen Blocke aus Kieselkalk und Diphyoides-Kalk in der Lo-
kalmorinenmasse von Labria als glazial verschiirfte bzw. versackte Felspakete in-
terpretiert werden. Weitestgehend inaktive Felssackungen sind teilweise mit jiinge-
ren Lockergesteinsablagerungen (in der Regel Hangschutt, aber auch Bachschutt
und oberfldchennahen Rutschungsmassen) iiberdeckt, so z.B. die tiefgriindige Sa-
ckungsmasse bei Heiligkreuz oder die unteren Bereiche der mehrheitlich im Ge-
biet von Atlasblatt Vittis liegenden Grosssackungsmasse siidostlich von Pféfers.

Rutschmassen

Durch Rutschprozesse erfasste Lockergesteine kommen im Gebiet Labria
nordlich des Gonzens und im Weisstannental vor und dies auffallend oft inner-
halb von Lokalmorine. Bei den verursachenden Faktoren spielen fast immer ober-
flichennahe Diskontinuitdten in der hydraulischen Durchléssigkeit eine Rolle,
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welche beispielsweise bei untief anstehendem, schlecht durchlédssigem Fels auftre-
ten. Die grossten und aktivsten Rutschmassen im Kartengebiet befinden sich zwi-
schen Labria und Triibbach, wo das auf den mergelreichen Gesteinen der Palfris-
und der (oberen) Zementstein-Formation gestaute Wasser den oberfldichennahen
Felsbereich, aber insbesondere auch die diesem auflagernde, grobblockige Lokal-
moréne - gefordert durch die fortwidhrende Erosion durch den Triibbach - gross-
rdumig destabilisiert. Stark aktive Rutschmassen mit typisch unruhiger Morpholo-
gie, starker Verndssung und beeintrichtigtem Bewuchs werden hier mit einer
weissen Farbe versehen, wihrend weniger aktive Bereiche und mehr oder weniger
noch zusammenhingende Lockergesteinspakete mit der Farbe der betroffenen
Formation dargestellt werden.

Gebiete mit Solifluktion

Das Kartengebiet bietet fiir permafrostbedingtes Bodenfliessen vermutlich zu
wenig geeignete Hohenlagen und Expositionen (s.a. Hinweiskarte der potenziellen
Permafrostverbreitung des Bundesamtes fiir Umwelt BAFU) bzw. die Gebiete hoher
als 2000mii.M. bestehen aus Gesteinen (insbesondere Verrucano), welche primér
groben Blockschutt und kaum Boden oder feinkornigen Hangschutt bilden. Dennoch
konnte unmittelbar nérdlich des Gamidaurspitzes (mit rund 2300 mii.M. der hochste
Berggipfel des Kartengebiets) ein Gebiet mit Solifluktion ausgeschieden werden.

Lawinenschuttkegel

Schon ausgebildete, aktive Lawinenschuttkegel befinden sich z.B. bei Gaffia
Ostlich des Gamidaurspitzes. Schneehaldenmoridnen wurden westlich des Hiiener-
chopfs und der Bremenchopf im westlichen Kartengebiet erkannt, jedoch aus
Massstabsgriinden auf der Karte nicht ausgeschieden.

Fels- bzw. Bergsturzablagerungen, Blockschutt

Die grossten Bergsturzablagerungen mit entsprechenden Volumen und
Translationsdistanzen finden sich im Weisstannental und unterhalb der Steilwéin-
de am Nordrand des Seeztals. Bei Schwendi im Weisstannental bildet die aus Ver-
rucano und Trias-Formationen aufgebaute Rot Wand (Name aufgrund der rétlich
gefirbten Gesteine der Quarten-Formation) die Ausbruchsnische der Bergsturz-
massen von Eggberg-Tuggstein-Esel, welche bis an die Seez hinunter reichen.
Die michtige Schuttmasse wurde vermutlich nicht durch ein einzelnes Bergsturz-
ereignis gebildet, sondern durch Akkumulation mehrerer Sturzereignisse unter-
schiedlichen Alters und Ausmasses. Vor allem in den dlteren Ablagerungen -
durch tief in die Schuttmasse eingeschnittene Biache zuginglich gemacht - finden
sich neben dem lokalen Schutt auch Steine und Blocke aus Nummulitenkalk und
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Flyschsandstein, welche urspriinglich durch den Seezgletscher abgelagert wurden.
Demnach konnten die édltesten Sturzmassen allenfalls auch glazial geprigt sein
und ein spétglaziales bis subrezentes Alter aufweisen. Auf der mit Blocken aus den
Gesteinen der Rot Wand {iibersiten Oberfliche der Bergsturzmasse finden sich
hingegen keine Hinweise auf eine glaziale Uberprigung, dafiir finden auf ihr di-
verse sekundidre Umlagerungsprozesse wie Murginge und Rutschungen statt. Sol-
che jiingeren Umlagerungsprozesse priagen auch die Bergsturzablagerungen von
Flums-Hochwiese 6stlich von Flums.

Hangschutt, Hangschutt mit Blockschutt

Unter Hangschutt werden alle nicht weiter differenzierten, meist aber relativ
feinkGrnigen und gut sortierten Ansammlungen aus eher kleineren und regelmas-
sigen Sturzereignissen ohne Beteiligung von Fliessprozessen zusammengefasst
(Trockenschuttkegel, Hangschuttschleier). Beim Hangschutt mit Blockschutt
mischten sich auch einzelne grossere Sturzblocke oder schlecht abgrenzbare (wie-
der zugeschiittete) Felssturzablagerungen unter die «normale» Hangschuttmasse
(Fig. 34). Solche finden sich meistens unterhalb grosserer Felswinde, wie z.B. am
Gonzen. Die Hangschuttablagerungen sind primér holozinen Alters. Altere, pleis-
tozine Hangschuttablagerungen im Kern von grosseren Hangschuttvorkommen
sind grundsitzlich mdglich, wurden aber nicht festgestellt bzw. nachgewiesen.

In den Bachtobeln bei Chli Wildeberg (z.B. bei Koord. 2743.900/1214.500)
sind die dortigen kleinrdumigen Hangschuttbildungen (in der Karte nicht darge-
stellt) oft stark verkittet. Die Verkittung greift stellenweise auch in die liegenden
Morinenablagerungen. Es wird vermutet, dass diese Verkittung mit den in unmit-
telbarer Umgebung anstehenden Gesteinen der Roti-Formation zusammenhingt.
Wahrscheinlich ist in der den Fels iiberlagernden Morine, aus deren Verwitte-
rungsprodukt der Hangschutt entanden ist, ein erhdhter Anteil an Dolomit- und
Anhydrit-Komponenten vorhanden.

Gemischte Schuttkegel

Gemischte, d.h. sowohl durch trockene Sturzprozesse als auch durch Mur-
gangereignisse entstandene bzw. durch Wassertransport lokal wieder umgelagerte
Schuttkegel finden sich vor allem unterhalb von steilen, kurzen Felsrunsen, aus
welchen in der Regel Hang- bzw. Blockschutt geschiittet wird, die aber insbesonde-
re bei Starkniederschldgen auch grossere Wassermengen fiihren knnen.

Bachschuttkegel, Murgangschuttkegel

Bach- und Murgangablagerungen treten meist in Form von Schuttkegeln an
den Austrittsstellen von Bachldufen aus den Seitentélern in die Ebenen des Seez-
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Fig. 34: Holozéne Trockenschuttkegel mit Blockschutt (Ablagerungen eines kleineren Bergstur-

zes) in der Bildmitte. Rechts bereits mit Vegetation bewachsene dltere Bergsturzmasse. Im Vor-

dergrund lokal verrutschte Lokalmoréine (Lokalitdt Hinderelabria, Koord. ca. 2750.750/1217.950).
Foto R. Lopfe 2014.

und des Rheintals auf. Dabei sind durch die Schils bei Flums, die Seez bei Mels
und die Tamina bei Bad Ragaz aufgrund der Einzugsgebietsgrossen dieser Bache
erwartungsgemadss grossere Schuttfiacher entstanden. Da der nacheiszeitliche See,
in den sie urspriinglich geschiittet wurden, im Kartengebiet schon im Spétglazial
vollstindig aufgefiillt war, besitzen die tieferen Abschnitte dieser Bachschuttkegel
ein spitpleistozdnes Alter, wie Datierungen an Holzproben belegen (MULLER
1995b, ZWAHLEN 2017). Grosse Murgangschuttfdcher wurden jedoch auch von Sei-
tenbidchen mit deutlich kleineren Einzugsgebietsgrossen gebildet. Das eindriick-
lichste Beispiel hierfiir stellt der iiber 5 km? Flidche einnehmende, mit zahlreichen
Murgangrinnen durchzogene Schuttfdcher zwischen Fldsch und Maienfeld dar,
dessen Einzugsgebiet gerade einmal rund 4,5 km? gross ist. Das sehr grosse Volu-
men der Ablagerungen kann daher nur mit einer extrem hohen Erosionsrate in ei-
nem mit reichlich mobilisierbarem Schutt besetzten Einzugsgebiet erkldrt werden.
Das gleiche gilt fiir den ebenfalls ziemlich betridchtlichen Murgangschuttkegel von
Triibbach, welcher durch die erhohte Erosion in den Rutschgebieten von Labria-
Lauzboden und Walserberg gendhrt wird.
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qQy Verlandungssedimente

Vorwiegend siltige Verlandungssedimente mit Torf entstanden in Gebieten,
welche von den Einfliissen der Hauptfliisse verschont blieben. Dies war im Rhein-
talabschnitt offenbar lingere Zeit im Gebiet zwischen Vilters, Wangs und Sargans-
Vild der Fall, wo anhand von Bohrungen, Bodenkartierungen und alten Flur-
bezeichnungen (Wolfriet, Tiefriet usw.) ein grossflichig zusammenhingendes
Gebiet aus teils michtigen feinkornigen und torfhaltigen Verlandungssedimenten
ausgeschieden werden kann. Aufgrund des bedeutend kleineren Einzugsgebiets
der Seez und der dadurch bedingten geringeren Breite des Flusssystems treten im
Seeztal Gebiete mit Verlandungssedimenten und ehemalige (drainierte) Sumpfge-
biete insbesondere ausserhalb des Einflussbereichs der Seitenbédche verbreiteter
auf (Miiliriet, Bleichiriet, Halbmilriet, Burgerriet usw.).

qp Hanglehm

Lokal gebildeter feinkorniger Hang- oder Schwemmlehm findet sich vor allem
in kleinrdumigen Geldndemulden in tieferen Lagen der siidlichen Rheintalflanke
sowie auf der Alp Palfris. Im Gebiet der letzteren werden die {iber den Mergeln der
Palfris-Formation gebildeten (und noch nicht abgerutschten) Verwitterungslehme
bei Chammboden dazu gezéhlt.

Siimpfe, drainierte Siimpfe, Torfmoore

Sumpf und vernisster Boden treten verbreitet in flacheren Gebieten oder in
der Regel kleineren Geldndemulden iiber hydraulisch schlecht durchlidssigem Un-
tergrund auf, so am ausgedehntesten im mit Moréne bedeckten Gebiet bei Mddems
und Luggenb6den westlich des Chapfensees. Zudem treten sie in mit geringméch-
tiger Morine gefiillten Senken zwischen den Rundhdckern der Verrucano-Felsplat-
te siidwestlich der Seez, in aus Mergelzwischenlagen erosiv geformten Mulden der
Martinsmad-Formation («Sardona-Flysch») bei Pardiel sowie auf Palfris iiber den
Mergeln der Zementstein- bzw. der Palfris-Formation auf. Die auf als Verlandungs-
sedimenten kartierten Gebieten vorkommenden, drainierten Rietflaichen wurden
nicht speziell ausgeschieden.

Unter Naturschutz stehende, im Bundesinventar der Hoch- und Ubergangs-
moore von nationaler Bedeutung des Bundesamtes fiir Umwelt eingetragene Torf-
moorreste sind in der Umgebung des Chapfensees sowie in einem kleineren Ge-
biet auf der Vilterser Alp zu finden.

q, Rezente Alluvionen

Da die Felsoberfldche bei Mels hoher liegt als im Rheintalgebiet 6stlich da-
von, wurde der urspriinglich zusammenhéngende nacheiszeitliche See durch die
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Aufschiittung des Seezdeltas getrennt, worauf das Seeztal bis zur heutigen Situa-
tion ausschliesslich durch Geschiebe der Seez und ihrer Nebenbéche aufgefiillt
wurde, wihrend im Rheintal nur Flusssedimente des Biindnerlandes zur Ablage-
rung kamen. Nach EBERLE (1987) betréigt die Méchtigkeit der aus sandigem Grob-
kies mit grosseren Steinen und Blocken bestehenden Flussablagerungen zwischen
Bad Ragaz und Sargans 60m. Die Auflandungssequenzen im Seeztal zeichnen
sich durch eine intensive Verzahnung des relativ gut sortierten Seez-Schotters mit
schlecht sortierten, generell sandig-siltigeren Murgangablagerungen aus den Sei-
tenbdchen aus (MULLER 1995b). Die Michtigkeit bewegt sich {iber das gesamte
Seeztal gesehen zwischen 0 m am Walensee und rund 70 m bei Mels.

Kiinstlich verindertes Gelinde

Bei Mels fanden auf dem Hiigel von Chastels kleinere Terrainverdnderungen
flir Festungsbauten statt. Eine zum gleichen Befestungsring geh6rende Bunkeran-
lage zeigt sich in Form einer kiinstlich gestalteten Geldndeform im Malanser Holz
unweit des Kurhauses Alvier. Bei Furt oberhalb von Wangs wurde das Geldnde fiir
die dortige Skipiste neu gestaltet.

Kiinstliche Aufschiittungen, Auffiillungen

Kiinstliche Ablagerungen finden sich fast ausschliesslich auf oder nahe der
Talboden im Bereich von aufgefiillten Kiesgruben, in Form von kleineren Geldn-
deauffiillungen, Deponien oder bergbaubedingten Schutthalden (z.B. an Stollen-
ausgidngen des Bergwerks Gonzen oder bei Festungsbauten) sowie als Damm-
schiittungen im Bereich der Autobahn und entlang des Rheins.

Ehemalige Flussbetten, ehemalige Bachbetten

Die auf der Karte verzeichneten ehemaligen Laufe des Rheins und der Seez
wurden anhand von an der Oberfldche noch erkennbaren Geldndeformen oder an-
hand historischer Karten (z.B. Eschmannkarte) rekonstruiert.

Lesesteinhaufen, Blockstreu

In Gebieten mit nur geringer Mordnenbedeckung helfen aus verwittertem, al-
lenfalls leicht glazial verschiirftem Fels zusammengetragene Lesesteinhaufen, die
untief anstehenden Felsformationen abzugrenzen. Auf der Karte sind Lesestein-
haufen lediglich bei Alpli westlich des Chapfensees eingezeichnet, wo sie zur Ab-
grenzung der Roti- bzw. der Quarten-Formation herangezogen wurden. Weiter
wurden weite Teile der die Chropfsberg-Schuppe aufbauenden Formationen (auch
hier insbesondere die Roti-Formation) anhand von Lesesteinhaufen auskartiert
(in der Karte aus Griinden der Lesbarkeit nicht eingezeichnet).
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Felsisohypsen des Alpenrhein- und Seeztals

Figur 35 stellt die glazial tibertieften Becken des Alpenrhein- und Seeztals
dar. Die Felsisohypsen wurden in Abhéngigkeit ihrer Lagesicherheit in unter-
schiedlichen Abstinden konstruiert. Ab der Talsohle bei 480 bis 500 m {i.M. sind
die Isohypsen bis auf Kote 350 in 50-m-Absténden gezeichnet. Die Lage der Kote
350 ist anhand von tieferen Bohrungen relativ zuverldssig bekannt. Die Kote 250
liegt nach verschiedenen Seismogrammen (MULLER 1995, PFIFFNER et al. 1997) in
sehr steilen Beckenwinden und schmiegt sich deshalb eng an die Kote 350. Die Ko-
ten 0 und und -100 wurden anhand der genannten Seismogramme und der Gravi-
metrie nach MULLER (1995) und KLINGELE (2009) abgeschitzt, die jedoch alle
nicht geeichte Interpretationen darstellen. Einzig die Tiefbohrung nérdlich von
Balzers hat die Felsoberfldche des Talbeckens bei 32 m .M. erreicht. Die Isohyp-
sen 100 und 200 sind nicht dargestellt, weil deren Verldufe nicht bekannt sind bzw.
irgendwo zwischen 0 und 300 liegen.

Im Becken von Landquart wurde eine Ubertiefung tiefer als Kote 0 ange-
nommen, weil die Seismogramme in PFIFFNER et al. (1997) bereits bei Chur-Ross-
boden auf Kote 0 bis -100 interpretiert wurden (Eichung an einer Tiefbohrung, die
eine Kote von 300m {i.M. innerhalb von glazilakustrischen Feinsedimenten er-
reicht hatte).

Die bis heute vorliegenden Datierungen gestatten es nicht, die Frage nach
dem Alter der Felsiibertiefung eindeutig zu beantworten. Gemiss der Beurteilung
der Hauptmasse der spitpleistozinen Seesedimente [dlteste Dryas, pollenanaly-
tisch bestimmt nach KLAUS (1963) und I. Draxler in OBERHAUSER et al. (1991)] wur-
den die Taltroge erst in der Spitphase der Letzten Eiszeit aufsedimentiert, wobei
die meisten Tiefbohrungen, die den Fels erreicht haben, eine unmittelbare Aufla-
gerung von feinkornigen Seesedimenten auf die Felsoberfldche nachgewiesen ha-
ben (s.a. Fig. 30, 32 u. 33). Die «Pra-LGM-Sedimente» nach MULLER (1995) an der
Konfluenz von Rhein- und Seezgletscher bei Mels bilden den einzigen Nachweis
von dlteren, die Felsoberfldche auf- oder anlagernden, vorbelasteten Seesedimen-
ten, Grundmorinen und Kamesschottern. Offenbar wurden die Taltrége weitge-
hend erst in der Spitphase der Letzten Eiszeit vermutlich unter extremen hydrody-
namischen Turbulenzen mitsamt &dlterer Grundmorine bis auf die Felssohle
ausgerdumt und anschliessend in stehendem Wasser subglazial- und/oder in offe-
nen Trogseen aufsedimentiert.
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Fig.35: Felsisohypsenkarte der glazial tibertieften Becken des Alpenrheins und Seeztals.
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TEKTONIK

Im Gebiet von Atlasblatt Sargans sind mit dem Helvetikum und Penninikum
zwei tektonische Grosseinheiten der Alpen vertreten. Dabei nimmt das Helveti-
kum das weitaus grossere Gebiet ein; das Penninikum ist einzig 6stlich des Rhein-
tals im norddstlichen Kartengebiet vertreten.

Der Faziesraum des Ostlichen Helvetikums wird anhand seiner heutigen tek-
tonischen Position in drei Haupteinheiten gegliedert. Als Unterhelvetikum werden
die externen, kristallinen Massive (z.B. Aar-Massiv) und ihre autochthon-parauto-
chthone Sedimentbedeckung bezeichnet. Dieser urspriinglich am nérdlichsten ge-
legene Ablagerungsraum des helvetischen Schelfs liegt nun tektonisch unter der
Glarner Hauptiiberschiebung in der untersten Position des helvetischen Decken-
stapels. Die paldogeographisch weiter siidlich davon beheimateten Sedimente
wurden durch den subduktionsbedingten Zusammenschub von ihrer Kristallinen
Unterlage abgeschert und liegen nun als ein rein sedimentidrer Deckenkomplex
weiter nordlich und oberhalb des Unterhelvetikums. Dieser als Oberhelvetikum
oder generell als «helvetische Decken» zusammengefasste Deckenkomplex wird
im Gebiet des Atlasblattes Sargans in die beiden Untereinheiten Glarner Decken-
komplex und Sintis-Decke gegliedert. Die Sedimente des urspriinglich am siid-
lichsten gelegenen Ablagerungsraums (auch als siid- bis ultrahelvetischer Schelf
bezeichnet) schliesslich bilden generell die obersten tektonischen Einheiten und
werden unter dem Begriff Ultrahelvetikum zusammengefasst. Im Gebiet des
Atlasblattes Sargans wurden diese ausschliesslich aus Sedimenten der jiingeren
Kreide und des Paldogens bestehenden Formationen zwischen Unter- und Ober-
helvetikum eingeklemmt («eingewickelt») und liegen als intensiv verfaltete und
verschuppte Decken zwischen diesen beiden Haupteinheiten vor. Eine Ausnahme
bildet dabei die Flidscherberg-Decke; sie liegt am silidlichen Ende des Fldscher
Bergs der Santis-Decke in oberhelvetischer Position auf.

Ein zentrales Element des 0Ostlichen Helvetikums stellt die Glarner Haupt-
liberschiebung dar, welche die {iber weite Strecken verfolgbare Untergrenze des
oberhelvetischen Glarner Deckenkomplexes bildet und die tektonisch darunter lie-
genden Sedimentdecken des Unterhelvetikums bzw. des Ultrahelvetikums scharf
abschneidet. Die tektonischen Einheiten unterhalb der Glarner Hauptiiberschie-
bung werden auch als Infrahelvetikum oder «Infrahelvetic complex» bezeichnet
(PFIFFNER 1977, MILNES & PFIFFNER 1977).

Im Gebiet des Atlasblattes Sargans sind alle drei helvetischen Haupteinhei-
ten vertreten. Das Unterhelvetikum zeigt sich allerdings lediglich in eng begrenz-
ten tektonischen Fenstern im Weisstannental und bei Vilters. Hingegen nehmen
die Sedimentgesteine des Oberhelvetikums sowie des Ultrahelvetikums weite Tei-
le des Kartengebiets ein. Aufgrund des Abtauchens der Deckenstapel wie auch der
Uberschiebungen (Deckengrenzen) gegen Nordosten finden sich die Gesteine des



127

Fig. 36: Blick vom Gebiet Pardiel siidwestlich von Bad Ragaz gegen Norden. Links die Alvier-

gruppe mit der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone an der Basis und der sie liberlagernden Sén-

tis-Decke (Helvetikum), rechts im Hintergrund die Drei-Schwestern-Schuppe (Lechtal-Decke)

des Ostalpins 6stlich des Rheins und rechts im Mittelgrund der nordliche Teil des Fldscher

Bergs (wiederum Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone und iiberlagernde Séntis-Decke). Foto
D.Reber 2017.

unteren Glarner Deckenkomplexes (Verrucano und dltere Formationen der Gon-
zen-Walenstadt-Schuppenzone) sowie der ultrahelvetischen Einheiten (inkl. siid-
helvetische) ausschliesslich im siidwestlichen Teil des Kartengebiets. Die Gesteine
des oberen Glarner Deckenkomplexes und der Séntis-Decke bilden das Gebirge
um den Gonzen und den Flidscher Berg im nordostlichen Teil des Kartengebiets.
Weiter gegen Nordosten werden die Helvetischen Decken schliesslich von den
Penninischen Decken iiberschoben, von welchen die mittelpenninische Falknis-
Decke noch auf das Kartengebiet reicht.
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HELVETIKUM

Unterhelvetikum

Aar-Massiv
Parautochthone Sedimentbedeckung

Das Unterhelvetikum ist im Gebiet von Atlasblatt Sargans lediglich in zwei
tektonischen Fenstern aufgeschlossen, wobei es sich in beiden Fillen ausschliess-
lich um paldogene Formationen handelt. Im Fenster im Weisstannental zwischen
Schattenberg und Steinegg sind stark geschieferter Mergel, Silt- und Sandstein der
Elm- und Matt-Formation aufgeschlossen. Das Hangende bildet hier die Blatten-
grat-Decke. Das Fenster am Vilterser Berg wird durch die Sardona-Decke begrenzt
und gewihrt den Einblick in éltere Schichten der nordhelvetischen Flysch-Gruppe
(Taveyannaz-Formation) sowie der Stad- und der Biirgen-Formation.

Die die beiden unterhelvetischen Fenster nach oben begrenzenden Uber-
schiebungen (Blattengrat- bzw. Sardona-Decke) sind als Folge einer nachfolgenden
Deformationsphase (Calanda-Phase, s.S.148) verfaltet und verschuppt, was die
Abgrenzung der teilweise ziemlich dhnlichen Lithologien im Hangenden und Lie-
genden im Aufschluss zusitzlich erschwert. Insbesondere am Vilterser Berg kann
dadurch (unterhelvetischer) Taveyannaz-Sandstein lokal auch iiber den (ultrahel-
vetischen) Flyschsandstein der Sardona-Decke zu liegen kommen. Die Basisiiber-
schiebung der Sardona-Decke kann im Saartobel siidlich von Vilters besonders gut
studiert werden, wo eine Wechselfolge aus diinnbankigem, stark boudiniertem
Flyschsandstein und -mergel der Sardona-Decke dem Mergel und Kalk der Stad-
Formation - wiederum verfaltet und verschuppt - aufliegt.

Die paldogenen Schichten in beiden unterhelvetischen Fenstern sind intensiv
und eng verfaltet, jedoch im Gegensatz zu den Schichten in der Blattengrat- bzw.
Sardona-Decke ziemlich ruhig gelagert und weniger boudiniert. Die Achsenebe-
nen fallen wie die simtliche Abfolgen durchdringende Achsenebenenschieferung
mit rund 30-50° in SSE-Richtung ein. In den Profilen 2 und 3 der Tafel I sind so-
wohl die Deckengrenzen als auch die verfalteten und geschieferten Schichten stark
vereinfacht dargestellt worden. Faltung und Schieferung kénnen vor allem in den
NNE-SSE verlaufenden Einschnitten (Tobeln) der Seez (Weisstannental), des
Valeisbachs und des Saarbachs beobachtet werden. Am Vilterser Berg sind sie auf-
grund des hohen Sandsteinanteils wie auch der Topographie (sanft nach NNE ab-
fallende Geldndeoberflidche) schwieriger zu erkennen.

Chropfsberg-, Gaffia- und Logsbach-Schuppe

TRUMPY (1944, 1969) verwendete den Begriff «subhelvetisch» fiir unter der
Glarner Hauptiiberschiebung mitgerissene Schuppen und «Scherben» verschiede-
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ner, jedoch wohl hauptsichlich nordhelvetischer Herkunft (eingehendere Erldute-
rung zum Begriff s. PFIFFNER 1977). Nach TRUMPY (1969, 1980) stammen diese
komplex aufgebauten Einheiten vom Verkehrtschenkel einer frithen, grossen lie-
genden Falte mit Verrucano im Kern. Durch die anschliessende Ausbildung der
Glarner Hauptiiberschiebung wurden demnach die mesozoischen Sedimente des
Verkehrtschenkels zwischen dem Verrucano und den liegenden allochthonen ultra-
helvetischen Einheiten (Blattengrat- und Sardona-Decke) zerschert und verschuppt.
ScHMID (1975) weist darauf hin, dass manche dieser Schuppen (z.B. die Schuppe
aus Schrattenkalk am Foostock oder weiter westlich die Griessstock-Decke) auch an
der Basis deutlich und teilweise unter Ausbildung lochsitenkalkdhnlicher Tektoni-
te tiberschoben sind. Eine Aussage, die auch auf die Basis der Chropfsberg-Schuppe
zutrifft (S. 130, Fig.37). PFIFENER (2009) interpretiert die Chropfsberg-Schuppe als
Verkehrtschenkel einer ostvergenten Falte am Ostrand des Verrucano-Trogs. Dies
wiirde zu den Verkehrtserien bei Wangs (mit Verrucano und Trias) passen.

Da bei dem von SCHMID (1975) genannten Beispiel am Foostock die Uber-
schiebung an der Basis der Schuppe die Falten der Hauptdeformationsphase im
liegenden «Sardona-Flysch» abschneidet, muss diese Uberschiebung zwischen
der Hauptdeformationsphase (Phase 2 nach SCHMID 1975, Calanda-Phase nach
MILNES & PFIFFNER 1977, s.S.148) und der Uberschiebungsphase der Glarner
Hauptiiberschiebung (Phase 3 bzw. Ruchi-Phase) stattgefunden haben. An der
Basis der Chropfsberg-Schuppe zeigt sich in den liegenden Flyschgesteinen ein
deutliches Einbiegen der Hauptschieferung (Calanda-Phase) in die generell nord-
fallende, ebenfalls verfaltete und lokal verschuppte Uberschiebungsebene (Fig. 6).
Die Hauptschieferung in den Gesteinen der Chropfsberg-Schuppe - welche im
Ubrigen eine leichte Synform mit ungefihr Nord-Siid streichender und mit
ca. 10° nach Norden einfallender Faltenachse bilden - fillt wie die Hauptschiefe-
rung in den darunter liegenden Gesteinen der Sardona- bzw. der Bad-Ragaz-De-
cke mit rund 40° nach SSE ein. Die durch die nachfolgende Deformationsphase
(Ruchi-Phase) verursachte Runzelschieferung (crenulation cleavage), die sich in
der Chropfsberg-Schuppe vor allem im Kalk der Seewen-Formation als Kleinf#l-
telung der stylolitisch ausgebildeten Hauptschieferung zeigt und in den Gesteinen
des Liegenden im Nahbereich der Basisiliberschiebung am ausgeprigtesten ist,
fillt mit rund 60° in siidliche bis siidsiidostliche Richtung ein (NYFFENEGGER
1981). Das Einbiegen der Hauptschieferung in die nordwirts fallende Basisiiber-
schiebung bzw. das Umfliessen der wellenférmig und boundinartig (lappig) ange-
legten Schuppenbasis (Fig.6) durch die Schieferung sind vermutlich eine Folge
des Kompetenzunterschieds zwischen den kalkigen Gesteinen der «subhelveti-
schen» Schuppe und dem Mergel und Sandstein der Bad-Ragaz- bzw. der Sardo-
na-Decke. Demnach fand die Platznahme der «subhelvetischen» Schuppen be-
reits vor der Calanda-Phase wihrend der Cavistrau-Phase statt. Diese Ansicht
wird generell von PFIFFNER (1977) und MILNES & PFIFFNER (1977) vertreten, ob-
schon PFIFFNER (1977) die Faltung der Untergrenze des Lochsiten-Kalks der Ru-
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Fig.37: Basis der Chropfsberg-Schuppe an der Alpstrasse beim «Chrinnenloch» (Koord. 2754.528/
1208.482). Foto R.Lopfe 2015.

chi-Phase zuschreibt. Nach SCHMID (1975), GASSER & DEN BROK (2008) und DA-
NIKEN & FREHNER (2017) fand die Platznahme der «subhelvetischen» Schuppen
friiher, zwischen der Calanda- und der Ruchi-Phase oder in der spiten Calanda-
Phase, statt.

Die zwischen Gaffia und Wangs verstreut auftretenden Vorkommen von tek-
tonisiertem Kalk der Quinten-Formation werden als Reste einer urspriinglich
grosseren und zusammenhéngenden tektonischen Einheit - der Gaffia-Schuppe -
aufgefasst.

Was das von RUEFLI (1956) beschriebene Dogger-Vorkommen im Weisstan-
nental (Logsbach-Schuppe) betrifft, so interpretiert der gleiche Autor in RUEFLI
(1959) dieses als einen zwischen Blattengrat- und Sardona-Decke gequetschten
«Schiirflingy siidhelvetischer Herkunft («Siidhelvetische Schwellenregion»). Dem-
nach wire der «Schiirfling» bereits wihrend der Platznahme der Sardona-Decke
von seiner Unterlage abgeschert worden, was der oben beschriebenen Definition
der «subhelvetischen Schuppen» nach TRUMPY (1969, 1980) widerspricht. Ein geo-
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logisches Profil in TRUMPY (1969) zeigt die «Aalénien-Schiefer» zwar tatsidchlich in
einer Position zwischen «Sardona-Flysch» und Stad-Formation der Blattengrat-De-
cke, jedoch auch an die Glarner Hauptiiberschiebung (Lochsiten-Kalk) stossend.

Oberhelvetikum

Das Oberhelvetikum, welches in der Ostschweiz die eigentlichen helvetischen
Decken iiber der Glarner Hauptiiberschiebung umfasst, ist im Gebiet des Atlasblat-
tes Sargans durch den Glarner Deckenkomplex und die Santis-Decke vertreten.

Glarner Deckenkomplex

Im Gebiet westlicher Walensee - Miirtschenstock-Glarus lassen sich unter
der Sintis-Decke eine hohere Decke (Miirtschen-Decke) und eine tiefere Decke
(Glarner Decke) des Glarner Deckenkomplexes mit jeweils vom Verrucano bis ins
Paldogen reichender Schichtfolge unterscheiden (TRUMPY 1969, PFIFFNER 2011,
Plate VII). Im Seeztal-Querschnitt geht dieser klare Bezug allerdings verloren.
Dort kann zwischen Flums und Sargans die Verrucano-Lias-Abfolge siidlich des
Tals als Sockel der Dogger-Malm-Schuppen der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzo-
ne und diese wiederum als Jura-Sockel der von ihr abgescherten Kreidefolgen der
Séntis-Decke im Zusammenhang beobachtet werden (PFIFFNER 2011). Aus die-
sem Grund bezeichnete TRUMPY (1969) die vollstindige Abfolge der Glarner De-
cke bei Glarus als «Glarner-Decke s. str.» und alle nicht eindeutig dieser oder der
Miirtschen-Decke zuzuordnenden Teile der Verrucano-Lias-Abfolge zwischen
Linth und Seez als «Glarner-Decke s.1.».

Im Kartengebiet erscheinen im tektonisch Liegenden der Sdntis-Decke die
Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone nérdlich und die Verrucano-Lias-Abfolge siid-
lich des Seeztals, die unter der Bezeichnung Glarner Deckenkomplex zusammen-
gefasst werden.

Verrucano-Lias-Abfolge siidlich des Seeztals («Glarner Decke s. 1.»)

Die tieferen Anteile des unteren Glarner Deckenkomplexes («lower Glarus
nappe complex», PFIFFNER 2011) umfassen die Gesteine des Verrucanos, der Trias
und des Lias, die im Gebiet von Atlasblatt Sargans siidlich des Seeztals und ober-
halb der Glarner Hauptiiberschiebung aufgeschlossen sind. Bereits OBERHOLZER
(1933) kartierte einen kleinrdumigen Schuppenbau innerhalb dieser Gesteine, in
denen HELBLING (1938) unterschiedliche Baustile in unterschiedlichen stratigra-
phischen Niveaus erkannte und eine Stockwerkstektonik postulierte. BRUNN-
SCHWEILER (1948) und TRUMPY (1949) wiesen an einigen Stellen Strukturen nach,
die die Stockwerke HELBLINGs (1938) iibergreifen, womit sich diese nicht als De-
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cken auffassen lassen. Basierend auf den &lteren Arbeiten und eigenen Detailkar-
tierungen unterscheidet RICHTER (1968) im Perimeter des Atlasblattes Sargans im
Wesentlichen eine Guscha-, eine Laui- und eine Hiihnerkopf-Schuppe.

Insgesamt zeigt der Verrucano einen einheitlichen Bau, ist aber an mehreren
Stellen mit der untersten Trias verschuppt. Ebenfalls Schuppenbau zeigen die Ein-
heiten des oberen Teils der Roti-Formation bis in den unteren Lias, wihrend im
hoheren Lias Faltenbau dominiert. Die Schuppen zeigen Uberschiebungsweiten
von wenigen hundert Metern bis maximal wenigen Kilometern und gehen aus Fal-
tenstrukturen hervor (BRUNNSCHWEILER 1948).

Oberhalb der Glarner Hauptiiberschiebung, die gegen Norden einfallend bei
Miihleboden unter den Talboden des Weisstannentals und bei Wangs unter den
Talboden des Rheintals abtaucht, liegen die verschiedenen Gesteine des Verruca-
nos als weitestgehend einheitlicher Schichtstapel vor. Die Glarner Hauptiiber-
schiebung schneidet dabei gegen Norden in ihrem Hangenden sukzessive jiingere
Gesteine an. Siidlich von Mels biegt im Bereich Vorderberg das sandige Konglo-
merat der Kapfen-Formation in ein NN'W-SSE-Streichen und in steile bis tiber-
kippte Lagerung um. Bei Steix haben Bohrungen fiir Erdwirmesonden unter san-
digem Konglomerat der Kapfen-Formation erneut Trias durchteuft. Weiter siidlich
sind bei Gargums und Masaura Trias-Einheiten in steiler und liberkippter Lage-
rung aufgeschlossen, und der Verrucano im Diggenwald bildet lokal eine ostver-
gente Antiklinalstruktur. Sie ist moglicherweise als «Ausstiilpung» am ENE-Ende
des Permokarbontroges entstanden, in welchem die Gesteine des Verrucanos ab-
gelagert wurden (PFIFFNER 2011, S.30). Dementsprechend ist der {iberkippte Lias
beim Kirchenhiigel von Wangs, an dessen siidlichem Rand OBERHOLZER (1933)
noch einen Rest von heute nicht mehr aufgeschlossenem Lochsiten-Kalk beobach-
tete, direkt im Hangenden der Glarner Hauptiiberschiebung gelegen.

Weitere tektonische Strukturen sind erst wieder an der Obergrenze der Ver-
rucano-Gruppe mit Sicherheit feststellbar, wo sie durch die scharfe lithologische
Grenze zur iiberlagernden Trias deutlich in Erscheinung treten. So ist bei Schnéls
am Flumserberg Sandstein der Kapfen-Formation und bei Sissliwiese (Flumser-
berg-Kleinberg) Schonbiihl-Formation des Verrucanos auf Trias tiberschoben.
RICHTER (1968) bezeichnet das Hangende dieser Uberschiebung bei Sissliwiese
als Guscha-Schuppe. Sie ldsst sich aufgrund schlechter Aufschlussverhiltnisse
aber nicht weiter gegen Osten verfolgen.

Faltung und Verschuppung von Verrucano und Trias-Schichten kann auch im
Bereich Garmil-Fiirggli- Vermii beobachtet werden. Drei aufeinanderfolgende,
nordvergente Uberschiebungen reichen unterschiedlich tief in den Sedimentstapel
hinunter. Wihrend die beiden Uberschiebungen am Garmil bis in die Schénbiihl-
Formation reichen, lisst sich die Abscherung bei Fiirggli lediglich bis in die Rau-
wacke der Roti-Formation hinunter verfolgen. Auffillig ist dabei das Umbiegen der
Uberschiebungsflichen in ein mehr oder weniger hangparalleles Einfallen, was zu
komplizierten Anschnittseffekten mit der Topographie fiihrt. Auf der Nordseite
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des Garmil liegt beispielsweise {iber grossere Fldchen Schonbiihl-Formation {iber
Rauwacke und Dolomit der Roti-Formation. Die Schichten nahe der Uberschie-
bungsflachen sind zudem durch Schleppung knieférmig verfaltet. In den Verruca-
no-Einheiten im Bereich zwischen Gaffia und dem Gamidaurspitz erscheinen ins-
besondere die schiefrigen Anteile auffallend stark tektonisiert.

Als tektonisch hohere Einheit innerhalb des unteren Glarner Deckenkomple-
xes ldsst sich im Siidwesten des Kartengebiets die Hithnerkopf-Schuppe ausschei-
den. Sie umfasst die Trias- und Unterlias-Gesteine des Madchopfs, des Hiiener-
chopfs, des Brochs und des Schwarzchopfs und liegt im Gebiet von Atlasblatt
Sargans als tektonische Klippe vor. Ihre Basis lédsst sich vom Steinboden nordlich
des Madchopfs durch die Westflanke des Hiienerchopfs auf die Terrasse zwischen
Bremenchopf und Schitteregg kartieren, von wo sie ostwérts {iber Locher und
nordlich und 6stlich um den Schwarzchopf herum bis gegen den langen Ostgrat
von Hiienerchopf und Broch zieht, den sie wenig westlich von Pkt. 1932 m quert.
Von hier folgt ihr Ausbiss westwirts tiber Hintersdss zur Madfurggl und erreicht
von dort iiber Vorder Mad den westlichen Kartengebietsrand. Dabei liegt im Be-
reich nordlich und siidlich des Madchopfs Schonbiihl-Formation {iber unterer Ro-
ti-Formation und im Bereich Bremenchopf Roti-Formation tiber Gesteinen des
unteren Lias. Als weiteres Erosionsrelikt der Hiihnerkopf-Schuppe liegt am West-
grat des Wannenchopfs Schonbiihl-Formation iiber Réti-Formation. Am Gipfel
des Guscha, am westlichen Kartengebietsrand, bilden Gesteine der Prodkamm-
Formation eine tektonische Klippe auf Gesteinen der Bommerstein-Formation
und entsprechen in ihrem Niveau ebenfalls der Hiihnerkopf-Schuppe (RICHTER
1968).

Am Nordrand der Hithnerkopf-Schuppe treten in deren Liegendem im Be-
reich Ostlich von Bremenchopf weitere Schuppen auf. So ist vom Pkt. 1821 m tiber
den Bereich 6stlich von Bremencho6pfin das Télchen nordlich von Garmil und von
Schitteregg iiber nordlich von Loschopf bis Leckstein (Tamons-Rinderhiitten) je
eine Uberschiebung kartierbar, an der Quarten-Formation iiber Cardinien-Mem-
ber liegt. Dabei handelt es sich wahrscheinlich um kleinrdumig liberschobene, iso-
klinale Falten. Auch in der 6stlichen Nordwand der Guscha ist eine Uberschie-
bung entwickelt, die am Ostgrat der Guscha bei Pkt. 1892 m Spitzmeilen-Formation
liber Sexmor-Formation platziert und gegen Westen in einer Falte der Sexmor-
Formation auslduft. RICHTER (1968) fasst diese tektonischen Elemente zu der von
BRUNNSCHWEILER (1948) ausserhalb des Kartengebiets definierten Laui-Schuppe
zusammen. Die Kleinrdumigkeit dieser Strukturen, ihr enger kinematischer Be-
zug zur Faltung und ihre Position nahe der Basis der Hiithnerkopf-Schuppe deuten
an, dass auch Letztere wahrscheinlich keinen weiten Uberschiebungsbetrag auf:
weist (BRUNNSCHWEILER 1948).
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Lias-Einheiten nordlich des Seeztals

Die Sexmor- und Spitzmeilen-Formation, die nérdlich des Seeztals in schma-
len Streifen unmittelbar tiber dem Talboden auftreten, streichen Nordwest - Siid-
ost bis Nord-Siid und bilden somit einen Winkel mit der Talachse. Da die Auf-
schliisse dennoch talparallel aneinander gereiht sind, muss angenommen werden,
dass die Einheiten zwischen den Aufschliissen isoklinal verfaltet oder kleinrdumig
verschuppt sind. FEine direkte Korrelation mit den {iberlagernden Dogger-Malm-
Schuppen der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone ist nicht moéglich. Vielmehr ist
eine kinematische Entkopplung entlang der weichen Gesteine des Mols-Members
analog zu den Verhiltnissen auf dem angrenzenden Atlasblatt Buchs (IBELE et al.
2016) wahrscheinlich. In der tektonischen Ubersichtskarte sind die Lias-Einheiten
nordlich des Seeztals als Bestandteil der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone ein-
gezeichnet.

Zwischen dem sandigen Konglomerat der Kapfen-Formation am Siidrand
des Seeztals und der Sexmor- und Spitzmeilen-Formation am Nordrand ist zu er-
warten, dass der Felsuntergrund des Seeztals zwischen Flums und Sargans aus ei-
ner mehr oder weniger zusammenhingenden Folge von Trias und unterem Lias
besteht. Ebenso wahrscheinlich ist, dass auf den verschiedenen, inkompetenten
Lithologien der entsprechenden Formationen tektonische Bewegungen stattgefun-
den haben. Kinematik und Grossenordnung dieser Bewegungen sind aber nicht
niher bestimmbar.

Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone

Die Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone bildet die markanten steilen Nord-
hinge des Seeztals unterhalb der Hochterrasse von Sennis-Palfris. Die einzelnen
Dogger-Malm-Schuppen wurden im Zuge der Orogenese an den mechanisch
schwachen Einheiten des unteren Doggers (Mols-Member der Bommerstein-For-
mation) sowie vereinzelt in der Schilt-Formation abgeschert und von Siidosten nach
Nordwesten {iberschoben. Die einzelnen Uberschiebungen laufen im Hangenden
mit der basalen Uberschiebung der Sintis-Decke zusammen (PFIFFNER 2011).

Die jeweiligen Schuppen werden nach den ihnen aufliegenden Alpen sowie
Berggipfeln bezeichnet (s. HELBLING 1938). Fiir das Verstdndnis des gesamten
Schuppenbaus ist es notwendig, die weiter nordwestlich liegenden Strukturen mit-
einzubeziehen (s. Atlasblatt Buchs, IBELE et al. 2016). Dort liegt die Sennis-Schup-
pe der Liisis-Schuppe auf, welche wiederum der Walenstadt-Zwischendecke auf-
liegt. Die im Gebiet von Atlasblatt Sargans auftretenden Schuppen werden von
unten nach oben als Sennis-, Strahlegg-, Vorderspina-, Tschuggen-, Gonzen-,
Schollberg- und Ellhorn-Ellstein-Schuppe bezeichnet. Eine ganzheitliche Betrach-
tung kann von der gegeniiberliegenden Talseite vorgenommen werden, wobei man
am besten die Ansichtsprofile von HELBLING (1938) sowie das Profil von TRUMPY
(1969) zuhilfe nimmt.
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Sennis-Schuppe (mit Gastilun-Teilschuppe)

Die Sennis-Schuppe erstreckt sich von der Alp Sennis bis hinunter nach Poli
(HELBLING 1938). Sie weist eine interne Verschuppung auf, die einerseits als ver-
scherte Falte, andererseits als eine in ihrer Entstehungsphase steckengebliebene,
grossere Verschuppung angesehen werden kann (BLUM & HUG 2001). Im Kartenge-
biet ist lediglich der siidostlichste Teil aufgeschlossen, welcher von IBELE et al. (2016)
als Gastilun-Schuppe beschrieben wurde. Die Basis der Schuppe, welche die Uber-
schiebung auf die Liisis-Schuppe darstellt, ist nirgends ersichtlich. Diese verbirgt
sich aber im Tonstein des Mols-Members der Bommerstein-Formation, welche im
Bereich von Gaposchen und Poli oberhalb der Lias-Formationen (Sexmor-Forma-
tion) zu suchen ist. Dagegen ist die Abtrennung zur hangenden Strahlegg-Schuppe
bei Balzu im Bacheinschnitt vom Schreiabach (Koord. 2748.110/1217.370) ersicht-
lich. Dort grenzen tektonisch Tonstein und Mergel der Zementstein-Formation im
Liegenden an Eisensandstein der Bommerstein-Formation im Hangenden.

Strahlegg-Schuppe

Die Strahlegg-Schuppe bildet die markanten Felswidnde unterhalb der Strah-
legg (im Gebiet von Atlasblatt Buchs), Spitzbiiel, Runenberg sowie Gspalte Berg.
Die Basis kann, wie bereits erwdhnt, von Balzu tiber Valdirsch, Wissegg hinunter
in den Ragnatscher Wald und Bleichi verfolgt werden. Die Abtrennung zur néchst
hoheren Vorderspina-Schuppe ist tektonisch erst im Bereich von Twirri und Stutz
unterhalb der Balmenchopf einigermassen gut ersichtlich, wobei auch dort ihr
Ausbiss im Hangschutt des Weges von Heiligkreuz hinauf zur Alp Hinderspina
versteckt ist. Wie bereits im Kapitel Stratigraphie beschrieben, nimmt die Méchtig-
keit der Zementstein-Formation in den distaleren Schuppen erheblich zu. Diese
Zunahme ist in der Gastilun-Schuppe im Gebiet von Atlasblatt Buchs (IBELE et al.
2016) ersichtlich. Im Gebiet von Atlasblatt Sargans kann die Unterteilung in die
«untere» und die «obere Zementstein-Formation» erst in der Strahlegg-Schuppe
durchgefiihrt werden. Die Abfolge der Zementstein-Formation kann im Bachver-
lauf des Hagerbaches 6stlich des Runenbergs (Koord. 2749.000/1217.000) beobach-
tet werden. Diese markante Zunahme der «oberen Zementstein-Formation» ist
auf eine primaére, d.h. sedimentationsbedingte Méchtigkeitszunahme zuriickzu-
fiihren, jedoch ist im Bereich von Hinderspina eine tektonische Anhdufung festzu-
stellen, da die Uberschiebung der hangenden Vorderspina-Schuppe in der «oberen
Zementstein-Formation» auslduft.

Vorderspina-Schuppe

Die Vorderspina-Schuppe (Name in der topographischen Karte nicht mehr
aufgefiihrt) bildet die Felswinde unterhalb des Wanderwegs von Hinderspina nach
Spinaguet, welche weiter {iber die Balmenwand hinunter nach Bawald verfolgt wer-
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den konnen. Die direkte Fortsetzung ist bei Talid durch eine grosse Sackungs-
masse verdeckt, kann jedoch bei der Passati-Felswand weiterverfolgt werden. Die
letzten Aufschliisse finden sich beim Schloss Sargans und rund um die Kirche.
Die Basis, wie bereits beschrieben, verbirgt sich in der Geldndeverflachung, die
von Stutz iiber Twirri nach Hinderspina hinauffiihrt und ist nirgends direkt
beobachtbar. Die steil abtauchenden Schichten der Vorderspina-Antiklinale sind
sichtlich tektonisch ausgediinnt, wobei der «obere Quintner Kalk» noch 115 m, der
«untere Quintner Kalk» gerade noch 20 m misst (BLUM & HUG 2001). Die Méchtig-
keitsabnahme des «oberen Quintner Kalks» kann bis nach Sargans verfolgt werden,
wo nur noch einige Zehnermeter iibrigbleiben. Der Vorderspina-Schuppe liberscho-
ben ist die Tschuggen-Schuppe (s. u.). Vom Pfléstertobel hinauf zum Spinaguet und
weiter bis iiber die Front der Tschuggen-Schuppe findet man diinne Linsen und
Schuppen aus «oberem Quintner Kalk», welcher vermutlich wihrend der Uber-
schiebungsphase von der Vorderspina-Schuppe abgeschert wurde (BLUM & HUG
2001). Diese einzelnen abgescherten Linsen und Schuppen wiirden erkldren, war-
um gegen Sargans der oberste Anteil der Quinten-Formation fehlt (BLUM & HUG
2001). Diese Linsen und Schuppen werden von BLUM & HUG (2001) als Spina-Zwi-
schenschuppe benannt.

Tschuggen-Schuppe

Die Tschuggen-Schuppe kann dem breiten Kamm des Tschugga entlang bis
zum Ghutlet Gonzen verfolgt werden. Die Basis ist im Pfldstertobel (Koord.
2750.827/1214.330) sowie dem Wanderweg folgend hinauf zum Spinaguet immer
wieder aufgeschlossen. Der tonige Sandstein der Bommerstein-Formation lagert
dort entweder der Zementstein-Formation (Vorderspina-Schuppe) oder Kalklin-
sen von Quinten-Formation (Spina-Zwischenschuppe) auf. Die Stirn der Tschug-
gen-Schuppe ist durch die komplizierte Struktur des Rundchopf-Bruchs, welcher
von Bawald zum Rundchopf ersichtlich ist, geprigt (BLuM & HUG 2001). Auffal-
lend ist dabei die enorme Michtigkeit der Reischiben-Formation am Rundchopf,
die auf kurze Distanz auf rund 100 m anwéchst. Eine solch abrupte Verdoppelung
der Méchtigkeit wird durch BLUM & HUG (2001) durch eine tektonische Anhiu-
fung auf Scheitelhche der Antiklinale erkldrt. Am Ghutlet Gonzen biegen die
Schichten der Tschuggen-Schuppe in einer grossen Synklinale um.

Gonzen-Schuppe

Die Gonzen-Schuppe ist bei der Follaplatte (Name in der topographischen
Karte nicht mehr aufgefiihrt) entlang der Gonzen-Uberschiebung um rund 350 m
iiber die Tschuggen-Schuppe iiberschoben. Die Ausbisslinie der Uberschiebungs-
fldche ist aber durch die jiingere tektonische Aktivitit des Folla-Bruches, welcher
fast parallel dazu verlduft, stark {iberprigt. Im Bereich dieses Bruches sind die al-
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ten Gruben des Gonzenbergwerks (Grube III, IV und Adliswerk, BLUM & HUG
2001, EISENBERGWERK GONZEN AG 2010) angesiedelt. Vor allem die Grube IV er-
moglicht einen einmaligen Einblick in die kleinrdumige Verfaltung der Erzschich-
ten. Der Gipfel des Gonzens wird durch die Gonzen-Antiklinale gebildet. Betrach-
tet man den Gonzen von Sargans aus, sind die zahlreichen grossen Briiche
ersichtlich, die die Gonzenwand durchziehen: Folla-Bruch, Grube-II-Bruch (oder
Gonzen-Verwerfung), Grube-I-Bruch, Nauswand-Bruch und Fluewand-Bruch.
Die vertikalen Briiche zeigen alle ein mehrheitlich NNW -SSE orientiertes Strei-
chen (BLUM & HUG 2001). Die Briiche weisen alle einen vertikalen Versatz auf, der
zwischen 50 und ca.200m variiert.

Schollberg-Schuppe

Die Uberschiebung der Schollberg-Schuppe ist am Naus-Chopf bei Naus zu
finden. Die Schollberg-Schuppe beinhaltet eine Synklinale, gefolgt von einer Anti-
klinale. Die Synklinale ist bei Meiersberg und Atscha durch die Sedimente der Ze-
mentstein-Formation, welche dem «oberen Quintner Kalk» aufliegen, angedeutet.
Diese Synklinale kann weiter bis nach Matug verfolgt werden und wird daher von
BLUM & HUG (2001) als Matug-Synklinale bezeichnet. Der Maziferchopf bzw.
Schollberg beinhaltet die ndchstfolgende Antiklinale, welche schon im Gipfelauf-
bau ersichtlich ist. Der Maziferchopf wird durch den Fluewand-Bruch aus dem Ge-
lande herausgehoben. Der vertikale Versatz muss an der Fluewand mindestens
120 m betragen. Bei Atscha wird er durch BLUM & HUG (2001) auf etwa 180m ge-
schitzt.

Ellhorn-Elistein-Schuppe

Die siidlichsten Aufschliisse der Dogger-Malm-Schuppen findet man an den
gegeniiberliegenden Felswinden von Ellhorn und Ellstein am nérdlichen Ende des
Flidscher Bergs. Schon von weitem betrachtet sicht man, dass der tektonische Bau
am nordlichen Ellhorn etwas komplizierter ist und der Kalk der Schilt- und Quin-
ten-Formation stark verfaltet sowie intern {iberschoben ist. Im Mozentobel sind
scharfe Grenzen zwischen der Quinten- und der Zementstein-Formation sowie
zwischen der Zementstein- und der Palfris-Formation ersichtlich (OBRIST 1980).
Nach PFIFFNER (2011) verlduft in diesen inkompetenten Schichten die basale Uber-
schiebung der Sintis-Decke.

Sintis-Decke

Die Uberschiebung der Sintis-Decke auf die Gonzen-Walenstadt-Schuppen-
zone verlduft im inkompetenten Tonstein und Mergel der Palfris-Formation und
des Vitznau-Mergels. Diese méchtige Tonmergelabfolge ermdglichte die Absche-
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rung des Kreidestockwerks wihrend der Orogenese (BURGER & STRASSER 1981,
PFIFFNER 1992, 2011). Sie verlduft auf der Hochterrasse von Palftis. Die Uberschie-
bung kann nicht auf eine einzige Ebene festgelegt werden, vielmehr handelt es sich
bei den bis zu einer Michtigkeit von 1000 m tektonisch angehéduften Sedimenten
der Frithen Kreide um eine méachtige Dislokationszone mit diversen Scherbahnen
(IBELE et al. 2016). Dieser Dislokationsbereich ist im Geldnde mehrheitlich von Lo-
kalmorine liberdeckt. Gegen Siidosten verliduft die Uberschiebung quer durch das
Rheintal und dann weiter durch das Elltal und das Mozentobel. Die Sedimentab-
folgen der Friihen Kreide des Flidscher Bergs und diejenigen, die bei Malans und
Fontnas (Gemeinde Wartau) aufgeschlossen sind, geh6ren demzufolge der Séntis-
Decke an.

Glarner Hauptiiberschiebung und Lochsiten-Kalk

Die Glarner Hauptiiberschiebung («Glarus thrust») trennt den durch permi-
schen Verrucano dominierten Glarner Deckenkomplex (helvetische Decken) im
Hangenden in scharfer Ausbildung von den unterhelvetischen Einheiten im Lie-
genden. Die zwischen dem Aar- und Gotthardmassiv wurzelnde, urspriinglich
nordvergente und nach Siiden einfallende Uberschiebung erfuhr spiter eine regio-
nale Kriimmung infolge einer differentiellen Hebung des Aar-Massivs (RAHN
et al. 1997), sodass sie heute eine domartige Struktur aufweist und im Gebiet des
Atlasblattes Sargans generell nach Norden einfillt.

Im Weisstannental schneidet die Uberschiebung durch die allochthone Sar-
dona- und Blattengrat-Decke bis in die nordhelvetische Flysch-Gruppe des Parau-
tochthons hinunter und verschwindet bei Schattenberg unter den Talboden. Durch
die ausgeprigte Quartdrbedeckung ist sie meistens nicht aufgeschlossen. Seltene,
dafiir besonders attraktive Ausnahmen stellen die beiden Aufschliisse am siid-
westlichen Kartengebietsrand und somit in héchster Lage zwischen Obersulz und
Ofen auf der orographisch rechten und bei Barenwand auf der linken Talseite dar.
Beim ersteren kamen durch die Uberschiebung Verrucano-Konglomerat auf ultra-
helvetische Seewen-Formation zu liegen, beim letzteren griine Verrucano-Gestei-
ne der Miren-Formation auf das Sardona-Quarzit-Member (Fig.38). An beiden
Stellen tritt auch der die Glarner Hauptiiberschiebung prominent begleitende
Lochsiten-Kalk auf. Der in beiden Féllen von einer intensiven Feinfiltelung durch-
zogene Kalktektonit ist maximal 1 m méchtig und wird typischerweise oben durch
eine scharf ausgebildete Uberschiebungsbahn zum hangenden Verrucano be-
grenzt, wihrend seine Untergrenze zu den liegenden und stark verschieferten
Schichten der Sardona-Decke lobenartig gewellt ist. Nicht tektonisierte Bereiche
im Lochsiten-Kalk kdnnen hier keine ausgemacht werden, sodass das Ursprungs-
gestein makroskopisch nicht identifiziertbar ist. Bei Bungert fillt die Uberschie-
bungsfliche mit 20° in NN'W-Richtung ein. Gut erkennbar ist insbesondere beim
Aufschluss bei Bungert auch eine die urspriingliche Schieferung zerstérende bzw.
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Fig.38: Glarner Hauptiiberschiebung (rot eingezeichnet) und Lochsiten-Kalk unterhalb der Baren-
wand im Weisstannental (Koord. 2743.048/1206.890). Foto R. Lopfe 2011.
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uberpragende Verfiltelung und Schieferung im Verrucano unmittelbar {iber der
Uberschiebung (hier parallel zur Uberschiebung). Der auf der Karte von J. Ober-
holzer eingezeichnete dritte Aufschluss der Hauptiiberschiebung bei Miihleboden,
wo siidhelvetische Stad-Formation das Liegende und wiederum Verrucano-Kon-
glomerat das Hangende bilden, ist fast vollstindig mit Hangschutt bedeckt.

Siidlich des Gamidaurspitzes streicht die Glarner Hauptiiberschiebung an
den Grauen Hornern (Gebiet von Atlasblatt Vittis) in die Luft aus. Ostlich davon
liegt sie im Gebiet zwischen Gaffia und Wangs unter quartidren Lockergesteinen
verborgen. Hingegen belegen zahlreiche Vorkommen von «subhelvetischen Schup-
pen» und aus diesen hervorgehendem Lochsiten-Kalk wie auch die meist intensiv
verfalteten und geschieferten Gesteine der Martinsmad-Formation, dass in die-
sem Gebiet die Uberschiebungsfliche mehr oder weniger entlang der heutigen
Topographie verlaufen muss. Insbesondere bei den grossern Vorkommen von
Lochsiten-Kalk (z.B. bei Gaffia) tritt die Tektonisierung des Gesteins deutlich zu-
riick, sodass die Lithologie des Ursprungsgesteins erkennbar wird (dort: Quinten-
Formation). Weiter gegen Osten scheint die Uberschiebung wiederum in die Luft
auszustreichen, da ostlich des Valeistobels keine Aufschliisse mit Lochsiten-Kalk
mehr auftreten. Allerdings deutet die «subhelvetische» Schuppe des Chropfsbergs
und die mit dieser in Zusammenhang stehenden lochsitenkalkdhnlichen Tektoni-
te zumindest auf die Nidhe zur Hauptiiberschiebung hin (NYFFENEGGER 1981).

Uber die Glarner Hauptiiberschiebung und den Lochsiten-Kalk («Lochsiten-
Kalkmylonit», «Lochsiten-Tektonit») finden sich zahlreiche dltere wie neuere Un-
tersuchungen und Publikationen, wobei die Diskussion iiber den Charakter und
die Entstehung dieser einzigartigen tektonischen Begebenheit ziemlich kontrovers
gefiihrt wird. Eine entsprechende Ubersicht kann anhand der folgenden Artikel
und der darin enthaltenen, weiterfiihrenden Literaturverzeichnisse gewonnen
werden: TRUMPY (1969, 1991), SCHMID (1975), HERWEGH et al. (2008), DANIKEN &
FREHNER (2017). Aufgrund der grossen wissenschaftshistorischen und internatio-
nalen Bedeutung der Glarner Hauptiiberschiebung ist das Gebiet zwischen Flims
und Walensee unter dem Namen «Tektonikarena Sardona» seit 2007 in der Liste
der UNESCO Weltnaturerbe eingetragen (IMPER 2004).

Ultrahelvetikum

Die stark allochthonen Einheiten Blattengrat-Decke, Bad-Ragaz-Decke und
Sardona-Decke - die ersteren beiden mit Sedimenten siidhelvetischer, letztere mit
Sedimenten ultrahelvetischer paldogeographischer Herkunft - gehoren tektonisch
zum Ultrahelvetikum, liegen jedoch als Folge der Einwicklung (out-of-sequence
thrusting) unterhalb der Glarner Hauptiiberschiebung und daher in unterhelveti-
scher Stellung. TRUMPY (1969) bezeichnete sie auch als «friihabgeglittene» oligo-
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zane Divertikel, SCHMID (1975) als «slip sheets», PFIFFNER (1977) und MILNES &
PFIFFNER (1977) als «exotische Flyschpakete» bzw. als «exotic strip sheets». Die
Sardona-Decke liegt dabei tektonisch tiber der Blattengrat- und der Bad-Ragaz-De-
cke. Aufgrund mehrphasiger Deformation (s. S. 147ff) sind die zu einem grossen
Teil aus tonigen Gesteinen aufgebauten Formationen wie auch die die Decken be-
grenzenden Uberschiebungen intensiv verfaltet und verschuppt. Die Einheiten
durchdringt zudem eine starke Schieferung. In den Profilen 2 und 3 der Tafel I sind
sowohl die Deckengrenzen als auch die verfalteten und geschieferten Schichten
stark vereinfacht dargestellt worden. Da die Achsenebenen generell WSW-ENE
streichen, kann der Verlauf der Falten und Schuppen sowie der Uberschiebungen
am besten in rechtwinklig dazu verlaufenden, tieferen Taleinschnitten beobachtet
werden. Solche sind im Gebiet des Atlasblattes Sargans eher rar. Am besten ge-
wihren im Weisstannental die beiden gegen Siidosten abzweigendem Tobel des
Prechtbachs und des Gafarrabachs einen Einblick, an deren Flanken beinahe die
gesamte tektonische Abfolge von der der nordhelvetischen Flysch-Gruppe (Parau-
tochthon) aufliegenden Blattengrat-Decke bis zur die Sardona-Decke abschnei-
denden Glarner Hauptiiberschiebung aufgeschlossen ist. Die intensive Faltung der
Deckengrenzen zeigt sich jedoch erst weiter taleinwirts entlang des Gafarrabachs
bei Vermol (Gebiet von Atlasblatt Vittis) eindriicklich, wo durch das Anschneiden
einer grossen Antiklinalstruktur inmitten von Gesteinen der Martinsmad-Forma-
tion wieder Stad-Formation und Einsiedeln-Member der Blattengrat-Decke zu
Tage treten (s. Erldut. zu Atlasblatt Vattis, LOPFE et al. in Vorb.). Auf der Nordwest-
flanke des Weisstannentals zeigt sich die Uberschiebung zwischen Blattengrat-
und Sardona-Decke insbesondere westlich des Siemelenchopfs, wo diese unweit
oberhalb dieser Stelle erstmals von der Glarner Hauptiiberschiebung iiberschnit-
ten wird.

Die tektonische Abgrenzung der primir durch Schuppenbau bestimmten
Bad-Ragaz-Decke von der intensiv verfalteten Sardona-Decke ist im Feld aufgrund
sehr dhnlicher Lithologien und angesichts weitgehend fehlender Geldndeeinschnit-
te nicht einfach nachzuvollziehen. Auf der weitgehend von Lockergestein unbe-
deckten, ausgedehnten, sanft gegen Nordosten geneigten, nur wenig zerfurchten
Hangfldche zwischen Laufboden (Gebiet von Atlasblatt Vittis) und Pardiel-Mittel-
siss finden sich auf engstem Raum abwechselnd sandig-quarzitisch dominierte
«Sardona-Flysch»-Abfolgen und eher kalkig-mergelige Gesteine der Bad-Ragaz-
Decke, wobei das Einsiedeln-Member - wenn auch stark boudiniert und oft nur
sehr lokal vorkommend - als Leitgestein fiir die Bad-Ragaz-Decke dient. Aufgrund
der engen Verfaltung der generell WSW-ENE streichenden Schichten bildet die
von Siidwest nach Nordost verlaufende Deckengrenze auf dieser Fliche in der Re-
alitit eine zerschlitzte und wellenférmige Ausbisslinie. Die Deckengrenze ist auf
der Karte demnach vereinfacht dargestellt. Sie verlduft zwischen Pardiel-Mittelsiss
und der Zaschgawand unterhalb der unterhelvetischen Chropfsberg-Schuppe und
ist anschliessend bis zur Rheintalebene unter Lockergestein versteckt.
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RUEFLI (1959) beschreibt den tektonischen Aufbau der Blattengrat-Decke und
der Sardona-Decke im Weisstannental detailliert und weist - unter Berufung auf
LEUPOLD (1942) - erstmals auf mogliche tektonische Entwicklungsszenarien hin.
LIHOU (1996) diskutiert u.a. anhand neuerer Feldbefunde den strukturellen Zusam-
menhang zwischen Sardona- und Blattengrat-Decke und stellt diesen in den regio-
naltektonischen und deformationsgeschichtlichen Kontext. Uber die Struktur und
die tektonische Stellung der Bad-Ragaz-Decke schreibt LEUPOLD (1938) letztmals
ausfiihrlicher. RUEFLI (1959) und LiHOU (1995b) dussern sich dazu lediglich am
Rande.

Fldscherberg-Decke

Die durch eine scharfe Uberschiebung von der Alviergruppe getrennte Sedi-
mentabfolge des Mittleren und Spéten Juras am siidlichen Flédscher Berg ist nach
ALLEMANN (2002) vermutlich ebenfalls siid- bis ultrahelvetischer Herkunft. Eine
intensive interne Verschuppung erschwert eine schliissige tektonische Abwicklung
und eine genaue paldogeographische Zuordnung (LORENZ 1900, TRUMPY 1916,
ALLEMANN 2002).

Die Fliascherberg-Decke liegt hier nicht wie die Blattengrat-, Bad-Ragaz- und
Sardona-Decke in unterhelvetischer Stellung vor, sondern ist analog zu den Ein-
heiten wie beispielsweise der Wildhauser Schuppenzone auf dem «Riicken» der
helvetischen Decken verblieben und somit in oberhelvetischer Stellung.

Blattengrat-Decke

Der strukturelle Aufbau der siidhelvetischen Blattengrat-Decke ist in RUEFLI
(1959) detailliert beschrieben. Die darin enthaltenen Profilschnitte Nr. 1-4 liegen
im Bereich des Kartengebiets. Simtliche Falten, die sich fast ausschliesslich an-
hand der kompetenteren und dadurch aus den ansonsten mergeligen Gesteinen
herauswitternden Nummulitenkalkbinken verfolgen lassen, wurden von RUEFLI
(1959) durchnummeriert und iiber sein gesamtes Untersuchungsgebiet im Weiss-
tannental und seinen Seitentdlern hindurch parallelisiert. Dabei handelt es sich
um kaskadenartig nach Nordwesten absteigende Falten, deren Achsenebenen
durchwegs nach Siidosten geneigt sind und deren Verkehrtschenkel durch Sche-
rung meist derart ausgediinnt sind, dass vielerorts von einem ausgepriagten Schup-
penbau mit meist normal liegender stratigraphischer Abfolge gesprochen werden
kann. Dennoch ldsst der im Vergleich zum Sernftal (s. BISIG 1957, WEGMANN 1961)
einfachere Bau nach RUEFLI (1959) eine schliissigere tektonische Abwicklung zu.
Demnach lag der Ablagerungsraum des siidhelvetischen Blattengrat-Schichtsta-
pels nordostlich des Ablagerungsraums jenes der Einsiedler Schuppenzone, wobei
letztere nicht zum eingewickelten Helvetikum gehort. Aufgrund des Verlaufs des
Weisstannentals parallel zur allgemeinen Streichrichtung der Faltenachsen und



143

Fig.39: Runzelschieferung in Gesteinen der Wang-Formation bei Pkt. 1207 m (Koord. 2745.807/
1208.175) ostlich von Schwendi im Weisstannental. Blick Richtung Westen. Foto R. Lopfe 2011.

wegen der intensiven Quartirbedeckung konnen im Gebiet von Atlasblatt Sargans
weder Faltenumbiegungen noch Verschuppungen im Geldnde gut verfolgt werden.
Am ehesten sieht man solche Phinomene in der Wand des Girsteins ostlich von
Weisstannen, obschon die Nummulitenkalkbidnke dort auch durch Briiche versetzt
sind. Hingegen zeigen sich eindriickliche Faltenstrukturen in den Felswidnden ent-
lang des Gufelbachs zwischen Weisstannen und Batoni oder weiter westlich an der
Englawand auf der Alp Scheubs im Gebiet des benachbarten Atlasblattes Vittis.
Am letzteren Beispiel zeigt sich zudem eindriicklich die Mehrphasigkeit der Fal-
tung, indem die Achsenebene der ersten Faltungsphase derart verbogen wurde,
dass sich im Ausbiss mit der Topographie eine imposante Augenstruktur bildete. In
den Profilen 2 und 3 der Tafel I sind sowohl die Deckengrenzen als auch die verfal-
teten und geschieferten Schichten stark vereinfacht dargestellt worden.

In den mergelig ausgebildeten Gesteinen der Blattengrat-Decke zeigt sich
eine durchdringende Hauptschieferung (Achsenebenenschieferung), die im Ge-
biet des Atlasblattes Sargans mit rund 40° in SSE-Richtung einféllt. Gesteine, die
nahe unterhalb der Glarner Hauptiiberschiebung liegen, zeigen in Form einer
Runzelschieferung eine weitere Deformationsphase an. Da die Hauptiiberschie-
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bung auf die Blattengrat-Decke fast nirgends direkt aufgeschlossen ist, kann diese
ansonsten in der Martinsmad-Formation ziemlich verbreitete Runzelschieferung
in der Blattengrat-Decke nur sehr selten beobachtet werden. Einer dieser raren Auf-
schliisse befindet sich Gstlich oberhalb von Schwendi am Felskopf bei Pkt. 1207 m,
wo die Hauptschieferung im Kalkmergel der Wang-Formation - rund 180 m unter
der Hauptiiberschiebung liegend - durch die Runzelschieferung schone Filtelun-
gen aufweist, deren Achsenebenen generell in siidliche Richtung einfallen (Fig. 39).

Die Kaskadenfalten und die zugehorige dominante Achsenebenenschiefe-
rung sind Effekte der Calanda-Phase (PFIFFNER 1977, s.S. 148) bzw. der Phase 2
von SCHMID (1975), die Runzelschieferung ein Resultat der spidteren Ruchi-Phase
bzw. der Phase 3.

Bad-Ragaz-Decke

Die von OBERHOLZER (1933) noch zum «Wildflysch» (Sardona-Decke) zuge-
ordnete siidhelvetische Bad-Ragaz-Decke zeichnet sich durch einen ausgepriagten
Schuppenbau aus, wobei alle Schuppen unterschiedlich steil gegen Siidosten ein-
fallen und die darin enthaltenen Formationen iiberall in normalstratigraphischer
Abfolge vorliegen. Lineationen, welche anhand von Rutschharnischen auf parallel
zur Schieferung verlaufenden Verschiebungsebenen gemessen werden konnen,
zeigen meist einen sinistralen Verschiebungssinn in Richtung NNW (LIHOU
1995b). Falten oder verkehrt liegende Schichten lassen sich nirgends beobachten.
Die Hauptschieferung fillt mit rund 45° ebenfalls in Richtung Siidosten ein und
weicht damit leicht ab von der durchdringenden Hauptschieferung in der benach-
barten Sardona-Decke, aber auch von jener in der Blattengrat-Decke. Insbesonde-
re Ostlich der Taminaschlucht ldsst sich der Schuppenbau anhand der dort ziemlich
maichtigen Bianke der Euthal-Formation nachvollziehen. Aber auch anhand der vor
allem im zentralen Bereich zwischen Bad Ragaz und Suldis vorkommenden Béin-
ke aus Guschakopf-Sandstein konnen die einzelnen Schuppen unter Zuhilfenah-
me von LEUPOLD (1938), der jeder Schuppe einen eigenen Namen gab, noch eini-
germassen schliissig abgegrenzt werden. Weiter westlich, von Wildboden bis
Pardiel, ist die Tektonisierung der Schichten vermutlich aufgrund der Nihe zur Ch-
ropfsberg-Schuppe und zu der damit wohl in Relation stehenden Glarner Haupt-
iiberschiebung derart stark, dass angesichts der lediglich noch als Boudins in einer
Masse aus Mergel und untergeordnet Sandstein schwimmenden Vorkommen von
Euthal-Formation und Seewen-Formation von einer eigentlichen tektonischen Me-
lange gesprochen werden kann (wodurch J. Oberholzers Bezeichnung Wildflysch
als verstdndlich erscheint). Hier kommen auch einzelne Quarzsandsteinbénke vor,
die dem Sardona-Quarzit dusserst dhnlich sehen und vermuten lassen, dass es sich
dabei allenfalls nicht um stratigraphisch der Bad-Ragaz-Decke angehdrende
Schichtglieder handelt, sondern um tektonisch eingeschuppte Quarzsandsteinbéan-
ke und -boudins aus der Martinsmad-Formation.



145

Je nach palinspastischer Rekonstruktion der Schuppen kommt W. Leupold in
RUTSCH (1966, S.453) auf unterschiedliche Modelle der Ablagerungsreihenfolge
von LEUPOLDs (1938) Fazieszonen (s. S. 80). Paldogeographisch nimmt die Bad- Ra-
gaz-Decke eine Mittelstellung ein zwischen der praktisch flyschfreien Blattengrat-
Decke und der flyschdominierten Sardona-Decke. RUEFLI (1959) und LIHOU
(1995b) stellen die Sedimente - den Ausfiihrungen von LEUPOLD (1942) folgend -
in den siidlichsten Ablagerungsraum der Blattengrat-Schichtfolge. TRUMPY (1969)
hingegen vergleicht den «Ragazer Divertikel» mit der Liebensteiner Decke Vorarl-
bergs und ordnet die Abfolge dem ultrahelvetischen Raum zu.

Sardona-Decke

Das strukturelle Erscheinungsbild in der ultrahelvetischen Sardona-Decke
unterscheidet sich von jenem der Blattengrat-Decke insofern, als durch die regel-
massige Wechsellagerung von kompetenterem Flyschsandstein und zuriickwit-
terndem Ton- und Siltstein die Schichtung und mit ihr die strukturgeologischen
Phidnomene wie Faltung, Verschuppung und Boudinage in der Sardona-Decke
deutlich auffélliger erscheinen als in der kalkmergeldominierten Blattengrat-De-
cke, wo solche Elemente fast nur anhand der Nummulitenkalkbénke erkannt wer-
den konnen. Hingegen ist die Tektonisierung derart stark, dass die stratigraphische
Einordnung der gegeniiber den monoton erscheinenden Flyschgesteinen litholo-
gisch fiir etwas Abwechslung sorgenden Schichtglieder der Seewen-Formation
(«Globotruncanenkalke» und «-mergel») sowie des Sardona-Quarzits schwerfillt.
Auch ist eine tektonische Abwicklung und paldogeographische Zuordnung in ei-
nen Ablagerungsraum schwierig durchzufiihren. Dies und wohl auch die litholo-
gisch ziemlich exotisch zusammengesetzten Flyschsandsteine, -konglomerate und
-megakonglomerate veranlassten OBERHOLZER (1933) dazu, die Sardona-Decke als
«Wildflysch-Decke» zu bezeichnen. Insbesondere LEUPOLD (1937, 1942), RUEFLI
(1959) und schliesslich LIHOU (1995b) erkannten aufgrund ihrer bio- und lithostra-
tigraphischen Arbeiten jedoch, dass es sich bei der Sardona-Decke zwar um eine
intensiv verfaltete und verschuppte, «eingewickelte» Einheit ultrahelvetischer Her-
kunft, jedoch nicht um «Wildflysch» im Sinne einer tektonischen Melange han-
delt. Nach LIHOU (1996) sind auch aus den Strukturen der Sardona-Decke zwei Fal-
tungsphasen ablesbar: eine erste mit nord- bis NNW-vergenten Falten mit leicht
nach Osten bis ENE oder Westen bis WSW geneigten Faltenachsen und einer ent-
sprechenden Achsenebenenschieferung sowie eine zweite, die vorangegangene
uberpragende Faltungsphase mit generell in siidliche Richtung fallenden Falten-
achsen. Beide diirften durch die Calanda-Phase (PFIFFNER 1977, s.S. $3$) bzw. die
Phase 2 von SCHMID (1975) verursacht worden sein. Im Gebiet des Atlasblattes
Sargans sind die Aufschliisse mit strukturgeologischer Aussagekraft entweder in-
folge Lockergesteinsbedeckung und durch tektonische Reduktion (Weisstannen-
tal) oder mangels tiefreichender, rechtwinklig zur Streichrichtung verlaufender
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Geldndeeinschnitte wiederum eher rar. Im von Lockergesteinen weitgehend unbe-
deckten, leicht gegen Norden geneigten Gebiet zwischen Laufboden, Pardiel und
Vilterser Alp geben die mit rund 40° nach Siiden bis SSE einfallenden und entspre-
chende Geldndestufen bildende Schichtképfe zwar Einblick in deren Lithologie
und in die kleinrdumige tektonische Struktur, jedoch konnen in diesem Gebiet
kaum grossrdumigere Falten oder Verschuppungen erkannt werden. Dazu geben
das obere Saarbachtobel und der Talkessel von Valeis die besten Einblicke. Im
Letzteren liegen beispielsweise grossere Flyschpakete in tiberkippter Lage vor. Die
Achsenebenenschieferung fallt mit ebenfalls rund 40° in SSE-Richtung ein. In den
Profilen 2 und 3 der Tafel I sind sowohl die Deckengrenzen als auch die verfalteten
und geschieferten Schichten stark vereinfacht dargestellt worden. Wie bereits er-
wihnt, tritt die Seewen-Formation («Globotruncanenkalke» und «-mergel») als dl-
testes Schichtglied der Sardona-Decke auffallend oft in tektonisch erhohter Lage
insbesondere an der Basis der Glarner Hauptiiberschiebung auf, z.B. Gstlich des
Vilterser Seelis und bei den Laufbéden (Gebiet von Atlasblatt Vittis), wo als sonst
eher seltenes Phdnomen auch Falten darin beobachtet werden konnen, sowie an
der Birenwand und bei Gafarra-Ofen im Weisstannental. RUEFLI (1959) erklirt
dies mit einer zweiphasigen Abscherung bzw. Platznahme der Sardona-Decke, wo-
nach in einer ersten Phase simtliche Flyschgesteine (Martinsmad-Formation) von
der Seewen-Formation und dem Amden-Mergel («Globotruncanenkalke» und
«mergel») abgetrennt und nach Norden verfrachtet und letztere dann in einer
zweiten Abscherungsphase der Martinsmad-Formation («Sardona-Flysch») nach-
triaglich aufgeschoben wurden. Aufgrund der Nédhe zur Glarner Hauptiiberschie-
bung ist in diesen Gesteinen wiederum eine Runzelschieferung (Ruchi-Phase) zu
beobachten.

PENNINIKUM

Mittelpenninikum

Falknis-Decke (Glegghorn-Schuppe)

Die Falknis-Decke wird heute generell dem Mittelpenninikum zugeordnet
(OBERHAUSER 1995, SCHMID et al. 2004). Ihre tektonische Position ist damit tiber
der des Vorarlberg-Flyschs, der aber unter der Falknis-Decke nicht vorhanden ist.
Ihre Basis muss, da sie tiber dem nach OBERHAUSER (1995, 1998) noch weiter nérd-
lich beheimateten Prittigau-Flysch liegt, ein Décollement von grosser Uberschie-
bungsweite sein. Dies gilt auch fiir den Kontakt zum Triesen-Flysch im Gebiet des
nordlich benachbarten Atlasblattes Buchs. Das Hauptverbreitungsgebiet der Falk-
nis-Decke befindet sich im westlichen Rétikon, unmittelbar 6stlich des Kartenge-
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biets. Dort wird die Falknis-Decke in drei Schuppen gegliedert, von unten nach
oben und von Westen nach Osten in die Glegghorn-, die Falknis- und die Tschin-
gel-Schuppe (TRUMPY 1916, GRUNER 1981, ALLEMANN 2002). Diese Schuppen sind
nach TRUMPY (1916) aus liegenden Falten hervorgegangen, was ALLEMANN (2002)
bestitigt. Im Gebiet des Atlasblattes Sargans ist lediglich die tiefste, die Glegg-
horn-Schuppe mit ihrer komplex verfalteten Basis («basale Filtelungszone», ALLE-
MANN 2002) vertreten.

TEKTONISCHE ENTWICKLUNG

In der Ostschweiz konnen drei plattentektonische Phasen unterschieden wer-
den: mesozoische Dehnungstektonik, kretazische-eozidne Subduktion und palido-
gene-neogene Kollision (IBELE et al. 2016). Effekte der mesozoischen Dehnungs-
tektonik zeichnen sich beispielsweise in den - zwar im Kartengebiet nicht beson-
ders gut sichtbaren - durch Bruchtektonik bedingten Méchtigkeitsunterschieden
und Schichtliicken im Lias ab. Aber auch die deutliche Méchtigkeitszunahme und
generelle Vermergelung mit teils abrupten Fazieswechseln in den Formationen der
Friihen Kreide (z.B. Palfris-, Zementstein- und Ohrli-Formation) nach Siiden sind
eine Folge der dieser Phase zuzuschreibenden synsedimentdren Subsidenz (PFIFF-
NER 2009). Spuren der kretazischen-eozéanen Subduktion finden sich vor allem im
ostalpinen Raum. Besonders gut zeichnen sich im Gebiet des Atlasblattes Sargans
sowie im Gebiet des siidlich angrenzenden Atlasblattes Vittis die Strukturen der
sich im Helvetikum in drei Hauptphasen vollziehenden paldogenen-neogenen
Kollisionsphase ab (SCHMID 1975, PFIFFNER 1977, MILNES & PFIFFNER 1977,
PFIFENER 2009). Das Aar-Massiv war zudem von einer vierten Phase betroffen.
Wihrend diese Phasen generell vom ausgehenden Eozén bis ins Miozén abliefen,
ereigneten sie sich liber den gesamten helvetischen Bereich gesehen diachron, im
Ultrahelvetikum und in den oberhelvetischen Decken friiher, im Unterhelvetikum
spéter (PFIFFNER 2009). Diese helvetischen Deformationsphasen werden nachfol-
gend kurz charakterisiert und den im Kartengebiet beobachtbaren Strukturen zu-
geordnet:

Pizol-Phase

Zu Beginn der Kollision wurden an der Wende Eozidn/Oligozéin die ultrahel-
vetischen Einheiten von ihrem Substrat abgeschert, verschuppt und auf die ober-
und unterhelvetischen Einheiten iiberschoben. Der Pizol-Phase entsprechen im
Kartengebiet die Aufschiebung der Sardona-, Blattengrat- und Bad-Ragaz-Decke
auf die jiingsten Einheiten (nordhelvetische Flysch-Gruppe) des parautochthonen
Unterhelvetikums (Aar-Massiv). Als Typlokalitdt wurde von PFIFFNER (1977) der
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Pizol gewihlt (Gebiet von Atlasblatt Vittis), in dessen Umgebung sowohl die Auf-
lage der Sardona-Decke auf das Parautochthon (Tersol, Zanai) als auch die Gren-
ze zwischen Sardona- und Blattengrat-Decke (Lavtina) zu beobachten sind. Struk-
turen dieser frithen Deformationsphase sind aufgrund der Uberprigung durch die
nachfolgenden Phasen oft schwierig zu erkennen. Dazu gehoren die grosserskali-
gen Falten des Einsiedeln-Members und die Verschuppungen (z.B. Schwendi-
Sassli, Weisstannental, s. Taf. I) in der Blattengrat-Decke, die vermutlich etwas spé-
ter aufgeschobenen Kreide-Einheiten der Sardona-Decke (LIHOU 1996) sowie
allenfalls auch gewisse Verschuppungen innerhalb der nordhelvetischen Sedimen-
te des Aar-Massivs, wie z.B. die tektonische Repetition der Biirgen-Formation im
Fenster des Vilterser Bergs oder bei Tersol (Atlasblatt Vittis, PFIFFNER 1977).

Cavistrau-Phase

Zur Cavistrau-Phase (Typlokalitidt im Gebiet von Atlasblatt Todi) zdhlt nach
PFIFFNER (1977) die Bildung und Platznahme von grossen liegenden Falten («friih-
helvetische Uberfaltungsphase» von TRUMPY 1969), deren Verkehrtschenkel durch
die anschliessende Ausbildung der Glarner Hauptiiberschiebung zwischen dem
hauptsichlich aus Verrucano bestehenden Kern der Falten und den liegenden al-
lochthonen unterhelvetischen Einheiten (Blattengrat-Decke und Sardona-Decke)
zerschert und verschuppt wurden. Demnach konnten die «subhelvetischen Schup-
pen» von Chropfsberg, von Gaffia und von Logsbach sowie im Gebiet von Atlas-
blatt Vittis die Stelli-Schuppe zu den Relikten dieser Phase gehoren. Nach SCHMID
(1975) und GASSER & DEN BROK (2008) erfolgte die Platznahme dieser Schuppen
jedoch erst nach der Calanda-Phase und nach DANIKEN & FREHNER (2017) in der
spaten Calanda-Phase.

Calanda-Phase

Die Calanda-Phase stellt die Hauptdeformationsphase dar und umfasst Fal-
tung, Abscherung und Schieferung. Im Friihen Oligozin fiihrte sie zur Anlage der
oberhelvetischen Decken und zu deren Transport auf das kiinftige Unterhelveti-
kum entlang der Glarner Hauptiiberschiebung. Dabei bildeten sich in den oberhel-
vetischen Decken mehrere tektonische Stockwerke aus. So verliefen die enge Fal-
tung des Lias im Bereich des Seeztals, die Verschuppung von Dogger und Malm in
der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone und die Faltung im Kreidestockwerk der
Séntis-Decke mehr oder weniger synchron. Im Unterhelvetikum fiihrte die Calan-
da-Phase zu einer dominanten Schieferung, einer intensiven Faltung und Zerschlit-
zung insbesondere der parautochthonen Sedimentbedeckung, wie z.B. im Calan-
da-Gebiet, wo PFIFFNER (1977) diese Strukturen typisierte. Durch das «Einwickeln»
(out-of-sequence thrusting) der zuvor schon vom Oberhelvetikum abgeglittenen
siid- und ultrahelvetischen Einheiten wurden aber vor allem auch die entsprechen-
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den, zu einem grossen Teil aus feinkOrnigem Material aufgebauten Formationen
der Blattengrat-, Bad-Ragaz- und Sardona-Decke wie auch deren Deckengrenzen
intensiv geschiefert, verfaltet und teilweise gar zu einer Melange tektonisiert. Die
alle diese Einheiten durchdringende Schieferung und die in gleicher Richtung ein-
fallenden Faltenachsenebenen sind eine Folge dieser Phase. In den Profilen 2 und
3 der Tafel I sind sowohl die Deckengrenzen als auch die verfalteten und geschiefer-
ten Schichten stark vereinfacht dargestellt worden.

Ruchi-Phase

Bewegungen lidngs der Glarner Hauptiiberschiebung verursachten eine an
bestimmte Lithologien gebundene erneute Deformation der Schieferung der Ca-
landa-Phase, wodurch in den unterhelvetischen Einheiten (inkl. «subhelvetische
Schuppen»), vor allem im Nahbereich der Uberschiebung, eine Runzelschieferung
(crenulation cleavage) beobachtet werden kann. Wihrend die Calanda-Phase ober-
halb der Glarner Hauptiiberschiebung keine dominante Schieferung verursachte,
kann der Effekt der Ruchi-Phase stellenweise auch im Verrucano unmittelbar
oberhalb der Glarner Hauptiiberschiebung festgestellt werden.

Die wihrend der spiten (miozdnen) Einengung des alpinen Deckenstapels er-
folgte Inversion des Verrucano-Trogs (PFIFFNER 2009) hatte einen deutlichen Ef-
fekt auf die Strukturen im Kartengebiet. So sind die in steiler und iiberkippter La-
gerung vorliegenden Trias-Einheiten siidwestlich von Wangs und der dort eine
ostvergente Antiklinalstruktur bildende Verrucano und das grossrdumige nordost-
wartige Einfallen der Schichten im Gonzen-Alvier-Gebiet gegen das Rheintal am
besten durch die Ausstiilpung des Verrucano-Trogs zu erklaren. Die Linie Gaf-
fia- Mels bildet vermutlich den Rand des ehemaligen Trogs.

METAMORPHOSE

Der Metamorphosegrad der Gesteine im Gebiet von Atlasblatt Sargans wurde
im Rahmen des ostschweizerischen Helvetikums in mehreren Arbeiten untersucht
(FREY et al. 1980, GROSHONG et al. 1984, ERDELBROCK 1994, WANG et al. 1996 und
FREY & FERREIRO MAHLMANN 1999). Die Untersuchungen bertiicksichtigten die
Tonmineralogie, die Illit-Kristallinitdt und den Inkohlungsgrad. Die Resultate sind
in Fig.40 dargestellt. Obschon lediglich Bedingungen im Ubergangsbereich zwi-
schen der Diagenese und niedriggradiger Metamorphose vorliegen, lassen sich
trotzdem interessante Schliisse aus diesen Untersuchungen ziechen. Der Grad der
metamorphen Uberprigung nimmt generell von extern nach intern wie auch von
oben nach unten zu. Im Oberhelvetikum schneiden die Linien der Reaktionsisogra-
den die Internstruktur der oberhelvetischen Decken (beispielsweise der Séntis-
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nitdt) im Gebiet des Atlasblattes Sargans und angrenzender Gebiete. Grundlage: Spezialkarte

Nr. 128, Structural Map of the Helvetic Zone of the Swiss Alps, PFIFFNER et al. (2011), angepasst
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Uberschiebung). Dasselbe gilt fiir das Unterhelvetikum. Das Temperaturmaximum
wurde also nach der Deckenstapelung erreicht. Allerdings sind an der Glarner
Hauptiiberschiebung diese Isograden nach Norden versetzt. Das heisst, dass nach
dem Temperaturmaximum noch ein weiterer Transport von der Grossenordnung
von 5 bis 10km an der Hauptiiberschiebung stattgefunden haben muss.
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ERDBEBEN UND NEOTEKTONIK

Das Gebiet Seeztal-Rheintal mit der Linie Wildhaus-Toggenburg ist eine
der seismisch aktivsten Regionen der Schweiz (Fig. 41). Sie ist durch eine rege Erd-
bebentitigkeit charakterisiert, wie die zahlreichen in den letzten Jahrzehnten ins-
trumentell aufgezeichneten (z.B. ROTH et al. 1992, BAER et al. 1999, 2001, DEICH-
MANN et al. 1998, 2002, 2004, 2006, 2010, 2011, 2012, DIEHL et al. 2014, 2015) und
aus den letzten Jahrhunderten in historischen Quellen {iberlieferten Erdbeben be-
stitigen (GISLER et al. 2003, ECOS-09).

In den letzten 30 Jahren wurden im Kartengebiet rund 30 Erdbeben der Stér-
ke grosser Magnitude 2,0 aufgezeichnet (Tab. 3). Die meisten dieser Beben zeigen
eine Tiefenlage um 3 km und zwischen 5 bis 10km. Sie ereigneten sich somit teil-
weise im Grundgebirge, meist aber im Deckgebirge der europdischen Kruste un-
terhalb der Helvetischen Decken (PFIFFNER & HITZ 1997, PFIFFNER 2011). PER-
SAUD & PFIFFNER (2004) diskutieren Herdtiefen im Querschnitt Vittis- Séntis, die
rezenten Briiche in der Ostschweiz und die Hebungsgeschichte aufgrund von
Spaltspurenaltern. Die meisten Beben sind blattverschiebend aufgrund einer sub-
horizontalen Kompression in NNE-SSW-Richtung. Daneben wurden am Walen-
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Fig.41: Erdbeben in der Schweiz zwischen 1975 und 2016 mit einer Magnitude grosser 2. Deut-
lich ist die im landesweiten Vergleich relativ hohe Erdbebentétigkeit entlang des Rheintals und
des Seeztals zu erkennen. (Quelle: http://www.seismo.ethz.ch/index, 2017).
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Tab. 3: Die wichtigsten der grosseren (>MI 2,0) Erdbeben im Bereich Rheintal-Seeztal

zwischen 1987 und 2016. Die Angaben zu den kursiv geschriebenen Beben stammen

aus dem Erdbebenkatalog der Schweiz (ECOS-09) und der Liste der instrumentell auf-

gezeichneten und ausgewerteten aktuellen Erdbeben des Schweizer Erdbebendienst

(SED 2017) und sind weniger gut abgesichert. (P = P-Achse, T = T-Achse. Daten aus

ROTH et al. (1992), DEICHMANN et al. (1998, 2002, 2004, 2006, 2010, 2011, 2012), BAER
et al. (1999, 2001), DIEHL et al. (2014, 2015).

Datum Ort Magnitude Tiefe Herdmechanismus Orientierung der
(M1) [km] Spannungsachse

28.10.1987 Mirtschenstock 4,2 7 blattverschiebend 132/05 (P)

01.11.1987 Feldkirch 2,6 1 blattverschiebend 159/16 (P)

02.04.1989 Weesen 3,2 8 tberschiebend 303/05 (P)

07.11.1991 Buchs 3,2 7

08.05.1992 Buchs 47 2

15.05.1992 Buchs 3,9 11

02.06.1992 Vaduz 3,0 7

28.12.1992 Walensee 3,1 13

17.05.1996 Buchs 3,6 7

22.11.1997 Quinten 3,8 1-2 unbekannt unbekannt

21.04.1989 Walenstadt 3,6 10 blattverschiebend NNW -SSE (P)

23.03.1998 Kerenzerberg 33

22.02.2000 Flascherberg 3,6 7 blattverschiebend NW-SE (P)

04.03.2000 Gams (Buchs) 3,6 3 uberschiebend NW-SE (P)

14.03.2001 Oberriet 2,9 30 blattverschiebend NNW -SSE (P)

01.10.2003 Nesslau 3,0 8 blattverschiebend NW-SE (P)

27.05.2005 Bad Ragaz 2,9 7 blattverschiebend NW-SE (P)

04.01.2009 Wildhaus 4.1 3,7 blattverschiebend NNW -SSE (P)

07.01.2009 Vaduz 3,0 4,7 abschiebend NE-SW (T)

25.10.2010 Wildhaus 3,0 5 tberschiebend NNW -SSE (P)

27.01.2011 Bregenz 33 31 blattverschiebend

712.12.2013 Balzers 4,1 5,9 blattverschiebend NW-SE (P)

27.12.2013 Balzers 3,7 6,2 blattverschiebend NW-SE (P)

10.01.2014 Balzers 2,1 7

15.01.2014 Balzers 24 6,9

05.03.2014 Balzers 2,6 7

14.11.2014 Walenstadt 3,1 -04

04.12.2014 Wildhaus 24 2,7

04.12.2014 Werdenberg 2,7 4 blattverschiebend NNW -SSE (P)

07.12.2014 Wildhaus 2,7 2,7
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see zwei Beben mit sehr flachen Herden registriert (1997 und 2014). Auffallend ist
eine Hdufung von Erdbeben der Magnitude >1 im Raum Balzers seit 2002. Hier
wurde am 12. Dezember 2013 auch das bisher im Gebiet von Atlasblatt Sargans
starkste und deutlich spilirbare Beben mit einer Magnitude von 4,1 und mehreren
Nachbeben registriert (DIEHL et al. 2014).



Im Perimeter des Atlasblattes Sargans wurden in den vergangenen Jahrzehn-
ten zahlreiche Sondierbohrungen ausgefiihrt. Diese Sondierungen dienten in ers-
ter Linie hydrogeologischen Untersuchungen, Baugrunduntersuchungen (z.B. Au-
tobahn, SBB) und in neuerer Zeit der Installation von Erdwidrmesonden. Die auf
der Karte dargestellten Sondierbohrungen basieren auf folgenden Archivrecher-
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BOHRUNGEN

chen und Datenstinden:

Amt fiir Umwelt und Energie (AFU, Hydrogeologisches Register) des Kan-
tons St. Gallen: August 2012 (punktuell nachgefiihrt bis 2017)

Geologische Dokumentationsstelle: Juni 2011

Archive der CSD Ingenieure AG (Filialen St. Gallen, Frauenfeld und Thusis):

Juni 2011 sowie vereinzelte Nachtrége bis Juni 2018

Im Gebiet des Atlasblattes wurden nur jene Bohrungen dargestellt, welche
fiir das geologische Verstidndnis des Aufbaus des Untergrundes erforderlich sind.
Bei diesen Bohrungen sind die Tiefe der Obergrenze verschiedener Quartirforma-
tionen oder die Tiefe der Felsoberfldche und meist auch die Endtiefe (vereinzelt
mit Angabe der erreichten Formation) angegeben.

Zu erwihnen sind folgende Bohrungen, die wichtige Aufschliisse zum Auf-

bau des Untergrunds der Talebenen und Talridnder lieferten:

Tab. 4: Die wichtigsten Bohrungen im Gebiet von Atlasblatt Sargans.

Bohrung Koordinaten Bohrart Endtiefe [m] Literatur/Quelle

Horizont/Formation bzw. Obergrenze
Formation

Balzers (T11) 2756.751/1215.625 Spllbohrung 600 NANNY (1983)
Spat- bis postglaziale Seeablagerung 90
Helvetischer Kieselkalk (Séntis-Decke) 440 bis Endtiefe

Flasch (34 A) 2757.010/1210.324 ‘ Spiilbohrung 100 BUCHI (1980)
Spaét- bis postglaziale Seeablagerung 74

Maienfeld (29/1A) 2759.373/1206.997 ‘ Spllbohrung 141 BUCHI (1980)
Spat- bis postglaziale Seeablagerung 115

Triibbach (SB 6) 2754.560/1215.080 ‘ Spiilbohrung 62 BTG (1981)
Zementstein-Formation 54

Triibbach (SB 4) 2754.732/1215.681 ‘ Kernbohrung 107 WEBER (1998)
Spat- bis postglaziale Seeablagerung 74
Quinten-Formation 96 bis Endtiefe

Balzers (SB T1) 2754.889/1214.916 ‘ Spiilbohrung 151 BTG (1981)

Spaét- bis postglaziale Deltaablagerung
Spat- bis postglaziale Seeablagerung

52
74 bis Endtiefe
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Bohrung Koordinaten Bohrart Endtiefe [m] Literatur/Quelle

Horizont/Formation bzw. Obergrenze
Formation

Vilters Schinderi (SB 5) 2753.920/1209.970 Spitilbohrung 87 BTG (1981)
Spat- bis postglaziale Deltaablagerung 35
Martinsmad-Formation (Sardona-Decke) 77 bis Endtiefe

Vilters Meierhof (SB 4) 2754.330/1210.450 ‘ Spiilbohrung 84 BTG (1981)
Spét- bis postglaziale Deltaablagerung 57
Spét- bis postglaziale Seeablagerung 84 bis Endtiefe

Vilters Baschar (SB 3) 2754.790/1210.820 | Spiilbohrung 90 BTG (1981)
Spat- bis postglaziale Deltaablagerung 69 bis Endtiefe

Vilters Wangser Au (SB2) | 2755.170/1211.190 ‘ Spiilbohrung 110 BTG (1981)
Spat- bis postglaziale Deltaablagerung 71
Spét- bis postglaziale Seeablagerung 91 bis Endtiefe

Vilters Wangser Au (SB1) | 2755.520/1211.620 Spulbohrung 105 BTG (1981)
Spét- bis postglaziale Deltaablagerung 75

Spét- bis postglaziale Seeablagerung

91 bis Endtiefe

Bad Ragaz (Nr.5)

2756.996/1208.200 | Spiilbohrung

109

Bachschuttfacher der Tamina
Flysch (Bad-Ragaz-Decke)

bis 79
79 bis Endtiefe

BERNASCONI (1992)

Erkundungsbohrung Mels

2750.192/1213.074 ‘ Spiilbohrung

178

Bachschuttfacher der Seez
Kapfen-Formation (Verrucano)

bis 79
79 bis Endtiefe

BTG (1991)

Tiergarten 2754.790/1210.820 Kernbohrung 50 TEUSCHER (2009)
(Versuchsbohrung, nicht
auf Karte verzeichnet) Kapfen-Formation (Verrucano) bis Endtiefe
Mels Steix (ESB) 2750.440/1211.901 ‘ Imlochhammerbohrung | 112 Hydrogeologisches
Register Kanton
Kapfen-Formation (Verrucano) 2 St. Gallen
Mels-Formation 12 (Bohr-ID 305850)
Kapfen-Formation (Verrucano) 20
Mels-Formation 48
Réti-Formation 60
Quarten-Formation 80

?Lias 96 bis Endtiefe

Mels | (Nr.1) 2750.645/1212.950 ‘ Kernbohrung 126 MULLER (1995b)
Bachschuttfacher der Seez bis 71
Spét- bis postglaziale Deltaablagerung 71 bis Endtiefe

Mels Il (Nr.11) 2751.070/1212.665 Kernbohrung 196 MOULLER (1995b)
Spaét- bis postglaziale Deltaablagerung 73
Spat- bis postglaziale Seeablagerung 108

(Glazilimnische Beckensedimente von Seez und

Rhein)
Glazilimnische Deltasequenz des
Rheingletschers

150 bis Endtiefe
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Bohrung Koordinaten Bohrart Endtiefe [m] Literatur/Quelle
Horizont/Formation bzw. Obergrenze
Formation
Miiliriet (Nr.2) 2749.085/1214.380 Kernbohrung 160 MULLER (1995b)
Seez-Schotter 26
Spat- bis postglaziale Deltaablagerung 51
(Glazilimnische Beckensedimente von Seez und
Rhein)
Spat- bis postglaziale Seeablagerung 67
(Distale Deltasequenz der Seez und Glazilim-
nische Beckensedimente)
Réti-Formation 148 bis Endtiefe
Halbmil (Nr.3) 2746.940/1216.280 Kernbohrung 164 MULLER (1995b)
Spét- bis postglaziale Deltaablagerung 38
(Seez, Schils und Schreienbach)
Spét- bis postglaziale Seeablagerung 75
(Distale Deltasequenz der Seez und Glazilim-
nische Beckensedimente)
Letzteiszeitliche Morane des Biindner Gletschers | 157

(Grundmoréne)
Mels-Formation

159 bis Endtiefe

Flums Dorf (Nr.10)

2744.738/1217.216 ‘ Kernbohrung

170

Spat- bis postglaziale Deltaablagerung
(Schilsdelta)

35 bis Endtiefe

MOULLER (1995b)

Valaschga (Nr.14)
(nicht auf Karte
verzeichnet)

2745.610/1216.575 ‘ Kernbohrung 24
Verlandungssedimente 1
Bachschutt der Seez und des Réllbachs 19

Kapfen-Formation (Verrucano)

22 bis Endtiefe

MOULLER (1995b)
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HYDROGEOLOGIE

Die hydrogeologischen Verhiltnisse im Kartengebiet wurden in den Erlau-
terungen zur Hydrogeologischen Karte 1:100000 generell beschrieben (HAE-
RING et al. 1994). Umfassende Angaben zur Karsthydrologie im Gebiet Churfirs-
ten- Alvier finden sich im Untersuchungsbericht von LEIBUNDGUT et al. (1994).
Die Grundwasservorkommen der Talebenen und Talrdnder sind in der Grund-
wasserkarte des Kantons St. Gallen dargestellt (www.geoportal.ch). Im Fiirsten-
tum Liechtenstein besteht aktuell nur eine Gewdsserschutzkarte mit zusitzli-
cher Darstellung der Grundwasserisohypsen (Geodatenportal, www.lIv.li). Im
Gebiet von Atlasblatt Sargans wurden die Grundwasserfassungen und Quellen
des Kantons St. Gallen aus dem Datensatz des Amts fiir Umwelt und Energie
tibernommen (Stand 2016) und zum Teil mit eigenen Aufnahmen ergénzt (ins-
besondere ungefasste Quellen!). Die Quellen der Liechtensteiner Talflanke ent-
sprechen dem Stand der Geologischen Karte des Fiirstentums Liechtenstein
1:25000 (ALLEMANN 1985).

Grundwasserverhiltnisse im Rheintal

Den wichtigsten Grundwasserleiter im Kartengebiet bilden die subrezenten
bis rezenten Alluvionen des Rheins (Rhein-Schotter), die liegenden spit- bis post-
glazialen sandigen, teils kiesigen Deltaablagerungen sowie entlang der Talrinder
auch mit dem Rhein-Schotter verzahnte kiesige Bachschuttablagerungen. Das da-
rin allgemein in Richtung Norden fliessende Grundwasser weist eine Méachtigkeit
zwischen rund 80m (bei Maienfeld) und maximal 40 m (bei Triibbach) auf. Der
durchschnittlich in einer Tiefe von 5m liegende Grundwasserspiegel ist in diesem
Abschnitt in der Regel nicht gespannt. Aufgrund der hohen Durchlissigkeit von
k=1x10-bis 2x102m/s (HAERING et al. 1994) sind insbesondere die oberen Schich-
ten interessant fiir die Trinkwasserversorgung. Die wichtigsten Grundwasserfas-
sungen (konzessionierte Entnahmemenge >1000 1/min) befinden sich bei Maienfeld
Schrigldnder (8000 1/min), bei Bad Ragaz Féhrenwald (6600 1/min), bei Sargans
Baschir (6000 1/min), bei Triibbach Dornau (6200 1/min) und bei Balzers Rheinau
(6000 I/min). Mit zunehmender Tiefe und generell gegen den Talrand hin nimmt die
Durchlissigkeit aufgrund des erhohten Feinanteils generell ab. Die spét- bis postgla-
zialen distalen Delta- und Seeablagerungen bilden den Grundwasserstauer. Das
Grundwasser im Rhein-Schotter wird massgeblich von Infiltrat des Rheins gespeist,
obschon die Infiltrationsrate durch die Absenkung der Flusssohle infolge der ab den

! Teilweise sind ungefasste Quellen als gefasst dargestellt worden
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1950er-Jahren praktizierten Kiesbaggerungen heute kleiner ist als frither (HAE-
RING et al. 1994). Die Beeinflussung durch Rheininfiltrat zeigt sich auch in einer
erhohten Sauerstoffsittigung und einer geringeren Karbonathérte im Nahbereich
des Rheins im Vergleich zu rheinferner und tiefer fliessendem Grundwasser. In
der Nihe von schlecht durchlédssigen Hinterwasserablagerungen und insbesonde-
re im Bereich von Rietgebieten zeigen sich zudem sauerstoffarme bis reduzierende
Grundwasserverhiltnisse und ein damit verbundener erhohter Gehalt an Eisen
und Mangan. Neben der Rheininfiltration tragen die seitlichen Zufliisse von den
Talhdngen grosstenteils zur Alimentation des Rheintal-Grundwasserstroms bei.
Bekannte Zufliisse aus dem Fels bilden die teilweise verkarsteten Kalkformatio-
nen des Gonzens, z.B. die Quinten-Formation am Schollberg bei Triibbach, wo im
Gebiet des dortigen Untertagesteinbruchs die Interaktion Karst-/Lockergesteins-
grundwasser von WEBER (1998) vertieft untersucht wurde. Rechtsrheinisch fliesst
das Felsgrundwasser vor allem aus dem Kalk der Falknis-Decke von Maienfeld bis
Balzers und aus dem Flidscher Berg zu, wobei der Zufluss in den Rhein-Schotter
meist indirekt iiber die dem Fels auflagernden Schuttkegel erfolgt (HAERING
et al. 1994).

Grundwasserverhiltnisse im Seeztal

Aufgrund der generell hoher liegenden Felsoberfldche und des hoheren An-
teils an feinkornigen Sedimenten ist der Grundwasserquerschnitt im Seeztal im
Vergleich zum Rheintal deutlich reduziert. Wichtigste Grundwasserleiter bilden
die bis in tiefere Lagen reichenden Schuttfidcher der Seez und der Schils sowie de-
ren Auflandungssequenzen. Das allgemein in Richtung Nordwesten fliessende
Grundwasser weist im Seez-Schuttficher bei Mels eine maximale Michtigkeit
von 60m auf. In Richtung Nordwesten nimmt die Michtigkeit jedoch sukzessive
ab und betrigt bei Halbmil nur noch 2-5m, ehe sie im Schuttfacher der Schils bei
Flums wieder bis auf 60-80 m ansteigt. Zwischen diesen beiden Vorkommen be-
wirkt eine Wechsellagerung von stauenden Seeablagerungen und Verlandungsse-
dimenten mit insbesondere von der rechten Talseite alimentierten Schotter- und
Bachschuttablagerungen einen Stockwerkbau mit gespannten, teils auch artesi-
schen Grundwasservorkommen, die in diversen Brunnen zu landwirtschaftlichen
Zwecken genutzt werden (max. 60 1/min, HAERING et al. 1994). Die Durchléssig-
keit im Seez-Schuttficher ist aufgrund des relativ hohen Anteils an tonig-siltigem
Material nur missig. Ein Brauchwasser-Pumpwerk bei Mels-Plons weist eine ma-
ximale Forderleistung von 1000 1/min auf. Etwas besser durchlissig sind die Ab-
lagerungen des Schils-Schuttfdchers bei Flums und insbesondere die {iberwie-
gend aus grobkornigen Kalk- und Sandsteinkomponenten bestehenden Bach- und
Hangschuttablagerungen der rechten Talflanke (HAERING et al. 1994). Die Mog-
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lichkeiten zur Nutzung des Grundwassers im Seeztal zu Trinkwasserzwecken
sind neben der mangelnden Ergiebigkeit auch von deren Qualitdt her begrenzt.
Die seichteren Grundwasservorkommen sind meist anthropogen belastet (die
Seez ist meist Infiltrant), und die Vorkommen tieferer (gespannter) Stockwerke
sind - obschon bakteriologisch unbedenklich - sauerstoffarm, eisenhaltig und
meist sehr stark mineralisiert (HAERING et al. 1994, TEUSCHER 2009). Nach HAE-
RING et al. (1994) erfolgt die Speisung der Grundwasservorkommen im Seeztal
hauptséchlich durch Zufluss aus den kliiftigen und teils auch verkarsteten Fels-
formationen der rechten und teilweise aus gekliifteten Verrucano-Gesteinen der
linken Talflanke.

Quellen im Gebiet Palfris - Gonzen

Die rechte Flanke des Seeztals weist eine Kluft- und Karstwasserzirkulation
in der jurassischen Gesteinsabfolge der Gonzen-Walenstadt-Schuppenzone auf, die
gegen oben durch schlecht durchlissige tonige Gesteine der Kreide (Zementstein-
Formation, Palfris-Formation und Vitznau-Mergel) weitgehend abgedichtet wird.
Als wichtigster Karst- und Kluftwasseraquifer ssmmelt die Quinten-Formation das
Felsgrundwasser und leitet es iiberwiegend ins Alluvialgrundwasser des Seeztals ab
(HAERING et al. 1994). Sind die quartédren Talfiillungen schlecht durchlissig, kon-
nen die Felswasserzutritte zuriickgestaut werden und es bilden sich am Hangfuss
Stauquellen. Ein gutes Beispiel hierfiir stellt die Katharinenbrunnenquelle bei
Halbmil (Koord. 2747.520/1216.100) dar. Die oberhalb der Quelle liegenden Berg-
sturzablagerungen werden vorwiegend von Karstwasser aus der Quinten-Forma-
tion gespeist. Da die Bergsturzablagerungen am Talboden schlecht durchlidssigen
Sedimenten aufliegen, wird das Wasser zuriickgestaut und tritt an den Quellen mit
einer Ergiebigkeit von bis zu 1800 1/min aus (LEIBUNDGUT et al. 1994). Bemerkens-
wert ist bei dieser Quelle zudem, dass bei Markierversuchen auch eine Herkunft
des Karstwassers aus dem Gebiet nordlich des Alviers nachgewiesen werden konn-
te (LEIBUNDGUT et al. 1994).

Ebenfalls als Stauquellen zu beurteilen sind die teils sehr ergiebigen Quellen
bei Azmoos, Malans und Oberschan in der Gemeinde Wartau. Die grobblockige
Lokalmorine, welche vom Gebiet Labria am Fusse der Gauschla bis nach Azmoos
hinunter reicht, bildet einen heterogen aufgebauten, jedoch gut durchldssigen
Grundwasserspeicher. Das darin zirkulierende Wasser tritt {iberall dort an der
Oberfldche aus, wo die stauende Felsunterlage (Mergel der Palfris-Formation) zu
Tage tritt, wie bespielsweise entlang des Triibbachs, wo diese Austritte mit den
dortigen aktiven Rutschungsprozessen im Zusammenhang stehen. Insbesondere
bei Malans und Oberschan verzahnt sich die grobblockige Lokalmoridne zudem
mit der deutlich weniger gut durchlissigen letzteiszeitlichen Moridne des Biindner
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Gletschers, wodurch das Grundwasser etwas zuriickgestaut wird und an den dor-
tigen Quellen tiberlduft. Die ergiebigsten unter ihnen sind die St.Otterisquelle
(Koord. 2753.995/1218.440, Gebiet von Atlasblatt Buchs) und die Vermérschquelle
(Koord. 2753.206/1217.780), mit einer Schiittung von je bis zu 9000 I/min (LEI-
BUNDGUT et al. 1994). Neben lokal versickerndem Niederschlagswasser wird die
grobblockige Lokalmorine auch durch Felswasserzutritte aus dem Helvetischen
Kieselkalk der Séntis-Decke gespeist (LEIBUNDGUT et al. 1994).

Quellen im Gebiet siidwestlich des Seeztals und im Weisstannental

Das Gebiet slidlich des Seeztals wird dominiert von Gesteinen generell gerin-
ger bis sehr geringer Durchlissigkeit, insbesondere jenen des Verrucanos und der
mergelreichen Formationen der Blattengrat- und Sardona-Decke. Quellen finden
sich bevorzugt an der Basis von Formationen, deren Durchléssigkeit etwas hoher
ist, wie z.B. am Ubergang der teils verkarsteten R6ti-Formation zur Mels-Forma-
tion (z.B. Stegenilpli-Quelle auf der Alp Tamons) oder an der Basis der kalkigeren
Lias-Gesteine (z.B. bei Middems 6stlich von Guscha). Oft dient grobk6rniger Hang-
schutt als Zwischenspeicher. Die Glarner Hauptiiberschiebung bildet im Weisstan-
nental abschnittsweise einen Quellhorizont, entlang welchem das in die teils stark
gekliifteten und versackten Gesteine des Verrucanos eingesickerte Niederschlags-
wasser durch die gering durchlidssigen Mergel (Stad-Formation, Martinsmad-For-
mation) im Liegenden gestaut wird (z.B. bei Galans nordwestlich von Weisstannen
oder bei Schattenberg norddstlich von Schwendi).

Quellen im Gebiet Gaffia- Pardiel

Auch dieses Gebiet wird von generell gering durchlissigen Gesteinen domi-
niert. Die zu Trinkwasserzwecken genutzten Quellen bei Furt und Gaffia liegen
zwar ebenfalls im Nahbereich der Glarner Hauptiiberschiebung und der diese be-
gleitenden Vorkommen von Lochsiten-Kalk, sind jedoch vermutlich hauptséichlich
an Lockergesteinsgrundwasser (Morine, Hangschuttfidcher) gebunden, wie dies
auch fiir die zahlreichen Quellfassungen auf der Vilterser Alp der Fall sein diirfte.
Die kalkigen Gesteine der Chropfsberg-Schuppe bilden ein lokal begrenztes Ge-
biet deutlich erhdhter hydraulischer Durchlissigkeit. Das {iber die zahlreichen
Kluftsysteme und lokale Verkarstungshohlrdume einsickernde Niederschlagswas-
ser wird an den gering durchléssigen Gesteinen an der Basis der Schuppe (Bad-Ra-
gaz-Decke, Sardona-Decke) gestaut und tritt an der Ausbisslinie lokal in Schicht-
quellen aus (z.B. bei Cholgrueb).
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Quellen im Gebiet ostlich des Rheins (Fiirstentum Liechtenstein)

Als bedeutendste Quellen in diesem Gebiet sind die im Helvetischen Kiesel-
kalk des Flascher Bergs (Sintis-Decke) austretenden Quellen siidlich von Mils
(Wiesle-Quellen der Trinkwasserversorgung Balzers) sowie der «Katharinenbrun-
nen» (Koord. 2757.563/1214.127) zu nennen. Bei dem letzteren handelt es sich um
einen Weiher, der von ergiebigen, schuttbedeckten Karstquellen mit Einzugsgebiet
am Falknis gespeist wird (HAERING et al. 1994).

Mineralquellen

Der Schwefelbadplatz in Sargans erinnert an eine ehemalige, seit dem Mittel-
alter betriebene Badstube (HAERING et al. 1994, EISENBERGWERK GONZEN AG
2010). Die zugehorigen Quellaustritte in siltigem Kiessand - das Wasser stammt
vermutlich aus der untief anstehenden Quinten-Formation - versiegten zwischen-
zeitlich, wurden Mitte der 1970er-Jahre jedoch wieder neu gefasst und zu Bade-
zwecken genutzt. Die Schiittung der mit 399 mg/1 nur leicht mineralisierten Quel-
le ist mit 2 1/m bescheiden (HAERING et al. 1994).

Im Zuge der Kartierarbeiten wurde im Weisstannental westlich von Schatten-
berg unweit der Seez (Koord. 2747.253/1209.552) ein bisher nicht dokumentierter
Quellwasseraustritt mit deutlichem Schwefelgeruch entdeckt. Das Quellwasser
tritt diffus aus geringméchtiger Lokalmoréne aus.

Auf der Karte von ALLEMANN (1985) ist die rund 2km nordwestlich von
Flisch gelegene Quelle des Fldscher Bads ebenfalls als Mineralquelle verzeichnet.
Die Bezeichnung des Quellwassers als Mineral- oder Heilwasser ist jedoch fraglich
(FucHs 2001).
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MINERALISCHE ROHSTOFFE

Eisenerz

Der wichtigste abgebaute Rohstoff der Region Sargans ist derjenige von Ei-
senerz. Der Abbau von Eisen- und Manganerzen am Gonzen ist seit 1396 urkund-
lich belegt (EISENBERGWERK GONZEN AG 1944). EPPRECHT (1986b) vermutete auf-
grund von “C-Datierungen an Holzkohlestiicken aus Schlacken, welche bei
Ausgrabungen auf Chastels bei Mels zum Vorschein kamen, dass bereits in der Ei-
senzeit und der frithromischen Zeit Eisenerzbergbau am Gonzen betrieben wurde.
Jedoch kann dies nicht mit Sicherheit nachgeweisen werden, da eindeutige Datie-
rungen fehlen und zudem wichtige Eisenfunde aus jener Zeit (z.B. bei Wartau-
Ochsenberg) nicht aus Gonzenerz bestehen. Eine vorindustrielle Eisenproduktion
ldsst sich archéologisch somit erst mit den Schmelzéfen von Mels-Heiligkreuz be-
legen (Friih- bis Spatmittelalter, EPPRECHT 1986b, IMPER 1998).

In einer Urkunde von 1516 iiber die Alp Riet wird erstmals auf eine Grube
hingewiesen. Bei den darin genannten «ertz 16chern» kann es sich fast nur um die
alte Grube IV handeln (EPPRECHT 1986a). Im Kaufbrief des Ziircher Apothekers
H.U. Wolff aus dem Jahr 1593 ist dann die Rede von «zween ertzberg, der ober und
unter» am Gonzen (G. Agricola, zitiert in EPPRECHT 1984). Wihrend der Bliitezeit
im 15. bis 19.Jahrhundert konzentrierte sich der Hauptabbau vermutlich auf die
Gruben I und II, es wurde wahrscheinlich aber auch in den kleinen Stollen der
Grube IIT und dem sogenannten Abliswerk gearbeitet. Der Betrieb der Grube I ist
erst aus dem Jahre 1771 schriftlich iiberliefert (EPPRECHT 1986a). Abgebaut wurde
das Erz durch Feuersetzen (OBERHOLZER 1923), wobei das noch heisse Erz vermut-
lich mit Wasser abgeschreckt wurde, um es aufzulockern. Erst im Verlauf des
18. Jahrhunderts wurde dann das Schwarzpulver zum Sprengen im Gonzen einge-
fiihrt (EPPRECHT 1986b). Das Bergwerk und das Plonser Eisenwerk bliihten {iber
mehrere Jahrzehnte auf, bis sich schliesslich die Folgen des Eisenbahnbaus in den
Sechzigerjahren des 19. Jahrhunderts bemerkbar machten, da nun billiges Rohei-
sen aus den grossen europdischen Zentren der Eisengewinnung eingefiihrt werden
konnte. 1878 wurde die bergwerksnahe Verhiittung endgiiltig unwirtschaftlich, so-
dass die Gruben geschlossen wurden.

Zu Beginn des 20. Jahrhunderts liess O. Neher aus Mels verschiedene Gutach-
ten erstellen (u.a. HEIM 1899; RUCKER 1901), die beziiglich eines Neuabbaus alle po-
sitiv ausfielen. Der Erste Weltkrieg verzogerte vorerst O.Nehers Plidne, aber auf-
grund von erneuen Gutachten von A.Heim, J. Oberholzer, Bergassessor E. Stade
(Dortmund) und anderen Fachleuten wurde bei Naus ein Suchstollen sohlig vorge-
trieben, der am 5. Januar 1918 die Erzschicht beim Faltenscheitel der Gonzenfalte
erreichte. Mit dem Nachweis eines abbauwiirdigen Erzlagers schloss das «Gonzen-
Syndikat» am 16. Mai 1919 den Vertrag zur Errichtung der Eisenbergwerk Gonzen
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AG (EGAG) und leitete damit die letzte Abbauphase ein. Zwischen 1919 und 1920
entstand die Bergbausiedlung Naus mit der Seilbahn hinunter nach Malerva. Die
Nausgrube wurde zunéichst von der Naussohle nach oben gegen die Grube I gebaut,
welche im Jahr 1929 erreicht wurde, womit eine natiirliche Bewetterung erzielt wer-
den konnte. Die wirtschaftliche Entwicklung des Bergbaus im Gonzen war aber von
grossen konjunkturellen Schwankungen geprégt. So folgte im 20. Jahrhundert nach
einem Betriebsunterbruch in den Dreissigerjahren auch die intensivste Abbaupha-
se mit bis zu 420 Angestellten wihrend des Zweiten Weltkriegs. Durch diesen inten-
sivierten Abbau war es auch moglich, das Gonzenlager eingehender zu untersu-
chen. Das Erzvorkommen besteht aus drei Flozen, wobei das Hauptfloz eine
Michtigkeit von bis zu 2 m (s. Titelbild Erlduterungen), eine Ausdehnung von 3000x
300 m und mit 52-54% einen relativ hohen Eisengehalt aufweist (EPPRECHT 1987).

Mit der Inbetriebnahme der Basisstollenbahn im Jahre 1951 wurde der ganze
Abbau modernisiert, wobei das abgebaute Erz liber zusammenhidngende Stollen-
Bremsberg-Systeme von der Grube I zum Nausstollen, von dort zum Wolfslochge-
biet und schliesslich zum Basisstollen hinunter befordert wurde. Unter der Lei-
tung von Ing. R. Amberg und mittels der durch ihn veranlassten Rationalisierungen
von 1959 und 1962 wurde der Bergwerksbetrieb noch einmal auf den neusten Stand
der Technik gebracht. Doch auch diese Anstrengungen vermochten die Folgen der
Verianderungen auf dem Rohstoffmarkt in den Sechzigerjahren nicht mehr aufzu-
halten. Der Fall des Erzpreises von Fr. 66,70/t im Jahr 1959 auf Fr. 39,50/t im Jahr
1963 (EPPRECHT 1987) und der unerwartete Methanaustritt in der Basisgrube
(EPPRECHT & AMBERG 1963) hatten zur Folge, dass der Verwaltungsrat am 2. Mai
1966 die Stilllegung des Betriebs veranlasste.

Die bergménnische Erzgewinnung fiihrte im Verlauf der Jahrhunderte zu ei-
nem riesigen Stollen- und Galeriensystem von ungefiahr 90km Linge, welches sich
von 320 bis gegen 1400 mii.M. erstreckt. Zusitzlich wurden 52 Kleinkern- und 36
Tiefbohrungen abgeteuft, einige davon auch in Gebieten, die spéter nie erschlossen
wurden (BLUM & HUG 2001). Bis zur Stilllegung des Bergwerkes Ende Mai 1966
wurden insgesamt 2,7 Mio. t Erz abgebaut, 1,8 Mio. t stammten dabei aus der Naus-
grube (1920-1954) und 0,9 Mio. t aus der Basisgrube (1953-1966). Der gesamte noch
vorhandene Vorrat an Eisenerz wird auf rund 5,5 Mio. t geschétzt (EPPRECHT 1987).

Seit der Griindung der Firma Eisenbergwerk Gonzen AG (EGAG) im Jahre
1919 ist fast ein Jahrhundert vergangen. Obwohl die EGAG seit 1966 kein Eisenerz
mehr fordert, existiert das Unternehmen noch heute, wenn auch mit stark redu-
zierter und verdnderter Tatigkeit. Die Firma beabsichtigt zusammen mit dem Ver-
ein Pro Gonzenbergwerk, der fiir das Schaubergwerk verantwortlich ist («<Wieder-
erdffnung» im Jahre 1983), das industriegeschichtliche Kulturgut von nationaler
Bedeutung zu wahren, damit die Geschichte des Bergbaus am Gonzen nicht in
Vergessenheit gerdt. Um dem Verein das Betreiben des Schaubergwerks weiterhin
zu ermoglichen, wurde im Jahre 2003 die Konzession der EGAG fiir weitere 80
Jahre verldngert.
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Sandstein und Konglomerat

Uber viele Jahrhunderte waren die Gesteine um Mels wichtige Lieferanten
fiir die Bau- und Mihlsteinproduktion («Melser Stein»). Die wichtigsten Abbau-
stellen im Verrucano (v.a. Sernifite) befinden sich am Vorderberg, am Chastels
(Fig.42) und auf dem Tierget. Der Sandstein der Mels-Formation wurde bei Rung-
galina und Harzloch abgebaut und als Miihl- und Baustein, aufgrund des hohen
Quarzgehalts aber auch zur Herstellung von Glas genutzt (Glashiitte bei Mels, IM-
PER 1996). Weitere Abbaustellen (nur fiir Bausteine) finden sich bei Vilters im
Sandstein der Taveyannaz-Formation und am Kirchhiigel bei Wangs im Sandstein
der Spitzmeilen-Formation.

Kalkstein

Naturstein zu Bauzwecken wird ebenfalls seit mehreren Jahrhunderten aus
dem Kalk der Quinten-Formation am Schollberg bei Triibbach gewonnen (seit
1984 im Untertagebau). Heute wird der «Quintner Kalk» auch als Zuschlagstoff fiir
Beton und Belédge gebrochen. Weitere Abbaustellen in der Quinten-Formation be-
finden sich bei Vild und Passati (Sargans) sowie am Ellhorn. Mehrere Kirchen im
Sarganserland wurden mit lokalem Kalk der Quinten-Formation geschmiickt (z.B.
«Vilder Marmor» in der Pfarrkirche Sargans, IMPER 1996). Auch befanden sich vie-
lerorts Kalkbrennereien, wie z.B. bei Heiligkreuz und Pfifers (IMPER 1996). Fiir
die Alpbewirtschaftung genutzte Kalkofen befinden sich bei Gaffia (Lochsiten-
Kalk) und westlich von Chropfsberg (Seewen-Formation).

Der Nummulitenkalk der Bad-Ragaz-Decke wurde im Raum Bad Ra-
gaz - Pfifers in mehreren Steinbriichen abgebaut und fand als Schmuckstein lokal
(Kirche Pfifers), national (altes Physikgebdude der ETH) wie auch international
(Justizpalast Wien) Verwendung (QUERVAIN 1984).

Schieferplatten

Der rotviolette «Verrucano-Schiefer» der Schonbiihl-Formation wurde bei
Vermol hauptsichlich fiir Ofenplatten und fiir Einfriedungen gewonnen (IMPER
1996).

Schieferplatten der nordhelvetischen Flysch-Gruppe (Elm- und Matt-Forma-
tion, «Dachschiefer») wurden bei Vadura im Taminatal (Gebiet von Atlasblatt Vit-
tis) zur Steinplatten- und Wandtafelproduktion abgebaut und in Pféfers verarbeitet.
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Fig.42: Abbaustelle im Verrucano (sandiges Konglomerat der Kapfen-Formation) fiir die Miihl-
steinproduktion auf Chastels. Foto R. Lopfe 2012.

Kies und Sand

Kiesabbau ist in der Rheintalebene aufgrund des hoch liegenden Grundwas-
serspiegels und im Raum Sargans und im Seeztal auch wegen michtigen Deck-
schichten nur eingeschrankt moglich. Aufgelassene oder wieder verfiillte ehemali-
ge Kiesgruben finden sich daher meist in leicht erh6hter Lage entlang der Talrdnder,
wie z.B. oberhalb von Wangs (Fehrbach) und Vilters sowie bei Mels (Plons, Lang-
wiesen-Hienzi), wo die dort anstehenden und teils komplex aufgebauten, randgla-
zialen Schotter und Bachschuttablagerungen vor allem wihrend der Zeit des Auto-
bahnbaus ausgebeutet wurden. An der steilen Nordflanke des Seeztals werden
zum Teil Ablagerungen der jiingsten Murgangschuttkegel (z.B. am Hagerbach) zu
Baumaterial aufbereitet. Nach IMPER (1996) fand in historischer Zeit Sand aus dem
Rhein und aus der Seez auch bei der Herstellung von Glas Verwendung (Glashiit-
te bei Mels).
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SIEDLUNGSGESCHICHTE

Weit ins Gebirge reichende Flusstiler, die zu begehbaren Passiibergingen
fiihrten, waren schon immer Durchzugsgebiete fiir die Menschen. Exemplarisch
lasst sich dies an der Talgabelung von Sargans sowie dem siidlich anschliessenden
Gebiet zeigen: Hier kreuzt die West-Ost-Verbindung vom Ziirichsee ins Inntal die
Nord-Siid-Verbindung vom Bodensee zu den Alpen und nach Oberitalien. Die
Verkehrswege fiihrten einerseits entlang der Hangfiisse beidseits von Rhein und
Seez, wobei Flussschleifen und grossere Sumpfflichen wenn méglich umgangen
wurden; andererseits ist auch mit der Benutzung von Flossen und Booten zu rech-
nen. Siedlungen wurden auf Hiigeln, Hangterrassen und iiberschwemmungssiche-
ren Bachschuttkegeln angelegt, sodass man sehen konnte, wer woher kam und wo-
hin ging. Aus den Flussebenen selbst sind bisher nur Einzelfunde bekannt; da das
Gebiet als sehr gut erforscht gelten kann, diirften die Forschungsliicken gering
sein.

Altsteinzeit
Palédolithikum, bis ca.9500v.Chr.

Fundstellen der Altsteinzeit sind in der ganzen Schweiz sehr selten. Die
meisten Spuren menschlicher Aktivitdten wurden durch die Gletschervorstdsse
zerstort oder iiberdeckt. Reste von Besiedlungen und Begehungen des Gebiets
durch Jdager-/Sammler-Gruppen Konnten sich einzig in geschiitzten Lagen wie
Hohlen erhalten. Im Drachenloch bei Vittis, auf 2427 mii.M., konnte eine Nut-
zung der Hohle durch Menschen wihrend des Interstadials vor tiber 50000 Jahren
nachgewiesen werden. Es diirfte sich um einen Sommerlagerplatz gehandelt ha-
ben; im Winter war die Hohle ein Uberwinterungsplatz fiir Hohlenbéren.

Mittelsteinzeit
Mesolithikum, ca. 9500 bis 5500 v.Chr

Nach dem Ende der Letzten Eiszeit setzte eine rasche Bewaldung des Gebiets
ein, was sich auch auf die Faunenentwicklung auswirkte. Die wirmeren Verhélt-
nisse und die damit einhergehende bessere Nahrungsgrundlage fiihrten zu einer
vermehrten Nutzung des Gebiets in allen Hohenlagen. Davon zeugen einige weni-
ge mittelsteinzeitliche Einzelfunde. Ein widhrend langerer Zeit benutzter Lager-
platz fand sich in Wartau-Oberschan im Bereich des Oberschaner Sees (wenig
nordlich des Kartengebiets).
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Jungsteinzeit
Neolithikum, ca. 5500 bis 2200 v.Chr

Mit dem Beginn der Jungsteinzeit verbreiteten sich Ackerbau und Viehzucht.
Dies erforderte eine vorwiegend sesshafte Lebensweise. Neu ist die Herstellung
von Keramikgefdssen. Werkzeuge und Gerite bestanden wie bisher hiufig aus
Stein, wobei die vorhandenen Rohstoffe Radiolarit und Serpentinit verarbeitet
wurden. Aufgrund der Erhaltung seltener sind Gegenstinde aus Holz, Knochen
und Geweih. Dauerhafte Siedlungen befanden sich im Sarganserland auf Hiigeln
in Talrandlage wie dem Severgal bei Vilters und dem Chastels bei Mels sowie auf
flachen Hangterrassen wie in Wartau. Genutzt wurden aber auch hohere Lagen;
davon zeugen Funde von Steinbeilen und Pfeilspitzen in Hohenlagen von iiber
1600 mii.M. Nicht zuletzt gab es Handelsbeziehungen in alle Richtungen: Speziell
zu erwiahnen sind zwei Dolchklingen aus oberitalienischem Silex, die oberhalb
von Sargans und in Wartau-Azmoos gefunden wurden.
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Bronzezeit
2200 bis 800 v.Chr

Die Verwendung des Werkstoffs Bronze ist charakteristisch fiir die Bronze-
zeit. Schon wihrend der Jungsteinzeit hatte man Kupfer zu (Status-)Geriten ver-
arbeitet; jetzt verwendete man das Metall allgemein, entweder Arsenbronze (aus
Fahlerzkupfer) oder Zinnbronze. Der Rohstoffbedarf verstarkte die Handelstétig-
keiten. Gleichzeitig nahm die soziale Differenzierung zu; es bildete sich eine Ober-
schicht mit eigentlichen Machtterritorien. Verbesserte Lebens- und Produktions-
bedingungen fiihrten zu einem Bevolkerungswachstum und zur Erschliessung
von bisher nicht oder kaum besiedelten Gebieten. Im Sarganserland und in der
Biindner Herrschaft sind mehrere friith-, mittel- und spétbronzezeitliche Hohen-
siedlungen belegt: Wartau-Ochsenberg, Mels-Chastels, Vilters-Severgal, Fldsch-
Matluschkopf, Untervaz-Lisibiihl und Haldenstein-Hexenbo6dali. Von Kontakten
zwischen den Siedlungen und Handelsaktivititen zeugen Einzelfunde und Hiand-
lerverstecke (z.B. Depotfund von Mels-Rossheld). Gréber sind bisher nur aus der
Friih-, Mittel- und frithesten Spétbronzezeit bekannt (z.B. Fldsch-Ancaschnal;
Mels-Chastels; Mels-Heiligkreuz). In der Gegend von Passiibergingen finden sich
Kultplidtze (Fldasch-Persax) und Einzelfunde, die als Opferfunde gedeutet werden
(z.B. ein Griffangelschwert von der Alp Walabiitz oberhalb von Mels). Wihrend
der Spitbronzezeit intensivierten sich die Kontakte mit dem Siidtirol/Trentino.
Die Zusammensetzung der Siedlungsfunde deutet darauf hin, dass sich Menschen
aus dieser Gegend im Rahmen von Handelsaktivititen dauerhaft im Sarganser-
land und im Alpenrheintal niederliessen.

Eisenzeit
Hallstattzeit, 800 bis 450 v.Chr, Laténezeit, 450 bis 15v.Chr

Der Ubergang von der Bronze- zur Eisenzeit fillt mit einer massiven Klima-
verschlechterung zusammen, die zu Siedlungsverlagerungen und wohl auch zu
Veridnderungen in der Bevolkerungsstruktur fiihrte. Wihrend der Eisenzeit wur-
den Gerite und Waffen aus Eisen hergestellt; eine Ausbeutung der Eisenvorkom-
men am Gonzen konnte allerdings bisher nicht nachgewiesen werden. Fiir
Schmuck hingegen wurde nach wie vor Bronze verwendet. Gegen Ende der Laténe-
zeit kamen erstmals Miinzen in Umlauf. Im Sarganserland und in der Biindner
Herrschaft scheinen die schon bisher besiedelten Hiigellagen wie Mels-Chastels,
Vilters-Severgal, Fliasch-Matluschkopf und Haldenstein-Hexenbodali weiterhin
genutzt worden zu sein; aber auch in Abris sind Siedlungsschichten nachgewiesen
(Flasch-Persax, am Passiibergang St. Luzisteig). Die Kontakte zu siidalpinen Ge-
bieten blieben bestehen. Davon zeugen Schmuckstiicke und viele Fibeln, die aus
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dem Tessin stammen. Zu Beginn der spiten Eisenzeit werden im Rheintal zudem
Keramikformen entwickelt, die ebenfalls auf intensive Beziehungen mit dem in-
ner- und slidalpinen Gebiet hinweisen. Religionsgeschichtlich hingegen scheinen
sich die Menschen nach Osten/Siidosten orientiert zu haben: Bisher konnten meh-
rere Brandopferpldtze nachgewiesen werden (Wartau-Ochsenberg, Fldsch-Persax,
Balzers-Gutenberg, evtl. Balzers-Rietle; und weitere werden vermutet). Noch un-
klar ist, wo und wie die Toten begraben wurden.

Romerzeit
15 v. Chr bis ca.450n.Chr

Mit der Eroberung des Alpengebiets durch die Romer (sog. Alpenfeldzug von
Tiberius und Drusus, 16/15v.Chr) und der Einrichtung der romischen Provinz
Raetia verdichtete sich die Besiedlung im Sarganserland. Die bestehenden Ver-
kehrswege wurden ausgebaut, Strassenstationen, militdrische Anlagen und gro-
ssere landwirtschaftliche Betriebe erstellt. In Sargans-Malerva und im Bereich der
spateren St.Justuskirche in Flums befanden sich Landgiiter, die teilweise auch
Baumaterial produzierten (Ziegelbrennofen in Sargans); Siedlungen konnten in
Wartau-Azmoos und auf dem Chastels bei Mels nachgewiesen werden. Eine spit-
romische kleine Militidrstation war auf dem Severgal bei Vilters angelegt. Die
rechtsrheinische Hauptstrasse von Chur (Curia) fiihrte {iber Maienfeld, St. Luzi-
steig und Balzers nach Bregenz (Brigantium). Es muss aber ebenso einen linksrhei-
nischen Verkehrsweg gegeben haben. Auch das Seeztal diirfte durch Wege auf bei-
den Talseiten erschlossen gewesen sein. Einen direkten Weg zu den Biindner
Péssen boten das Taminatal und der Kunkelspass. Davon zeugt eine aus Steinplat-
ten gebaute Depotkiste im Gamswald, die zuerst als Altmetalllager, spiter als Ver-
steck fiir angespartes Geld diente. Die bereits prihistorisch genutzten Brandopfer-
plitze Wartau-Ochsenberg und Fldsch-Persax wurden bis in die Spitantike
aufgesucht. Interessanterweise sind auch aus rémischer Zeit kaum Gréber bekannt
(Ausnahme: Bad Ragaz, ein Frauengrab mit Beigaben aus der Flur Malez). Wo und
wie die Menschen ihre Toten begraben haben, bleibt unklar.

Mittelalter und Neuzeit
ab 450n.Chr

Ab dem 4.Jahrhundert erfolgte die Christianisierung des ritischen Gebiets.
Das Bistum Chur trat nach dem Riickzug der Romer die Rechtsnachfolge der ro-
mischen Provinz Raetia I an. Einige der frithen Kirchengriindungen (Flums
St. Justus, Mels St. Peter und Paul, Wartau-Gretschins) zeugen von der kirchlichen
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Verwaltung. Dass die Gegend wihrend des Friihmittelalters immer besiedelt war,
belegen Gutshofe (Wartau-Herrenfeld), Griaber (Kirchen Flums St. Justus und
Mels St. Peter und Paul, Griberfeld von Berschis-Capoélla, Untervaz und Halden-
stein, kleine Grabgruppen in Wartau, Sargans und Untervaz) und Siedlungen
(Mels-Chastels, Vilters-Severgal). In karolingischer Zeit wurden weitere Kirchen
und auch Kloster gegriindet, so die Kirche St. Luzius auf der St. Luzisteig und das
Kloster Pfifers. Ab dem Hochmittelalter fand ein teilweise systematischer Lan-
desausbau statt. Es entstanden Herrschaftsterritorien mit Burgengriindungen, aus
denen sich Kleinstddte entwickelten (Sargans, Maienfeld). Andere geplante Stadt-
griindungen hingegen blieben in den Anféngen stecken (Bad Ragaz, Burg Freu-
denberg). Klassische Burgen (z.B. Haldenstein und Lichtenstein) und Balmburgen
(Haldenstein-Grottenstein, Untervaz-Rappenstein) dienten nicht nur als Herr-
schaftssitze, sondern sicherten zusammen mit Letzinen (Fldsch Burg Grafenberg
am nordlichen Zugang zur St. Luzisteig) auch Grenzen und Verkehrswege (Fldsch
Burg Grafenberg am nordlichen Zugang zur St. Luzisteig). Ab dem Mittelalter und
in der frithen Neuzeit riickte zudem die Ausbeutung von Bodenschitzen (Eisen-
bergbau am Gonzen, Goldbergbau am Calanda, Ziegelproduktion in Pfifers
Ragol, Kalkproduktion in der Gegend von Flums, Wangs, Untervaz und Halden-
stein) vermehrt in den Fokus. Die Berggebiete wurden, auch wegen des hochmit-
telalterlichen Klimaoptimums, vermehrt aufgesucht, und teilweise auch iiber Pass-
liberginge aufgesiedelt (St. Martin im Calfeisental, Wartau Hinterpalfris). Viele
heute verlassene Alpwiistungen (beispielsweise Rothusbdden und Malanseralp im
Calfeisental) zeugen von der intensiven Nutzung dieser hoch gelegenen Gebiete.
Die Verkehrswege verdnderten sich hingegen bis ins 19. Jahrhundert hinein kaum
und verliefen nach wie vor im hochwassersicheren Bereich an den Talrdndern. Die
einzige Ausnahme war die alte Schollbergstrasse, die ab 1492 als befahrbare Kunst-
strasse von Vild nach Triibbach fiihrte. Der Weg {iber den Kunkelspass verlor im
Verlauf des 19. Jahrhunderts wegen des Ausbaus der Talstrasse an Bedeutung. Der
einfach begehbare Passiibergang St.Luzisteig erhielt im frithen 17.Jahrhundert
eine mehrteilige Befestigungsanlage mit Festung und verschiedenen Schanzen.
Das Gebiet spielte auch im Ersten und Zweiten Weltkrieg sowie wiahrend des Kal-
ten Krieges eine militarisch wichtige Rolle (Festung Sargans mit den Artilleriewer-
ken Magletsch und Ellhorn).
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Fig. 43: Publizierte geologische Karten mit topographischer Grundlage.
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BEILAGEN

Tafel I: Geologische Profile durch das Gebiet von Atlasblatt Sargans
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