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VORWORT

Das Blatt Nr.160 Amsteg des Geologischen Atlas der Schweiz 1:25000 und
die dazugehorenden Erlduterungen stellen eine aktuelle und detaillierte Bestan-
desaufnahme der geologischen Verhiltnisse am Ubergangsbereich zwischen dem
unterhelvetischen Aar-Massiv und der oberhelvetischen Tavetsch- und Gotthard-
Decke dar.

Basierend auf einer von Prof. Dr.T. Labhart zusammengestellten Auswahl
von Originalkartierungen erarbeitete Dr. M. Wiederkehr 2009-2010, unterstiitzt
von Prof. Dr.T. Labhart, fiir das Projekt GeoCover eine erste Kompilation des
Atlasblatts Amsteg. Eine komplette Uberarbeitung dieser Kompilation erfolgte
2013-2016 im Auftrag der Landesgeologie durch dipl. Geol.C. Gisler unter der
Verwendung der Kartierungen von E. Nigglit (1940-1943), W. Hubert (1940-1945),
H.P.Eugstert (1947-1950), D. Riesen (1986-1987), E. Gnos (1987-1988) und B. Frei
(1997-1998). Die vorliegenden Erlauterungen wurden von dipl. Geol. C. Gisler ver-
fasst.

Die Karte und die Erlduterungen wurden im Auftrag der Schweizerischen
Geologischen Kommission, koordiniert von Prof. Dr. N. Mancktelow, von Prof. Dr.
A.Berger, PD Dr.J. Abrecht, Dr. F.Renner und dipl. Geol. S. Végeli wissenschaft-
lich begutachtet. Weitere wichtige Beitrdge lieferten Prof. Dr.T.Labhart, Dr.E.
Gnos, Dr. F. Schenker und dipl. Geol. D. Riesen. Die AlpTransit Gotthard AG stellte
umfangreiches Kartenmaterial fiir die Erarbeitung der GeoCover-Kompilation zur
Verfligung.

Die Redaktion der Erlduterungen erfolgte durch Dr. M. Wiederkehr, das Lek-
torat durch Dr.R. Burkhalter. Die Ubersetzung der Zusammenfassung ins Réto-
romanische, Italienische und Franzosische erfolgte durch Prof. Dr. A. Pfiffner,
MSc A.Vandelli (geosfera sagl) und Dr. A.Morard (swisstopo). Dr.L.Reynolds
(swisstopo) iiberarbeitete die englische Ubersetzung der Zusammenfassung. Die
kartografischen Arbeiten fiihrten Dr.R.Caduff (Caduff Kartographie, Luzern)
sowie R. Triissel und B. Reber (beide swisstopo) aus. Die Textfiguren und die Tafel
mit den geologischen Profilen wurden von R. Casty und Dr. M. Wiederkehr gra-
fisch bearbeitet, den Schriftsatz gestaltete B. Holzmayr (alle swisstopo).

Die Geologische Landesaufnahme dankt den Autoren und allen Beteiligten
flir die geleistete Arbeit, ihre Beitrdge und die Weitergabe von Informationen.

September 2018 Bundesamt fiir Landestopografie swisstopo
Landesgeologie



ZUSAMMENFASSUNG

Das Gebiet von Atlasblatt Amsteg umfasst grosstenteils praalpines Kristallin
des Aar-Massivs, dessen nordlicher Teil von polymetamorphen préivariszischen
Gneisen, Migmatiten, Schiefern und Amphiboliten aufgebaut wird. Diese Kristal-
lingesteine wurden von drei Gebirgsbildungen geprigt, die in hochst unterschied-
lichem Masse ihre Spuren hinterlassen haben: der kaledonischen im Ordovizium,
der variszischen im Karbon und der alpinen im Kédnozoikum. Friih- bis postvaris-
zische Intrusiva, die aufgrund ihres Bildungsalters drei unterschiedlichen Intrusi-
onszyklen zugeordnet werden konnen, sind im Karbon - Frithen Perm in das pra-
variszische Kristallin eingedrungen und dominieren vor allem im zentralen und
siidlichen Aar-Massiv. Hervorzuheben sind dabei der Zentrale Aare-Granit als
grosster Intrusivkdrper des Aar-Massivs, dessen nordostliches Ende im Karten-
gebiet aufgeschlossen ist, und der Pardatschas-Granit, der im Rahmen der vorlie-
genden Karte als Teil der spét- bis postvariszischen Intrusiva interpretiert wurde,
sowie der Giuv-Syenit. Die frithkarbonische Val-Gliems-Formation sowie die spét-
karbonische Intschi- und Tscharren-Formation erstrecken sich als geringméachtige,
steilstehende vulkanosedimentéire Gesteinsabfolgen parallel zum Streichen des
Aar-Massivs und stellen ein fundamentales Element fiir die interne strukturelle
Gliederung desselben dar. Entlang tiefgreifender Uberschiebungen wurden diese
ehemals an beziehungsweise nahe der Erdoberfliche gebildeten Gesteine teilweise
tief - im Falle der Intschi- und der Tscharren-Formation bis auf das Niveau des
Gotthard-Basistunnels - ins Kristallin eingeschuppt. Zudem lieferten deren geo-
metrischen Beziehungen zu den Intrusiva wichtige Hinweise fiir die Rekonstruk-
tion der friih- bis postvariszischen Entwicklung des Aar-Massivs.

Der Siidrand des Aar-Massivs wird von tektonisch stark deformierten Ge-
steinen der Clavaniev-Zone gebildet, die nordlich des Vorderrheintals die Grenze
zwischen dem Aar-Massiv und der vorwiegend aus préavariszischem, lokal migmati-
tischem Paragneis bestehenden Tavetsch-Decke markiert. Die permokarbonischen
bis frithjurassischen Gesteine der Urseren-Garvera-Zone stellen die autochthone
Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke dar, die gerade noch die Slidostecke des
Kartengebiets streift.

Quartérgeologisch beachtenswert sind einerseits die gut dokumentierten
Spuren der Letzten Vergletscherung, die vom letzteiszeitlichen Maximum iiber die
spit- und postglazialen Stadien bis zum heutigen Gletscherschwund mit seinen
Begleiterscheinungen reicht, und andererseits das Urner Reusstal, in welchem epi-
genetische Talbildungen sowie spitglaziale Seeablagerungen eines durch eine
Bergsturzmasse aufgestauten Sees zu finden sind. Innerhalb des Kartengebiets
befinden sich zudem mehrere grossrdumige Sackungs- und Hakenwurfgebiete.
Hervorzuheben ist in diesem Zusammenhang der Siidrand des Aar-Massivs, wo
aufgrund starker tektonischer Deformation Anisotropien im Gestein geschaffen
wurden, die parallel zur Talachse des Vorderrheintals verlaufen und somit das



gravitative Abgleiten von Gesteinsmassen beglinstigen. Unter anderen ist das
sehr gut untersuchte Sackungsgebiet von Cuolm da Vi nordlich von Sedrun zu er-
wihnen.

Das Maderanertal und das Vorderrheintal zihlen aufgrund der starken alpi-
nen Uberprigung und dem damit verbundenen Reichtum an alpinen Zerrkliiften
zu den bedeutendsten Fundgebieten von Kluftmineralen der Schweizer Alpen.
In der Nordwestflanke des Bristen und westlich der Reuss bei Intschi wurden im
16. bis 18. Jahrhundert in mehreren Stollen und Gruben die Erzvorkommen zur
Gewinnung von Blei, Kupfer und Zink abgebaut. Im Zusammenhang mit dem
Bau und Betrieb der Gotthardbahn entwickelte sich um die Wende vom 19. zum
20. Jahrhundert im Urner Reusstal zwischen Goschenen und Gurtnellen das wich-
tigste Granitabbaugebiet der Schweiz.

Entlang der Gotthardachse - einer der bedeutendsten Alpentransversalen —
sind in den letzten beiden Jahrhunderten im Urner Reusstal ingenieurgeologisch
bemerkenswerte Bauwerke im sowohl topographisch als auch geotechnisch an-
spruchsvollen Gelidnde erstellt worden. Die Bergstrecke der Gotthardbahn, die
Gotthardautobahn und der im Juni 2016 in Betrieb genommene Gotthard-Basis-
tunnel, dessen Trassee das Kartengebiet unterquert, sind Meisterwerke der Inge-
nieurskunst.

RESUMAZIUN

11 fegl da I'atlas geologic Amsteg cumpiglia per gronda part crappa cristallina
prealpina dal massiv da ’Aar. La part dal nord da quest massiv consista da gnais,
migmatits, schists ed amfibolits polimetamorfs da vegliadetgna prevarisca. Questa
crappa cristallina & marcada da trais eveniments da furmaziun da muntognas (oro-
genesas): 'orogenesa caledonica en 'ordovicium, 'orogenesa varisca en il carbon e
lorogenesa alpina en il cainozoicum. Las restanzas da quellas trais orogenesas én
differentas. En la part centrala e meridiunala dal massiv da ’Aar pon ins distinguer
trais fasas d’intrusiun da granits da distinguer durant ’orogenesa varisca dal temp
dal carbon e dal perm tempriv. Degns da vegnir menziunads en il Granit Central
da ’Aar en il chantun al nordost da la charta, il Granit da Pardatschas ed il Sienit
da Giuv. Il Granit da Pardatschas € vegni interpreta sco intrusiun varisca finala fin
postvarisca. La furmaziun Val Gliems dal carbon tempriv e las furmaziuns Intschi
e Tscharren dal carbon tardiv consistan da sediments vulcanoclastics che s’extendan
sco rasada satiglia per lung dal massiv da ’Aar. Sco talas preschentan ellas in ele-
ment fundamental per structurar quest massiv. Las furmaziuns én vegnidas depo-
nidas datiers da la surfatscha da la terra ed én suenter sfrundradas per lung da
ruttadiras inversas en gronda profunditad - en cas da las furmaziuns Intschi e
Tscharren fin il nivel dal tunnel da basa dal Gottard. Ultra da quai furneschan el-



las arguments geometrics per sclerir I’evoluziun varisca e postvarisca dal massiv
da l’Aar.

A T'ur meridiunal dal massiv da ’Aar ed al nord dal Rain Anteriur sa chatta la
zona da Clavaniev cun crappa fitg defurmada. Ella marca il cunfin tranter il massiv
da’Aar e la stresa dal Tujetsch che consista da gnais, schists e migmatits da veglia-
detgnas prevariscas. Ils sediments da la zona Ursera-Garvera dal temp permocar-
bon - fin giura tempriv én restanzas da la cuvrida autoctona da la stresa dal Gott-
ard. Ils sediments da questa stresa &n gist visibel al chantun sidost da la charta.

Remartgabels én ils fastizs cler e nets da la davosa surglatschada. Els cum-
piglian il maximum da questa surglatschada tant sco ils stadis dal temp glazial
tardiv e dal temp postglazial e perfin il regress dals glatschers cun ses fenomens se-
cundars. En Ursera datti valladas traversalas epigeneticas e sediments lacusters
d’in lai dal temp glazial tardiv retegnids d’ina bova da crappa. A 'intern da la char-
ta existan numerusas sbuvadas che pertutgan era la grippa. Da punctuar ¢ ’'ur me-
ridiunaldal massiv da I’Aar, nua che anisotropias en il grip, furmadas en connex
cun la defurmaziun tectonica, favuriseschan moviments gravitativs. Per lung da
fracturas parallelas al Rain Anteriur s’avran sfessas, uschia che entirs blocs da grip-
pa sa glischnan. Da menziunar ¢ la regiun dal Cuolm da Vi al nord da Sedrun/Ca-
mischolas, nua che sfendaglias profundas dattan perditga dal moviment actual.

La Val Maderana e la Surselva én ritgas da sfessas emplenidas cun minerals e
cristals pervia da la defurmaziun da la crappa en connex cun la furmaziun da la
chadaina alpina. Sin la costa nordvest dal Bristen ed al vest da la Reuss ad Intschi
én vegnids minads en il 16avel e 18avel tschientaner en gallarias e minieras mine-
rals metallics per explotar plum, arom e zinc. Cun construir e metter en funcziun
la viafier dal Gottard la fin dal 19avel e ’entschatta dal 20avel tschientaner daven-
ta quest intschess la regiun principala per explotar granit.

Per lung da I’axa dal Gottard - ina da las traversas alpinas principalas - én veg-
nidas construidas ils davos dus tschientaners ovras da construcziun remartgablas
en in territori pretensius dal punct da vista topografic e geotecnic. Il tschancun da
muntogna, ’autostrada ed il tunnel da basa dal Gottard che traversa la charta én
capodovras da I'inschigneria.

RIASSUNTO

11 territorio del foglio Amsteg & costituito principalmente dal basamento
cristallino pre-alpino del massiccio dell’Aar, la cui parte settentrionale comprende
gneiss, migmatiti, scisti e anfiboliti polimetamorfici pre-varisici. Queste rocce cris-
talline racchiudono, in misura molto diversa, le tracce di tre catene montuose che
si sono succedute: gli orogeni caledoniano nell’Ordoviciano, varisico nel Carbo-
nifero e alpino nel Cenozoico. Nelle parti centrale e meridionale del massiccio



dell’Aar, rocce intrusive eo- o post-varisiche si sono messe in posto nel basamento
pre-varisico durante tre cicli di eta differenti tra il Carbonifero e il Primo Permia-
no. Citiamo qui il Granito centrale dell’Aar, corpo intrusivo pitt importante del
massiccio dell’Aar, la cui terminazione nord-orientale affiora sul territorio della
carta; il Granito del Piz Pardatschas, interpretato in questo lavoro come intrusione
tardi- a post-varisica; nonché la Sienite del Piz Giuv. La formazione del Val Gliems
(primo Carbonifero) e le formazioni d’Intschi e del Tscharren (tardo Carbonifero)
sono di origine vulcano-sedimentaria e si presentano sotto forma di bande strette
e verticalizzate, di direzione parallela all’allungamento del massiccio dell’Aar. Esse
costituiscono un elemento fondamentale della strutturazione interna del massic-
cio. Queste rocce, formate inizialmente in prossimita della superficie terrestre,
sono state trascinate in profondita attraverso zone di importanti sovrascorrimenti,
nelle quali il massiccio & stato scomposto in scaglie. Le formazioni d’Intschi e del
Tscharren sono giunte fino al livello del tunnel di base del Gottardo. Inoltre le re-
lazioni geometriche delle rocce vulcano-sedimentarie con le rocce intrusive porta-
no indicazioni preziose per ricostruire la storia da eo- a post-varisica del massiccio
dell’Aar.

Il margine meridionale del massiccio dell’Aar & costituito dalle rocce forte-
mente tettonizzate della zona di Clavaniev, la quale segna, a nord della valle del
Reno anteriore, il limite tra il massiccio dell’Aar e la Falda di Tavetsch. Quest’ulti-
ma ¢ formata principalmente da paragneiss pre-varisici, localmente migmatitici. Le
rocce da permo-carbonifere a primo-giurassiche della zona d’Urseren-Garvera rap-
presentano la copertura sedimentaria au-toctona della Falda del Gottardo e sono
appena presenti nell’angolo sud-est della carta.

La geologia del Quaternario € dominata da una parte dalle forme e dai depo-
siti dell’Ultimo Periodo Glaciale - con le tracce ben visibili dell’Ultimo Massimo
Glaciale, degli stadi tardi- e post-glaciali, nonché del ritiro dei ghiacciai attuale - e
d’altra parte, dalla valle della Reuss urana, dove si riconoscono valli epigenetiche e
depositi lacustri tardi-glaciali accumulati in un lago di sbarramento conseguente
ad una frana. Sul territorio cartografato si trovano pure numerose regioni affette da
fenomeni di scoscendimento e di piegamento a uncino, in particolare sul margine
meridionale del massiccio dell’Aar, dove la forte deformazione tettonica ha indot-
to in seno alle rocce un’anisotropia parallela all’asse della valle del Reno anteriore,
favorizzando cosi lo scivolamento gravitativo delle masse rocciose. Questo feno-
meno € stato molto ben studiato a nord di Sedrun, nel settore scosceso di Cuolm
da Vi.

La Maderanertal e la valle del Reno anteriore, fortemente colpite dalla defor-
mazione alpina, racchiudono fessure mineralizzate che contano tre le piu impor-
tanti delle Alpi svizzere. Minerali di piombo, rame e zinco sono stati sfruttati
tramite gallerie e a cielo aperto dal XVI al XVIII secolo nel fianco nord-ovest del
Bristen e a ovest della Reuss a Intschi. Il piu grande sito di estrazione di granito
della Svizzera si sviluppo a cavallo del XIX e del XX secolo nella valle della Reuss
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urana tra Géschenen e Gurtnellen, in concomitanza con la costruzione e lo sfrut-
tamento della line ferroviaria del Gottardo.

Notevoli lavori di ingegneria sono stati realizzati durante questi ultimi due
secoli nella valle della Reuss urana, lungo I’asse del Gottardo - una delle piul im-
portanti trasversali alpine - € questo in terreni che presentano difficolta sia topo-
grafiche che geotecniche. La tratta ferroviaria di montagna del Gottardo, ’auto-
strada del Gottardo e il tunnel di base del Gottardo messo in servizio in giugno
2016, i cui tracciati attraversano il territorio cartografato, costituiscono veri capola-
vori d’ingegneria.

RESUME

Le territoire de la feuille Amsteg est constitué en grande partie par le socle
cristallin pré-alpin du massif de ’Aar, dont la partie septentrionale comprend des
gneiss, des migmatites, des schistes et des amphibolites polymétamorphiques pré-
varisques. Ces roches cristallines renferment, a des degrés divers, les traces de trois
chaines de montagnes successives, a savoir les orogeneses calédonienne a ’Ordo-
vicien, varisque au Carbonifere et alpine au Cénozoique. Dans les parties centrale
et méridionale du massif de ’Aar, des roches intrusives éo- a post-varisques se sont
mises en place dans le socle pré-varisque selon trois cycles d’ages différents entre
le Carbonifeére et le Permien précoce. Citons ici le Granite central de ’Aar - corps
intrusif le plus important du massif de ’Aar, dont la terminaison nord-orientale
affleure sur le territoire de la carte -, le Granite du Piz Pardatschas - interprété
dans ce travail comme intrusion tardi- 4 post-varisque -, ainsi que la Syénite du
Piz Giuv. La Formation du Val Gliems (Carbonifére précoce) et les Formations
d’Intschi et du Tscharren (Carbonifere tardif), toutes trois d’origine volcano-sédi-
mentaire, sont présentes sous forme de bandes étroites et redressées, de direction
parallele a I'allongement du massif de ’Aar. Elles constituent un élément fonda-
mental de la structuration interne du massif. Ces roches, formées initialement a
proximité de la surface terrestre, ont été entrainées en profondeur au niveau d’im-
portants chevauchements lors de I’écaillage du massif - jusqu’au niveau du tunnel
de base du Gothard dans le cas des Formations d’Intschi- et du Tscharren. D’autre
part, leurs relations géométriques avec les roches intrusives apportent de pré-
cieuses indications pour reconstruire I’histoire éo- a post-varisque du massif de
I’Aar.

La bordure méridionale du massif de ’Aar est constituée par les roches forte-
ment tectonisées de la zone de Clavaniev, qui marque, au nord de la vallée du Rhin
antérieur, la limite entre le massif de ’Aar et la nappe du Tavetsch. Cette derniére
est formée principalement de paragneiss pré-varisques, localement migmatitiques.
Les roches permo-carboniféres a jurassiques précoces de la zone d’Urseren-Gar-
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vera représentent la couverture sédimentaires autochtone de la nappe du Gothard,
apparaissant encore juste dans le coin sud-est du territoire de la carte.

La géologie du Quaternaire est dominée d’une part par les formes et dépdts
de la Derniere Période Glaciaire - avec les traces bien visibles du Dernier Maxi-
mum Glaciaire, des stades tardi- et post-glaciaires, ainsi que du retrait actuel des
glaciers -, et d’autre part par la vallée de la Reuss uranaise, ol 'on reconnait des
vallées épigénétiques et des dépots lacustres tardi-glaciaires accumulés dans un lac
de barrage suite a un éboulement. Plusieurs régions affectées par des phénomenes
de tassement et de fauchage des couches se trouvent également sur le territoire
cartographié, tout particuli€rement a la bordure méridionale du massif de I’Aar, ou
la forte déformation tectonique a induit une anisotropie parallele a ’axe de la val-
Iée du Rhin antérieur au sein des roches, favorisant ainsi le glissement gravitatif
des masses rocheuses. Ce phénomene a été tres bien étudi€¢ au nord de Sedrun,
dans le secteur tassé de Cuolm da Vi.

Le Maderanertal et 1a vallée du Rhin antérieur, fortement affectées par la dé-
formation alpine, recelent des fissures minéralisées qui comptent parmi les plus
importantes des Alpes suisses. Des minerais de plomb, de cuivre et de zinc ont été
exploités par galerie et a ciel ouvert du 16¢me au 18:me siecles dans le flanc nord-
ouest du Bristen et a 'ouest de la Reuss a Intschi. Le plus grand site d’extraction de
granite de Suisse se développa au passage du 19¢me qu 20¢me dans la vallée de la
Reuss uranaise entre Goschenen et Gurtnellen, en lien avec la construction et I'ex-
ploitation de la ligne ferroviaire du Gothard.

Des travaux d’ingénierie remarquables ont été réalisés ces deux derniers
siecles dans la vallée de la Reuss uranaise, le long de I'axe du Gothard - I'une des
transversales alpines les plus importantes -, et ce dans des terrains présentant des
difficultés aussi bien topographiques que géotechniques. La ligne de faite du Got-
hard, 'autoroute du Gothard et le tunnel de base du Gothard mis en service en juin
2016, dont les tracés traversent le territoire cartographié, sont des chefs-d’ceuvre
d’ingénierie.

SUMMARY

The area of the Amsteg Atlas sheet comprises primarily pre-Alpine crystal-
line basement of the Aar Massif whose northern parts consists of polymetamor-
phic pre-Variscan gneisses, migmatites, schists and amphibolites. These crystal-
line basement rocks have been overprinted by three orogenic cycles which left their
traces in completely different ways: the Caledonian at Ordovician, the Variscan at
Carboniferous and the Alpine at Cenozoic times. Early to post-Variscan intrusive
rocks, attributed to three different intrusive cycles based on their formation age, in-
truded the pre-Variscan crystalline basement in the Carboniferous - Early Permi-
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an and dominate particularly in the central and southern Aar Massif. Noteworthy
are the Central Aar Granite as the largest intrusive body of the Aar massif, whose
northeastern end outcrops in the area of the map, and the Pardatschas Granite,
which has been interpreted in the context of the present map sheet as a part of the
late to post-Variscan intrusive rocks, as well as the Giuv Syenite. The Early Car-
boniferous Val Gliems Formation as well as the Late Carboniferous Intschi and
Tscharren Formations extend along the strike of the Aar Massif as thin, steeply
inclined volcano-sedimentary sequences and represent a fundamental element of
the Aar Massif’s internal structural subdivision. These sequences, which were
formed at or near the earth’s surface, are now located within the crystalline base-
ment along deep-reaching thrusts - in the case of the Intschi and Tscharren
Formations, as far as the level of the Gotthard Base Tunnel. In addition, their geo-
metric relationships to the intrusive rocks provide important clues for the recon-
struction of the early to post-Variscan evolution of the Aar Massif.

The southern border of the Aar Massif is formed by tectonically strongly de-
formed rocks of the Clavaniev Zone which, north of the Vorderrheintal, marks the
boundary between the Aar Massif and the predominantly pre-Variscan, locally
migmatitic, paragneiss of the Tavetsch Nappe. The Permocarboniferous to Lower
Jurassic rocks of the Urseren-Garvera Zone represent the autochthonous sedimen-
tary cover of the Gotthard Nappe which just touches the southeastern corner of the
map area.

Noteworthy from a quaternary point of view is on one hand, the well docu-
mented record of the Last Ice Age ranging from the clearly visible features of the
Last Glacial Maximum (LGM) to the late to postglacial stages and finally to the
present-day glacial retreat and its noticeable phenomena, and on the other hand,
the Urner Reusstal in which epigenetic valleys and late glacial lake deposits of a
lake dammed by a rockslide mass are found. In addition, several large-scale areas
with block-glide as well as flexural toppling are located within the map area. Note-
worthy in this context is the southern border of the Aar Massif, where - due to
strong tectonic deformation - anisotropies in the rocks were formed parallel to the
axis of the Vorderrheintal and which facilitate gravitationally induced sliding of
rock masses. Amongst others, the well-studied block-glide mass of the Cuolm da
Vi north of Sedrun may be mentioned.

The Maderanertal and Vorderrheintal are two of the most important areas for
cleft minerals in the Swiss Alps, this due to a wealth of Alpine mineralised clefts
linked to the strong Alpine overprint. From the 16th to 18th century, ore deposits
were mined in the northwestern flank of the Bristen as well as west of the Reuss
near Intschi. These were extracted by means of galleries and pits for the exploita-
tion of lead, copper and zinc. The Urner Reusstal between G6schenen and Gurt-
nellen became the most important region of granite quarrying in Switzerland due
to the construction and operation of the Gotthard Summit Railway Tunnel at the
turn of the 19th century.
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Notable constructions in the field of engineering geology were created in both
topographically and geotechnically challenging terrain during the past two centu-
ries along the Gotthard transit axis which represents one of the most important
trans-alpine routes. Specific examples, which represent masterpieces in engineer-
ing, include the Gotthard Motorway, the mountain section of the Gotthard Rail-
way as well as the Gotthard Base Tunnel which was opened in June 2016.
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EINFUHRUNG

Geographische Ubersicht

Das Gebiet von Blatt Amsteg des Geologischen Atlas der Schweiz 1:25000
umfasst einen Ausschnitt aus dem Gebirgszug im Grenzbereich der Kantone Uri
und Graubiinden, der nordostlich des Oberalppasses die Wasserscheide zwischen
den Einzugsgebieten der Reuss und des Vorderrheins bildet. Im Nordwesten ver-
lauft auf etwa 8 km Lénge das Urner Reusstal durch das Kartengebiet, im Siid-
osten auf etwa 7km Lénge das Vorderrheintal (Surselva). Beide Tiler sind tief
eingeschnitten und werden von den hochsten Gipfeln des dazwischenliegenden
Gebirgszugs um 2000 bis 2800 m {iberragt. Die bekanntesten und héchsten Erhe-
bungen des Kartengebiets sind der Oberalpstock/Piz Tgietschen mit 3327mi.M.,
der Piz Giuv/Schattig Wichel mit 3096 m{i.M. und der Bristen mit 3072 m .M.
Der tiefste Punkt liegt nordlich von Amsteg, wo die Reuss den nordlichen Karten-
gebietsrand schneidet, auf gut 500 m ii. M.

Das Maderanertal, ein bedeutendes West-Ost streichendes Seitental, zweigt
bei Amsteg vom Urner Reusstal nach Osten ab. Im Kartengebiet liegen dessen
unterer und mittlerer Teil; der obere, in den Hiififirn libergehende Teil erstreckt
sich auf das nordlich anschliessende Gebiet von Blatt Schichental. Vom Haupt-
kamm des Gebirgszugs ausgehend verlaufen mehrere Léngstiler nach Norden
und Siiden. Zum Einzugsgebiet der Reuss gehoren das Fellital, das Etzli und das
Brunnital, zum Einzugsgebiet des Vorderrheins das Val Val, das Val Giuv, das Val
Mila, das Val Strem, das Val Segnas, das Val d’Acletta und das Val Clavaniev.

Das Gebiet von Blatt Amsteg ist allgemein nur diinn besiedelt. Die grossten
Siedlungen sind Gurtnellen, Intschi, Amsteg und Bristen im Reussgebiet sowie
Rueras, Camischolas, Sedrun, Segnas und Acletta im Vorderrheingebiet (Sur-
selva). Die Sprachgrenze zwischen dem Rétoromanischen (Sursilvan) und dem
Deutschen folgt der Kantonsgrenze zwischen Uri und Graubiinden.

Geologische Ubersicht

Das Kartengebiet zeigt einen fast vollstindigen Querschnitt durch das Ost-
liche Aar-Massiv. Im Norden sind mit dem Erstfeld- und dem Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplex zwei weit gegen Westslidwesten verfolgbare Einheiten des
pravariszischen Kristallins vertreten. In den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskom-
plex eingeschaltet ist mit der Intschi-Formation eine an der Grenze Karbon/Perm
gebildete vulkanosedimentédre Gesteinsabfolge. Siidlich des Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplexes folgt mit dem Zentralen Aare-Granit der grosste Intrusiv-
korper des Aar-Massivs. Dieser weist im westlichen Teil des Kartengebiets noch
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eine Breite von gegen 7 km auf, wird dann aber rasch schmaler und endet schliess-
lich im Brunnital Ostlich des Oberalpstocks. Damit nimmt er im Ostlichen Aar-
Massiv nicht mehr dieselbe geologisch und landschaftlich pragende Rolle ein wie
im westlichen und zentralen Aar-Massiv. An seine Stelle treten einerseits mit der
Tscharren- und der Val-Gliems-Formation zwei weitere vulkanosedimentire Ge-
steinsabfolgen, andererseits kommen zahlreiche kleinere Intrusivkorper wie der
Giuv-Syenit, der Todi-Granit, der Diissi-Diorit, der Brunni-Granit oder der Ross-
bodenstock-Diorit vor. Siidlich des Zentralen Aare-Granits folgen mit dem Strem-
und dem Pardatschas-Granit sowie dem Bugnei-Granodiorit weitere Intrusiv-
korper.

In den Hingen nordlich des Vorderrheintals verlduft in einem als Clavaniev-
Zone bezeichneten, bis liber hundert Meter breiten, meist schlecht aufgeschlosse-
nen Streifen der Ubergang vom Aar-Massiv zur Tavetsch-Decke. Von letzterer ist
ein etwa 2km breiter Querschnitt Gstlich von Sedrun im Kartengebiet anstehend;
bestehend aus einem in der ganzen Decke vorherrschenden prévariszischen, teil-
weise migmatitischen Paragneis. Die siidlich an die Tavetsch-Decke anschliessen-
den Sedimentgesteine der Urseren-Garvera-Zone repriasentieren die autochthone
Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke und sind nur auf einer Fliche von weni-
gen Hektaren in der Siidostecke des Kartengebiets aufgeschlossen.

Die Lockergesteinsbedeckung besteht vorwiegend aus spét bis postglazialen
Morinen sowie Hangschutt. Das Maderaner- und das Vorderrheintal weisen ausge-
dehnte Hakenwurf- und Sackungsgebiete auf. Im Urner Reusstal wurden auf dem
Abschnitt Amsteg-Gurtnellen beim Bau der Gotthardautobahn (Autobahn A2)
epigenetische Talbildungen sowie spitglaziale Seeablagerungen nachgewiesen,
die eine wechselvolle Landschaftsgeschichte des Gebiets aufzeigen.

Das Aar-Massiv und die Tavetsch-Decke wurden bei der alpinen Gebirgs-
bildung tektonisch stark iiberpridgt. Beide Einheiten erfuhren eine bedeutende
Einengung in Nord-Siid-Richtung. Dabei wurden die bestehenden Spuren ilterer
Gebirgsbildungen zum Teil verwischt. Die vorherrschenden Strukturen verlaufen
daher heute mehrheitlich im alpinen Westsiidwest-Ostnordost-orientierten Strei-
chen. Nur im nérdlichen Teil des Kartengebiets sind verbreitet Nord-Siid strei-
chende prialpine Strukturen erhalten geblieben.
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STRATIGRAPHIE UND PETROGRAPHIE

Die lithostratigraphischen Bezeichnungen und der Aufbau der Kartenle-
gende basieren auf der fiir die Geologische Spezialkarte Nr.129 «Geological Map
of the Aar Massif, Tavetsch and Gotthard Nappes» (BERGER et al. 2017a, b) erar-
beiteten tektonischen und lithostratigraphischen Gliederung sowie der daraus
abgeleiteten harmonisierten Nomenklatur. Aufgrund von neuen, auf Feldbefun-
den basierenden Interpretationen wurde diese lithostratigraphische Gliederung im
Gebiet von Blatt Amsteg durch zusitzliche Kartiereinheiten erweitert und in ein-
zelnen Fiéllen aufgrund lithologischer und chronostratigraphischer Neubeurteilun-
gen angepasst. Letzteres betrifft den Strem- und den im Kartengebiet erstmalig
als Teil der friih- bis postvariszischen Intrusiva interpretierten Pardatschas-Granit
(S.70ff).

UNTERHELVETIKUM

AAR-MASSIV

Privariszisches Kristallin

Das polymetamorphe privariszische Kristallin des Aar-Massivs - in der Lite-
ratur meist mit dem Sammelbegriff «Altkristallin» bezeichnet - wird im Gebiet
von Atlasblatt Amsteg von Norden nach Siiden in die Erstfeld-, die Sustenhorn-
und die Ausserberg-Avat-Zone gegliedert (s. Nebenkarte «Tektonische Ubersicht
1:200000»; LABHART et al. 2015a, b, BERGER et al. 2017a, b). In dieses privariszi-
sche Kiristallin sind im Frithen Karbon bis Frithen Perm die friih- bis postvariszi-
schen Intrusiva eingedrungen, wobei der Zentrale Aare-Granit als grosster Intru-
sivkOrper iiber weite Strecken die Kernzone des Aar-Massivs bildet (LABHART
1977). Bei der Platznahme der Intrusiva gelangten Teile des Magmas bis an die
damalige Erdoberfliche und wurden dort als Vulkanite und vulkanoklastische
Gesteine abgelagert (SCHENKER 1986). Das privariszische Kristallin dominiert im
nordlichen Teil des Kartengebiets: die Erstfeld-Zone in der nordwestlichen Kar-
tengebietsecke und die sich vom Urner Reusstal iiber das Etzli bis ins obere Made-
ranertal erstreckende Sustenhorn-Zone. Die siidlich des Zentralen Aare-Granits
vorkommenden Einschaltungen von pravariszischen Kristallingesteinen werden
ebenfalls der Sustenhorn-Zone zugeordnet. Die Ausserberg-Avat-Zone bildet als
geringmaéchtiger Zug den Siidrand des Aar-Massivs und erstreckt sich vom siidli-
chen Kartengebietsrand bis in die Gegend nordlich von Sedrun.
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AUSSERBERG-AVAT-ZONE

Die siidlich des Zentralen Aare-Granits und des Strem-Granits vorkommen-
de schmale Zone aus pravariszischen Gneisen und granitoiden Gesteinen im siid-
lichen Aar-Massiv wurde in der Geologischen Spezialkarte Nr.129 (BERGER et al.
2017a, b) neu als Ausserberg-Avat-Zone bezeichnet. Diese Bezeichnung ersetzt die
in der Literatur geldufigen Begriffe «Siidlicher Granitgneis» und «Siidliche Gneis-
zone» (s. Ubersicht in ABRECHT 1994, GUNTLI et al. 2016). Aufgrund neuer, im
Rahmen der geologischen Aufnahme gewonnener Erkenntnisse musste die Aus-
serberg-Avat-Zone, wie sie in BERGER et al. (2017a) definiert wurde, hinsichtlich
geographischer Ausdehnung und lithologischer Zusammensetzung angepasst wer-
den: a) Der im Gebiet von Atlasblatt Amsteg innerhalb dieser Zone die Haupt-
masse bildende Girsthorn-Gneiskomplex wird in der vorliegenden Arbeit neu als
Teil der friih- bis postvariszischen Intrusiva interpretiert und als Pardatschas-Gra-
nit bezeichnet (S.74ff). b) Der aus Paragneis bestehende Sogn-Placi-Gneiskom-
plex tritt im Kartengebiet nicht mehr auf. Der nordwestlich von Sedrun sowie im
Gotthard-Basistunnel vorkommende Paragneis weist eine ganz andere Charakte-
ristik auf als derjenige weiter Ostlich im Val Sogn Placi (Atlasblatt Trun) und wird
daher neu als eigenstidndige Einheit interpretiert und als Pulanera-Gneiskomplex
bezeichnet.

G, Pulanera-Gneiskomplex: z.T. gebéinderter feinkorniger Biotitgneis bis
-schiefer, lokal migmatitisch

Die neu als Pulanera-Gneiskomplex benannte Einheit aus privariszischem
Kristallin bildet im westlichen Kartengebiet den Siidrand des Aar-Massivs. Die
Bezeichnung Pulanera bezieht sich auf einen Flurnamen im gleichnamigen Tal
norddstlich von Rueras (bei Koord.2698.900/1170.850), wo vergleichsweise gute
Aufschlussverhiltnisse vorliegen. Die Einheit wurde in der Literatur aufgrund
ihrer Stellung am Siidrand des Aar-Massivs als «Silidliche Gneiszone» bezeichnet
(ABRECHT 1994).

Der Pulanera-Gneiskomplex nimmt als schmaler Zug die unteren Tallagen
nordlich des Vorderrheintals ein. Oberfldchenaufschliisse sind relativ spérlich, und
das Gestein ist oft stark verwittert und versackt beziehungsweise von Hakenwurf
geprigt. Ostlich des Val Bugnei ist der Pulanera-Gneiskomplex nicht mehr aufge-
schlossen.

Durch die im Rahmen der Erkundungs- und Ausbruchsarbeiten am Gott-
hard-Basistunnel geschaffenen zusammenhingenden Untertageaufschliisse konn-
ten die zuvor nur spérlichen Kenntnisse zum Pulanera-Gneiskomplex bedeutend
erweitert werden (GUNTLI et al. 2016). Es handelt sich vorwiegend um einen Bio-
tit- sowie einen Zweiglimmergneis mit Muskovit beziehungsweise Serizit als Hell-
glimmer mit heterogener Zusammensetzung und Struktur. Dominierend ist ein
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Fig. 1: Feinkorniger schiefriger Gneis des Pulanera-Gneiskomplexes. Val Pulanera.
Foto C.Gisler.

braunlicher feinkorniger, teilweise gebénderter, lagiger oder fein geschieferter Bio-
titgneis bis -schiefer (Fig.1). Etwas seltener kommt ein mittelkorniger flaseriger
Typ vor. Lokal ist ein migmatitisches Gefiige zu erkennen, das sich in weniger
stark alpin iiberpriagten Bereichen erhalten konnte.

Aufgrund der starken alpinen Deformation am Siidrand des Aar-Massivs
sind alpin neu gebildete Minerale wie feinkorniger Quarz, olivbrauner Biotit, Chlo-
rit, Epidot, Klinozoisit und Kalzit die Hauptgemengteile. Linsen von Amphibolit,
Serpentinit oder Kalksilikatfels treten nur vereinzelt auf (SCHNEIDER AG 1993a).
Im Gotthard-Basistunnel wurde lokal ein grauer flaseriger fein- bis grobkorniger,
porphyrischer Granitgneis mit bis zu 2 cm grossen Einsprenglingen von Alkalifeld-
spat angetroffen (K+P 2010, GUNTLI et al. 2016).

Die Kontakte gegen Norden und Siiden sind im Feld nicht aufgeschlossen.
Im Gotthard-Basistunnel folgen siidlich des Pulanera-Gneiskomplexes mit petro-
graphisch scharfem Kontakt die stark tektonisierten Gesteine der Clavaniev-Zone,
die als Metasedimentgesteine spitpaldozoischen Alters (Karbon-Perm) gedeutet
werden (IG GBS 2012, 2015).
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Uber das Alter und die Entwicklungsgeschichte des Pulanera-Gneiskomple-
xes ist nichts Genaues bekannt; es wird jedoch ein sandiges bis sandig-mergeliges
Ausgangsmaterial vermutet (SCHNEIDER AG 1993a). Aufgrund der lokalen migma-
titischen Uberpragung, der Ahnlichkeit mit privariszischen Gesteinen im nordli-
chen Aar-Massiv wie auch der Einschaltungen von basischen, ultrabasischen und
karbonatischen Linsen wird er als Teil des privariszischen Kristallins eingestuft.
Der nur im Gotthard-Basistunnel vorkommende Granitgneis wird als variszische
Intrusion interpretiert (K+P 2010).

SUSTENHORN-ZONE

Die Bezeichnung Sustenhorn-Zone wurde erstmals in der Kartenlegende von
Atlasblatt Meiental des Geologischen Atlas der Schweiz 1:25 000 fiir das privaris-
zische Kristallin zwischen dem Erstfeld-Gneiskomplex und dem Zentralen Aare-
Granit verwendet (LABHART et al. 2015b). In der Geologischen Spezialkarte Nr.129
(BERGER et al. 2017a) wurde die Sustenhorn-Zone etwas weiter gefasst und durch
zusétzliche lithostratigraphische Einheiten des privariszischen Kristallins, die
geographisch etwa in derselben Position beziiglich des alpinen Streichens liegen,
ergidnzt. Der im Haslital im Gebiet von Atlasblatt Guttannen definierte Ofenhorn-
Stampfhorn-Gneiskomplex (ABRECHT & SCHALTEGGER 1988) ist die dominie-
rende lithostratigraphische Einheit der Sustenhorn-Zone nordlich des Zentralen
Aare-Granits und erstreckt sich vom Létschental bis ins Val Russein. Die siidlich
beziehungsweise nordostlich desselben auftretenden Gesteine der Sustenhorn-
Zone lassen sich aufgrund petrographischer Merkmale in mehrere Einheiten un-
terteilen, die jedoch meist nicht weit nach Stidwesten verfolgt werden konnen, da
sie einerseits auskeilen beziehungsweise von den Intrusiva intrudiert wurden, und
andererseits wegen starker tektonischer Uberprigung und Ausdiinnung nicht
mehr gegeneinander abgrenzbar sind. Fiir die meisten dieser Einheiten wurden
die oft missverstdndlichen alten Bezeichnungen (jeweils in Klammern und mit
Anfiihrungszeichen versehen; vgl. EUGSTER 1951, GUNTLI et al. 2016) durch neue
ersetzt. Es sind dies von Norden nach Siiden der Straligenstdckli-Gneiskomplex
(BERGER et al. 2017a, «Nordlicher Granitgneis») sowie der im Rahmen der vorlie-
genden Kartierung neu definierte Chriizlistock-Migmatit («Nordliche Schollen-
zone») und der Piz-Cuolmet-Gneiskomplex («Siidliche Mischgesteinsserie»). Die
innerhalb des Giuv-Syenits vorkommenden Ziige aus prévariszischem Kristallin
lassen sich keiner der genannten Einheiten eindeutig zuordnen. Aufgrund petro-
graphischer Ahnlichkeiten wurden sie in der vorliegenden Karte als Untereinheit
des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes interpretiert.

Die Sustenhorn-Zone wird gegen Siidosten durch die Intrusivkontakte der
Haslital-Gruppe beziehungsweise weiter im Osten der Rotifirn-Gruppe scharf be-
grenzt. Die Abgrenzung zur Erstfeld-Zone im Nordwesten ist dagegen schwierig,
da das prévariszische Kristallin mineralogisch und strukturell von jeweils sehr
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dhnlichen Gesteinen aufgebaut wird. Als Hauptkriterium fiir die Grenzziehung
dient das Auftreten der fiir den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex charakteris-
tischen Vorkommen von Schollenamphibolit (ABRECHT 1980). Auf dem vorliegen-
den Kartenblatt wurde daher der nordliche Talhang des Maderanertals - im Ge-
gensatz zu fritheren Kartierungen (z.B. BRUCKNER & ZBINDEN 1987) - nicht zum
Erstfeld-, sondern zum Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex gestellt. Als Grenze
zwischen den beiden Einheiten wird die Fortsetzung eines beim Siglisfadgritli
(Atlasblatt Meiental) am Nordrand der Loétschental-Maderanertal-Zone nach
Nordosten abzweigenden tektonischen Lineaments angesehen, welches bei Am-
steg das Urner Reusstal quert und sich gegen Waldiberg in Richtung Chli Windgil-
len fortsetzt (S.137).

GM; Piz-Cuolmet-Gneiskomplex: fein- bis mittelkorniger gebinderter
Serizit-Plagioklasgneis, hdufig als Lagenmigmatit ausgebildet,
Serizit-Chloritschiefer

Die als Piz-Cuolmet-Gneiskomplex neu benannte Einheit entspricht der in
der fritheren Literatur detailliert beschriebenen «Siidlichen Mischgesteinsserie»
(EUGSTER 1951). Die Einheit kann vom namengebenden Piz Cuolmet im 6stlich
angrenzenden Kartengebiet von Blatt Trun (Koord.2708.705/1181.575) nach Osten
bis zum T6di und nach Westen bis ins obere Val Strem verfolgt werden. Es handelt
sich um einen meist gebinderten Gneis, der aus einem mesokraten, schiefrigen bis
phyllitischen feinkornigen Anteil besteht, welcher von leukokraten massigen Par-
tien durchsetzt wird. Letztere durchziehen den schiefrigen Gneis in sehr unter-
schiedlicher Weise: in der Regel als Lagen, Banke oder Bénder, weniger hiufig als
Linsen oder Augen, seltener in Form von Adern. Der leukokrate Anteil verleiht
dem Gneis dadurch oft ein gebidndertes Aussehen (Fig.2). Dieser Gesteinstyp
kann vom 0Ostlichen Kartengebietsrand bis ins obere Brunnital verfolgt werden, wo
Einschaltungen von Schollenmigmatit (Diatexit) den allmihlichen Ubergang in
den Chriizlistock-Migmatit darstellen.

Der mesokrate Anteil des Gneises wurde in der fritheren Literatur als Pa-
ragneis, der aus Tonstein, kalkarmem Mergel und Sandstein hervorgegangen ist,
interpretiert, der leukokrate Anteil als exogene Injektionen und Apophysen des
benachbarten Todi-Granits (EUGSTER 1951). Aus heutiger Sicht wird das Gestein
als Lagenmigmatit (Metatexit) interpretiert, der als Folge einer partiellen Auf-
schmelzung (Anatexis) gebildet wurde. Der heutige Mineralbestand entstand nach
der Migmatitbildung als Folge der spiteren retrograden Uberprigung.

Der mesokrate Anteil des Piz-Cuolmet-Gneiskomplexes weist ein breites
Spektrum von grauen bis graugriinen, meist sehr feinkérnigen Gesteinen auf, wel-
ches Phyllit, Schiefer und Gneis umfasst. Hauptgemengteile des Phyllits sind
Quargz, Serizit und Chlorit. Durch Abnahme des Gehalts an Schichtsilikaten und
Beimengung von Feldspéten, vor allem Albit, geht der Phyllit in Schiefer und
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Fig.2: Gebinderter Gneis des Piz-Cuolmet-Gneiskomplexes siidlich des Gwasmet.
Foto C.Gisler.
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Gneis iiber. Durch Uberhandnehmen von Quarz kann lokal auch quarzitischer
Gneis auftreten. Muskovit- und Biotitgneis kommen ebenfalls vor. Nebengemeng-
teile sind Kalzit, Epidot, Zirkon, Rutil, Titanit und Erzminerale. Der leukokrate
Anteil besteht hauptsichlich aus Quarz, Albit, Kalifeldspat und Serizit, unterge-
ordnet treten Biotit, Epidot und Kalzit auf. Quarz bildet dabei ein polygonales
Geflige, in das einzelne Feldspatindividuen eingestreut sind. Der leukokrate An-
teil ist meist mittelkdrnig, bisweilen kann er aber auch ein pegmatitisches Geflige
mit Korngrdssen von einigen Zentimetern erreichen.

Die mineralogische Zusammensetzung der Hauptgemengteile des mesokra-
ten Anteils weist entsprechend der unterschiedlichen Auspriagung von Gneis bis
Phyllit eine grosse Bandbreite auf (vgl. EUGSTER 1951): 40-80% Quarz, 10-60% Se-
rizit, 0-45% Albit, 10-35% Chlorit, 0-20% Biotit, 0-15% Kalifeldspat und 0-10%
Muskovit. Beim leukokraten Anteil ist die Bandbreite der mineralogischen Zusam-
mensetzung der Hauptgemengteile etwas weniger gross: Quarz 50-60%, Serizit
10-30%, Albit 10-25% und Kalifeldspat 5-10%.

Am 0stlichen Kartengebietsrand, vor allem im Gebiet nordwestlich des
Muota Cavrein (Koord.2707.315/1180.125), liberwiegt der mesokrate, mehrheitlich
schiefrige bis phyllitische Anteil gegeniiber dem leukokraten. Gegen Norden und
Westen nimmt der leukokrate Anteil zu und der mesokrate wird vermehrt von
Gneis gebildet.

Die Lagentextur beziehungsweise Schieferung des Gneises fillt liberwiegend
steil nach Siidosten ein. An einzelnen Aufschliissen sind komplexe, mehrfach ver-
faltete Strukturen zu beobachten, die auf eine mehrphasige Entwicklungsge-
schichte hindeuten (Fig.3). Uber das Alter des Piz-Cuolmet-Gneiskomplexes ist
nichts bekannt. Es existieren keine radiometrischen Altersbestimmungen.

Apc Amphibolit

Im Kartenmassstab darstellbare Amphibolitvorkommen innerhalb des Piz-
Cuolmet-Gneiskomplexes sind im Gebiet vom Atlasblatt Amsteg selten. Hervor-
zuheben sind einerseits ein Amphibolitzug von einigen Metern Breite nordnord-
westlich der Cavardirashiitte und andererseits dezimeterméchtige Amphibolitlagen
nordostlich derselben. Generell verlaufen die Amphibolitvorkommen konkordant
zur Binderung des umgebenden Gneises.

GM, Chriizlistock-Migmatit: Schollenmigmatit mit granitischer
Grundmasse und Schollen von gebiindertem Gneis und Amphibolit

Als Chriizlistock-Migmatit wird neu der in der Literatur als «Schollenzone
stidlich der nordlichen Gneise» (HUBER 1948) beziechungsweise beim Bau des Gott-
hard-Basistunnels als «Nordliche Schollenzone» (GUNTLI et al. 2016) genannte
Gesteinszug bezeichnet. Auf dem siidlich angrenzenden Atlasblatt Oberalppass
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Fig.3: Lagenmigmatit des Piz-Cuolmet-Gneiskomplexes. In der Bildmitte sind zwei leukokrate
Lagen nachgezeichnet, die zunichst isoklinal gefaltet (F,) und anschliessend durch Falten mit
steilstehender Achsenebene verfaltet wurden (F,). Westlich Muota Cavrein, Val Cavardiras.
Foto C.Gisler.

wurden diese Gesteine als «Schollenzone mit vorwiegend dioritischen bis quarz-
dioritischen und granitischen Schollen» innerhalb des Zentralen Aare-Granits
ausgeschieden (AMBUHL et al. 2008). Der Chriizlistock-Migmatit setzt am siid-
westlichen Kartengebietsrand als ein etwas tiber 100 m méchtiger, innerhalb des
Strem-Granits - auf dem Atlasblattblatt Oberalppass als porphyrartige Fazies des
Zentralen Aare-Granits interpretiert - liegender Zug ein und zieht nordlich des
Strem-Granits parallel zum alpinen Streichen nach Ostnordosten. Dabei verbrei-
tert er sich bis gegen 1000 m und bildet einige bedeutende Gipfel, wie den Wyssen/
Fedeniilpler, den Crispalt, den Piz Nair oder den Chriizlistock. Aufschliisse nord-
ostlich des Piz Ault konnten noch als Gstlichste Ausldufer dem Chriizlistock-
Migmatit zugewiesen werden. Eine klare Abgrenzung gegen den nordnorddstlich
folgenden Piz-Cuolmet-Gneiskomplex ist allerdings schwierig.

Innerhalb des Chriizlistock-Migmatits lassen sich zwei grossere, in der vorlie-
genden Karte separat dargestellte Dioritstocke abgrenzen. In einem breiten Uber-
gangsbereich zu diesen treten - umgeben von einer granitischen Matrix - Schollen
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Fig. 4: Heterogen zusammengesetzter Schollenmigmatit (Diatexit) des Chriizlistock-Migmatits.

Intensive Durchmischung von hellem granitischem Gestein (Matrix) mit aplitischen Géngen so-

wie dunklen (Quarz-)Diorit-, Gneis- und Amphibolitschollen. Stidwand des Ostnordostgrats des
Piz Ault. Bildbreite etwa 150 m. Foto C.Gisler.

dieses auffallend dunklen Diorits im Schollenmigmatit auf. Eine innerhalb des
Chriizlistock-Migmatits liegende, etwa 100 m grosse Kalksilikatfelslinse am Chriiz-
lipass wird separat beschrieben (S.27). Der Chriizlistock-Migmatit ist generell sehr
reich an Ganggesteinen (Aplite, Pegmatite, basische Ginge).

Beim Chriizlistock-Migmatit handelt es sich vorwiegend um einen heterogen
zusammengesetzten Schollenmigmatit (Diatexit; Fig. 4, 5). Die Migmatisierung ist
weit fortgeschritten, so dass das Gestein meist einen granitischen Charakter auf-
weist. Hiufig ist eine intensive Durchmischung von hellem relativ feinkérnigem
granitischem Gestein mit aplitischen Adern und Gingen vorhanden (Fig. 4). Wei-
ter kommen dioritische und quarzdioritische Schollen sowie Schollen aus gebidn-
dertem Gneis und Amphibolit vor, die selbst ebenfalls von Gidngen, Adern und
hellen Schlieren durchsetzt und oft nur undeutlich gegen die granitische Matrix
abgrenzbar sind. Mineralogisch liberwiegen in der granitischen Matrix Quarz und
Feldspat deutlich. Plagioklas ist in der Regel zu Serizit, Epidot und Klinozoisit zer-
setzt, Biotit nur als Nebengemengteil enthalten.
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Fig. 5: Schollenmigmatit (Diatexit) des Chriizlistock-Migmatits. Schollen mit granodioritischer
bis dioritischer Zusammensetzung innerhalb einer granitischen Matrix. Aufschluss nordlich der
Mittelplatten. Foto C.Gisler.

Am Chriizlipass ist der Chriizlistock-Migmatit im Bereich von bedeutenden
Scherzonen stark deformiert und liegt stellenweise als Serizitgneis bis -schiefer vor.
Entlang dieser Scherzonen, die in der westlichen Fortsetzung der wiahrend der
variszischen Gebirgsbildung ins privariszische Kristallin eingeschuppten Val-
Gliems-Formation liegen, diirften bereits prialpin betrdchtliche tektonische Be-
wegungen stattgefunden haben, die alpin fortgesetzt wurden.

Gute Aufschliisse des Chriizlistock-Migmatits finden sich im Gebiet nord-
lich Mittelplatten auf etwa 2400 m{i.M. sowie am Chriizlistock nordlich des Lai
Selvadi.

Chriizlistock-Migmatit mit dioritischen Schollen

In der Umgebung von den unten beschriebenen Dioritstécken sowie an eini-
gen weiteren Stellen sind im hellen Diatexit Schollen aus Diorit eingelagert. Die
Ausdehnung dieser Bereiche kann nicht scharf begrenzt werden. Die Schollen sind
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Fig. 6: Chriizlistock-Migmatit mit dioritischen Schollen in granitischer Matrix siidlich des Piz
Pali. Foto C.Gisler.

meist rundlich und bis etwa 1m gross und heben sich mit ihrer scharfen Abgren-
zung zur Matrix deutlich ab von den meist eher schlierig im Diatexit vorkom-
menden granodioritischen bis dioritischen Schollen (Fig. 6, s.a. Titelbild des Um-
schlags). Der in den Schollen vorkommende Diorit ist generell petrographisch
homogen.

d¢ Diorit

Auf dem Grat siidwestlich Mittelplatten und siidwestlich des Chriizlistocks
befinden sich innerhalb des hellen quarz- und feldspatreichen Diatexits zwei oben
bereits erwidhnte Dioritstcke. Der mittelkérnige Diorit ist auffallig schwarz-weiss
gesprenkelt und dadurch im Geldnde gut erkennbar. Er besteht aus idiomorphen,
4-8mm langen Hornblendestengeln und aus Plagioklas, der oft zu Serizit und
Klinozoisit zersetzt ist. Quarz ist ebenfalls vorhanden; Biotit kommt sekundar als
Abbauprodukt der Hornblende vor (HUBER 1943).
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K¢ Kalksilikatfels

Das grosste und einzige im Kartenmassstab darstellbare Vorkommen von
Kalksilikatfels liegt innerhalb des Chriizlistock-Migmatits und befindet sich an
einer markanten Kuppe etwa 100 m siidostlich des Chriizlipasses (Koord. 2700.140/
1175.330). Es wurde von WEBER (1904) entdeckt und in der Folge von NIEDERER
(1932) und HUBER (1948) ausfiihrlich beschrieben. Das Vorkommen besteht in
einem etwa 20 m langen und einige Meter breiten zentralen Teil aus einem braun-
roten massigen feinkdrnigen Granatfels. Neben dem vorherrschenden Granat sind
Quarz, Diopsid und Epidot weitere Hauptgemengteile. Randlich wird dieser zent-
rale Teil von einem Diopsid, Granat, Albit, Quarz und Vesuvian fiihrenden Epi-
dotfels umgeben.

Der Kalksilikatfels ist aus urspriinglich kalkig-sandig-tonigen Sedimenten
entstanden (WEBER 1904). Das Ablagerungsalter ist unbekannt. Die heutige mine-
ralogische Zusammensetzung resultierte aus der metamorphen Uberprigung vor-
angegangener Gebirgsbildungen. Das isolierte Vorkommen am Chriizlipass kann
als nicht aufgeschmolzene Grossscholle innerhalb des Chriizlistock-Migmatits
interpretiert werden.

Weitere, deutlich kleinere, im Kartenmassstab nicht darstellbare Vorkom-
men von Kalksilikatfels befinden sich am Nordostgrat des Hélsistocks (Koord.
2696.800/1173.230) innerhalb des Giuv-Syenits (S. 49).

Gg Straligenstockli-Gneiskomplex: porphyrischer, Chlorit fiihrender
Biotit-Plagioklasgneis

In Anlehnung an die Geologische Spezialkarte Nr.129 (BERGER et al. 2017a)
wird die in der Literatur als «Nordlicher Granitgneis» (EUGSTER 1951, BOHM 1986,
VOGELI 1988) oder «Straligenstdckli-Serie» (RIESEN 1991) bezeichnete Gesteins-
einheit auf dem vorliegenden Kartenblatt als Straligenstdckli-Gneiskomplex aus-
geschieden. Auf dem nordlich anschliessenden Atlasblatt Schidchental wurde der
Straligenstockli-Gneiskomplex als porphyrischer Biotitgranit interpretiert, der als
Teil der variszischen Intrusiva in das Grundgebirge intrudierte (BRUCKNER &
ZBINDEN 1987, HANTKE & BRUCKNER 2011). Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg ist
zwischen dem Brunnital und dem Val Gronda da Cavrein der westliche Teil des
Straligenstockli-Gneiskomplexes aufgeschlossen. Gegen Osten erstreckt sich die-
ser bis zum Todi, wo er von den autochthonen mesozoischen Sedimentgesteinen
uiberlagert wird. Am Westfuss der Straligenstockli wird der Straligenstockli-Gneis-
komplex vom Diissi-Diorit und vom Brunni-Granit entlang eines Intrusivkontakts
diskordant abgeschnitten. Gegen Siidwesten setzt sich ein deutlich schmalerer Zug
bis etwa bei Pkt.2990m zwischen Vorder und Hinter Stotzig Grat fort. Die ge-
nauen geologischen Verhiltnisse sind in diesem steilen, unzuginglichen Gebiet
jedoch nur schwer zu kldren. Im oberen Brunnital kommt siidlich des Brunni-
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Granits nochmals ein schmaler Streifen des Straligenstdckli-Gneiskomplexes zum
Vorschein, der gegen den Chli Oberélpler hinaufzieht und dann wahrscheinlich
vom Zentralen Aare-Granit intrusiv abgeschnitten wird.

Der Straligenstockli-Gneiskomplex wird von einigen Bearbeitern als auffal-
lend homogene Gesteinseinheit granitischer Natur beschrieben (EUGSTER 1951,
VOGELI 1988). Charakteristisch sind 3-5mm, selten bis 15 mm grosse Feldspatein-
sprenglinge in einer feinkGrnigen bis dichten Matrix (Fig.7, EUGSTER 1951). Der
Gneis enthélt vereinzelt bis mehrere Meter grosse, im Kartenmassstab nicht dar-
stellbare Schollen aus Amphibolit, Hornblende fiihrendem Gneis, Chlorit- und
Chlorit-Biotitgneis sowie selten auch Talk fiihrendem schiefrigem Strahlstein
(EUGSTER 1951, VOGELI 1988).

Innerhalb des Kartengebiets kann der Straligenstdckli-Gneiskomplex petro-
graphisch in einen relativ stark verschieferten Serizit-Chlorit-Plagioklasschiefer
und -gneis mit Epidot und Klinozoisit an den Straligenstockli im Norden und
einen deutlich weniger verschieferten, Kalifeldspat fiihrenden Serizit-Chlorit-Bio-
tit-Plagioklasgneis an der Tschingelliicke im Siiden gegliedert werden, wobei der
Ubergang fliessend verlduft und eine Abgrenzung nicht méglich ist. Makrosko-
pisch sind die Gesteine im frischen Bruch meist griingrau bis braungrau, fein bis
mittelkornig, im Gebiet der silidlichen Straligenstockli teilweise grobkoérnig und
meist deutlich geschiefert. In letzterem Gebiet kann der graublaue Kalifeldspat gut
vom weissen bis beigebraunen Plagioklas unterschieden werden. Der Mineralbe-
stand umfasst Quarz (25-40%), Plagioklas (Albit, 15-40%), Kalifeldspat (10-35%),
Hellglimmer (5-15%), Chlorit (2-10%), und Biotit (0-10%); als Akzessorien kom-
men Klinozoisit/Epidot, Apatit, Karbonat, Rutil, Allanit, Zirkon und Erzminerale
vor (EUGSTER 1951, VOGELI 1988). Von den nordlichen Straligenstockli, im tekto-
nisch stark tiberprigten, als Serizit-Chloritschiefer vorliegenden Straligenstockli-
Gneiskomplex, beschreibt RIESEN (1991) eine kryptokristalline Matrix mit Quarz-
einsprenglingen vulkanischen Ursprungs und deutet diesen als vulkanosedimen-
tdre Gesteinsabfolge.

Der Kontakt zwischen dem Piz-Cuolmet- und dem Straligenstockli-Gneis-
komplex ist fliessend. Der gebédnderte, einen meist hellen Habitus aufweisende
Piz-Cuolmet-Gneiskomplex geht ohne scharfen Kontakt in den etwas dunkleren,
lithologisch homogeneren Straligenstdckli-Gneiskomplex liber. Gegen den Diissi-
Diorit und den Brunni-Granit ist der Kontakt etwas deutlicher. Am Tschingelfirn
unterhalb der Tschingelliicke (Koord. 2705.925/1180.485) finden sich Schollen des
Straligenstockli-Gneiskomplexes innerhalb des Brunni-Granits. Im Gebiet der
Hagstédckenliicke (Koord.2706.000/1181.930) am nordlichen Kartengebietsrand ist
festzustellen, dass die Schieferung des Gneises sich nicht in den Diissi-Diorit fort-
setzt. Daraus kann abgeleitet werden, dass der Straligenstdckli-Gneiskomplex und
seine Schieferung élter sind als die Intrusion des Diissi-Brunni-Intrusivkomplexes
(Intrusionsalter 308+2 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1992). Es diirfte sich daher
um ein pra- bis spétestens friithvariszisch entstandenes Gestein handeln. Von
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Fig. 7: Detailaufnahme einer angewitterten Oberfldche des porphyrischen Biotit-Plagioklasgnei-
ses (Straligenstdckli-Gneiskomplex). Val Gronda da Cavrein (Koord. 2706.800/1182.000).
Foto C.Gisler.

VOGELI (1988) wird der Straligenstdckli-Gneiskomplex etwa gleich alt eingestuft
wie der frithvariszische Tédi-Granit der Rotifirn-Gruppe (Frithes Karbon). Alters-
bestimmungen liegen jedoch keine vor.

GMys  Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex: z.T. gebiinderter
migmatitischer Biotitgneis, Schollenmigmatit

Der im Haslital definierte (SCHENKER & ABRECHT 1987) und von BERGER et
al. (2017a, b) nach Osten bis ins Todigebiet ausgedehnte Ofenhorn-Stampfhorn-
Gneiskomplex nimmt im Kartengebiet von Gurtnellen bis ins obere Maderanertal
einen bis maximal etwa 6 km breiten Streifen ein. Mit dem Bristen liegt einer der
markantesten Berge des Kantons Uri in dieser Einheit.

Der Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex besteht hauptsidchlich aus pré-
variszischem gebidndertem migmatitischem Biotitgneis und Schollenmigmatit.
Kennzeichnend fiir den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex sind die verbreitet



30

auftretenden Einschaltungen von basischen und ultrabasischen Gesteinen im Bio-
titgneis und Schollenmigmatit (Fig.8); vielfach handelt es sich dabei um unter-
schiedlich grosse Areale aus Schollenamphibolit (ABRECHT 1980). Grossere Vor-
kommen mit zum Teil mehreren hundert Metern Ausdehnung finden sich am
Ausgang des Teiftals, an mehreren Stellen am Bristen sowie siidwestlich von Gol-
zeren. Weiter kommen basische Gesteine in Form von unregelmaissig im Biotit-
gneis verteilten Amphibolitschollen vor. Selten sind auch kleine Linsen mit ultra-
basischen Gesteinen zu finden.

Die héufig eingeschalteten basischen und ultrabasischen Gesteine unterschei-
den den Ofenhorn-Stampfhorn- vom Erstfeld-Gneiskomplex. Eine scharfe Abgren-
zung ist allerdings nur im Bereich der westlichen Kartengebietsgrenze moglich, wo
auf der Intschialp, etwas ausserhalb des Kartengebiets (Koord.2689.630/1179.400,
Atlasblatt Meiental), eingeschuppte mesozoische Sedimentgesteine eine tiefgrei-
fende tektonische Trennung zwischen den beiden Gneiskomplexen markieren
(LABHART et al. 2015b). Es sind dies die Ostlichsten Vorkommen von eingeschupp-
ten mesozoischen Sedimentgesteinen am Nordrand der Lotschental-Maderanertal-
Zone («Farnigen-Zone» von LABHART et al. 2015a, b). Ein von HUGLY (1927a, S.72)
etwas weiter Ostlich auf dem Gebiet von Blatt Amsteg beschriebener Aufschluss
von Echinodermenbrekzie (Koord. 2690.190/1179.510) konnte nicht mehr aufgefun-
den werden. Die Grenze zwischen dem Ofenhorn-Stampfhorn- und dem Erstfeld-
Gneiskomplex lésst sich von der Intschialp nach Nordosten als zunichst markante
Storung liber die Lokalitidten Berg und Riiti unter allméhlicher Abschwichung bis
nach Amsteg und von dort weiter {iber Waldiberg bis zum noérdlichen Kartenge-
bietsrand verfolgen (S.137). Der auf beiden Seiten dieser Storung auftretende mig-
matitische Biotitgneis und Migmatit ist jedoch nicht unterscheidbar. Nur das von
der Storung gegen Siidosten zunehmend hiufigere Auftreten von basischen Ein-
schaltungen (migmatitischer Schollenamphibolit) kennzeichnet den Ofenhorn-
Stampfhorn-Gneiskomplex.

Die urspriinglich hochmetamorphen Gesteine des Ofenhorn-Stampfhorn-
Gneiskomplexes wurden lokal durch die spit- bis postvariszische und die alpine
Deformation und Metamorphose retrograd zu schiefrigem Gneis und Schiefer mit
griinschieferfaziellem Mineralbestand umgewandelt; auf dem vorliegenden Kar-
tenblatt sind sie als Biotit-Chlorit-Serizitgneis und -schiefer (Gog) ausgeschieden.
Die Uberginge zum retrograd wenig tiberpragten Gneis und Migmatit sind aller-
dings fliessend, und eine Abgrenzung ist nur ungefihr moglich. Besonders aus-
gepragt ist diese retrograde Umwandlung in einem bis einen Kilometer breiten
Streifen, der sich - diskordant zum allgemeinen Streichen des Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplexes - von der Intschialp bis ins obere Maderanertal entlang der
in den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex eingeschuppten Vulkanite und vul-
kanosedimentédren Gesteine der Intschi-Formation erstreckt. Die alpine tektoni-
sche Uberpragung kann in diesem Bereich mit der Bildung der Windgillen-Falte
korreliert werden (S. 138 ff.).
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Fig. 8: Der Bristen von Pkt.3026 m am Siidgrat aus gesehen. Der migmatitische Schollenamphi-
bolit (A) mit seiner grauen Anwitterungsfarbe ist gut unterscheidbar vom graubraun anwittern-
den Gneis (G). Foto C.Gisler.
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Detaillierte lithologische und strukturelle Beschreibungen des Ofenhorn-
Stampfhorn-Gneiskomplexes stammen von KONIGSBERGER (1910), PFLUGSHAUPT
(1927), SIGRIST (1947), JENNI (1973) und SCHNEIDER AG (1993a). Wie beim Erst-
feld-Gneiskomplex zeigt die pridalpine Binderung und Lagentextur {iberwiegend
ein steiles Siidost- bis Ost- beziehungsweise vereinzeltes Nordwest- bis Westfal-
len. Namentlich in der Umgebung des Golzerensees sind durchwegs Nord-Siid
streichende privariszische Strukturen festzustellen. In den alpin stark {iberprig-
ten Gesteinen herrscht dagegen die alpine, steil nach Sudsiidosten einfallende
Schieferung vor, die das privariszische Gefiige meist nahezu lagekonstant {iber-
pragt.

Der Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex umfasst hellgrauen bis braungrau-
en fein- bis mittelk6rnigen Gneis und Migmatit. Mineralogisch sind die Gesteine
eher monoton zusammengesetzt; Quarz, Plagioklas, Kalifeldspat und Biotit bilden
die Hauptgemengteile. Strukturell sind sie dagegen sehr variabel. Es kommen fla-
serig-lagiger bis schlierig gebidnderter und schiefriger Gneis, migmatitischer Gneis
sowie Migmatit vor, die alle fliessend ineinander tibergehen. Als einer von zahlrei-
chen Strukturtypen tritt ein gebdnderter und gefalteter migmatitischer Gneis auf,
wie er auch im Erstfeld-Gneiskomplex hdufig anzutreffen ist (Fig.9). Stellenweise
ist der Gneis feinkornig und fein geschiefert und gleicht einem Paragneis vom Typ,
wie er im Pulanera-Gneiskomplex (Gp) hdufig vorkommt (Fig. 1). Sehr feinkornige
Ausbildungen dieses Typs weisen bisweilen einen hornfelsartigen Habitus auf.
Bei den Spillauiplatten im Etzli (Koord.2696.580/1175.180) tritt ein unruhig gebin-
derter Gneis, vergleichbar mit demjenigen des Piz-Cuolmet-Gneiskomplexes, auf
(GMpc, Fig.2, 3). Bei allen Strukturtypen ist bei zunehmender tektonischer Uber-
prigung eine allméhliche Umwandlung in einen feinkérnigen chlorit- und serizit-
reichen Gneis oder Schiefer zu beobachten. Ein weiterer Strukturtyp ist ein prak-
tisch vollstindig aufgeschmolzener Migmatit (Diatexit), in dessen urspriinglich
granitischen, heute teilweise vergneisten Matrix Schollen von nicht beziehungs-
weise nur schwer schmelzbaren Uberresten des Ausgangsgesteins schwimmen
(Restite; Fig.10). Lokal konnen diese Schollen sehr zahlreich sein, so dass der
Anteil der aufgeschmolzenen Matrix zu Gunsten der Restite stark zuriickgeht und
ein eigentlicher Schollenmigmatit vorliegt (Fig.11). Sehr gute Aufschliisse des
Schollenmigmatits beziehungsweise Diatexits sind im Etzli bei den Stockplatten
zu finden (Koord. 2696.400/1176.400, Fig. 10, 11). Vom Gebiet Stock unterhalb der
Stockplatten (Etzli) beschreibt PFLUGSHAUPT (1927) Vorkommen eines relativ
massigen, teilweise porphyrischen Gneises, den er als alten, metamorphen Granit
interpretierte. Bei diesem Gestein handelt es sich jedoch um einen Diatexit, &hn-
lich demjenigen wie in Figur 10 abgebildet. Dieser kommt auch auf der Westseite
des Bristen verbreitet vor und ist nicht immer leicht von den Apophysen des
Zentralen Aare-Granits zu unterscheiden. Der Diatexit zeigt im Unterschied zum
Granit hiufig Uberginge zu gebindertem Gneis oder enthilt Schollen (Restite)
aus gebandertem Gneis oder Amphibolit.
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Fig.9: Verfalteter gebdnderter migmatitischer Gneis des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomple-
xes. Von der Reuss polierter Aufschluss bei Meitschligen (Koord. 2692.150/1178.470).
Foto C.Gisler.

Fig. 10: Diatexit mit Schollen aus nicht aufgeschmolzenen Uberresten des Ausgangsgesteins
(Restite) in einer granitischen Matrix. Stockplatten, Etzli (Koord.2696.000/1176.560).
Foto C.Gisler.
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Fig.11: Schollenmigmatit (Diatexit) mit Schollen aus gebindertem Gneis. Stockplatten, Etzli
(Koord. 2696.000/1176.560). Foto C.Gisler.

Der Mineralbestand umfasst nach SIGRIST (1947) und JENNI (1973) Plagioklas
(Oligoklasalbit, 24-60%), Quarz (27-49%), Kalifeldspat (0-31%), Biotit (5-25%),
Serizit (3-9%) und Chlorit (0-6%). Die Mengenverhiltnisse schwanken relativ
stark. Neben den Hauptgemengteilen Plagioklas, Quarz, Kalifeldspat und Biotit
sind retrograde Bildungen wie Serizit, Chlorit und Epidot hiaufig. Akzessorisch
kommen Apatit, Zirkon, Granat, Kalzit und Pyrit vor. Durch Beimengung von
Hornblende entsteht ein Hornblendegneis und -schiefer, der stellenweise Vorkom-
men von im Kartenmassstab darstellbarer Ausdehnung bildet und unten separat
beschrieben wird (G,og). Quarz liegt zum Teil als rundliche Korner vor, oft aber
auch in Form von feink6rnig rekristallisierten Aggregaten. Plagioklas ist meist
stark zu Serizit zersetzt (PFLUGSHAUPT 1927, SIGRIST 1947).

Als Protolithe der Gesteine des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes wer-
den Grauwacke, kalkarmer sandiger Mergel, Arkose, Tonstein und Konglomerat
angesehen (KONIGSBERGER 1910, PELUGSHAUPT 1927, SIGRIST 1947). Die chemi-
sche Zusammensetzung ist mit derjenigen eines Granits vergleichbar (KONIGS-
BERGER 1910). Die Genese der Gesteine des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskom-
plexes ist weitgehend ungeklart; detaillierte Untersuchungen und radiometrische
Altersbestimmungen liegen keine vor. Sie diirfte jedoch dhnlich wie diejenige des
Erstfeld-Gneiskomplexes sein.
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Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex mit migmatitischem Schollenamphibolit

In grossen, unscharf abgrenzbaren Bereichen wird der Biotitgneis von Am-
phibolitschollen durchsetzt. Die Schollendichte variiert dabei von Bereichen mit
nur vereinzelten Schollen bis hin zu solchen mit einem Schollenanteil von etwa
30-40% des Gesamtgesteins. Bei noch grosserer Dichte an Amphibolitschollen -
iiber etwa 40% - wurde das Gestein als Schollenamphibolit (Aqg, s.u.) kartiert.
Da die Amphibolitschollen wie auch der umgebende Gneis petrographisch die
gleichen Eigenschaften aufweisen wie die jeweiligen Kartiereinheiten (Schollen-
amphibolit Ayg und Biotitgneis GMyg), werden diese hier nicht nochmals beschrie-
ben.

Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex mit migmatitischem Schollenamphibolit, meta-
morph und tektonisch stark iiberpragt

In den Arealen, in denen das pravariszische Kristallin im Zuge der variszi-
schen und alpinen Gebirgsbildung metamorph und tektonisch stark iiberpriagt
wurde, sind die im Gneis beziehungsweise Schiefer eingelagerten Amphibolit-
schollen teilweise bis fast zur Unkenntlichkeit verschiefert und retrograd zu Seri-
zit-Chloritschiefer umgewandelt.

Gos Biotit-Chlorit-Serizitgneis und -schiefer

Bei diesem Gestein handelt es sich um alpin und eventuell bereits variszisch
stark iiberprigten préivariszischen Gneis und Migmatit. Der urspriinglich hoch-
gradig metamorphe Mineralbestand ist retrograd unter griinschieferfaziellen Be-
dingungen grosstenteils umgewandelt worden. Petrographisch liegt heute ein
stark verschieferter, teilweise Biotit fiihrender Serizit- und Chlorit-Serizitgneis
bis -schiefer vor. Das Hauptverbreitungsgebiet erstreckt sich entlang eines breiten
Streifens beidseits der eingeschuppten Vulkanite und vulkanosedimentiren Ge-
steine der Intschi-Formation. Aufgrund des urspriinglich heterogenen Ausgangs-
gesteins und der selektiven Uberprigung ist der Gesteinscharakter beziiglich
mineralogischer Zusammensetzung und Gefiige sehr variabel. Der Ubergang zum
metamorph und tektonisch wenig beziehungsweise nicht tiberpragten kompakten
Gneis und Migmatit im Norden und Siiden ist fliessend. Innerhalb des stark iiber-
préigten privariszischen Kristallins finden sich reliktische, verschonte Bereiche mit
einem weitgehend unverdnderten primédren Mineralbestand.

Durch die retrograde Metamorphose wurde der unter den Schichtsilikaten
urspriinglich vorherrschende Biotit oft vollstindig in Chlorit, die Feldspite weit-
gehend in Serizit und Albit umgewandelt, so dass die Gesteine stellenweise nur
schwer vom Chlorit-Serizit-Schiefer bis -phyllit (hy,) der Intschi-Formation unter-
schieden werden konnen. Der Mineralbestand weist wie beim migmatitischen
Gneis und Migmatit einen grossen Streubereich auf; neben Quarz mit 30-60%
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sind vor allem Serizit mit 20-30% und Chlorit mit 10-30% die wichtigsten Haupt-
gemengteile (JENNI 1973). Im Gotthard-Basistunnel wurden in diesen retrograd
iiberprigten Gesteinen siidlich der Intschi-Formation Marmorlagen mit bis 1,5m
Michtigkeit angetroffen (Taf. 1, Profil 2; K+P 2010).

Gyos Hornblendegneis und -schiefer

Der migmatitische Gneis und Migmatit fiihrt, wie oben erwihnt, stellen-
weise Hornblende. Es diirfte sich dabei meist um mineralogische Variationen des
migmatitischen Gneises und des Migmatits des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskom-
plexes (GM,g) handeln; ein Zusammenhang mit den Vorkommen von Schollen-
amphibolit ist nicht erkennbar. Ihre Verbreitung ldsst sich nur ungefihr angeben,
die Abgrenzung zum Nebengestein ist in der Regel unscharf.

Westlich der Selegg (Koord.2697.870/1179.170) kommt ein grobkorniges,
Hornblende und Feldspat fiihrendes Gestein mit richtungslos-massigem Gefiige
vor, das sich vom {ibrigen Hornblendegneis unterscheidet. Da es sich um einen
kleinen, isolierten Aufschluss handelt, kbnnen die Beziehungen zum Nebenge-
stein nicht gekldrt werden. Ein dhnliches Gestein steht auch im unteren Lungental
bei Koord. 2698.840/1180.030 an. Obwohl es sich aufgrund des Gefliges bei beiden
Vorkommen eher um einen Hornblende fiihrenden Fels handelt, wurden sie auf-
grund des Vorhandenseins von Hornblende auf der Karte dem Hornblendegneis
und -schiefer zugeordnet.

Ein dunkler stark verschieferter mittelkorniger Hornblendegneis steht im ver-
sackten, von Hakenwurf geprigten Hang siidGstlich von Legni im Maderanertal an
(Koord.2699.110/1180.630). Er weist gewisse Ahnlichkeiten mit dem oben be-
schriebenen Gestein bei der Selegg auf, ist jedoch stirker verschiefert. Er besteht
aus 40% Kalifeldspat, 23% Quarz, 17% Plagioklas, 15% Hornblende und Biotit so-
wie 5% Akzessorien (SIGRIST 1947, S.51ff). Die Struktur ist deutlich porphyro-
blastisch; die Hornblende ist oft idiomorph ausgebildet. Weitere Vorkommen von
verschiefertem Hornblendegneis und -schiefer treten am Griesserenbach auf etwa
1230m .M. (Koord. 2700.200/1180.780) sowie bei Hinterbalm (Koord.2703.850/
1181.950) auf.

Nach SIGRIST (1947) ist eine Entstehung als Intrusivstock von hornblende-
granitisch-quarzsyenitischer Zusammensetzung moglich. Aufgrund des Auftre-
tens von Amphibolitschollen, die fiir den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex
charakteristisch sind, wird der Hornblendegneis bis -schiefer ebenfalls dem priva-
riszischen Kristallin zugeordnet. Die Aufschlussverhiltnisse sind in der Regel sehr
schlecht, weitergehende Aussagen zu Alter und Genese konnen deshalb keine ge-
macht werden.
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Fig.12: Domformiger, verfingerter Intrusivkontakt des Giuv-Syenits (6g) zum privariszischen
Kristallin (Pys). Stidwestflanke der Giuvstockli zwischen Pkt.3061 m (links der Bildmitte) und
Pkt.3040 m (rechts ausserhalb des Bildes). Foto C.Gisler.

Pos Feinkdrniger Biotitgneis, Biotit-Muskovitschiefer (als Ziige oder
Schollen im Giuv-Syenit)

Innerhalb - lokal randlich - des Giuv-Syenits und stellenweise an den Kon-
takten zu den Nebengesteinen desselben treten im Gebiet der Giuvstockli und des
Piz Giuv bis mehrere Dekameter méchtige Ziige aus privariszischem Gneis auf.
Der Gneis wittert rotbraun an und kann dadurch bei guten Aufschlussverhiltnis-
sen bereits aus einiger Entfernung leicht vom Syenit unterschieden werden. Die
komplexen Kontaktverhiltnisse zwischen dem Gneis und dem Syenit sind in der
Stidwestflanke der Giuvstockli gut zu beobachten (Fig. 12).

Beim grossten Teil des Gesteins handelt es sich um einen feinkdrnigen, im
frischen Bruch r6tlich braunen bis violettgrauen Biotitgneis. Die mineralogische
Zusammensetzung umfasst 38% Quarz, 25% Plagioklas, 25% Biotit und 12% Kali-
feldspat; akzessorisch kommen Apatit, Zirkon, Titanit, Allanit, Magnetit, Pyrit,
Hématit und stellenweise auch Granat vor (WEBER 1904). Die in der Nordostflanke
des Piz Giuv beschriebenen Vorkommen von Cordierit, Sillimanit und Turmalin
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innerhalb des Gneises werden - zusammen mit Granat - als kontaktmetamorphe
Bildungen gedeutet, die bei der Intrusion des Giuv-Syenits entstanden sind (WE-
BER 1904). Seltener tritt ein schwarz glinzender Biotit-Muskovitschiefer auf, der
aus durchschnittlich 36% Muskovit, 24% Biotit, 20% Feldspat, 12% Chlorit und 8%
Quarz besteht. Bei den Giuvstdckli sind zudem Vorkommen von gebdndertem
Amphibolit beschrieben, und bei der Liicke zwischen Mutsch und Chli Mutsch
steht ein Turmalin, Muskovit und Granat fiihrender Chloritgneis mit Amphi-
boliteinschaltungen an. Beide sind jedoch im Kartenmassstab nicht darstellbar
(WEBER 1904).

Als Protolith des Biotitgneises wird ein Sandstein mit granitischem Detritus,
im Falle des Biotit-Muskovitschiefers ein eisenschiissiger Tonstein angenommen
(WEBER 1904). Uber die Genese und das Alter dieser Gesteine ist nichts bekannt.
Da sie vom friihvariszischen Giuv-Syenit intrudiert wurden, sind sie als préivaris-
zisch einzustufen. Der Chriizlistock-Migmatit, als ndchstgelegene gegen Siiden
folgende privariszische Einheit, unterscheidet sich jedoch deutlich von den inner-
halb des Giuv-Syenits vorkommenden pravariszischen Gesteinen. Der weiter im
Norden folgende Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex weist dagegen gewisse
lithologische Ahnlichkeiten auf, so dass eine Zuordnung zum Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplex plausibel erscheint.

Aos Migmatitischer Schollenamphibolit

Grossere Amphibolitvorkommen treten an der Reuss nordlich von Meitsch-
ligen, an mehreren Stellen am Bristen sowie im Maderanertal im Bereich zwischen
Golzeren und dem Chirstelenbach auf. Es handelt sich dabei meist um Amphibo-
lit in Schollenform, umgeben von einer leukokraten, teilweise gneisigen Matrix.
Ein besonders illustrativer und gut zugidnglicher Aufschluss befindet sich 6stlich
der Talstation der Golzerenbahn am nordlichen Ufer des Chirstelenbachs (Fig. 13).

Der migmatitische Schollenamphibolit besteht aus dezimeter- bis meter-
grossen, rundlichen bis eckigen, selten Diopsid fiihrenden hornblendereichen
Schollen aus Amphibolit oder anderen mafischen Gesteinen wie Diorit oder
Strahlstein, die in einer leukokraten, massigen, quarz- und feldspatreichen Matrix
schwimmen oder von gebindertem Gneis umgeben sind (s. Titelbild der Erldute-
rungen). Die leukokrate Matrix kann feinkornig bis grobkornig (pegmatitisch)
ausgebildet sein, mit allen Ubergingen dazwischen. Die Schollen weisen oft ein
gebidndertes, teilweise gefaltetes Geflige auf, das auch wurzellose Kleinfalten auf-
weisen kann. Stellenweise sind zudem dioritartige, gleichkdrnig-massige Gefiige
zu beobachten. Der Kontakt der Schollen zum leukokraten Umgebungsgestein
kann scharf oder diffus sein. Die leukokrate Matrix tritt vor allem bei ausgedehn-
teren Vorkommen im zentralen Teil auf. Sie nimmt stellenweise mehrere Kubik-
meter grosse Bereiche ein, wie dies beispielsweise an den frisch geschaffenen
Aufschliissen entlang der Strasse von Bristen nach Golzeren bei Koord. 2698.075/



39

Fig. 13: Aufschluss von migmatitischem Schollenamphibolit am nordlichen Ufer des Chérstelen-
bachs. Nordlich des Acherli (Koord.2697.520/1180.360). Bildbreite etwa 6 m. Foto C.Gisler.

1180.760 zu beobachten ist. Randlich und bei kleineren Vorkommen besteht die
Matrix mehrheitlich aus gebdndertem Gneis. Der migmatitische Schollenamphi-
bolit geht unter Abnahme der Schollendichte und Zunahme des Gneisanteils zwi-
schen den Amphibolitschollen meist fliessend in den Biotitgneis (GMyy) liber.

Die Amphibolitschollen sind mineralogisch sehr unterschiedlich zusammen-
gesetzt. Die Mehrzahl besteht hauptséchlich aus Hornblende (20-80%), Plagioklas
(15-66%) und teilweise aus Kalifeldspat (0-25%); die Hornblende wird vereinzelt
durch Aktinolith oder Biotit ersetzt (SIGRIST 1947, SCHNEIDER AG 1993a). Siidlich
von Golzeren wurde im Schollenamphibolit zudem Augit und teilweise serpenti-
nisierter Olivin beschrieben (SCHMIDT 1886). Im Hangschutt stidlich des Geschels
koénnen vereinzelt Blécke aus Hornblendegabbro mit bis zu 2 cm grosser idiomor-
pher Hornblende gefunden werden.

Die Strukturen im migmatitischen Schollenamphibolit wurden noch nie sys-
tematisch untersucht. Die Orientierungen sowohl der eingemessenen Banderun-
gen als auch der Faltenachsen streuen relativ stark, mit einer leichten Hiufung von
Nord-Siid streichenden Ausrichtungen.
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In variszisch beziehungsweise alpin stark liberprigten Bereichen weist der
migmatitische Schollenamphibolit generell eine geringere retrograde Umwandlung
auf als der umgebende Biotitgneis. Als retrograde Mineralreaktionen sind einerseits
der Abbau von Hornblende zu Biotit und Chlorit und andererseits die Umwand-
lung von Plagioklas zu einem feinkOrnigen Aggregat aus Serizit, Zoisit/Klinozoi-
sit, Epidot und Kalzit (Saussuritisierung) zu erwihnen. Die retrograde Uberpri-
gung beschriankt sich meist auf die randlichen Bereiche der Amphibolitschollen,
wihrend in deren Innerem der urspriingliche Mineralbestand erhalten blieb. Als
Folge der Deformation wurden die Schollen stark geplittet oder im Zuge intensiver
tektonischer Uberprigung komplett ausgewalzt, so dass sie nur noch als diinne,
kaum abgrenzbare Lagen im Gneis zu erahnen sind. Im Gegensatz dazu ist die
leukokrate aplitische Matrix eher kataklastisch {iberpriagt und weist in der Regel
deutliche geringere Spuren retrograder Mineralumwandlungen auf.

Sos Serpentinit, Talkschiefer und Aktinolithfels

Es gibt drei im Kartenmassstab darstellbare Vorkommen von Talkschiefer,
Serpentinit und Aktinolithfels. Das Vorkommen in einer Runse bei Weid n6rdlich
von Ober Gurtnellen (Koord.2691.590/1178.400) umfasst einen Kernbereich von
etwa 20 auf 10 m Ausdehnung, bestehend aus einem schwarzgriinen feinkGrnigen
Serpentinit. Am Ubergang zum Biotitgneis (GMyg) tritt lokal Chlorit- und Talk-
schiefer auf. Es diirfte sich dabei um das von HUGLY (1927a, S.32) ohne genaue
Ortsangabe erwidhnte Serpentinitvorkommen handeln. Etwa 200 m westlich davon
befindet sich bei Koord.2691.380/1178.390 ein griiner fein- bis mittelkdrniger mas-
siger Aktinolithfels.

Im untersten Bereich einer steilen, von Norden her zum Sellenenbach hin-
unterzichenden Runse ist im Sellenentobel ein Vorkommen von Talkschiefer auf-
geschlossen (Koord. 2697.780/1178.750). In der Runse sowie am Sellenenbach liegt
viel Schutt, der weitergehende Beobachtungen verunmaglicht.

Einzelne Blocke von Serpentinit im Hangschutt norddstlich des Steinstocks
im Etzli (Koord. 2696.600/1175.800) sowie beim kleinen Firn in der Nordostflanke
des Bristen (Koord.2695.100/1177.800) deuten auf weitere Vorkommen von ultra-
basischen Gesteinen, die aber nicht anstehend gefunden wurden beziehungsweise
an unzuginglichen Stellen liegen diirften.

ERSTFELD-ZONE

Die Erstfeld-Zone bildet im Gebiet des Urner Reusstals und dessen Seitenti-
lern den nordlichsten Teil des privariszischen Kristallins des Aar-Massivs. Gegen
Norden - im Gebiet der Atlasbldtter Engelberg und Schachental - taucht sie ab und
wird iiber einem permischen Verwitterungshorizont von autochthonen mesozoi-
schen Sedimentgesteinen stratigraphisch {iberlagert. Der Kontakt zur siidlich an-
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grenzenden Sustenhorn-Zone ist unscharf, da die Gesteine mineralogisch und
strukturell sehr dhnlich sind. Die Fortsetzung eines vom Siglisfadgritli (Atlasblatt
Meiental) herkommenden, im digitalen Gelindemodell swissALTI®*P gut erkenn-
baren tektonischen Lineaments wurde im Kartengebiet als Grenze zwischen der
Erstfeld- und der Sustenhorn-Zone interpretiert. Der Erstfeld-Gneiskomplex,
bestehend aus einem héufig als Lagenmigmatit (Metatexit) vorliegenden Biotit-
Plagioklasgneis, bildet die Hauptmasse der Erstfeld-Zone und steht in der nord-
westlichen Kartengebietsecke an. Eine detaillierte Beschreibung des Erstfeld-
Gneiskomplexes ist in LABHART et al. (2015a) enthalten.

GM, Erstfeld-Gneiskomplex: Biotit-Plagioklasgneis, hiufig als
Lagenmigmatit ausgebildet

Im Kartengebiet tritt der Erstfeld-Gneiskomplex nordwestlich eines tektoni-
schen Lineaments Intschialp-Amsteg-Waldiberg auf, das sich im nordlich an-
grenzenden Gebiet von Atlasblatt Schichental bis gegen die Chli Windgéllen fort-
setzt. Er besteht aus einem grau anwitternden, im frischen Bruch hellgrauen bis
hellbraungrauen fein- bis mittelkornigen Biotit-Plagioklasgneis mit variablen Aus-
priagungen des Gefiiges. Aufgrund einer verbreitet vorkommenden anatektischen
Uberprigung (Migmatisierung) ist der Biotit-Plagioklasgneis hiufig als Metatexit
bis Diatexit mit lagigem, schlierigem bis nebulitischem Gefiige ausgebildet. Die im
westlich anschliessenden Gebiet von Atlasblatt Meiental innerhalb des Erstfeld-
Gneiskomplexes relativ hdufig vorkommenden Schollen oder Ziige aus Kalksili-
katfels, Marmor, Amphibolit oder Serpentinit konnten im Kartengebiet nicht nach-
gewiesen werden.

Der Mineralbestand umfasst die Hauptgemengteile Plagioklas (30-45%),
Quarz (20-40%), Kalifeldspat (5-10%), Biotit (0-15%), Chlorit (0-10%) und Serizit
(0-10%), als Akzessorien treten Kalzit, Hellglimmer, Apatit, Zirkon und Pyrit auf
(LoTzE 1914, BUCHI 1976, BEKADDOUR 2009, K+P 2011). Nur lokal sind Granat,
Sillimanit, Graphit und Turmalin akzessorisch beigemengt. Der Biotit ist alpin oder
variszisch stellenweise in Chlorit umgewandelt. Weitere alpine beziehungsweise
variszische retrograde Neubildungen sind Serizit, Epidot und Zoisit/Klinozoisit.

Beim Gefiige dominiert ein unterschiedlich stark ausgeprigt lagiger bis ge-
bianderter migmatitischer Gneis, der auch als Lagenmigmatit beziehungsweise
Metatexit bezeichnet werden kann. Vorwiegend aus Glimmern gebildete dunkle
Lagen - meist aus braunem Biotit - wechsellagern mit leukokraten Lagen aus
Quarz und Feldspiten, in denen Plagioklas gegeniiber Kalifeldspat dominiert. Der
Lagenbau weist oft eine Kleinfiltelung im Zentimeter- bis Dezimeterbereich auf.
Vereinzelt treten im Zentimeterbereich verfaltete isoklinale Kleinfalten auf, die das
Vorhandensein von mehreren Deformationsphasen belegen. Bei den leukokraten
Lagen handelt es sich meist um Neosom, das als Folge der partiellen Aufschmel-
zung des Gneises gebildet wurde. Weiter kommt ein braungrauer feinkorniger, we-
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nig Biotit, Chlorit und Serizit fiihrender Gneis mit nur schwach ausgeprigtem
Lagenbau oder massiger Ausbildung vor. Relativ hiufig treten helle aplitisch-peg-
matitische oder granitische Einlagerungen im Gneis auf, die Kubikdezimeter bis
mehrere Kubikmeter grosse Bereiche einnehmen und meist diffuse Uberginge
zum Nebengestein aufweisen. Sie sind entweder auf eine lokal vollstindige Insitu-
Aufschmelzung des Altbestands des Gneises zurtickzufiihren oder stellen gros-
sere, migrierte Ansammlungen von Leukosom dar. Sie bestehen aus Quarz, Kali-
feldspat, Plagioklas und etwas Chlorit, wobei der Kalifeldspat gegeniiber dem
Plagioklas deutlich iiberwiegt. Die verschiedenen Gefiigetypen wechseln in ra-
scher Folge, auch kleinrdumig im Aufschlussbereich.

In der dlteren Literatur - noch ohne Kenntnis der Migmatitbildung - wurde
der Erstfeld-Gneiskomplex von verschiedenen Bearbeitern als Orthogneis magma-
tischen Ursprungs gedeutet und zeitweise sogar als «Erstfelder Granit» bezeichnet
(z.B.LOTZE 1914, PFLUGSHAUPT 1927, HUGLY 1927a, b, SIGRIST 1947). Grund fiir
diese Interpretation war neben der mineralogischen Zusammensetzung vor allem
das granitische Gefiige in den leukokraten Neosomlagen, das eine magmatische
Kristallisationsabfolge aufweist. Nach heutiger Auffassung werden der migmatiti-
sche Gneis und Migmatit des Erstfeld-Gneiskomplexes aufgrund des Auftretens
von detritischen Zirkonen proterozoischen und archaischen Alters (SCHALTEGGER
& GEBAUER 1999) als ein am Kontinentalrand abgelagertes Metasediment angese-
hen, das aus vorwiegend flyschartigen klastischen, teilweise karbonatischen Sedi-
menten hervorgegangen ist (SCHALTEGGER 1993, LABHART 1999). Es ist jedoch
nicht auszuschliessen, dass zusitzlich auch Gesteine magmatischen Ursprungs be-
teiligt sind (SCHALTEGGER 1993). Die Kristallisationsabfolge der leukokraten Neo-
somlagen wird als ein im Zuge der Anatexis des Gesteins entstandenes Gefiige
interpretiert (HUTTENLOCHER 1947, SCHALTEGGER 1984). Die Strukturen - Stoff-
bianderung, Foliation, Falten - diirften préivariszischen Ursprungs sein (LABHART
et al. 2015a, BERGER et al. 2017b). Seine heutige Gestalt erhielt der Erstfeld-Gneis-
komplex weitestgehend durch eine Metamorphose und druckbetonte Migmati-
sierung wihrend der kaledonischen Orogenese, deren Hohepunkt auf 456+2 Ma
datiert wurde (S.149, SCHALTEGGER 1993). Uber den Einfluss der variszischen
Gebirgsbildung im Erstfeld-Gneiskomplex ist wenig bekannt. Die alpine Deforma-
tion dussert sich im Wesentlichen in der Anlage vereinzelter Scherzonen.

Die Lagentextur fillt {iberwiegend steil nach Siidosten bis Osten beziehungs-
weise Nordwesten bis Westen ein. Im Gotthard-Basistunnel wurde in dem inner-
halb des Kartengebiets liegenden Abschnitt ein im Mittel steiles Ostsiidostfallen
gemessen (K+P 2011). Die Orientierungen der Faltenachsen zeigen ein uneinheit-
liches Bild: Im Gebiet westlich der Reuss kobnnen zum Teil missig steil bis flach
nach Norden oder Siiden einfallende Faltenachsen beobachtet werden, wohin-
gegen sie Ostlich der Reuss liberwiegend steil nach Osten einfallen. Im Gotthard-
Basistunnel kann aus den gemessenen Orientierungen des Lagenbaus eine eben-
falls steil nach Osten einfallende Faltenachse konstruiert werden (K+P 2011).
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Pri- bis friihvariszische Metasedimente und Metavulkanite
(Cavardiras-Gruppe)

Die Cavardiras-Gruppe wurde von OBERHANSLI et al. (1988) eingefiihrt und
umfasst Vulkanite und vulkanoklastische Gesteine karbonischen Alters, deren
Metamorphose und Deformation élter als die frithvariszischen Intrusiva der Roti-
firn-Gruppe (T6di-Granit, 333+2 Ma) sind. Zur Cavardiras-Gruppe werden die
Bifertenfirn- und die Val-Gliems-Formation gezidhlt (BERGER et al. 2017a), wobei
nur letztere im Kartengebiet vorkommt.

Py Val-Gliems-Formation: Metaignimbrit, dazitischer Metatuffit und
Metakonglomerat mit Komponenten von Amphibolit, Gneis und Granit

Die von BOHM (1988) definierte Val-Gliems-Formation, die im gleichnami-
gen Tal nordostlich des Kartengebiets - im Gebiet der Atlasbldtter Trun und Todi -
ihre Hauptverbreitung hat, umfasst eine Abfolge von vulkanoklastischen und klas-
tischen Sedimentgesteinen. Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg ist nur der westliche
Auslédufer der Val-Gliems-Formation als schmaler, nach Stidwesten auskeilender
Zug anstehend. Die westlichsten zur Val-Gliems-Formation gehdrenden Auf-
schliisse befinden sich an der Fuorcla da Strem Sut (Koord.2702.510/1176.460).
Weiter 0stlich, an der Fuorcla da Cavardiras, setzt die Hauptmasse mit einer Méch-
tigkeit von etwa 150 m ein, die - unter allméhlicher Zunahme der Michtigkeit -
vom Val Cavardiras durch das hintere Val Russein bis ins Val Gliems zieht, wo sie
von den autochthonen mesozoischen Sedimentgesteinen stratigraphisch {iberla-
gert wird. Nach FRANKS (1968b) stellen die als Bifertenfirn-Formation bezeichne-
ten Metasedimente im tektonischen Fenster norddstlich des Todis die Fortsetzung
der Val-Gliems-Formation dar. Die Val-Gliems-Formation wurde erstmals von
WEBER (1924) als eine gegeniiber dem prévariszischen Kristallin weniger stark me-
tamorphe Gesteinsabfolge erkannt und kartiert. Eine ausfiihrliche lithologische
Beschreibung stammt von EUGSTER (1951); weitere Bearbeiter waren FRANKS
(1968a), BOHM (1986, 1988), GNOS (1988) und VOGELI (1988).

Die Hauptmasse der Val-Gliems-Formation besteht aus Metapyroklastit, der
als dazitischer Metatuffit und Metaignimbrit interpretiert wird. Weiter kommen
Einschaltungen von Metatuffit und Metakonglomerat (Epiklastit) vor, die als Ab-
lagerungen eines an den Flanken von Vulkanen niedergegangen Schlamm- und
Schuttstroms (Lahar) gedeutet werden (BOHM 1988). Beim Metapyroklastit handelt
es sich um ein hellgraues bis griines sehr feinkGrniges massiges bis schwach ver-
schiefertes Gestein. Mineralogisch besteht es hauptsédchlich aus Quarz, Plagioklas
und Amphibol, bei dem es sich zum grossten Teil um neu gebildeten Aktinolith
handelt (BOHM 1986). Metatuffit und Metakonglomerat - heute als Konglomerat-
gneis vorliegend - fithren hauptsichlich Komponenten von schwarzgriinem fein-
bis grobkornigem Amphibolit sowie untergeordnet von hellem Gneis und Granit.
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Fig. 14: Metakonglomerat (Konglomeratgneis) der Val-Gliems-Formation. Ostlich der Cavardiras-
hiitte (Koord. 2705.480/1177.770). Foto C.Gisler.

Die rundlichen bis plattigen Komponenten sind bis 25cm gross, die Matrix besteht
aus dazitischem Metatuffit (Fig. 14).

In den Gesteinen der Val-Gliems-Formation konnen ausserhalb des Karten-
gebiets im Val Russein und im Val Gliems (Atlasblatt Trun) drei Arten von pla-
naren Strukturen unterschieden werden: die sedimentidre Schichtung sowie eine
variszische und eine alpine Schieferung (EUGSTER 1951). Die deformierte sedi-
mentére Schichtung wird um eine grosse, steilstehende Falte mit einer in der varis-
zischen Schieferung liegenden Faltenachse gebogen (BOHM 1988). Innerhalb des
Kartengebiets, im geringmaichtigen westlichen Teil der Val-Gliems-Formation,
dominiert die steil stidsiidostfallende alpine Schieferung. Der Konglomeratgneis
dagegen weist in diesem Gebiet eine zum Teil Nord-Siid streichende Schieferung
auf, die als variszisch eingestuft wird (EUGSTER 1951, GNOS 1988). Im Tddigebiet
nordostlich des Kartengebiets werden die verfalteten vulkanoklastischen Sedi-
mentgesteine diskordant von der Intrusion des frithvariszischen To6di-Granits
(333%£2 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1995) abgeschnitten, was auf eine pré- bis
frithvariszische Ablagerung und Deformation im Frithen Karbon hinweist.
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Aufgrund des Mineralbestands und des Gefliges nimmt FRANKS (1968b)
eine mit der Intrusion des Todi-Granits einhergehende kontaktmetamorphe Uber-
pragung im Bereich der Hornblende-Hornfels-Fazies mit anschliessender griin-
schieferfazieller Uberpriagung wihrend der variszischen Gebirgsbildung an. Ge-
miss BOHM (1986) erreichte die variszische Metamorphose griinschieferfazielle
bis hochstens amphibolitfazielle Bedingungen.

Val-Gliems-Formation mit gehduftem Auftreten von sauren Gdngen

Stellenweise werden die Gesteine der Val-Gliems-Formation intensiv von
Apliten, Pegmatiten und Granitapophysen durchadert. Als Ursache wird die Intru-
sion benachbarter Granite wie beispielsweis des Todi-Granits im Norden und des
Strem-Granits im Siiden angesehen. Aus diesem Grund wird die Val-Gliems-For-
mation &lter als diese Intrusiva eingestuft (EUGSTER 1951, FRANKS 1968b). Die
Ganggesteine konnen in eine &ltere, tektonisch wenig {iberprigte und eine jiin-
gere, nicht iberprigte Gruppe unterteilt werden (FRANKS 1968b).

Friihvariszische Intrusiva
(Rotifirn-Gruppe)

In das privariszische Kristallin des Aar-Massivs ist eine beachtliche Anzahl
von variszischen bis postvariszischen Intrusivkorpern eingedrungen. Diese umfas-
sen einerseits sehr grosse Korper, wie denjenigen des seit langem bekannten und
sehr gut erforschten Zentralen Aare-Granits, andererseits aber auch eher kleinere,
iiber die sehr wenig bekannt ist, wie beispielsweise den Rossbodenstock-Diorit.

Mit Hilfe von radiometrischen Altersbestimmungen konnten zahlreiche Int-
rusivkorper datiert werden (SCHALTEGGER & VON QUANDT 1990, SCHALTEGGER &
CORFU 1992, 1995). Dabei konnte aufgezeigt werden, dass im Aar-Massiv drei zeit-
lich klar unterscheidbare Intrusionszyklen (magmatische Pulse) vorliegen (SCHALT-
EGGER 1994, 1997), die - von alt nach jung - als Roétifirn-, Fruttstock- und Haslital-
Gruppe bezeichnet werden (BERGER et al. 2017a, b). Innerhalb des Kartengebiets
kommen Intrusiva aller drei Intrusionszyklen vor.

Keine radiometrischen Altersbestimmungen liegen vom Bristenstock-Syenit,
vom Russein-Diorit, vom Bugnei-Granodiorit, vom Pardatschas-Granit und von
den zwei kleinen GranitkOrpern im hinteren Maderanertal (Balmenegg- und Hin-
terbalm-Granit) vor. Diese wurden jedoch aufgrund verschiedener Kriterien wie
Feldbefunden, chemischer und mineralogischer Zusammensetzung sowie tektoni-
scher Stellung einem der drei Intrusionszyklen zugeordnet. Im Falle des Strem-
Granits existiert eine radiometrische Altersbestimmung, die aber im Widerspruch
zu Feldbeobachtungen steht (S.78, LABHART 1999).
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Die Intrusiva der Rétifirn-Gruppe werden mit dem &dltesten Intrusionszyklus
assoziiert, bei welchem die Plutonite im Frithen Karbon (334-332 Ma, SCHALT-
EGGER & CORFU 1992, 1995) in das pravariszische Kristallin eingedrungen sind.
Nach SCHALTEGGER et al. (1991) handelt es sich dabei um kaliumreiche bis shosho-
nitische Bildungen, die aufgrund ihres Intrusionsalters als friihvariszisch gedeutet
werden («Group A» von SCHALTEGGER 1994). Im Kartengebiet werden neben den
basischen Magmatiten im Allgemeinen, der Val-da-Surplattas-Diorit, der Giuv-
und der Bristenstock-Syenit sowie der Todi- und der Punteglias-Granit zur Roti-
firn-Gruppe gezihlt.

) Basische Magmatite i. Allg.: Diorit, Mikrodiorit, Lamprophyr s.1.

Im Kartengebiet treten an mehreren Stellen schmale Ziige mit vorwiegend
griinlichen, meist eher feinkérnigen dioritartigen Gesteinen auf. Meist liegen sie
am Rand von oder zwischen variszischen Intrusiva. Aus der Literatur ist relativ
wenig liber diese Gesteine bekannt. WEBER (1904, S.7) beschreibt beispielsweise
einen Aufschluss unmittelbar nérdlich der Rientalliicke (Koord. 2691.990/1170.240),
wo am Bichenstocksiidgrat auf einer Breite von etwa 40 m mehrere Vorkommen
von einem «granitisch struierten, mittel- bis kleinkdrnigen Gestein von bald mehr
syenitischem, bald mehr dioritischem Charakter und massiger bis gneissiger Tex-
tur» auftreten. In diesem Gestein findet sich an einer Stelle etwas weiter westlich
eine verschieferte Scholle aus Giuv-Syenit. Durch das Abschmelzen des kleinen
Firnfelds ostlich der Rientalliicke ist in den letzten Jahrzehnten ein grosserer Be-
reich zum Vorschein gekommen, in welchem eher feinkornigere Gesteine mit
einem lamprophyrischen bis mikrodioritischen Habitus vorkommen. Gegen Nor-
den folgt die siidliche Randfazies des Zentralen Aare-Granits.

Ostlich des Sunnig Wichels (Koord.2695.700/1174.000) treten innerhalb des
Zentralen Aare-Granits dhnliche Gesteine wie an der Rientalliicke auf, die von
HUBER (1948) als michtiger, langgezogener Dioritporphyrit kartiert wurden. Zu-
sdtzlich kommen auch dioritische bis granodioritische Gesteine vor. Genauere
Untersuchungen sind jedoch nicht vorhanden.

Ein weiteres Vorkommen befindet sich in den eisfreien Felsen nordlich des
Brunnifirns im Brunnital (Koord.2704.000/1177.570), das von RIESEN (1991) als
Lamprophyr kartiert wurde. Am Nordrand des Brunnifirns (Koord.2703.700/
1177.350) ist zu beobachten, wie griiner feinkorniger Diorit durch die Intrusion des
To6di-Granits in Schollen zerlegt wurde. Detailliertere Untersuchungen liegen kei-
ne vor, und weitere Angaben fehlen. Vergleichbare Gesteine sind auch siidostlich
der Biindnerchélen zu finden (Koord. 2704.390/1178.510).

Altersbestimmungen existieren keine. Das Vorkommen nordlich des Brunni-
firns diirfte aufgrund der Feldbeobachtungen élter sein als der Tédi-Granit und
kann mit den dioritischen Gesteinen - unter anderen dem Curtin-Monzonit - im
ostlich anschliessenden Gebiet von Atlasblatt Trun Korreliert werden, die etwas
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ilter als der Punteglias-Granit sind (KUPFER 1977). Bei den Vorkommen innerhalb
des Zentralen Aare-Granits ist die Alterseinstufung unklar.

dys Val-da-Surplattas-Diorit: Hornblende fiihrender Diorit

Nordlich des Val Cavardiras erstreckt sich von Crap da Bos bis ins Val da Sur-
plattas ein schmaler, gegen Osten sich in mehrere Aste aufteilender Zug aus Diorit
(EUGSTER 1951). Der Zug liegt in der norddstlichen Fortsetzung der oben bespro-
chenen Vorkommen von basischen Magmatiten, mit denen er genetisch verbunden
sein diirfte. Der Diorit enthélt etwa 30% Hornblende. Die Feldspéte sind vollstdn-
dig zu Serizit und Klinozoisit/Epidot umgewandelt worden. Quarz und Kalzit sind
zu etwa 10% vertreten. Akzessorisch kommen Titanit, Apatit, Zirkon und Magne-
tit vor. Chlorit ist als Abbauprodukt von Hornblende vorhanden. Trotz der volligen
Zersetzung der Feldspite erscheint das Gestein massig.

Der Dioritzug folgt dem Kontakt zwischen dem Piz-Cuolmet-Gneiskomplex
im Norden und dem T6di-Granit im Siiden. Einzelne Schollen des Diorits kénnen
nach Nordosten bis ins Val Gronda da Cavrein verfolgt werden (EUGSTER 1951).

Aufgrund der Feldbeobachtungen ist der Val-da-Surplattas-Diorit dlter als
der Todi-Granit (333 +£2 Ma). Naheliegend ist die Annahme einer Entstehung im
Zusammenhang mit der Intrusion des Curtin-Monzonits, die auf 334+2.5 Ma
datiert wurde (SCHALTEGGER & CORFU 1995).

oG Giuv-Syenit: mittel- bis grobkorniger porphyrischer Quarzsyenit bis
-monzonit

Innerhalb des Kartengebiets ist, mit Ausnahme einiger Ausldufer im Siidwes-
ten (Atlasblatt Oberalppass), der gesamte, Stidwest-Nordost streichende Intrusiv-
korper des Giuv-Syenits aufgeschlossen. Die Hauptmasse des Giuv-Syenits bildet
einen etwa 14km langen, leicht s-férmigen Zug. Die maximale Breite von 1km er-
reicht er in der Gegend des Piz Giuv/Schattig Wichel; gegen Osten und Westen
nimmt seine Michtigkeit jeweils rasch ab. Stellenweise setzt er auf kurzen Stre-
cken ganz aus oder ist in Schollen zerlegt, wie beispielsweise Ostlich der Riental-
liicke oder westlich des Chriizlipasses. Ein zweiter, nur maximal 100 m méachtiger,
weitgehend in Schollen zerlegter Zug aus Giuv-Syenit zieht an der Slidgrenze des
Strem-Granits von Siidwesten her ins Gebiet von Atlasblatt Amsteg und kann bis
ins obere Val Mila verfolgt werden.

Der Giuv-Syenit wurde von WEBER (1904) eingehend beschrieben. Er besteht
aus einem mittel- bis grobkornigen massigen bis missig stark verschieferten Quarz-
syenit bis -monzonit mit porphyrischem Gefiige. Hinsichtlich der mineralogischen
Zusammensetzung, des Gefiiges sowie der alpinen Uberpragung sind erhebliche
Variationen festzustellen. Neben einem nachfolgend genauer beschriebenen Haupt-
typ, der die liberwiegende Masse des Syenits aufbaut, tritt am Siidrand des Intru-
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sivkorpers auf einer Breite von bis zu 200 m eine saurere Fazies auf (WEBER 1904).
Diese im Val Strem auftretende relativ feinkGrnige saure Varietét des Syenits un-
terscheidet sich makroskopisch deutlich von dem in Figur 15 gezeigten Haupttyp.
Weiter kann am Nordrand des Syenits, im Gebiet des Piz Giuv sowie Ostlich der
Rientalliicke, eine etwas basischere Varietét auftreten.

Die mineralogische Zusammensetzung des Haupttyps umfasst Kalifeldspat
(57%), Hornblende (15%), Plagioklas (10%), Biotit (10%), Quarz (5%), Titanit (2%);
akzessorisch kommen Apatit, Zirkon, Allanit und Erze vor; retrograde alpine Neu-
bildungen sind Serizit, Epidot und Zoisit (WEBER 1904). Charakteristisch fiir den
Grossteil des Gesteins sind weisse, bis maximal 20mm lange und 8 mm breite
Alkalifeldspattafeln umgeben von dunklem Biotit und Hornblende, die dem Ge-
stein das charakteristische porphyrische Aussehen verleihen (Fig.15). Beim tafeli-
gen Feldspat handelt es sich fast durchwegs um Mikroklin, der von Albit perthi-
tisch und mikroperthitisch durchwachsen ist. Meist ist er nach dem Karlsbader
Gesetz verzwillingt. Die Hornblende - durchwegs eine gemeine, dunkelgriine
Hornblende - ist meist xenomorph ausgebildet. Weiter ist griiner Biotit vorhanden.
Quarz tritt sehr sparlich und makroskopisch oft nicht erkennbar auf, ist jedoch
stets vorhanden. Im Gegensatz zu den nur spirlich auftretenden und makrosko-
pisch meist nicht erkennbaren Vorkommen in den angrenzenden Intrusiva bildet
Titanit im Giuv-Syenit bis 3 mm grosse honigbraune idiomorphe K6rner. WEBER
(1904) bezeichnet denn auch Titanit als ein «Leitmineral» fiir den Giuv-Syenit.
Der Giuv-Syenit wird verbreitet von Géngen durchschlagen. Es kommen Aplite,
basische Ginge und Ginge aus porphyrischem Mikrogranit vor. Ihre Dichte ist
meist so gross, dass kaum ein grosserer Aufschluss des Giuv-Syenits gefunden
werden kann, der nicht von zahlreichen Géingen durchschlagen wird.

Das Geflige des Giuv-Syenits weist stellenweise eine sehr ausgeprigte pri-
mirmagmatische Fliesstextur auf, die durch die eingeregelten Kalifeldspattafeln
abgebildet wird. Bisweilen konnen sogar Wellungen und Umbiegungen beobach-
tet werden. Daneben treten vollig isotrope Gefiige auf (Fig.15). Dieses primire
Geflige wird durch die alpine Schieferung in unterschiedlichem Masse iliberprigt.
Im Innern der Hauptmasse ist der Giuv-Syenit meist noch massig und von spéte-
ren (variszischen oder alpinen) Deformationen kaum beeinflusst. Randlich und in
der ausgediinnten siidwestlichen und nordostlichen Fortsetzung des Intrusivkor-
pers hingegen ist meist eine leichte bis missig starke alpine Verschieferung fest-
stellbar. Der Giuv-Syenit wurde im Gotthard-Basistunnel nicht durchfahren und
scheint oberhalb des Tunnelniveaus auszukeilen (GUNTLI et al. 2016)

Ein charakteristisches Merkmal des Giuv-Syenits ist seine ausserordentlich
hohe Radioaktivitit, die bereits in den 1920er-Jahren erkannt und untersucht wur-
de (HIRSCHI 1920, 1924, 1925, 1927). Fortgesetzt wurden die Untersuchungen in
den 1960er- und 1970er-Jahren (LABHART & RYBACH 1971). Der Giuv-Syenit stellt
eines der radioaktivsten Gesteine der Schweiz dar und fiihrt im Mittel tiber 22 ppm
Uran und tiber 66 ppm Thorium. Die Radioaktivitit zeigt im Allgemeinen eine
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Fig.15: Angewitterte Oberflidche des Giuv-Syenits mit den charakteristischen Alkalifeldspatta-
feln. Nordostlich der Alpliliicke, oberes Val Val (Koord.2694.760/1171.430). Foto C.Gisler.

zonare Verteilung und erreicht in den saureren Bereichen am Siidrand und im 6st-
lichen Teil des Intrusivkorpers die hchsten Werte (LABHART & RYBACH 1971).

Der Kontakt des Hauptzugs gegen Norden zum Zentralen Aare-Granit ist
tektonisch meist nur gering liberprigt. Im Stiden ist dagegen ist eine deutliche tek-
tonische Uberprigung feststellbar (LABHART 1977).

Eine von keinem anderen Intrusivkorper des Kartengebiets bekannte Er-
scheinung sind die sehr zahlreich auftretenden Ziige aus préavariszischem Gneis
(feinkdrniger Biotitgneis, Biotit-Muskovitschiefer, Pyg) die den Giuv-Syenit durch-
ziehen (S.37f).

Am Nordostgrat des Hilsistocks (Koord. 2696.800/1173.230) befinden sich in-
nerhalb des Giuv-Syenits kleinere, im Kartenmassstab nicht darstellbare Vorkom-
men von Kalksilikatfels. Es handelt sich um linsenférmige Schollen von Faust- bis
Metergrosse, die im Giuv-Syenit oder in den den Giuv-Syenit durchquerenden Zii-
gen von privariszischem Gneis (Pyg) eingelagert sind. Die schwach rétlich und
griinlich gesprenkelten dichten bis feink6rnigen Kalksilikatfelsschollen bestehen
aus farblosem xenomorphem Diopsid, Zoisit, Quarz, Albit, und Kalzit; in den gros-
seren Schollen kommt zusétzlich Granat vor (HUBER 1948).
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U-Pb-Altersbestimmungen an Zirkon und Titanit ergaben ein Alter von
334125 Ma beziehungsweise 331+2 Ma (SCHALTEGGER & CORFU 1992). Das ho-
here Alter des Giuv-Syenits gegeniiber demjenigen des Zentralen Aare-Granits
(297+£2 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1992) ist auch im Feld an gut aufgeschlos-
senen Kontakten norddstlich der Rientalliicke ersichtlich, wo Schollen von Giuv-
Syenit im Zentralen Aare-Granit schwimmen (Koord.2692.400/1170.450, WEBER
1904). Die zwischen Val Val und Val Giuv innerhalb des Strem-Granits auftreten-
den Schollen von Giuv-Syenit implizieren - im Gegensatz zu den radiometrischen
Altersbestimmungen des Strem-Granits (350 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1992) -
ein hoheres Alter fiir den Giuv-Syenit (S.78, HUBER 1948).

oy Bristenstock-Syenit: mittelkorniger, Quarz fithrender Hornblendesyenit

Von der Nordwestflanke des Bristen (bei Stuben, Koord.2694.000/1178.150)
beschreibt JENNI (1973) ein Vorkommen eines Quarz fithrenden Hornblende-
syenits. Dieses liegt als ein ungefihr parallel zum alpinen Streichen orientierter,
mehrere hundert Meter langer und etwas iiber 100m breiter Zug innerhalb des
pravariszischen Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes. Im zentralen Teil ist der
Hornblendesyenit massig, gegen die Riander zunehmend stirker verschiefert. Das
helle, meist fein- bis mittelkdrnige Gestein besteht aus Hornblende (25-400%),
Kalifeldspat (25-30%), Plagioklas (5-20%), Quarz (2-10%), und Biotit (1-5%);
Nebengemengteile sind Titanit, Klinozoisit, Allanit, Serizit, Apatit und Kalzit
(JENNI 1973). Die Hornblende ist hypidiomorph bis idiomorph und voéllig rich-
tungslos gewachsen. Kalifeldspat weist perthitische Entmischungen auf, Plagio-
klas bildet fast immer polysynthetische Zwillinge. Titanit ist bis 1mm gross und
oft makroskopisch gut erkennbar (Fig. 16). Biotit bildet stellenweise bis etwa 1cm
grosse Blittchen. Er ist ein primérer Bestandteil des Gesteins, kommt aber auch
als sekundédre Neubildung beim Abbau von Hornblende vor. Sekundére Neubil-
dungen sind zudem Klinozoisit, Serizit und Kalzit. Besonders in den randlichen
Partien des Vorkommens sind die Feldspéte serizitisiert und saussuritisiert.

Zum Bristenstock-Syenit liegen keine radiometrischen Altersbestimmungen
vor. Die Beziehungen zum Nebengestein sind im Feld nicht klar feststellbar, da
der Kontakt zum prévariszischen Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex nirgends
aufgeschlossen ist. Gegen Siidwesten zieht der Bristenstock-Syenit in das steile,
im oberen Teil unzugingliche Teiftal. Die im Gegensatz zum umgebenen Ofen-
horn-Stampfhorn-Gneiskomplex meist massige Ausbildung des Syenits spricht fiir
eine eher junge, wahrscheinlich variszische Bildung. Aufgrund der mit einigen In-
trusiva des iltesten Intrusionszyklus (Rotifirn-Gruppe), wie beispielsweise dem
Giuv-Syenit, dem Punteglias-Granit und dem Curtin-Monzonit, vergleichbaren
mineralogischen Zusammensetzung ist eine friithvariszische Entstehung denkbar.
Makroskopisch ist jedoch keine Ahnlichkeit mit dem weiter siidlich vorkommen-
den Giuv-Syenit vorhanden.
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Fig. 16: Bristenstock-Syenit (Detailaufnahme). Makroskopisch gut erkennbar sind die schwarze,
oft stengelig entwickelte Hornblende und der charakteristisch honigfarbene gelbbraune Titanit;
der ebenfalls vorhandene Biotit ist nur schlecht von der Hornblende zu unterscheiden.
Foto C.Geisler.

Yr Todi-Granit: mittel- bis grobkorniger Granit

Innerhalb des Kartengebiets tritt vom Val Strem im Westen bis ins Val Gron-
da da Cavrein am Ostlichen Kartengebietsrand ein heller, teilweise gleichkdrniger
bis deutlich porphyrischer mittel- bis grobkérniger Granit auf. Er bildet einen
mehrere hundert Meter breiten, stellenweise in mehrere Aste aufgeteilten, West-
stidwest- Ostnordost streichenden Zug, der sich 6stlich des Val Gronda da Cavrein
bis in die Westflanke des T6dis fortsetzt, wo er unter Gletschern und den autoch-
thonen mesozoischen Sedimentgesteinen verschwindet (Atlasbldtter Trun und
Todi). Illustrative Aufschliisse des Todi-Granits finden sich verbreitet im oberen
Brunnital, am Gwasmet und von dort entlang der nordlichen Talseite des Val Ca-
vardiras bis zur Muota da Cavrein.

Die Zuordnung dieses Granitkorpers wird in der Literatur kontrovers disku-
tiert. Frithere Bearbeiter haben diesen Granitzug entlang des Val Cavardiras als
ostliche Fortsetzung des Zentralen Aare-Granits interpretiert (HUBER 1948). Diese



52

Interpretation wurde von EUGSTER (1951), der diesen Granitzug als «Zentralen
Granitgneis» bezeichnete, und von BOHM (1986) gestiitzt. Nachfolgende Bearbei-
ter wie GNOS (1988), VOGELI (1988) und RIESEN (1991) kamen aufgrund von mine-
ralogischen und geochemischen Untersuchungen sowie Feldaufnahmen im obe-
ren Brunnital zur Ansicht, dass der «Zentrale Granitgneis» von EUGSTER (1951)
nicht die Ostliche Fortsetzung des Zentralen Aare-Granits sein konne. Aus diesem
Grund fiihrte RIESEN (1991) die Bezeichnung «Gwasmet-Granit» ein. Wegen der
geographischen Lage und der grossen Ahnlichkeit mit dem Tédi-Granit (ESCHER
1911, HUGI 1941) wird dieser Granit auf dem vorliegenden Kartenblatt als westliche
Fortsetzung des Todi-Granits (Todi-Granitkomplex nach BERGER et al. 2017b) ge-
deutet, der nordostlich des Todis in einem Kkleinen Areal innerhalb des tektoni-
schen Fensters des Bifertenfirns aufgeschlossen ist.

Im Rahmen der Feldaufnahmen fiir das vorliegende Atlasblatt konnte besté-
tigt werden, dass der Zentrale Aare-Granit in der Ostflanke des Oberalpstocks
endet. Er nimmt im oberen Brunnital die topographisch etwa tiber 2700 m ii. M. ge-
legenen Gebiete ein und iiberlagert mit magmatischem Kontakt den darunterlie-
genden Piz-Cuolmet- und den Straligenstockli-Gneiskomplex. Der Todi-Granit
dagegen keilt am Gwasmet und am Schwarzstdckli gegen oben in einzelne schma-
le Apophysen aus und erreicht nur in topographisch tiefer gelegenen Gebieten wie
im Val Cavardiras oder im oberen Brunnital eine grossere Ausdehnung. Die Fort-
setzung des Todi-Granits vom oberen Brunnital gegen Westen ist wegen der Be-
deckung durch den Brunnifirn nicht genau fassbar. Im oberen Val Strem kommen
innerhalb des privariszischen Kristallins (Piz-Cuolmet-Gneiskomplex und Chriiz-
listock-Migmatit) einige Apophysen eines porphyrischen Granits vor, die in der
vorliegenden Karte als westlichste Ausldufer des Todi-Granits gedeutet werden.

Der Mineralbestand umfasst Quarz (35-40%), Plagioklas (Albit, 20-30%),
Kalifeldspat (20-25%), Serizit (5-10%) und Biotit (1-7%); als Nebengemengteile
kommen Epidot, Chlorit, Apatit, Zirkon, Titanit, Allanit und Erzminerale vor
(EUGSTER 1951, VOGELI 1988). Quarz ist vollig rekristallisiert und bildet ein poly-
gonales Pflaster. Plagioklas kommt in der Form von ziemlich reinem Albit vor
und ist oft leicht saussuritisiert. Kalifeldspat ist mikroperthitisch bis perthitisch
entmischt. Serizit, Epidot und Chlorit sind mengenmissig bedeutsame Neubil-
dungen.

Im unteren und mittleren Val Cavardiras grenzt der T6di-Granit gegen Siiden
mit einem stark gestorten tektonischen Kontakt an die Val-Gliems-Formation. Ein
primérer Kontakt ist nirgends aufgeschlossen. In Kontaktndhe ist der T6di-Granit
auf einer Breite vom 50 bis 100 m stark verschiefert. Die Metasedimente der Val-
Gliems-Formation sind in diesem Gebiet von zahlreichen aplitischen und pegma-
titischen Giéngen sowie Granitapophysen durchsetzt (EUGSTER 1951), die vom
Todi-Granit stammen konnten und somit ein dlteres Alter der Val-Gliems-Forma-
tion gegeniiber dem Granit implizieren. Diese Beobachtung stimmt mit den Ver-
hiltnissen im Fenster des Bifertenfirns tiberein. Dort hat der T6di-Granit in den



53

Fig.17: Intrusivkontakt zwischen dem To6di-Granit (links) und dem Piz-Cuolmet-Gneiskomplex
(rechts). In Kontaktnidhe wird der dunkle Gneis von hellen Apophysen des Granits durchschla-
gen. Nordlich Crap da Bos, Val Cavardiras (Koord.2705.600/1179.300). Foto C.Gisler.

Metasedimenten der Bifertenfirn-Formation, die als 6stliche Fortsetzung der Val-
Gliems-Formation angesehen wird (FRANKS 1968b), eine Kontaktmetamorphose
bewirkt. Im oberen Val Cavardiras schiebt sich ein Zug des Piz-Cuolmet-Gneis-
komplexes zwischen die beiden Einheiten. Der Kontakt des Granits zum Gneis ist
generell scharf (Fig. 17).

Eine radiometrische Altersbestimmung an einer Probe aus dem tektonischen
Fenster des Bifertenfirns ergab fiir den T6di-Granit ein Intrusionsalter von
33312 Ma (SCHALTEGGER & CORFU 1995). Die Platznahme des T6di-Granits er-
folgte somit etwa gleichzeitig wie diejenige des Giuv-Syenits und des Punteglias-
Granits.

Stark verschieferter Todi-Granit

Im Ostlichen Teil des Kartengebiets ist der Todi-Granit, wie oben erwihnt,
gegen den Kontakt zur siidlich angrenzenden Val-Gliems-Formation hin stark
verschiefert. Das Gestein ist generell etwas feinkorniger als die Hauptmasse des
Granits. Alpine Neubildungen wie Serizit und Chlorit sind hdufiger und bilden
die Schieferungsflidchen.
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Fig. 18: Angewitterte Oberflache des porphyrischen T6di-Granits. Stidlich des Gwasmet im obe-
ren Val Cavardiras. Foto C.Gisler.

Porphyrische Fazies des Todi-Granits

Das Verbreitungsgebiet der porphyrischen Varietit ist auf der Karte mit einer
Punktsignatur dargestellt. Deren Abgrenzung zur gleichkdrnigen Varietét ist aller-
dings unscharf, da beide Varietiten durch Uberginge fliessend ineinander iiber-
gehen. Die bis zentimetergrossen Porphyroklasten bestehen aus Kalifeldspat
(Fig.18).

Yru Punteglias-Granit: grobkorniger porphyrischer Granit

Im oberen Val d’Acletta (Koord. 2704.75/1174.80) befinden sich zwei ungefihr
im alpinen Streichen verlaufende Ziige eines stark verschieferten grobkdrnigen por-
phyrischen Granits mit grossen Kalifeldspateinsprenglingen und makroskopisch
erkennbarem Titanit. Die beiden Vorkommen liegen in der westlichen Fortsetzung
des im 0Ostlich angrenzenden Gebiet von Atlasblatt Trun auftretenden Punteglias-
Granits. Dabei konnte es sich um die von HUBER (1948, S.570) erwidhnten, aber
nicht ndher bezeichneten Schollenziige aus Punteglias-Granit handeln. Die Kon-
takte zu den Nebengesteinen sind nicht aufgeschlossen. In der Umgebung steht
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ein Diorit an, der in Schollen zerlegt - lokal oft stark angereichert und eigentliche
«Schollenzonen» (schollenreiche Fazies) bildend - hiufig innerhalb des Pardat-
schas-Granits vorkommt. Die Altersbeziehung zwischen dem Punteglias-Granit
und dem Pardatschas-Granit ist weiter Ostlich im Gebiet des Piz Alpetta (Atlas-
blatt Trun) ersichtlich. Dort belegen Scholleneinschliisse von Punteglias-Granit
innerhalb des Pardatschas-Granits, dass Ersterer dlter ist. Die Intrusion des Punte-
glias-Granits wurde auf 332+2 Ma datiert (SCHALTEGGER & CORFU 1992).

Ein weiterer Aufschluss eines dem Punteglias-Granit sehr dhnlichen Ge-
steins ist im Val Bugnei (Koord.2703.115/1171.625) zu finden. Die Kontakte zum
umgebenden Bugnei-Granodiorit sind nicht aufgeschlossen. Es diirfte sich hierbei
um ein ein sehr weit westlich liegendes Vorkommen des Punteglias-Granits han-
deln, dessen Hauptzug sich im Gebiet von Blatt Trun befindet (KUPFER 1974, 1977).

Mittelvariszische Intrusiva
(Fruttstock-Gruppe)

Aus kalkalkalischen Magmen intrudierten im Zeitraum zwischen 312 und
306 Ma Diorite und Granite, die heute vor allem im Ostlichen Aar-Massiv verbrei-
tet auftreten (SCHALTEGGER 1994). Die Intrusiva dieses zweitdltesten Intrusions-
zyklus werden nach BERGER et al. (2017a, b) als mittelvariszisch eingestuft und
unter dem Begriff Fruttstock-Gruppe zusammengefasst (S.45, «Group B» nach
SCHALTEGGER 1994). Zur Fruttstock-Gruppe gehoren im Kartengebiet der Rus-
sein- und der Diissi-Diorit sowie der Brunni-Granit.

ORu Russein-Diorit: feinkorniger Diorit

Die Hauptmasse des Russein-Diorits tritt dstlich von Disentis im Gebiet von
Atlasblatt Trun auf. Die Vorkommen von Griinschiefer - beziehungsweise «Epido-
tamphibolit» nach NIEDERER (1932) -, die einige Kilometer westlich von Disentis
im Kartengebiet anstehen, wurden aufgrund mineralogischer und geochemischer
Untersuchungen als stark verschieferte Varietiten des Russein-Diorits interpre-
tiert (WEHRLI 1896, NIEDERER 1932).

Siidlich von Plaun Menisch (Koord.2706.300/1173.150) tritt zwischen einzel-
nen Aufschliissen von Griinschiefer ein helles, griinlich grau anwitterndes fein-
korniges, relativ kompaktes Gestein auf, bei welchem lokal Uberginge zu Griin-
schiefer zu beobachten sind. Dieses Gestein weist eine grosse Ahnlichkeit mit
denjenigen von der Typuslokalitit des Russein-Diorits am Ausgang des Val Rus-
sein auf (WEHRLI 1896). Beim Gestein von Plaun Menisch diirfte es sich somit um
einen tektonisch weniger stark {iberprigten Teil des Russein-Diorits handeln, der
von der Umwandlung zu Griinschiefer verschont geblieben ist. Ebenfalls zum
Russein-Diorit wird ein Strassenaufschluss westlich von Acletta (Koord. 2706.660/
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1173.150) gestellt. Das dort vorkommende Gestein ist grau bis graugriin, vorwie-
gend dicht und fiihrt Feldspite als Einsprenglinge. Es konnte sich dabei um die
von WEHRLI (1896) beschriebene Ganggefolgschaft des Russein-Diorits handeln.

Von Disentis gegen Westen bis ins Val Segnas ldsst sich der Griinschiefer, der
als verschieferte Varietit des Russein-Diorits interpretiert wird, verfolgen. Detail-
lierte Beschreibungen dazu sind in NIEDERER (1932, als «Epidotamphibolit» be-
zeichnet) und NIGGLI (1944) zu finden. Es handelt sich dabei um einen Epidot-
Chlorit-Albitschiefer bis -gneis. Das feinkornige Gestein ist im frischen Bruch
griin und wittert dunkelgriin bis rostbraun an. Der urspriinglich im Diorit vorkom-
mende Plagioklas ist zu Albit umgewandelt worden und stark saussuritisiert. Ne-
ben den Hauptgemengteilen Epidot, Chlorit und Albit kommen zusétzlich Quarz,
Pyrit, Serizit und Leukoxen - ein feinkristallines Aggregat von Titanoxiden und
Titanit - vor (NIEDERER 1932).

Es liegen keine radiometrischen Altersbestimmungen vom Russein-Diorit
vor. Aufgrund petrographischer Ahnlichkeiten mit dem Diissi-Diorit (308+£2 Ma,
SCHALTEGGER & CORFU 1992) wird er der Fruttstock-Gruppe zugeordnet (BER-
GER et al. 2017b).

dp Diissi-Diorit: massiger, z.T. verschieferter Hornblende fiihrender Diorit
bis Gabbro, Monzonit und Biotit-Quarzmonzonit

Im Brunnital findet sich ein Komplex aus basischen, intermedidren und sau-
ren Intrusiva. Er wurde erstmals von SIGRIST (1947) erwidhnt und von GNOS (1988)
und RIESEN (1991) detaillierter untersucht und beschrieben. Innerhalb des Kom-
plexes lassen sich diverse Gesteinstypen unterscheiden, die petrographisch von
Hornblendegabbro {iber Hornblendediorit bis zu Monzonit, Biotit-Quarzmonzonit
und Leukogranit reichen (OBERHANSLI et al. 1987, GNOs 1988, RIESEN 1991). Da
eine petrographische korrekte Ansprache der vorkommenden Gesteine und de-
ren Abgrenzung im Feld oft nicht moglich ist, wird fiir den basischeren Teil des
Komplexes vereinfachend die Bezeichnung Diissi-Diorit verwendet (GNOS 1988,
RIESEN 1991). Einige Gesteinstypen bilden gréssere homogene Bereiche, andere
besetzen nur kleinere Areale. Ein Leukogranit, der als grosster homogener Bereich
vorkommt, wurde von GNOS (1988) als Brunni-Granit bezeichnet und in der Kar-
tenlegende als eigenstdndige lithostratigraphische Einheit ausgeschieden (S. 58f).
Der Diissi-Diorit ist im Talboden des Brunnitals nirgends aufgeschlossen, so dass
der Intrusivkomplex geographisch aus zwei getrennten Teilen besteht: Auf der
westlichen Seite des Brunnitals ist er am Fruttstock verbreitet, auf der Gstlichen
Seite in der Stidwestflanke des Gross Diissi/ Piz Git, wo er bis fast zum Gipfel
reicht.

Beim Diissi-Brunni-Intrusivkomplex kann vereinfachend von einem schalen-
artigen Aufbau gesprochen werden, der sich auf der stlichen Talseite vor allem
mit geochemischen Untersuchungen nachweisen ldsst (RIESEN 1991). Dabei befin-
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Fig. 19: Detailaufnahme des Diissi-Diorits. Schollen von dunklerem, eher basischem Diorit liegen

in einer Grundmasse aus hellerem, eher saurem Diorit (angewitterte Oberflidche, Hammerspitze

als Grossenvergleich). Unteres Brunnital im Gebiet des Tschingelseeli (Koord. 2705.400/1181.500).
Foto C.Geisler.

den sich die eher basischen Gesteinstypen im Zentrum des Komplexes, und die
eher sauren am Rand. Im Feld manifestiert sich diese geochemische Zonierung
allerdings nicht eindeutig, unter anderem bedingt durch fliessende, unscharfe
Uberginge und die im Meterbereich variierenden Gesteinstypen.

Genauere Untersuchungen im Geldnde zeigen, dass basische Magmen stets
von hoher differenzierten, sauren intrudiert und dabei oft in Schollen zerlegt wur-
den (Fig.19). Teilweise sind auch schlierige Ubergiinge vorhanden (GNoOs 1988,
RIESEN 1991). Die Randbereiche der Intrusion gegen das privariszische Kristallin
weisen einen granodioritischen Mineralbestand auf (RIESEN 1991). Der zentrale
Teil des Diissi-Diorits ist mehrheitlich massig, gegen die Riander nimmt die alpine
Uberprigung zu.

Der Mineralbestand der verschiedenen Gesteinstypen variiert sehr stark. Im
Gebiet des Fruttstocks kommen vereinzelt Hornblendegabbro und Meladiorit vor,
die jeweils bis zu 80% Hornblende enthalten (GNOS 1988). Deutlich hédufiger tritt
Diorit in verschiedenen Variationen auf. Im Handstiick handelt es sich um helle,
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zum Teil leicht griinliche fein- bis mittelkdrnige massige Gesteine. Ihr Mineralbe-
stand umfasst Plagioklas (Andesin, 25-55%), Hornblende (25-50%), Quarz (1-7%),
Kalifeldspat (1-7%) und Biotit (0-8%); akzessorisch kommen Titanit, Apatit, Alla-
nit und Kalzit vor; sekundire, retrograde Bildungen sind Serizit, Chlorit und
Epidot (SIGRIST 1947, GNOS 1988, RIESEN 1991). Plagioklas ist zum Teil saussuriti-
siert. Die schwarzbraune Hornblende ist bis 10 mm lang und meist idiomorph. Sie
weist manchmal einen sekundér entstandenen aktinolithischen Saum auf. Stellen-
weise ist sie auch in Biotit umgewandelt. Der ebenfalls verbreitet vorkommende
Monzonit enthélt generell etwas mehr Quarz als der Diorit, der Gehalt an Kalifeld-
spat ist auf Kosten von Plagioklas etwas hoher, und ein Teil der Hornblende wurde
durch Biotit ersetzt.

Die Kontakte zum prévariszischen Kristallin sind teilweise leicht alpin {iber-
prigt. Besonders im westlichen Teil des Intrusivkorpers ist eine intensive Verfin-
gerung von pravariszischem Kristallin mit Teilintrusionen und Apophysen des
Diissi-Diorits vorhanden. Der Verlauf des Intrusivkontakts kann in der steilen,
versackten und von Hakenwurf gepridgten Nordwestflanke des Fruttstocks nur
naherungsweise angegeben werden. Eine exakte Kartierung ist in diesem Geldnde
in Anbetracht der komplexen Verhiltnisse nicht moéglich. Die Beziehung des
Diissi-Diorits zur Tscharren-Formation konnte daher nicht festgestellt werden.
Gemaéss GNOS (1988) weist ein von SIGRIST (1947) als Amphibolit beschriebenes
Gestein im Griesserental (Koord.2700.270/1179.780) etwa 2,5km weiter westlich
grosse Ahnlichkeit mit dem Diissi-Diorit auf. Auf dem vorliegenden Kartenblatt
wurde es jedoch entsprechend den Untersuchungen von SIGRIST (1947) als Amphi-
bolit dargestellt.

Eine U-Pb-Altersbestimmung an Zirkon und Titanit ergab ein Alter von
30842 Ma (SCHALTEGGER & CORFU 1992). Der Diissi-Diorit ist somit wahrend
des zweitidltesten Intrusionszyklus («Group B» nach SCHALTEGGER 1994) entstan-
den, etwa gleichzeitig wie der Voralp-Granit oder der Schollenen-Diorit weiter
westlich, und wird der mittelvariszischen Fruttstock-Gruppe zugeordnet (BERGER
et al. 2017b).

Ver Brunni-Granit: heller mittelkérniger Granit

Der Brunni-Granit bildet als Leukogranit den grossten homogenen Korper
innerhalb des Diissi-Brunni-Intrusivkomplexes. Er wurde von GNoOs (1988) und
RIESEN (1991) als eigenstidndige lithostratigraphische Einheit ausgeschieden und
beschrieben. Sein Hauptverbreitungsgebiet liegt im mittleren Brunnital und er-
streckt sich iiber den Vorder Stotzig Grat bis ins Gebiet des Tschingelfirns.

Makroskopisch ist der Brunni-Granit ein helles, teilweise schwach griinliches
oder briaunliches mittelkdrniges Gestein. Vereinzelt ist ein leicht porphyrisches
Geflige mit bis zu 15mm grossen Feldspiten vorhanden. Ein grosser Teil des
Brunni-Granits ist schwach bis missig stark verschiefert. Massige undeformierte
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Bereiche sind selten. Eine Zunahme der Verschieferung ist randlich gegen das
privariszische Kristallin sowie generell von Norden nach Siiden festzustellen
(GNos 1988, RIESEN 1991).

Der Mineralbestand umfasst Quarz (30-40%), Kalifeldspat (30-40%), Plagio-
klas (20-30%), Biotit und Chlorit (3-5%); akzessorisch sind Allanit, Apatit und
selten Zirkon vertreten, sekundér treten Chlorit, Serizit, Epidot/Klinozoisit und
Hématit auf (GNOS 1988). Quarz bildet rekristallisierte feinkornige Aggregate. Ka-
lifeldspat ist mikroperthitisch entmischt und oft nach dem Karlsbader Gesetz ver-
zwillingt. Plagioklas ist meist saussuritisiert.

Gegen Nordosten ist der Brunni-Granit mit dem Straligenstockli-Gneiskom-
plex verfingert. Im Bereich des Intrusivkontakts ist hier lokal eine starke Verschie-
ferung beider Einheiten festzustellen, so dass sich das makroskopische Aussehen
der Gesteine sehr stark angleicht und eine scharfe Abgrenzung schwierig ist. Der
Kontakt zum préavariszischen Kristallin in der Westflanke des Hinter Stotzig Grat
ist nicht zugidnglich. Die Kontaktverhiltnisse sind daher in diesem Gebiet nicht
genau bekannt. RIESEN (1991) deutet den Kontakt in der Flanke des Hinter Stotzig
Grats als einen variszisch stark {iberprigten tektonischen Kontakt. Der Kontakt
gegen den Zentralen Aare-Granit ist lokal tektonisch gestort und weist Magnetit-
vererzungen auf (GNOS 1988).

Am Kontakt zum Diissi-Diorit treten vereinzelt dioritische Schollen im
Brunni-Granit auf. Das Vorhandensein von Feldspatxenokristallen in den Dio-
ritschollen sowie die rundliche Form der Schollen deuten darauf hin, dass das
granitische Magma in den noch nicht vollstdndig erstarrten Diissi-Diorit einge-
drungen ist (OBERHANSLI et al. 1987, RIESEN 1991). Das Bildungsalter des Brunni-
Granits diirfte daher demjenigen des Diissi-Diorits von 308 £2 Ma entsprechen
(SCHALTEGGER & CORFU 1992).

Spit- bis postvariszische Metasedimente und Vulkanite

Die charakteristische Abfolge aus hauptséichlich spitkarbonischen Metasedi-
menten, Vulkanoklastika und Vulkaniten wurde in der Kartenlegende als spit- bis
postvariszische Metasedimente und Vulkanite zusammengefasst (in der Literatur
auch als «Maderaner Group» bezeichnet, OBERHANSLI et al. 1988). Diese Abfolge
tritt mehrheitlich als diinne, steil einfallende Ziige auf, die zwischen verschiedenen
Einheiten des préivariszischen Kristallins eingeschuppt wurden; diese Ziige stellen
daher ein fundamentales Element fiir die Gliederung des privariszischen Kristal-
lins des Aar-Massivs dar. (SCHENKER 1987, SCHENKER & ABRECHT 1987, OBER-
HANSLI et al. 1988). Die im Kartengebiet vorkommenden spitkarbonischen Ge-
steinsabfolgen wurden von BERGER et al. (2017a, b) in die Diechtergletscher-Tschar-
ren-Zone im Siiden und die Lotschental-Maderanertal-Zone im Norden gegliedert.
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DIECHTERGLETSCHER-TSCHARREN-ZONE

Die Gesteine der Diechtergletscher-Tscharren-Zone wurden von BERGER at
al. (2017b) aufgrund der klaren chronologischen Beziehungen zur Intrusion des
Zentralen Aare-Granits von denjenigen der Lotschental-Maderanertal-Zone ge-
trennt, obwohl sie sowohl lithologisch als auch altersméssig sehr dhnlich sind. Im
Gegensatz dazu zeigen die Gesteine der Lotschental-Maderanertal-Zone keine
Intrusivkontakte zu den Intrusiva der Haslital-Gruppe (v.a.Zentraler Aare-Gra-
nit). Die Diechtergletscher-Tscharren-Zone umfasst die hauptsichlich im Karten-
gebiet vorkommende Tscharren-Formation sowie die Diechtergletscher-Formation
(Atlasblitter Guttannen und Urseren).

Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg setzt die Tscharren-Formation beim Spil-
lauisee im Hinteretzli ein und zieht quer {iber das Etzli ins Gebiet des Tscharren,
wo sie mit etwa 1400m die grosste Méchtigkeit erreicht. Im Gebiet Sellenen-
Tscharren-Lungental - Griesserental ist die Tscharren-Formation mit dem im
Norden folgenden privariszischen Kristallin des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneis-
komplexes kompliziert verzahnt und generell schwierig zu kartieren. Die Fortset-
zung der Tscharren-Formation gegen Osten ist bis in die Nordwestflanke des
Staldenhorelis (Koord.2702.000/1179.850) gut verfolgbar, wo sie von der Intrusion
des Zentralen Aare-Granits abgeschnitten wird. Der weitere Verlauf'ist in der stei-
len, versackten und von Hakenwurf geprigten Nordwest- und Nordflanke des
Fruttstocks nicht genau zu lokalisieren. Die Tscharren-Formation weist hier eine
deutlich reduzierte Michtigkeit auf oder setzt sogar ganz aus. Erst im Gebiet Hoch
Rinderbiel (Koord.2704.000/1181.300) erreicht sie nochmals eine Michtigkeit von
etwa 300m. Die nordostlichsten Aufschliisse sind am Brunnibach beziehungs-
weise etwas Ostlich davon zu finden. Ob sich die Formation in die steilen Hingen
im Gebiet Reistital fortsetzt, ist nicht feststellbar.

Der Begriff «Tscharren-Formation» wurde von FRANKS (1968a) eingefiihrt.
Er beschrinkte ihn allerdings auf die vorwiegend feinklastischen Gesteine am
Tscharren und bezeichnete die heute als Tscharren-Formation zusammengefasste
Lithologien als «Tscharren-Gruppe». Weitere lithologische Beschreibungen des
Gebiets stammen von PELUGSHAUPT (1927), SIGRIST (1947), SCHENKER (1986) und
BOTH (1999).

Die Tscharren-Formation besteht aus einem breiten Spektrum an Vulkaniten
und vulkanoklastischen Gesteinen (Pyroklastit, Tuffit und Epiklastit) von vorwie-
gend saurem Chemismus. FRANKS (1968a) beschrieb daneben einen feinkornigen
Mikrogranit («granitoider Subvulkanit»), der auch im Gotthard-Basistunnel ange-
troffen wurde (GUNTLI et al. 2016). Vereinzelt kommen schmale Lagen aus schwar-
zem Tonschiefer vor, die allerdings nur am Rossbodenstock (Koord.2697.090/
1175.540) im Kartenmassstab darstellbar sind. Zur Tscharren-Formation werden
zudem der Rhyolith am Siidgrat des Bristen (Koord.2695.170/1176.420) sowie der
Mikrogranit am Eingang ins Brunnital (Rinderbiel-Mikrogranit) gezihlt.
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Gegen Siiden grenzt die Tscharren-Formation mit einem tektonisch leicht
Uberpriagten Intrusivkontakt an den Zentralen Aare-Granit beziehungsweise an
den Rossbodenstock-Diorit (S. 89). Der Kontakt gegen das prévariszische Kristallin
im Norden ist nur im Gebiet Spillauiplatten gut aufgeschlossen und zugéinglich.
Bei Koord.2696.440/1179.280 ist zu beobachten, wie die Strukturen des unregel-
missig gebanderten Biotitgneises des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes ge-
gen den Kontakt zur Tscharren-Formation zusehends undeutlicher werden. Der
Biotitgneis weist am Kontakt eine brekzise Struktur auf. Mit unscharfem Uber-
gang folgt ein heller fein- bis mittelkorniger Metapyroklastit. Dieser Ubergang wird
als primérstratigraphische Auflagerung der vulkanosedimentidren Tscharren-For-
mation auf eine verwitterte Paldooberflache aus privariszischem Kristallin inter-
pretiert. Im Gegensatz zur Intschi-Formation sind in der Tscharren-Formation
grobkornige Brekzien- und Konglomerateinschaltungen haufig.

Die Gesteinsabfolge der Tscharren-Formation wurde von der alpinen Meta-
morphose leicht liberprigt. Beim auftretenden Biotit ist eine Unterscheidung
zwischen den durch die Intrusion des Zentralen Aare-Granits verursachten kon-
taktmetamorphen Bildungen von den alpinen, regionalmetamorphen schwierig
(SCHENKER 1986). Am Tscharren sind die Gesteine der Tscharren-Formation ver-
faltet (FRANKS 1968a), was als synmagmatische Deformation im Zusammenhang
mit der Intrusion des Zentralen Aare-Granits interpretiert wird (SCHALTEGGER &
CORFU 1995).

Eine U-Pb-Altersbestimmung an Tuffit und Ignimbrit der Tscharren-Forma-
tion ergab ein Alter von 303+4 Ma (SCHALTEGGER & CORFU 1995). Dies bedeutet,
dass die im Spiten Karbon an beziehungsweise nahe der Erdoberfléiche gebildeten
Vulkanite und Vulkanoklastika innerhalb weniger Millionen Jahre steilgestellt
und in eine Tiefe von mindestens 8 km versenkt wurden, bevor sie vom Zentralen
Aare-Granit an der Grenze Karbon/Perm (29712 Ma) intrudiert wurden (FRANKS
1968a, SCHENKER 1986).

hy Tscharren-Formation: Ignimbrit, Tuffit und vulkanosedimentiire
Gesteine

Im Gebiet Spillauisee-Witenalp wird die Tscharren-Formation von einer
hellgrauen fein- bis grobklastischen Abfolge aus Pyroklastit, Tuffit und Epiklastit
aufgebaut. Gesamthaft iliberwiegt ein feinkorniger, porphyrischer Pyroklastit.
Beim Spillauisee und in der Witenalp kommen jedoch auch vereinzelt Einschal-
tungen von rhyolithischer Brekzie mit bis zu 1 m langen Komponenten vor (Fig. 20).
Die illustrativsten Aufschliisse dieser Gesteine sind im Gebiet der Witenalp zu
finden (FRANKS 1968a).

Im Gebiet des Tscharrens konnte FRANKS (1968a) innerhalb der Tscharren-
Formation drei Member unterscheiden. Als &lteste Bildung beschreibt er ein
Ignimbritisches Member, das aus hell- bis dunkelgrauen fein- bis grobkornigen
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Fig.21: Ignimbrit mit hellen Fiamme. Ober Berenen, nordlich des Tscharren (Koord.2699.870/
1179.220). Foto C.Gisler.
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Fig.22: Tuffit im oberen Lungental nordlich des Tscharren (Koord.2699.390/1179.080).
Foto C.Geisler.

quarz- und feldspatreichen Gesteinen besteht. Eine ziemlich regelmaéssige, deut-
liche Schichtung sowie Schrigschichtung implizieren eine Bildung an der Erd-
oberfliche. Im Gestein hiufig auftretende glasige, resorbierte Quarzkorner, Lapilli
und Fiamme belegen die vulkanogene Herkunft des Ausgangsmaterials. Sie wer-
den als Ignimbrit sowie verschiedenartige priméire Tuffite - abgelagertes vulkani-
sches Auswurfmaterial beziehungsweise vulkanische Asche - interpretiert (Fig. 21,
22). Durch nachtrigliche Umlagerung der noch unverfestigten pyroklastischen Ab-
lagerungen entstand daraus sekundirer Tuffit und Epiklastit (Tonstein, Sandstein
und Konglomerat). Solche Gesteine dominieren in dem tiber dem Ignimbritischen
Member folgenden Konglomeratischen Member. Als Komponenten treten in diesen
Gesteinen Lithologien des liegenden Ignimbritischen Members auf. Als jlingstes
Glied folgt eine von FRANKS (1968a) als Tuff~-Member bezeichnete Einheit, die von
einem raschen Wechsel von Lapilli- und Kristalltuff, Ton- und Siltstein sowie
Sandstein aufgebaut wird. In ihrem Aussehen dhneln sie den im Ignimbritischen
Member auftretenden Lithologien, weisen aber einen eher dazitischen bis andesi-
tischen Chemismus auf.
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Bei den Einsprenglingen, Lapilli und Fiamme dominieren Quarz und Feld-
spat. In der Grundmasse sind neben diesen beiden Mineralen zusétzlich Serizit,
Epidot und Biotit hiufige Bestandteile (PFLUGSHAUPT 1927, FRANKS 1968a,
SCHENKER 1986). Die Paragenese Serizit-Biotit interpretiert SCHENKER (1986)
derart, dass Biotit bei der Intrusion des Zentralen Aare-Granits kontaktmetamorph
gesprosst und anschliessend durch die alpine Metamorphose rekristallisiert ist.

Nach FRANKS (1968a) ist die Tscharren-Formation etwa 180 m méchtig, intern
verfaltet und grosstenteils verkehrt gelagert. In ihrer ostnorddstlichen Fortsetzung
treten die epiklastischen Sedimente zuriick, und es dominiert fein- bis grobkorni-
ger Pyroklastit (Metatuffit und Metaignimbrit), der in Form von Serizitphyllit bis
eher massigem Serizitgneis auftritt.

hy, Schwarzer Tonschiefer

Schwarzer Tonschiefer kommt in geringméchtigen Lagen innerhalb des Pyro-
klastits und des Tuffits vor. Das einzige im Kartenmassstab darstellbare Vorkom-
men findet sich am Rossbodenstock (Koord. 2697.090/1175.540). Der Tonschiefer
enthilt lediglich 5-10% optisch nicht niher bestimmbare Tonminerale oder Glim-
mer und besteht sonst vorwiegend aus sehr feinkérnigem Quarz und einem bedeu-
tenden Anteil an Feldspat. Als Nebengemengteil ist Granat mit 1-2% vorhanden;
er diirfte durch die Kontaktmetamorphose im Zuge der Intrusion des Zentralen
Aare-Granits entstanden sein (SCHENKER 1986, SCHNEIDER AG 1993 a).

P, Massiger feinkorniger Mikrogranit, subvulkanisch

In der Westflanke des Etzli befindet sich innerhalb der Tscharren-Formation
ein helles feinkorniges Gestein magmatischen Ursprungs, das als Mikrogranit
bezeichnet wird. Dieser Mikrogranit wird als zeitgleich zur subaerischen Ablage-
rung der Tscharren-Formation entstandene subvulkanische Bildung interpretiert
(FRANKS 1968a, SCHENKER 1986). Eine genaue Abgrenzung zu den vulkanoklas-
tischen Gesteinen ist jedoch im steilen Geldnde nicht méglich.

Pr Rhyolith

Der Siidgrat des Bristen wird nordlich von Pkt.2897m (Koord. 2695.170/1176.420)
von zwei mehrere Dekameter michtigen Ziigen aus hellgrauem rhyolithischem
Gestein durchschlagen. Der siidliche Zug besteht aus einem hellen, braunlich
grauen Gestein mit sehr feinkorniger Grundmasse und bis etwa 3 mm grossen
Feldspateinsprenglingen. Es konnte sich dabei um den von PFLUGSHAUPT (1927,
S.347) beschriebenen «Porphyr vom Siidgrat des Bristenstocks» handeln, der, wie
er schreibt, keine Quarzeinsprenglinge enthalte und damit mit dem Porphyr
(Rhyolith) der Windgillen-Formation vergleichbar sei. Der nérdliche Zug besteht
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aus einem hellgrauen Gestein mit dichter Grundmasse und zahlreichen bis 2mm
grossen Quarz- und Biotiteinsprenglingen. In beiden Ziigen sind die Gesteine
massig und nur lokal ganz schwach verschiefert. Aufgrund der grossen Méchtigkeit
der beiden Ziige scheint eine Bildung als Gang eher unwahrscheinlich. In Betracht
kommt eine subaerische oder subvulkanische Entstehung, die sich mit den weiter
Ostlich anschliessenden Bildungen der Tscharren-Formation - subvulkanischer
Mikrogranit (p,) und Rinderbiel-Mikrogranit (my) - korrelieren lésst.

YR Rinderbiel-Mikrogranit: porphyrischer Mikrogranit

Nordwestlich des Hoch Rinderbiel am Eingang ins Brunnital tritt ein Gestein
auf, das als porphyrischer Mikrogranit bezeichnet wird (GNOS 1988). Das im fri-
schen Bruch dunkelgraue verschieferte Gestein besteht aus einer mikrokristalli-
nen Grundmasse, in der heller Kalifeldspat, Plagioklas und Quarz einige Milli-
meter grosse porphyrische Einsprenglinge bilden. Olivgriiner Biotit bildet in der
Grundmasse nestartige Aggregate.

Uber das Alter ist nichts bekannt. Vom Pyroklastit wird der Mikrogranit auf-
grund seines Gefiiges abgegrenzt (GNOs 1988). Eine Zugehdorigkeit zur Tscharren-
Formation - als subvulkanische Bildung - ist durchaus moglich.

LOTSCHENTAL-MADERANERTAL-ZONE

Im Gegensatz zur Diechtergletscher-Tscharren-Zone wurde die Lotschental-
Maderanertal-Zone nicht von den Intrusiva der Haslital-Gruppe (v.a.Zentraler
Aare-Granit) intrudiert; sie stellt deshalb nach BERGER et al. (2017a, b) einen eigen-
standigen, etwas weiter nordlich zur Ersteren verlaufenden Zug spatkarbonischer
Metasedimente, Vulkanoklastika und Vulkanite dar. Die Gesteine der Lotschen-
tal-Maderanertal-Zone weisen zudem keinerlei Anzeichen einer durch die Intru-
sion der Intrusiva der Haslital-Gruppe an der Grenze Karbon/Perm verursachten
Kontaktmetamorphose auf. Neben der im Kartengebiet vorkommenden Intschi-
Formation werden von Westen nach Osten die Goltschenried-, Trift-, Windgillen-
und Bifertengritli-Formation zur Lotschental-Maderanertal-Zone gezihlt (BER-
GER et al. 2017a, b).

Die Intschi-Formation besteht aus pyroklastischen, tuffitischen und epiklas-
tischen Ablagerungen, wobei sich die einzelnen Gesteinstypen teilweise in rascher
Folge abwechseln. Bei den Epiklastiten hervorzuheben sind die Vorkommen von
schwarzen schiefrigen kohligen Metasedimenten, unter anderen der Anthrazit
fiihrende Ton- und Siltstein beim Bristenstéfeli (S. 69f)).

Die Intschi-Formation zieht vom Siglisfadgritli im Westen (Atlasblatt Meien-
tal, LABHART et al. 2015b) siidlich von Intschi ins Urner Reusstal und streicht von
dort der Nordflanke des Bristen entlang ins Maderanertal, wo sie iiber eine Dis-
tanz von mehr als 5km von quartidren Lockergesteinen liberlagert ist. Erst am Fuss
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eines Felsbands nordwestlich von Frutt am nordlichen Kartengebietsrand (Koord.
2702.660/1181.980) tritt ein Pyroklastit auf, der als Fortsetzung der Intschi-Forma-
tion gedeutet wird. In nordostlicher Richtung kann die Intschi-Formation im
Gebiet von Atlasblatt Schichental (BRUCKNER & ZBINDEN 1987) bis ins Hiifital
verfolgt werden, wo der Pyroklastit nérdlich von mesozoischen Sedimentgesteinen
begleitet wird, die hier den Kern der stark zerscherten Synklinale der Windgillen-
Falte - in den vorliegenden Erlduterungen als Basislibeschicbung der abgescherten
Windgillen-Falte interpretiert (S. 138ff)) - bilden.

Die Gesteine der Intschi-Formation sind durch eine unterschiedlich starke
alpine Deformation charakterisiert, die im Allgemeinen gegen den ndrdlichen
Kontakt zum privariszischen Kristallin hin zunimmt. Im Gebiet Holzzug-
Schwandental nordlich von Gurtnellen dominieren Vorkommen von Pyroklastit,
der am nordlichen Kontakt zum privariszischen Kristallin stark verschiefert bis
phyllitisch ist. Ostlich davon, im Urner Reusstalquerschnitt, ist von Stiden nach
Norden eine Abfolge von Pyroklastit zu Epiklastit zu beobachten (SCHINDLER et
al. 1972). Auch hier sind die Gesteine gegen Norden zunehmen stérker verschie-
fert bis phyllitisch. Im Gebiet des Bristlauitals wurde im neuen Druckstollen des
Kraftwerks Amsteg die folgende Abfolge festgestellt: Auf wenig michtigen Pyro-
klastit im Siiden folgen gegen Norden vorwiegend schiefriger bis phyllitischer Tuf-
fit und teilweise Graphit fiihrender Epiklastit sowie geringméchtige pyroklastische
Lagen (SCHNEIDER AG 1993a, 1995). Auf einer Strecke von 30 m wurde zwischen
Epiklastit ein prdvariszischer Hornblendegneis (G,os) durchfahren, was als Ver-
schuppung der Intschi-Formation mit dem prévariszischen Ofenhorn-Stampfhorn-
Gneiskomplex interpretiert wird. Im Gebiet des Bristenstéfeli ist die Reihenfolge
von Siiden nach Norden umgekehrt: Im Siiden tritt schiefriger Epiklastit auf, der
ostlich des Bristenstéfeli das erwdhnte Anthrazitvorkommen enthilt; gegen Nor-
den folgt wenig verschieferter Pyroklastit. Im Etzliquerschnitt wurde im Gotthard-
Basistunnel im Siiden Pyroklastit angetroffen, der gegen Norden stirker verschie-
fert ist und Einschaltungen von geringméchtigem, Graphit fiihrendem Epiklastit
enthilt (K+P 2010).

Wie erwihnt, sind die Gesteine der Intschi-Formation alpin unterschiedlich
stark verschiefert, wobei besonders die sehr stark verschieferten Varietdten durch
einen griinschieferfaziellen Mineralbestand charakterisiert sind. Die Schieferung
der Gesteine féllt konkordant zum alpinen Streichen steil nach Siidsiidosten. Ab-
weichungen davon sind nur im Gebiet des Bristlauitals im Bereich der im vorange-
henden Abschnitt erwidhnten Verschuppung festzustellen. Geméss der Beschrei-
bung von HUGI (1923) erscheint dort im alten Druckstollen «das Gebirge wie aus
den Angeln gehobeny.

Eine stratigraphische Gliederung der Gesteinsabfolge der Intschi-Formation
ist nur fiir die Vorkommen von Anthrazit fiihrendem Ton- und Siltstein in be-
schrinktem Mass mdglich (s.u.). Nach SCHENKER (1986) sind die Intschi- und die
Windgillen-Formation laterale Aquivalente. Basierend auf dieser Interpretation
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diirften die Vulkanite und Pyroklastite der Intschi-Zone gleich alt sein, wie der
subvulkanische Mikrogranit und Ignimbrit der Windgéillen-Formation («Windgél-
len-Porphyr»), der mittels U-Pb-Altersbestimmung auf 299+2 Ma datiert wurde
(SCHALTEGGER & CORFU 1995).

Die Stellung der Intschi-Formation als eigenstindiger Zug aus spit- bis post-
variszischen Vulkaniten und vulkanosedimentidren Gesteinen innerhalb des pra-
variszischen Kristallins wurde erst vergleichsweise spit erkannt (PFLUGSHAUPT
1927, FRANKS 1968 a, SCHINDLER et al. 1972, SCHENKER 1986), obwohl die Anthra-
zitvorkommen am Bristenstéfeli (ALB. HEIM 1878, 1921), ebenso wie die Metapyro-
klastite (HUGI 1923, PFLUGSHAUPT 1927) - damals jedoch nicht als vulkanische
Gesteine, sondern als saure Ganggesteine («Quarzporphyre») interpretiert - schon
lange bekannt sind, doch wurde der genaue Verlauf der Formation nie im Detail
kartiert.

h, Intschi-Formation: rhyolithischer Ignimbrit, Rhyolith, Tuffit und
vulkanosedimentire Gesteine

Petrographisch handelt es sich beim Pyroklastit vorwiegend um ein weisses
bis hellgraugriines, hellgrau bis hell rostrot anwitterndes dichtes bis sehr feinkor-
niges Gestein mit hdufig vorkommenden, bis einige Millimeter grossen glasigen
Quarz- und Feldspateinsprenglingen. Die Matrix wird aus feinkristallinem Quarz
und Feldspat gebildet. Beide Minerale machen zusammen 45-75% des Gesteins
aus. Serizit ist zu etwa 20-40% vertreten. Pyrit kommt vereinzelt als Nebenge-
mengteil vor. Der Pyroklastit umfasst rhyolithischen Ignimbrit, Rhyolith und
Tuffit. Uberginge zu umgelagertem, sekundirem Tuffit und Epiklastit kommen
verbreitet vor. Letztere sind sehr feinkOrnig, wittern rostig braun an und sind
meist deutlich verschiefert. Sie bestehen vor allem aus Quarz (50-60%), Feldspat
(35-45%), Serizit (30-40%, lokal >60%) und Pyrit (0-10%); akzessorisch kommen
Chlorit, Apatit und Zirkon vor (JENNI 1973, SCHNEIDER AG 1995).

Der Pyroklastit weist selten noch eine primiére Paralleltextur auf. Im Gelidnde
bildet er oft markante, herauswitternde Rippen beziehungsweise Hértlinge (Fig. 23,
24). Hiufig ist er jedoch durch die alpine Uberprigung unterschiedlich stark ver-
schiefert und teilweise zu Chlorit-Serizitschiefer bis -phyllit umgewandelt. Die
sehr stark verschieferte Varietidt wurde auf der Karte separat ausgeschieden (s.u.).

h;, Chlorit-Serizitschiefer bis -phyllit

Sehr stark verschieferter Metapyroklastit, -tuffit und -epiklastit erscheint pet-
rographisch als Chlorit-Serizit- beziehungsweise Serizit-Chlorit-Schiefer bis -phyl-
lit. Das Gestein weist ein granoblastisch-porphyrisches Gefiige auf und besteht
vereinzelt aus bis zu iiber 80% Serizit. Die Farbe reicht von weiss {iber hellgrau-
griin bis braungrau. Es konnen diinne, Graphit fiihrende Lagen, Binder oder
Rutschharnische auftreten (SCHNEIDER AG 1993 a).
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Fig.23: Bildmitte und links: hellgrau anwitternder grobbankiger Metapyroklastit der Intschi-For-
mation. Rechts oben: der hier mit scharfem Kontakt folgende, braungrau anwitternde Pyrit fiith-
rende Serizitschiefer (Epiklastit). Pkt.1221m, Bristlauital (Koord.2694.360/1179.360).

Foto C.Gisler.

Fig.24: Rippe aus Pyroklastit (Ignimbrit) beim Siidportal des Ried-Tunnels der Gotthard-Auto-
bahn (Autobahn A2). Foto F. Schenker.
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Fig.25: Anthrazit fithrender Ton- und Siltstein der Intschi-Formation, {iberlagert von beige anwit-
terndem Pyroklastit. Aufschluss Gstlich des Bristenstéfeli (Koord.2695.350/1179.400).
Foto C.Gisler.

Stark verschieferter Tuffit und Epiklastit kann oft nur sehr schwer vom alpin
Uberprigten privariszischen Kristallin der Sustenhorn-Zone unterschieden wer-
den. Fiir die Gesteine der Intschi-Formation charakteristisch ist jedoch das prak-
tisch komplette Fehlen von Biotit.

h,, Schwarzer stark verschieferter, Anthrazit fiihrender Ton- und
Siltstein

Der Epiklastit besteht lokal aus schwarzem, meist stark verschiefertem bis
phyllitischem Ton- und Siltstein (Fig.25), der als Nebengemengteil einige Volumen-
prozent Graphit und héufig zahlreiche graphitische Phyllitlagen fiihrt (SCHNEIDER
AG 19970).

Ostlich des Bristenstifeli (Koord.2695.320/1179.400) finden sich innerhalb
des Epiklastits Anthrazitlinsen. Dieses Vorkommen wurde von ALB. HEIM (1878,
S.49) erstmals detailliert beschrieben. Der Anthrazit ist an zwei Stellen zu finden.
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Eine Stelle liegt schlecht aufgeschlossen im Ribital an den oben angegebenen
Koordinaten. Eine weitere Stelle befindet sich etwa 40 m Ostlich davon (Koord.
2695.350/1179.400, Fig. 25). Es ist eine Abfolge von zuunterst etwa 1 m feinsandigem
bis siltigem, schiefrigem leicht kohligem Tonstein und einer hangenden Anthrazit-
schicht von etwa 20cm Maichtigkeit aufgeschlossen. Der Anthrazit ist schwarz,
stark abfirbend, mit glinzenden Rutschspiegeln. Der Kohlenstoffgehalt des dun-
kelsten Anthrazits vom Bristenstéfeli betrigt 38,2% (PFLUGSHAUPT 1927). Das Ge-
stein ist daher als stark verunreinigter Anthrazit zu bezeichnen. Der Anthrazit
wird von einer Lage aus sprodem, briichigem Pyroklastit {iberlagert. Die Abfolge
kann als Ablagerung von feinklastischen terrigenen Sedimenten mit vereinzelten
Anhiufungen von pflanzlichen Uberresten interpretiert werden, die von den Aus-
wurfmassen einer vulkanischen Eruption zugedeckt wurden.

Weitere Vorkommen von schwarzem schiefrigem Tonstein befinden sich im
Schwandental nérdlich der Hohenegg (Koord. 2691.620/1179.060), westlich von Hin-
ter Ried an der Reuss (Koord.2692.340/1179.070, SCHINDLER et al. 1972) und bei
Herrenlimi im unteren Etzli, etwa auf Kote 1000 m ii. M. am Etzlibach.

In diesen kohligen Metasedimenten konnten keine Fossilien gefunden wer-
den. Die Einstufung ins Spéte Karbon erfolgt aufgrund der durch pflanzliche
Fossilienfunde datierten (JONGMANS 1960), lithologisch und von der tektonischen
Stellung her vergleichbaren Gesteinsabfolge der Bifertengritli-Formation nérdlich
des Todi. Die Anthrazit fiihrenden Metasedimente diirften damit etwas dlter sein
als der Pyroklastit.

Spéit- bis postvariszische Intrusiva
(Haslital-Gruppe)

An der Grenze Karbon/Perm (299-295 Ma) intrudierten als Héhepunkt des
variszischen bis postvariszischen Magmatismus die kaliumbetonten kalkalkali-
schen bis subalkalischen Intrusiva des jiingsten Intrusionszyklus, die nach BER-
GER et al. (2017a, b) als Haslital-Gruppe zusammengefasst werden («Group C» von
SCHALTEGGER 1994). Neben dem Zentralen Aare-Granit werden im Kartengebiet
der Rossbodenstock-Diorit, der Bugnei-Granodiorit, der Pardatschas- und der
Strem-Granit sowie zwei kleinere Intrusivkorper im hinteren Maderanertal (Bal-
menegg- und Hinterbalm-Granit) in die Haslital-Gruppe gestellt. Zu erwdhnen ist,
dass im Gebiet von Atlasblatt Amsteg nur das Alter des Zentralen Aare-Granits
bekannt (297+£2 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1992) und somit dessen Zuordnung
zur Haslital-Gruppe gesichert ist. Die restlichen Intrusiva wurden aufgrund von
Feldbefunden, ihrer chemischen und mineralogischen Zusammensetzung sowie
ihrer tektonischen Stellung der Haslital-Gruppe zugewiesen. Speziell ist die zeit-
liche Einordnung des Strem-Granits, dessen Alter (350 Ma, SCHALTEGGER & COR-
FU 1992) im Widerspruch zu Feldbeobachtungen steht (S.78).
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g Rossbodenstock-Diorit: Hornblende fithrender Biotit-Quarzdiorit

Der Rossbodenstock-Diorit ist ein maximal einige hundert Meter breiter und
etwa 3 km langer Zug aus vorwiegend dioritischem Gestein; er tritt stidlich und 6st-
lich des Rossbodenstocks im Hinteretzli auf. KONIGSBERGER (1910) war der erste,
der dieses Gestein kartierte; die Bezeichnung Rossbodenstock-Diorit geht auf
PFLUGSHAUPT (1927, S. 337ff) zurlick, der diesen detailliert beschrieb. Weitere An-
gaben stammen von BOTH (1999).

Es handelt sich um einen im Zentrum des Intrusivkérpers massigen, grob-
kornigen Biotit-Hornblende- bis Hornblende-Biotit-Quarzdiorit. Randlich sind
eine Abnahme der Korngrosse sowie eine einsetzende Verschieferung feststellbar.
Charakteristisch fiir das im frischen Bruch schwarzgraue Gestein sind bis 1cm
grosse idiomorphe schwarzgriine Hornblendekristalle, die von Quarz und meist
idiomorphem Plagioklas (Oligoklas-Labradorit) umgeben sind. Als weiterer Haupt-
gemengteil kommt Biotit vor, der stellenweise hdufiger als Hornblende ist. Als Ak-
zessorien treten Apatit, Magnetit, Ilmenit, Titanit, Rutil sowie sparlich Granat und
Zirkon auf. Sekundire Neubildungen sind Epidot und Zoisit. Bemerkenswert ist
das vollige Fehlen von Kalifeldspat. Die besten Aufschliisse des Rossbodenstock-
Diorits befinden sich westlich der Alp Gulmen (Koord.2697.980/1175.280). Beim
Masten der Hochspannungsleitung nordlich Gulmen (Koord.2698.060/1175.450)
grenzt der Rossbodenstock-Diorit an helle granodioritisch-tonalitische Gesteine,
die keine Ahnlichkeit mit dem Zentralen Aare-Granit aufweisen. Einige Dio-
ritschollen im helleren Gestein deuten an, dass der Diorit dlter ist. Am Weg vom
Hinteretzli zur Witenalp sind in einer Bachrinne bei Koord.2698.460/1175.870
dhnliche, schlierige granodioritisch-tonalitische Gesteine zu finden, die ebenfalls
zum Rossbodenstock-Diorit gestellt werden. Diese Konstellation ist vergleichbar
mit dem Diissi-Brunni-Intrusivkomplex, wo ebenfalls basischere Magmen von
saureren intrudiert und in Schollen zerlegt wurden.

Im Gotthard-Basistunnel wurde siidlich der Tscharren-Formation in der ver-
langerten Streichrichtung des Rossbodenstock-Diorits auf einer Linge von etwa
500m eine inhomogene Zone aus relativ stark vergneisten, fein- bis mittelkérnigen,
quarzmonzonitischen, granitischen bis granodioritischen Gesteinen mit dioriti-
schen und tonalitischen Schollen durchfahren, die als Teil des Zentralen Aare-Gra-
nits interpretiert wurden (GUNTLI et al. 2016). Aufgrund des Oberflichenbefunds
ist jedoch wahrscheinlich, dass diese Zone die Fortsetzung des Rossbodenstock-
Diorits im Bereich des Gotthard-Basistunnels darstellt. Erst siidlich an diese inho-
mogene Zone anschliessend folgt im Tunnel der Zentrale Aare-Granit in typi-
scher, normalfazieller Ausbildung, in Ubereinstimmung mit den Verhiltnissen an
der Erdoberfldche.

Die Kontakte zu den Nebengesteinen sind bisher kaum untersucht worden.
Im Gotthard-Basistunnel ist der Ubergang von der Tscharren-Formation zur oben
erwihnten stidlich anschliessenden inhomogenen Zone unscharf (K+P 2010). Beim
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Stockli im Hinteretzli (Koord. 2697.630/1175.180) tritt zwischen dem Rossboden-
stock-Diorit und dem Zentralen Aare-Granit ein schmaler Streifen von Gneis auf,
der als Teil des préivariszischen Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes interpre-
tiert wird.

Das Alter des Rossbodenstock-Diorits ist nicht bekannt. PFLUGSHAUPT
(1927) hilt ihn fiir leicht dlter als den Zentralen Aare-Granit. Nach BOTH (1999)
konnte es sich um ein basisches Kumulat aus einem tieferen Bereich der Intrusion
des Zentralen Aare-Granits handeln. SCHENKER (1986, S. 88) interpretiert ihn als
subvulkanische Bildung wiahrend der Entstehung subaerischer vulkanischer Abla-
gerungen, das heisst dhnlich der unmittelbar nordlich angrenzenden Tscharren-
Formation. Bemerkenswert ist die Lage des Intrusivkorpers zwischen der rund
304 Ma Jahre alten Tscharren-Formation und dem 297 Ma Jahre alten Zentralen
Aare-Granit. In der vorliegenden Karte wird der Rossbodenstock-Diorit als eine
friihere, basischere Begleiterscheinung des Zentralen Aare-Granits gedeutet und
entsprechend als spét- bis postvariszische Bildung eingestuft.

Vo3 Bugnei-Granodiorit: mittelkérniger Granodiorit

Der zwischen Sedrun und Segnas markant ins Vorderrheintal ragende Hiigel-
zug Bostg wird mehrheitlich vom Bugnei-Granodiorit aufgebaut, einem griin-
grauen mittelkOrnigen massigen bis flaserigen Gestein. Ausserhalb einer von
Sedrun bis Segnas ziehenden Kernzone mit massiger Ausbildung ist der Bugnei-
Granodiorit missig bis stark verschiefert. Bei schwacher Uberprigung erscheint
das Gestein flaserig, bei starker Uberpragung deutlich schiefrig. Gute Aufschliis-
se der massigen Varietit konnen nordlich Bugnei im Gebiet Uaul Bugnei entlang
der Strasse nach Val Dadora studiert werden (Fig. 26).

Die Abgrenzung des Bugnei-Granodioritstocks ist gegen Westen gut be-
kannt. Die westlichsten Aufschliisse finden sich am Drun noérdlich von Sedrun
(Koord. 2701.760/1171.200). Im nur etwa 350 m weiter westlich und etwa 1000 m tie-
fer verlaufenden Gotthard-Basistunnel wurde der Bugnei-Granodiorit bereits nicht
mehr angetroffen. Gegen Osten kann er bis zum Kartengebietsrand noérdlich von
Clavaniev verfolgt werden. Die tektonische Stellung des Bugnei-Granodiorits war
lange Zeit unsicher und die Frage der Zugehorigkeit - Aar-Massiv oder Tavetsch-
Decke - umstritten. Friihere Bearbeiter interpretierten ihn als einen Teil der
Tavetsch-Decke (ehemals «Tavetscher Zwischenmassiv», WINTERHALTER 1930,
NIGGLI 1944, SCHNEIDER AG 1993 a). In Ubereinstimmung mit der Interpretation
der Geologischen Spezialkarte Nr.129 «Geological Map of the Aar Massif, Ta-
vetsch and Gotthard Nappes» (BERGER et al. 2017a, b) wird der Bugnei-Granodiorit
in der vorliegenden Karte dem Aar-Massiv zugeordnet. Die tektonische Stellung
des Bugnei-Granodiorits wird im Kapitel Tektonik auf Seite 142f. ausfiihrlicher
diskutiert.
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Fig.26: Detailaufnahme des Bugnei-Granodiorits aus dem zentralen, massigen Teil des Intrusiv-
korpers. Nordlich von Bugnei. Foto C. Gisler.

Der Mineralbestand umfasst Plagioklas (42%), Quarz (32%), Kalifeldspat
(17%) sowie Biotit und weitere Nebengemengteile (9%, NIGGLI 1944). Die Feld-
spate sind sowohl in der stark verschieferten als auch in der massigen Varietét in
betriachtlichem Masse zu Klinozoisit und Serizit zersetzt, weisen aber noch eine
deutliche kristallographische Begrenzung auf. Biotit ist oft chloritisiert. Als akzes-
sorische Bestandteile kommen im priméren Mineralbestand Hornblende, Titanit
und Allanit vor. Alpine Neubildungen umfassen Serizit, Klinozoisit, Epidot und
Chlorit. Die alpin neu gebildeten Minerale bewirken die meist vorhandene schwa-
che Griin- bis Gelbfiarbung des Gesteins. Zum Alter des Bugnei-Granodiorits lie-
gen keine Angaben vor.

Stark verschieferter Bugnei-Granodiorit

In einer breiten, auf dem Kartenblatt als eigenstindige Einheit dargestellten
Randzone ist der Bugnei-Granodiorit aufgrund tektonischer Uberprigung stark
verschiefert. Illustrative Aufschliisse dieser verschieferten Varietit finden sich
westlich von Segnas entlang des Fahrwegs nach Run Cunel etwa zwischen Koord.
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2705.900/1172.300 und 2705.400/1171.900. Generell iiberwiegen die alpinen Neu-
bildungen gegeniiber den priméiren Bestandteilen.

Yp Pardatschas-Granit: fein- bis mittelkorniger Granit, massig bis stark
verschiefert oder mylonitisch

Der von HUBER (1948) als «Siidlicher Granitgneis» bezeichnete Zug aus zum
Teil stark vergneistem Granit siidlich des Strem-Granits wird neu Pardatschas-
Granit genannt. Er bildet eine etwa 1 bis 2km breite Zone in mittleren Lagen am
Nordhang des Vorderrheintals. Der Pardatschas-Granit baut im Gebiet Tschamut-
Sedrun die ersten markanten, gegen Siiden vorgelagerten Gipfel auf, unter anderen
den Culmatsch und den namengebenden Piz Pardatschas nordlich von Sedrun
(Koord.2702.120/1173.870). Der Pardatschas-Granit (ehemals «Siidlicher Granit-
gneis») wurde in der Literatur von verschiedenen Autoren detailliert beschrieben
(NIEDERER 1932, HUBER 1948, SCHNEIDER AG 1993a, FREI 1999, NIGGLI et al.
2008, K+P 2010).

Der iiberwiegende Teil des Pardatschas-Granits besteht aus einem hellen
glimmerarmen Granit. In diesem eingelagert sind unterschiedliche Gesteinstypen
ebenfalls magmatischen Ursprungs, die auf der Karte separat dargestellt sind. Von
Osten nach Westen sowie von Norden nach Siiden ist eine zunehmend stirkere
Vergneisung bis lokale Mylonitisierung zu beobachten. Die massige bis wenig ver-
schieferte Varietit ist weissgrau, teilweise leicht griinlich grau und meist fein- bis
mittelkornig. Das Gestein ist gelegentlich leicht porphyrisch mit bis 20 mm gros-
sem Kalifeldspat. Der Mineralbestand zeigt einen granitischen Charakter und um-
fasst Quarz, Kalifeldspat und Plagioklas als Hauptgemengteile. Quarz weist zum
Teil ein Deformationsgefiige mit ldnglichen, parallel zur Schieferung eingeregelten
Kornern auf. Kalifeldspat ist sprod zerbrochen, Plagioklas oft zu Serizit zersetzt.
Biotit ist griin und selten chloritisiert. Der Ubergang von der massigen iiber die
stark verschieferte zur mylonitischen Varietit ist durch eine zunehmende Einre-
gelung der Minerale, die Bildung von diinnen Quarzschniiren und Serizitlagen
sowie eine Abnahme der Korngrosse gekennzeichnet. Quarz weist in den diinnen
Schniiren ein polygonales Geflige auf. Die Feldspéte bilden in der verschieferten
Varietit zunédchst Porphyroklasten, in der mylonitischen sind sie vollstdndig zer-
setzt oder zerbrochen. Trotz der deutlich ausgebildeten Paralleltextur der mylo-
nitischen Varietét erscheinen alle Gesteinstypen makroskopisch mehrheitlich
kompakt (Fig.27). Die von NIEDERER (1932) und HUBER (1948) innerhalb des Par-
datschas-Granits ausgeschiedenen Quarzitziige stellen stark mylonitische Berei-
che des Pardatschas-Granits dar und werden auf der Karte nicht ausgeschieden.

Uber das Alter und die Genese des Pardatschas-Granits existieren unter-
schiedliche Ansichten. Nach HUBER (1948) wird der Pardatschas-Granit als eine
stirker verschieferte Varietét des Strem-Granits und somit als Teil der variszischen
bis postvariszischen Intrusiva gedeutet. Im Schlussbericht des Teilabschnitts Am-
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Fig.27: Gefaltete Quarzader im mylonitischen Pardatschas-Granit. Westflanke des Druntobels.
Foto C.Gisler.

steg des Gotthard-Basistunnels wird der Pardatschas-Granit zu den spétvariszi-
schen Intrusiva gestellt (K+P 2010). Andere Autoren nehmen fiir die Einheit ein
pravariszisches Alter an (LABHART 1977, 1999, SCHNEIDER AG 1993a, BERGER et
al. 2017a, b).

Gegen Siliden grenzt der Pardatschas-Granit an den Pulanera-Gneiskomplex
und an den Bugnei-Granodiorit. Kontakte sind nirgends aufgeschlossen. Helle
granitische Apophysen im Bugnei-Granodiorit in der Ndhe des Kontakts zum
Pardatschas-Granit nordlich von Disentis (Atlasblatt Trun) deuten ein jlingeres
Alter des Letzteren an. Die Abgrenzung zum nordlich anschliessenden Strem-
Granit ist unscharf (S.78).

Schollenreiche Fazies des Pardatschas-Granit

Magmatische Gesteine mit dioritischer, quarzdioritischer, granodioritischer,
syenitischer und gabbroider Zusammensetzung bilden innerhalb des Pardatschas-
Granits einige grossere homogene Bereiche. Sie durchsetzen den Granit in zahl-
reichen, wenige Dekameter bis mehr als 300 m méchtigen, parallel zum alpinen
Streichen orientierten zusammenhéngenden oder in Schollen zerlegten Ziigen.
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Ihre Haufigkeit nimmt von Westen nach Osten tendenziell ab. Eine Abgrenzung
dieser Gesteinstypen gegeneinander sowie zum Granit ist im Feld schwierig.
HUBER (1948) hat den komplizierten Aufbau dieser Schollenzonen eingehend be-
schrieben. Die Gesteine bestehen vorwiegend aus Quarz, Kalifeldspat, Plagioklas,
Hornblende und Biotit sowie aus deren alpinen Umwandlungsprodukten. Sie sind,
wie der umgebende Pardatschas-Granit, in unterschiedlichem Ausmass verschie-
fert und mylonitisch. Zu diesen Schollenzonen gehoren auch die von NIEDERER
(1932), NIGGLI (1944) und HUBER (1948) beschriebenen dioritischen und gabbroi-
den Gesteine des Druntobels (HUBER 1948, S. 606). Aufgrund ihres Auftretens als
Schollen im Pardatschas-Granit diirfte es sich dabei um Nebengesteinseinschliisse
ilterer, wihrend den ersten beiden Intrusionszyklen entstandener, friih- bis mittel-
variszischer Intrusiva handeln.

vop Granodiorit, Tonalit bis Quarzdiorit

Im Gebiet Val Strem-Cuolm da Vi tritt ein relativ einheitlicher, vom Par-
datschas-Granit abgrenzbarer Zug aus Granodiorit, Tonalit und Quarzdiorit auf
(HUBER 1948). Dieser Zug wurde auch im Gotthard-Basistunnel auf einer Strecke
von etwa 550 m durchfahren (s. Taf. 1, Profil 2, K+P 2010). Die Hauptmasse wird
von einem massigen Granodiorit bis Quarzdiorit gebildet.

Ts Strem-Granit: mittelkorniger, z.T. porphyrischer Granit

Der Strem-Granit bildet 6stlich des Urner Reusstals einen 0,8 bis 1,8 km brei-
ten Zug aus einem dem Zentralen Aare-Granit dhnlichen, jedoch oft porphyri-
schen Granit, der in der fritheren Literatur als «Stidlicher Aare-Granit» bezeichnet
wurde (KONIGSBERGER 1910, NIEDERER 1932, HUBER 1948). Um Verwechslungen
mit einem im Gebiet Grosser Aletschgletscher - Furkapass ebenfalls als «Siid-
licher Aare-Granit» genannten (STALDER 1964), moglicherweise ungleich alten
Intrusivkorper zu vermeiden, wurde in der Geologischen Spezialkarte Nr.129
(BERGER et al. 2017a, b) neu die Bezeichnung Strem-Granit - benannt nach dem
Val Strem nordlich von Sedrun - eingefiihrt. Der Strem-Granit 16st sich im Gebiet
nordwestlich des Oberalppasses vom Zentralen Aare-Granit (Atlasbldtter Urseren
und Oberalppass) und zieht auffillig konstant parallel zum alpinen Streichen in
ostnordostlicher Richtung. Beschrieben wurde er von KONIGSBERGER (1910), NIE-
DERER (1932), HUBER (1948), PAZELLER (1985), HANSEN (1999), FREI (1999) und
K+P (2010).

Der Strem-Granit ist ein helles mittel- bis grobkorniges gleichkorniges bis
porphyrisches Gestein. Es ist oft eine Schieferung beziehungsweise Flaserung
feststellbar; wenig deformierte, massige Bereiche kommen jedoch ebenfalls vor.
Nur die porphyrische Varietit kann sicher vom Zentralen Aare-Granit unterschie-
den werden. Die Feldspite bilden quadratische bis rechteckige, manchmal leicht
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Fig.28: Detailaufnahme der missig stark verschieferten porphyrischen Varietit des Strem-Gra-
nits (angewitterte Oberfldche). Nordlich von Bauns, Val Strem (Koord. 2701.020/1173.580).
Foto C.Gisler.

gerundete Porphyroklasten, die dem Granit einen fast augengneisartigen Charak-
ter verleihen (Fig.28). Die gleichkornige Varietit weist grosse Ahnlichkeiten mit
dem Zentralen Aare-Granit auf und ist beispielsweise am Siidriicken des Piz
Gendusas (Koord. 2702.500/1175.000) und am Gipfel des Caschle (Koord. 2699.730/
1173.520) zu finden.

Die starke Verschieferung des Strem-Granits fiihrte dazu, dass friithere Bear-
beiter Teile des Granitkorpers als pravariszischen Gneis interpretierten (KONIGS-
BERGER 1910, NIEDERER 1932). Die porphyrische Varietit wird als Hauptmasse des
Strem-Granits gedeutet, wihrend die gleichkdrnige Varietit als siidliche aplitische
Randfazies interpretiert wird (HUBER 1948). Es kann aber oft auch porphyrischer
Granit nahe am siidlichen Kontakt und gleichkérniger Granit im Innern des In-
trusivkorpers auftreten. Die Ubergiinge zwischen den beiden Varietiten sind ge-
nerell unscharf, weshalb eine Unterscheidung auf der Karte nicht moglich ist.

Der Mineralbestand umfasst Kalifeldspat (35-55%), Quarz (25-45%), Plagio-
klas (10-15%) und Biotit (5-15%); akzessorisch vorhanden sind Apatit, Leukoxen -
ein feinkristallines Aggregat von Titanoxiden und Titanit -, Allanit und Zirkon



78

(PAZELLER 1985, HANSEN 1999). Alpine Neubildungen wie Serizit, Klinozoisit,
Epidot und Kalzit sind besonders in den stark verschieferten Bereichen héufig.
Quarz ist zu einem Gleichgewichtsgeflige rekristallisiert und makroskopisch oft
schwer erkennbar. Plagioklas kann bei starker Verschieferung vollstindig zu einem
Serizit- und Klinozoisitgewebe zersetzt sein; Biotit ist zum Teil chloritisiert.

Der Strem-Granit wird an der Rientalliicke (Koord.2691.990/1170.240) im
Stidwestteil des Kartengebiets durch einen hellen quarzreichen Mylonit (M,) und
einen schmalen Zug aus basischen Magmatiten () vom Zentralen Aare-Granit ge-
trennt. Im Fellital, weiter Gstlich bei Koord. 2693.05/1170.65, stossen beide Granite
aneinander, wobei der eigentliche Kontakt vom Schutt einer Runse bedeckt ist. Im
Handstiick ist kein Unterschied zwischen den beiden Graniten feststellbar. Zwi-
schen dem Fellital und dem Piz Ault grenzt der Strem-Granit gegen Norden an
den Chriizlistock-Migmatit (GM¢). Der Kontakt ist jedoch meist unscharf. Im Val
Giuv konnen aus dem Strem-Granit kommende Apophysen festgestellt werden,
die den Chriizlistock-Migmatit durchsetzen (HUBER 1948). An der Fuorcla da Ca-
vardiras bildet der Strem-Granit einen priméren Intrusivkontakt zur Val-Gliems-
Formation (EUGSTER 1951). Der Kontakt gegen Siiden ist westlich des Val Mila
durch den siidlichen Zug des Giuv-Syenits gegeben. Weiter Ostlich grenzt der
Strem-Granit an den Pardatschas-Granit, dessen heller verschieferter Granittyp
der gleichkOrnigen Varietét des Strem-Granits sehr dhnlich ist, so dass der Kontakt
auch bei guten Aufschlussverhdltnissen nur auf einige Dekameter genau bestimmt
werden kann. Auffallend ist, dass in diesem Ubergangsbereich morphologisch
jeweils ein Wechsel von sehr grobblockig gekliiftetem Strem-Granit zu deutlich
weniger grobblockigem Pardatschas-Granit stattfindet.

Eine U-Pb-Altersbestimmung an Zirkon und Allanit des Strem-Granits er-
gab ein ungenaues frithvariszisches Alter von etwa 350 Ma (SCHALTEGGER & COR-
FU 1992). Gemiss HUBER (1948, S.570) durchsetzen Apophysen aus dem Strem-
Granit den 334 Ma alten Giuv-Syenit. Falls sich die relative Abfolge bestitigt, wiir-
de dies bedeuten, dass der Strem-Granit jliinger als der Giuv-Syenit sein miisste.
Ein weiteres Indiz fiir eine Bildung nach der Hauptphase der variszischen tektoni-
schen Bewegungen und der Intrusion der zahlreichen friih- bis mittelvariszischen
Intrusiva ist der geradlinige, parallel zum Streichen des Aar-Massivs orientierte
Verlauf des Granitkorpers.

dg Diorit
Siidlich des Piz Run (Koord. ca.2706.580/1176.990) treten im Strem-Granit
zwei kleine Vorkommen von Diorit auf. Es konnte sich dabei um Schollen des

Curtin-Monzodiorits handeln, der weiter stlich im Gebiet von Atlasblatt Trun
ausgedehnte Schollenzonen im Strem-Granit bildet.
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Ya Zentraler Aare-Granit: mittel- bis grobkorniger Biotitgranit, mit
z.T. leicht griinlichem Feldspat

Der Zentrale Aare-Granit ist gesamthaft {iber eine Lange von 85km und eine
maximale Breite von 8-10 km aufgeschlossen. Er stellt damit den gréssten zusam-
menhidngenden Granitkorper der Schweizer Alpen dar. Sein Ostliches Ende be-
findet sich im Gebiet von Atlasblatt Amsteg. Er dominiert im Stidwestteil des Kar-
tengebiets und nimmt mit etwa 42 km? ungefdhr einen Fiinftel der Kartenflache
ein. Die Berge der Rienzenstockkette sowie der hochste Punkt des Kartengebiets,
der Oberalpstock, werden vom Zentralen Aare-Granit aufgebaut. Das Fellital - ein
markantes, Nord - Siid verlaufendes Seitental des Urner Reusstals - verlduft, abge-
sehen vom obersten und untersten Talabschnitt, innerhalb des Granits.

Der Zentrale Aare-Granit im Bereich des Kartengebiets wurde von zahlrei-
chen Bearbeitern untersucht (PFLUGSHAUPT 1927, SIGRIST 1947, HUBER 1948,
GNOs 1988, SCHALTEGGER 1989, 1990a, 1990b, 1997, SCHALTEGGER & VON QUADT
1990, SCHALTEGGER & CORFU 1992, 1995, SEELIG 2009, BUCHER & SEELIG 2018).
Erginzende geochemische Analyseresultate lieferte SCHENKER (1986), Befunde
aus Untertagebauten stammen von SCHNEIDER AG (1997b) und K+P (2010). Die
westlich angrenzenden Gebiete der Atlasblitter Meiental und Urseren wurden von
LABHART et al. (2015a, b) beziehungsweise von LABHART (2012) und LABHART &
RENNER (2012) bearbeitet.

Beim Zentralen Aare-Granit im weiteren Sinne handelt es sich um die Nor-
malfazies, die im Urner Reusstal und im Fellital, im oberen Etzli sowie um den
Witenalpstock herum verbreitet auftritt. Der Granit ist im frischen Bruch hell, teil-
weise leicht griinlich oder briaunlich, mittel- bis sehr grobkornig sowie gleichkornig
oder auch leicht porphyrisch ausgebildet (Fig.29). Die mineralogische Zusammen-
setzung des Normaltyps im Urner Reusstal umfasst Plagioklas (28-41%), Quarz
(18-35%), Kalifeldspat (25-32%) und Biotit (4-10%), akzessorisch kommen Epidot,
Chlorit, Allanit, Titanit, Apatit, Zirkon, Pyrit und Fluorit vor; Epidot und Chlorit
sind sekundire Neubildungen (HUBER 1948, SCHALTEGGER & VON QUADT 1990,
SCHNEIDER AG 1997b).

Von Norden nach Siiden kdnnen bei der Ausprigung der Hauptgemengeteile
Alterations- und Rekristallisationserscheinungen festgestellt werden, die auf eine
in dieser Richtung zunehmende alpinmetamorphe Uberpragung zuriickzufiihren
sind. Quarz zeigt im Norden unduldse Ausléschung, Bildung von Mikrorissen und
erste Neubildungen von kleinsten Quarzkornern. Vereinzelt konnen noch Granit-
varietdten mit glasklaren Quarzkornern gefunden werden, so zum Beispiel west-
lich der Chliiserliicke (Koord.2694.900/1176.000). Bei stirkerer tektonischer und
metamorpher Uberpragung im Siiden sind die urspriinglichen Quarzkérner voll-
kommen zu einem feinkdrnigen Gemenge rekristallisiert («Sandquarz», VOLL
1976, LABHART 1977, BAMBAUER et al. 2009). Bei Plagioklas findet gegen Siiden
generell zunehmend eine Umwandlung in Serizit und Epidot statt (Saussuritisie-
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Fig.29: Schwach alpin Uberprigter Zentraler Aare-Granit. Stidwestflanke des Rienzenstocks.
Foto. C.Gisler.

rung), die bei gleichzeitig zunehmendem Verschieferungsgrad zu einer Griin- bis
Gelbfarbung des Granits fiihrt, der unter diesen Umstédnden treffender als Meta-
granit beziehungsweise Granitgneis zu bezeichnen wire. Diese mit der Saussuriti-
sierung verbundene Verfiarbung wirkt sich besonders in Bereichen mit primér ho-
hem Gehalt an Plagioklas aus, die modal einem granodioritischen Mineralbestand
entsprechen.

Gliederung

Der Zentrale Aare-Granit besteht aus einer Normalfazies, die die Haupt-
masse im zentralen Teil des Intrusivkorpers bildet. Gegen die umhiillenden Ge-
steine im Norden und Siiden tritt eine von dieser Normalfazies mineralogisch und
geochemisch abweichende saure Randfazies auf (Tab. 1).

Die Abgrenzung der Normalfazies gegen die nordliche beziehungsweise siid-
liche saure Randfazies kann im Feld nicht scharf gezogen werden. Der Ubergang
ist, wie beispielsweise im neuen Druckstollen des Kraftwerks Amsteg beobachtet
werden konnte (SCHNEIDER AG 1997b), graduell und dussert sich makroskopisch
in einer Abnahme des Biotitgehalts sowie einer leichten Abnahme der Korngrosse
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von der Normal- zur Randfazies (SCHNEIDER AG 1997b). Geochemisch ist der Un-
terschied jedoch deutlich feststellbar (Tab. 1).

Innerhalb der Normalfazies konnen makroskopisch verschiedene Granit-
typen unterschieden werden. Die Unterschiede beruhen auf mineralogischen, geo-
chemischen sowie texturellen - priméiren wie alpintektonisch bedingten - Varia-
tionen. SCHALTEGGER (1989) konnte im Querprofil lings des Urner Reusstals
mehrfache Wechsel von granodioritischen und granitischen Typen beobachten.
Mit diesen Verhiltnissen korrelierbare Wechsel kobnnen auch im Fellital festge-
stellt werden. Eine flichendeckende Kartierung ist aber nicht moglich, da die
verschiedenen Typen durch fliessende Uberginge miteinander verbunden sind.
Innerhalb der Normalfazies treten in der Westflanke des Fellitals und in der Siid-
ostflanke des Bristenstocks aplitgranitische Stocke auf.

Saure Randfazies des Zentralen Aare-Granits (im Allgemeinen)

Gegen die Kontakte zum préivariszischen Kristallin hin wird der Zentrale
Aare-Granit graduell etwas heller und saurer. Geographisch kann diese saure
Randfazies in eine nérdliche und eine siidliche gegliedert werden.

Die nordliche Randfazies besteht aus einem weissen bis leicht braunlich bei-
gen massigen mittel- bis grobkornigen aplitischen Leukogranit. Im Kartengebiet
tritt diese nordliche Randfazies in verschiedenen, riumlich voneinander getrenn-
ten Vorkommen auf. Das bekannteste ist dasjenige im Urner Reusstal an der Typus-
lokalitdt beim Steinbruch Giietli siidostlich von Gurtnellen (Koord.2691.300/
1176.400, «Giietli-Granit»). Die saure Randfazies tritt auf einer Breite von etwa 800
bis 900 m auf. Ein weiteres Verbreitungsgebiet liegt am Ostende des Intrusivkor-
pers im Gebiet des Oberalpstocks. Ohne oberfldchliche Verbindung mit der Haupt-
masse des Zentralen Aare-Granits tritt bei der Lokalitdt Unter der Flue siidostlich
von Bristen (Koord.2696.300/1180.100) ein heller Leukogranit auf, der makros-
kopisch und geochemisch grosse Ahnlichkeiten mit der nérdlichen Randfazies im
Urner Reusstal und am Oberalpstock aufweist. Dieses Vorkommen wird auf der
Karte als eigenstidndige Einheit ausgeschieden und auf Seite 83f. beschrieben. Im
wenig Ostlich verlaufenden Gotthard-Basistunnel wurde in diesem Bereich auf
einer Linge von etwa 600m der Bristen-Granit angefahren, der makroskopisch
und geochemisch in vielen Punkten mit den genannten Varietdten der nérdlichen
Randfazies iibereinstimmt und daher ebenfalls als Teil des Intrusivkorpers inter-
pretiert wird (S. 84f). In Tabelle 1 sind die Resultate chemischer Analysen der ver-
schiedenen Granitvarietiten aufgelistet.

Die mittlere mineralogische Zusammensetzung der nordlichen Randfazies
im Urner Reusstal umfasst Kalifeldspat (35-45%), Quarz (25-35%), Plagioklas
(22-27%), Biotit (3-5%) und Chlorit (2-3%); akzessorisch kommen Epidot, Serizit,
Fluorit, Titanit, Zirkon, Apatit, Granat, Stilpnomelan und Pyrit vor (SCHALT-
EGGER 1989, SCHALTEGGER & VON QUADT 1990, SCHNEIDER AG 1997b). Quarz
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16scht undulds aus und bildet verbreitet Subkorner. Eine leichte braunliche Rauch-
quarzfiarbung des Quarzes fiihrt zur stellenweise auftretenden beigen Farbvarian-
te des Granits. Kalifeldspat ist teilweise nach dem Karlsbader Gesetz verzwillingt
oder perthitisch entmischt. Plagioklas ist albitisch mit serizitisiertem Kern; Biotit
ist oft chloritisiert. Epidot, Serizit und Stilpnomelan sind alpine Neubildungen.

Geochemisch unterscheidet sich die nordliche Randfazies gegeniiber der
Normalfazies bei den Hauptelementen durch einen erhéhten Gehalt an SiO, und
einen tieferen Gehalt an TiO,, Fe,0;, MgO, CaO und P,0s; bei den Spurenelemen-
ten sind gegeniiber der Normalfazies vor allem eine Anreicherung von Rb sowie
eine Verarmung von Ba und Sr festzustellen (Tab.1). Die nordliche Randfazies
wird als eine leicht jiingere, hochdifferenzierte Randintrusion des Zentralen Aare-
Granits interpretiert (SCHALTEGGER 1989). Am Kontakt gegen das pravariszische
Kristallin des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes kann der Granit stellenwei-
se leicht kataklastisch liberprigt sein, ist sonst aber allgemein wenig metamorph
und tektonisch alpin tiberprégt.

Die siidliche Randfazies des Zentralen Aare-Granits ist, dhnlich wie die nérd-
liche, hell und glimmerarm entwickelt, wie beispielsweise am Béchenstockostgrat
Ostlich der Rientalliicke oder im oberen Val Val. Bei Spillaui im Hinteretzli ist der
Granit der siidlichen Randfazies relativ feink6rnig und geht auf kurze Distanz in
die Normalfazies liber (PFLUGSHAUPT 1927, S.328 u.333). Die geochemische Zu-
sammensetzung der siidlichen Randfazies ist - zusammen mit weiteren Varietiten
des Zentralen Aare-Granits aus der niheren Umgebung des Kartengebiets - in
Tabelle 1 aufgefiihrt. WEBER (1904) bestimmte aus einer Gesteinsprobe aus der
Stidostwand des Béichenstocks einen SiO,-Gehalt von 76,12%. Am Kontakt zum
Giuv-Syenit tritt eine Varietdt mit porphyrischem, gneisigem Gefiige auf, die als
siidliche Randfazies beschrieben wurde (WEBER 1904). Bis 1cm grosse Kalifeld-
spateinsprenglingen liegen in einer feinkdrnigen Grundmasse von granitischer
Zusammensetzung. Aufgrund der starken Verschieferung liegt hier der Granit als
Augengneis vor.

Saure Randfazies des Zentralen Aare-Granits, Varietdt «Unter der Flue»

Der Granit bei der Lokalitdt Unter der Flue slidostlich von Bristen (Koord.
2696.300/1180.100) ist makroskopisch identisch mit dem Granit der nordlichen
Randfazies im Urner Reusstal. Er wurde von HUGI (1923) und PFLUGSHAUPT
(1927) beschrieben und als extrem saures Differentiat des Zentralen Aare-Granits
interpretiert. Es handelt sich dabei um einen kleinen, von der Hauptmasse des
Zentralen Aare-Granits isolierten Granitstock, der vom Zuleitungsstollen «Chérs-
telenbach» des Kraftwerks Amsteg durchfahren wurde und in West-Ost-Richtung
eine Ausdehnung von etwa 400 m aufweist (HUGI 1923). Die geochemische Zu-
sammensetzung ist in Tabelle 1 ersichtlich und zeigt, dass die gleichen Anreiche-
rungs- beziehungsweise Verarmungstendenzen an Haupt- und Spurenelementen
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auftreten, wie sie fiir die nordliche Randfazies im Urner Reusstal charakteristisch
sind. Mit seiner von der Hauptmasse des Zentralen Aare-Granits oberflichlich
isolierten Lage nimmt der kleine Granitstock eine dhnliche Stellung ein wie der
Mittagfluh-Granit im Grimselprofil (vgl. SCHALTEGGER 1989). Die Entfernung
zur Hauptmasse ist allerdings wesentlich grosser. Zudem werden die beiden Vor-
kommen durch die Basisiiberschiebung der abgescherten Windgéllen-Falte (stark
zerscherte Windgillen-Synklinale), die eine tiefgreifende tektonische Bewegungs-
zone darstellt (S.138ff.), voneinander getrennt.

Saure Randfazies des Zentralen Aare-Granits, Varietdt Bristen-Granit

Nur rund 140 m norddstlich des Granitaufschlusses bei der Lokalitdt Unter
der Flue verlduft etwa 300 m unter der Terrainoberflache das Trassee des Gott-
hard-Basistunnels. In diesem Abschnitt des Bauwerks wurde auf einer Linge von
etwa 600m ein heller gleichk6rniger Granit durchfahren, der als Bristen-Granit
bezeichnet wird (Fig.30, SEELIG 2009, K+P 2010, GUNTLI et al. 2016, BUCHER &
SEELIG 2018). Gegen den Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex im Norden weist
er einen diskordanten, unregelmaissig verlaufenden Intrusivkontakt auf. Im Stiden
folgen an einem ebenso scharfen Kontakt alpin stark {iberprigte Serizit- und Seri-
zit-Chloritschiefer des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes. Das Gestein, de-
tailliert beschrieben in K+P (2010) und BUCHER & SEELIG (2018), gleicht makros-
kopisch der Varietdt «Unter der Flue». Die mineralogische Zusammensetzung
umfasst Kalifeldspat (32-42 %), Quarz (29-36%), Plagioklas (14-23 %), Biotit (1-5%)
und Chlorit (2-4%); als primére Bildungen sind weiter akzessorisch Muskovit,
Fluorit, Titanit Zirkon und Allanit vorhanden (SEELIG 2009, K+P 2010, BUCHER &
SEELIG 2018). Kalzit, Stilpnomelan und Chlorit sind sekundidre Neubildungen.
Fluorit ist makroskopisch als rosafarbenes, bis 0,75 mm grosses Mineral erkennbar.
Die Resultate geochemischer Analysen zeigen, dass die in der Randfazies gegen-
uber der Normalfazies bereits feststellbare Anreicherung bezichungsweise Ver-
armung einiger Haupt- und Spurenelemente nochmals verstirkt ist: So enthilt der
Granit praktisch kein Ba und nur sehr wenig TiO,, MgO und P,0;, dafiir relativ
viel SiO,, Rb und F (Tab. 1).

Der Bristen-Granit ist alpin - metamorph und tektonisch - kaum iiberpragt.
Aufgrund seiner Homogenitit, des Fehlens einer variszischen Deformation sowie
wegen des diskordanten Kontakts zu den umhiillenden Gesteinen wird vermutet,
dass es sich dabei um einen spit- bis postvariszisch intrudierten Granit handelt
(SEELIG 2009, K+P 2010, BUCHER & SEELIG 2018). Wahrscheinlich stellt er eine
sehr stark differenzierte Randfazies beziehungsweise Randintrusion des Zentra-
len Aare-Granits dar. Ob er mit der Varietdt «Unter der Flue» direkt zusammen-
hiingt, ist nicht bekannt, aber aufgrund der geographischen Nihe und der grossen
Ahnlichkeit nicht auszuschliessen.
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Fig. 30: Detailaufnahme des Bristen-Granits. Handstiick aus dem Gotthard-Basistunnel.
Foto C. Gisler.

Schollenreiche Fazies des Zentralen Aare-Granits

In der Umgebung des Oberalpstocks treten Zonen auf, in denen der Zentrale
Aare-Granit gehduft auftretende, dunkelgraugriin anwitternde feinkérnige mikro-
dioritische Schollen fiihrt. Diese Schollen weisen verschiedene Formen von rund-
lich bis rechteckig auf und konnen bis etwa 2m Linge erreichen (Fig.31). Zum
Granit zeigen sie teils scharfe, teils ausfransende Kontakte. Der Granit selbst ist
stellenweise etwas schlierig griinlich anwitternd. Relativ hdufig sind vom Granit in
die Schollen eindringende diinne Aderchen bis kleine Apophysen zu sehen, die
belegen, dass die Schollen dlter als der Granit sind.

Die mikrodioritischen Schollen wurden von HUBER (1948) als Biotit-Plagio-
klas-Hornfels bezeichnet und detailliert beschrieben; zusétzliche Angaben finden
sich in GNOs (1988). Der stark zu Klinozoisit und Serizit zersetzte Plagioklas bildet
ein undeutlich erkennbares ophitartiges bis mikrogranitisches Gefiige. Quarz ist
als Letztausscheidung zwickelfiillend. Neben dem weiteren Hauptgemengteil Bio-
tit sind als Nebengemengteile Kalifeldspat, Apatit, Magnetit, Pyrit und Epidot vor-
handen. Vereinzelt ist eine fluidale Struktur feststellbar, ansonsten ist das Gestein
massig.



86

Fig.31: Schollen von Mikrodiorit im Zentralen Aare-Granit. Oberalpstock (Koord.2701.750/
1177.530). Die Schollen sind 1 bis 2m lang. Foto C.Gisler.

Der Kontakt zwischen dem Granit mit und jenem ohne Schollen ist meist
relativ scharf, verlduft jedoch unregelmissig. Gut ersichtlich ist dies in der Nord-
ostwand des Oberalpstocks. Zonen mit Schollen sind allgemein etwas engstindi-
ger gekliiftet als schollenfreier Granit. Weitere Vorkommen der schollenreichen
Fazies befinden sich in der Ostflanke des Piz Tgietschen und am Grat Chli Ober-
ilpler - Staldenhoreli.

Schollenschwiarme dieser Art gibt es an verschiedenen Stellen in den Intru-
siva des Aar-Massivs (vgl. STALDER 1964, STECK 1966, SCHALTEGGER 1989, LAB-
HART & RENNER 2012). Bei diesen Schollen diirfte es sich um Anteile eines ba-
sischen Magmas aus dem oberen Mantel handeln (SCHALTEGGER 1989). Am
Oberalpstock konnte es sich um eine Intrusion eines solchen Magmas handeln, die
spater durch den nachfliessenden Zentralen Aare-Granit zerbrochen und in Schol-
len zerlegt wurde. Ahnliche mikrodioritische, dioritische oder lamprophyrische
Gesteine, die aber nicht in Schollen zerlegt wurden, sondern in schmalen Ziigen
auftreten, findet man im Kartengebiet an mehreren Stellen in einem sich von der
Rientalliicke bis ins Val Cavardiras erstreckenden Streifen (8, 8y, S.46f.).
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Abgrenzung

Die Grenze des Zentralen Aare-Granits gegen das privariszische Kristallin
im Norden verlduft im Urner Reusstal parallel zum alpinen Streichen und lésst sich
vom westlichen Kartengebietsrand bis zum Fellibach gut verfolgen. Dagegen ist
eine exakte Kartierung des Kontakts in den steilen Hingen 0stlich des Fellibachs
gegen die Nordwestflanke des Bristen schwierig. Im Rahmen der Feldaufnahmen
konnte gezeigt werden, dass der bisher angenommene und in simtlichen Karten
dargestellte, bis mehrere hundert Meter michtige Granitzug in der Nordwest-
flanke des Bristen in dieser Form nicht existiert. Der Granit, der im Fellital bis
zum Ausgang des Tals die westliche Talflanke aufbaut und am Fellibach bis auf
eine Kote von 950 m auftritt, keilt in der 6stlichen Talflanke im Gebiet Ahoren und
Steinchilen gegen Osten - strukturell nach oben - rasch aus. Der zusammenhén-
gende Granitkorper taucht gegen Nordosten entweder rasch unter das privariszi-
sche Kristallin ab oder keilt ganz aus. In der Siidwest- und Westflanke des Bristen
finden sich hiufig schmale Apophysen oder kleine stockartige Intrusionen aus
Aplitgranit im privariszischen Kristallin (Fig.32). Das privariszische Kristallin
besteht zum Teil aus granitdhnlichem Diatexit (vgl. Fig. 10, S.33), der leicht mit
dem Zentralen Aare-Granit verwechselt werden kann. Erst im Gebiet des Bristen-
sees in der Nordostflanke des Bristen tritt der Granit nochmals als mehrere hun-
dert Meter breiter Zug auf, der gegen Osten quer iiber das Etzli bis gegen das
Sellenentobel verfolgt werden kann. Dieser Zug wurde auch im Gotthard-Basis-
tunnel angetroffen (GUNTLI et al. 2016). Weiter nordlich, bei der Lokalitdt Unter
der Flue norddstlich Bristen im Maderanertal (Koord.2696.300/1180.100), steht
ein heller mittelkdrniger Granit an, der grosse Ahnlichkeit mit demjenigen der
nordlichen sauren Randfazies im Urner Reusstal aufweist und sich auch kaum
vom Granit unterscheidet, der im Gotthard-Basistunnel angefahren und als Bris-
ten-Granit bezeichnet wurde. Beide Granitvarietdten werden als saure Randfazien
des Zentralen Aare-Granits betrachtet (S. 83ff.).

Vom unteren Fellital an verlduft die Nordgrenze der Hauptmasse des Granits
durch die rechte Talflanke in stidostlicher Richtung, also etwa senkrecht zum alpi-
nen Streichen, und zieht zwischen Ruchen und Zwichten nordlich der Portliliicke
ins Hinteretzli. Zwischen dem Spillauisee und der Etzlihiitte reduziert sich die
Michtigkeit des Zentralen Aare-Granits zunichst auf wenige hundert Meter,
nimmt aber weiter Ostlich im Gebiet des Witenalp- und Oberalpstocks nochmals
auf gegen 2km zu. Das Michtigkeitsminimum gerade im topografisch tiefsten
Abschnitt im Bereich der Alp Gulmen im Hinteretzli deutet auf eine generelle
Michtigkeitsabnahme gegen unten hin. Dies wurde beim Bau des Gotthard-Basis-
tunnel bestitigt: Der Granit weist an der Oberfldche entlang des Trassees eine
Michtigkeit von etwa 1000 m auf, im Tunnel wurde aber nur auf einer Lange von
rund 400 m homogener Granit durchfahren (GUNTLI et al. 2016).
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Fig.32: Graubraun bis rotbraun anwitternder privariszischer Gneis des Ofenhorn-Stampfhorn-

Gneiskomplexes (Sustenhorn-Zone), durchschlagen von mit dem Zentralen Aare-Granit assozi-

ierten hellen Apophysen oder stockartigen Intrusionen aus Aplitgranit. Stidwestflanke des Bris-
ten. Foto C. Gisler.

Der Zentrale Aare-Granit endet in der Ostflanke des Oberalpstocks. Gegen
Norden bestehen der Chli Oberilpler, das Staldenhoreli und der Banderstock aus
dem Zentralen Aare-Granit. Die unregelmissig, aber generell etwa parallel zu den
Hohenlinien verlaufende Grenze deutet - wie im Hinteretzli - auf eine Abnahme
der Michtigkeit des Granits gegen die Tiefe hin.

Gegen Sliden grenzt der Zentrale Aare-Granit im Gebiet Rienzenstock-Fel-
lital an den Strem-Granit. Der Strem-Granit ist zundchst am Nordgrat des Brun-
nenstocks in einer leicht porphyrischen Fazies entwickelt, die im Zentralen Aare-
Granit nicht vorkommt. Weiter Ostlich im Fellital (bei Koord.2693.050/1170.650)
sind die beiden Graniteinheiten praktisch nicht zu unterscheiden. Von der Ost-
lichen Talflanke des Fellitals bis ins Hinteretzli wird der Zentrale Aare-Granit
gegen Siiden vom Giuv-Syenit flankiert. Ostlich des Etzlibachs folgt als siidliche
Begrenzung der Chriizlistock-Migmatit. Die Siidgrenze verlduft bis ins Val Strem
etwa parallel zum alpinen Streichen. Vom Val Strem bis in die Ostflanke des
Oberalpstocks verlduft die Grenze dann sehr unregelmaéssig, was auf ein Ausfran-
sen des Intrusivkorpers gegen Osten hindeutet.
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Kontakte

Der Kontakt gegen das prévariszische Kristallin des Ofenhorn-Stampfhorn-
Gneiskomplexes (Sustenhorn-Zone) ist generell schlecht aufgeschlossen und kaum
je direkt sichtbar. Bei Getzigen am westlichen Reussufer (Koord. 2691.200/1176.720)
ist er auf wenigen Metern aufgeschlossen. Er scheint tektonisch nicht oder nur
schwach {iberprigt zu sein. Im neuen Druckstollen des Kraftwerks Amsteg, der
den Kontakt ausgangs Fellital quert, war er ebenfalls weitgehend ungestort
(SCHNEIDER AG 1997b). Bemerkenswert ist die grosse Haufung von rhyolithischen
und aplitischen Gingen, Apophysen und Aplitgranitstocken zwischen Gurtnellen
und dem Etzli (Fig. 32).

Bessere Aufschlussverhéltnisse liegen bei Spillauischroten (Koord. 2695.530/
1175.420) nordostlich der Portliliicke vor. Es konnen Granitapophysen im pravaris-
zischen Kristallin sowie Schollen aus privariszischem Kristallin im Granit beob-
achtet werden. Die Kontaktverhiltnisse zum Rossbodenstock-Diorit zwischen
dem Rossbodenstock und der 6stlichen Talflanke des Hinteretzli sind dagegen un-
klar und nur schlecht aufgeschlossen. Beim Gotthard-Basistunnel wurde auf einer
etwa 900m langen Strecke Zentraler Aare-Granit ausgeschieden (GUNTLI et al.
2016). Davon besteht aber nur im siidlichsten Teil eine Strecke von etwa 400 m aus
Gesteinen, die sicher dem Zentralen Aare-Granit zugeordnet werden kdnnen. Im
nordlichen Teil liegt wahrscheinlich ein Schollenkontakt des Zentralen Aare-Gra-
nits zu tonalitischen, granodioritischen und dioritischen Gesteinen des Rossbo-
denstock-Diorits vor. Der Kontakt weiter nordostlich zur Tscharren-Formation
wird von SIGRIST (1947), FRANKS (1968a) und SCHENKER (1986) an mehreren Stel-
len beschrieben. Der Granit weist am Kontakt meist eine einige Dezimeter bis
wenige Meter breite porphyrische Randfazies auf und geht allméhlich in den nor-
malen Granit iiber. Dies beweist das jlingere Alter des Zentralen Aare-Granits
gegeniiber der Tscharren-Formation (FRANKS 1968a). Der Kontakt verlauft zwi-
schen dem Etzli und dem Staldenhoreli relativ geradlinig mit einer Orientierung
von etwa 150/65. Alpin wurde dieser etwas {iberprégt, so dass lokal ein gering-
maéchtiger Mylonit auftritt (SCHENKER 1986).

Nordostlich der Rientalliicke kommen Schollen von Giuv-Syenit im Zentralen
Aare-Granit vor (WEBER 1904). Sie beweisen das hohere Alter des Giuv-Syenits ge-
geniiber dem Zentralen Aare-Granit. Der die Schollen einschliessende Granit ist
leukokrat und entspricht ungefihr der siidlichen Randfazies des Urner Reusstals.
Im Kartenmassstab nicht darstellbare Syenitschollen im Zentralen Aare-Granit
koénnen auch am Spillauibielfirn nordostlich des Piz Giuv beobachtet werden.

Alter

Fiir die Normalfazies des Zentralen Aare-Granits im Urner Reusstal haben
SCHALTEGGER & CORFU (1992) mit radiometrischen U-Pb-Altersbestimmungen
ein Intrusionsalter von 297+2 Ma ermittelt.
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AG Aplitgranit

Im Fellital nordlich von Obermatt bei Koord.2693.000/1172.700 besteht der
Hangschutt entlang des Wanderwegs iiberwiegend aus Blocken von Aplitgranit. Es
handelt sich dabei um Sturzblécke aus dem untersten Felsband der westlichen
Talseite. Die Ausdehnung und genaue Lage des Aplitgranitvorkommens ist jedoch
nicht bekannt.

In der Siidostflanke des Oberalpstocks (Koord.2701.500/1177.100) steht ein
grosseres Vorkommen von Aplitgranit an, das bereits von NIEDERER (1932) kartiert
wurde. Weitere Beschreibungen fehlen, eine genaue Abgrenzung zum Zentralen
Aare-Granit ist nicht moglich.

s Balmenegg-Granit: porphyrischer Granit

Ein von der Balmenegg bis Saas (Atlasblatt Schichental) ziehender Granit-
zug reicht an seinem Siidwestende knapp bis ins Kartengebiet hinein (Koord.
2701.740/1181.970) und wird neu als Balmenegg-Granit bezeichnet. Detaillierte
Beschreibungen zu diesem Granitvorkommen finden sich in STAUB (1911) und
SIGRIST (1947). Es handelt sich um einen griinlich grauen porphyrischen Granit
mit Plagioklas, Kalifeldspat sowie selten Biotit und Hornblende als Einsprenglinge
in einer feinkornigen, mikrogranitischen Grundmasse. Diese enthélt Quarz, Kali-
feldspat, Plagioklas sowie als Akzessorien Zirkon, Apatit, Epidot und Allanit. Der
Zug ist im Innern massig und nur randlich verschiefert. Die Kontakte zum Neben-
gestein sind im Kartengebiet nicht aufgeschlossen. Der Balmenegg-Granit weist
eine bedeutend basischere Zusammensetzung auf als der Zentrale Aare-Granit
und besitzt gewisse Ahnlichkeiten mit dem Gastern-Granit im westlichen Aar-
Massiv (SIGRIST 1947).

Yu Hinterbalm-Granit: massiger feinkdrniger Granit

Der Hinterbalm-Granit bildet westlich von Hinterbalm am Eingang ins
Brunnital (Koord. 2703.400/1181.800) ein wenige hundert Meter Ausdehnung auf-
weisendes, stockformiges Vorkommen im privariszischen Gneis und Amphibolit
des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes. Er ist am Weg vom Maderanertal
nach Hinterbalm zwischen 1600 und 1700 mii.M. sehr gut aufgeschlossen. Der
hellbeigegraue Granit ist feinkérnig, vollkommen massig und unterscheidet sich
deutlich vom Balmenegg-Granit und dem Rinderbiel-Mikrogranit der Tscharren-
Formation (S.65). Im Diinnschliff ist ein magmatisches Gefiige erkennbar; die
Hauptbestandteile sind Albit (35%), Kalifeldspat (29%), Quarz (28%) und teilweise
in Chlorit umgewandelter Biotit (6%), weiter kommen Apatit, Zirkon, Serizit und
Epidot vor (SIGRIST 1947, S.60f.). Wenig noérdlich des Hauptvorkommens durch-
schldgt am Weg vom Maderanertal nach Hinterbalm eine Apophyse des Hinter-
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balm-Granits den Schollenamphibolit des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomple-
xes (Koord.2703.180/1181.960).

SIGRIST (1947) stuft den Granitstock als gleich alt ein wie den Zentralen Aare-
Granit und nimmt an, dass er aus demselben Magma hervorgegangen ist. Makro-
skopisch ist jedoch keine Ahnlichkeit mit dem Normaltyp oder der nordlichen
Randfazies des Zentralen Aare-Granits vorhanden. Die vollig massige Ausbildung
spricht fiir eine eher junge, spit- bis postvariszische Bildung.

Ganggesteine

Ganggesteine kommen in fast allen Gesteinseinheiten des Kartengebiets vor.
Die auf der Karte dargestellten Ginge stellen allerdings nur eine unvollstindige
und teilweise schematische Bestandesaufnahme dar. So sind die Giinge einerseits
gebietsweise so zahlreich, dass nur die grosseren Ginge dargestellt werden kon-
nen. Andererseits konnen die vorhandenen Géinge nur in Gebieten mit guten Auf-
schlussverhiltnissen und guter Zugénglichkeit - und auch dort nur unvollstindig -
kartiert werden. Eine Ergidnzung zur Kartierung im Gelédnde stellen Kartierungen
mittels Luftbildern dar. Vor allem in hochgelegenen Gebieten ohne Vegetation
konnen damit vereinzelt gute Resultate erzielt werden. Ein Beispiel ist das Gebiet
des Bristen, wo die meist recht méchtigen Génge aus Rhyolith auf Luftbildern teil-
weise liber mehrere hundert Meter verfolgt werden konnen. Demgegeniiber gibt es
Gebiete, wie den recht schwer zugidnglichen und von viel Lockergestein bedeckten
siidlichen Talhang des Maderanertals, wo keine systematische Kartierung von
Gingen moglich ist. Eine Moglichkeit, die effektive Gangdichte eines Gebiets ab-
schitzen zu konnen, stellen liickenlose geologische Aufnahmen in Stollen und
Tunneln dar, wie beispielsweise diejenigen vom Gotthard-Basistunnel (K+P 2010).
Eine Extrapolation derselben zur Terrainoberfldche ist allerdings nur bedingt sinn-
voll. Zu beachten ist, dass die Lagegenauigkeit der auf der Karte eingetragenen
Ginge besonders bei den aus édlteren Kartengrundlagen {ibernommenen Giangen
sehr eingeschriankt ist.

Bei den auf dem Kartenblatt dargestellten Géngen resultiert aufgrund ihrer
unterschiedlichen chemischen Zusammensetzung, ihrer tektonischen Uberpri-
gung sowie ihren verschiedenen Bildungsaltern eine grosse Vielfalt, was die petro-
graphischen Merkmale betrifft. Bei der Kartierung im Feld kann jedoch nur eine
grobe Erstbeurteilung gemacht werden. Innerhalb des Kartengebiets wurden die
Ginge des Aar-Massivs vier verschiedenen Gruppen von Ganggesteinen zugeord-
net: basische Ganggesteine (B), Rhyolith (p), Aplit und porphyrischer Granit (Ap,)
sowie Pegmatit (Pg,).

Ausfiihrlich diskutiert werden die Ganggesteine des Kartengebiets von WE-
BER (1904), PFLUGSHAUPT (1927), NIEDERER (1932), NIGGLI (1944), HUBER (1948)
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und SCHALTEGGER (1989). Speziell mit basischen Ganggesteinen beziehungsweise
Lamprophyren beschiftigen sich OBERHANSLI (1986, 1987) und OBERHANSLI et al.
(1991).

B Basische Ganggesteine

Als basische Ganggesteine wurde eine breite Palette von meso- bis melano-
kraten Ganggesteinen mit einer dichten bis sehr feinkérnigen Grundmasse und
porphyrischen Einsprenglingen ausgeschieden, die in der élteren Literatur oft pau-
schal als «Lamprophyre» bezeichnet werden.

Basische Ganggesteine befinden sich vor allem in den siidlich des Zentralen
Aare-Granits auftretenden Gesteinseinheiten. Im Gotthard-Basistunnel wurden
nordlich der Tscharren-Formation keine basischen Ganggesteine angetroffen
(K+P 2010). Ein gehduftes Vorkommen von basischen Ganggesteinen ist im Brun-
ni-Granit stidwestlich der Straligenstockli bei Koord.2705.540/1180.800 festzu-
stellen. Dieses wurde in den letzten Jahren durch den Riickgang des siidlichen
Tschingelfirns freigelegt und ist daher sehr gut aufgeschlossen. Die meisten ba-
sischen Ganggesteine verlaufen parallel zum alpinen Streichen, Abweichungen
kommen jedoch vereinzelt vor (Fig. 33).

Im Vergleich zu den sauren Ganggesteinen neigen die basischen aufgrund
ihres Chemismus eher zu retrograden Mineralreaktionen. Bei den retrograd umge-
wandelten, vor allem alpin stark verschieferten basischen Ganggesteinen handelt
es sich rein petrographisch um Serizit-Chloritschiefer bis -phyllit. Die neu gebilde-
ten Schichtsilikate bewirken eine deutliche Anisotropie innerhalb des Gesteins,
das deshalb hiufig eine mechanische Schwichezone innerhalb des Gesteinsver-
bands darstellt und gegeniiber den benachbarten Lithologien zuriickwittert. Aus
diesem Grund finden sich basische Ganggesteine oft in Rinnen und Couloirs. Bei
einer Streichrichtung quer zu einem Grat befinden sich dort oft Scharten oder
Liicken.

Stellenweise kann beobachtet werden, dass die sauren Génge wie Aplite oder
Rhyolithe von den basischen durchschlagen werden. Letztere diirften daher sehr
junge Gangbildungen darstellen. Radiometrische Altersbestimmungen sind je-
doch keine vorhanden. Die Entstehung der basischen Ganggesteine beziehungs-
weise Lamprophyre und deren Alter sind nicht restlos geklart; siche dazu die Dis-
kussion in OBERHANSLI (1986, 1988) und SCHALTEGGER (1989).

p Rhyolith

Ginge von Rhyolith (in der Literatur oft als «porphyrischer Mikrogranit» be-
zeichnet) kommen vorwiegend nordlich des Zentralen Aare-Granits vor. Am Bris-
ten wurden zahlreiche solcher Génge liber eine grossere Strecke kartiert. Wie ein-
gangs erwihnt, kann ihr Verlauf oft auf Luftbildern erkannt werden. Sie streichen
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Fig. 33: Basischer Gang in einer komplexen Schollenzone am Ubergang vom Pardatschas-Granit
(links) und dem stidlichen Zug des Giuv-Syenits (rechts). Der Gang streicht diskordant zur alpi-
nen Schieferung von Westnordwest nach Ostsiidost. Val Giuv (Koord. 2696.830/1171.300).
Foto C.Gisler.

interessanterweise ziemlich genau rechtwinklig zur alpinen Schieferung. Ein sehr
markanter, bereits von PFLUGSHAUPT (1927) beschriebener Rhyolithgang steht am
Gipfel des Bristen an (Fig. 34). Gemiss diesem Autor weist er ein «feingranitisches
Geflige mit Anklang an Porphyrstruktur auf».

Von einem Rhyolithgang 6stlich der Lokalitdt Legni im Maderanertal (Koord.
2699.000/1180.630) liegt eine geochemische Analyse vor, die einen granitschen
Chemismus belegt (NIGGLI et al. 1930, SIGRIST 1947).

Bei tektonischer Beanspruchung neigen die Rhyolithgénge zu einer Absonde-
rung in diinne schieferungsparallele Platten, wenn sie senkrecht zur Hauptspan-
nungsrichtung orientiert sind. In solchen Féllen sind sie nicht sehr verwitterungs-
bestdndig und bilden oft Rinnen und Couloirs. Undeformierte, noch massig
gebliebene Génge sind dagegen eher verwitterungsresistent, besonders gegeniiber
dem préavariszischen Gneis wie dies beispielsweise im Gebiet des Bristen zu beob-
achten ist. Hier sind sie - wie bereits oben erwdhnt - am Aufbau des Gipfels betei-
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Fig.34: Ein heller, mehrere Meter michtiger Rhyolithgang durchschldgt den privariszischen
Gneis des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes in der Ostflanke des Bristen, von wo er bis
zum Gipfel hinaufzieht. Oberhalb des Stockfirns (Koord.2695.150/1176.750). Foto C.Gisler.

ligt und bilden eher Grataufschwiinge und Rippen im Geldnde (Fig.34). Weitere
erwihnenswerte Rhyolithvorkommen sind in der Gegend um Gurtnellen zu fin-
den.

Ap, Aplit und porphyrischer Granit

Bei einigen Kartiereinheiten, insbesondere beim Giuv-Syenit und dem Chriiz-
listock-Migmatit, ist die Dichte an Géngen von Aplit und porphyrischem Granit
sowie dhnlichen gangartigen Einschaltungen so hoch, dass im Kartenmassstab
nur die méchtigsten Vorkommen dargestellt werden konnten (Fig. 33). Generell ist
deren Verteilung unregelmassig; im Allgemeinen sind sie siidlich des Zentralen
Aare-Granits etwas zahlreicher als nérdlich davon. Im Gotthard-Basistunnel tre-
ten sie erst siidlich des Strem-Granits hdufiger auf (K+P 2010).

Aufschlussreich fiir das Studium von Aplitgédngen ist ein Areal einige hun-
dert Meter norddstlich des Rienzenstocks im Zentralen Aare-Granit (bei Koord.
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2692.100/1171.540). Dort kénnen mehrere sehr gut aufgeschlossene Aplitginge stu-
diert und tiber Dutzende von Metern kontinuierlich verfolgt werden. Dabei kann
beobachtet werden, wie sie allméhlich ausdiinnen und im Granit auskeilen. Wei-
ter gibt es Ginge, die an einem Knickpunkt pl6tzlich die Richtung um 10-20° dn-
dern oder sich verzweigen.

Das Alter der Ginge ist unterschiedlich. Ein grosser Teil diirfte mit der In-
trusion des Zentralen Aare-Granits zusammenhingen. Altere Ginge sind sicher
im Giuv-Syenit vorhanden. Generell enthalten die kleineren Intrusiva meist eine
eigene Ganggefolgschaft.

Pg, Pegmatit

Ginge von Pegmatit kommen im Kartengebiet eher selten vor. Die auf der
Karte eingetragenen Vorkommen treten fast alle in einem schmalen Streifen zwi-
schen dem Piz Giuv und dem Oberalpstock auf, wobei sie im Chriizlistock-Migma-
tit am haufigsten sind. Es handelt sich meist eher um Linsen oder schlierige Adern
als um eigentliche Génge. Sie bestehen vor allem aus Feldspat (Mikroperthit und
Orthoklas) mit wenig Quarz, Granat und Muskovit. Stellenweise konnen sie Beryll
flihren. Die Korngrossen der Feldspite erreichen bis 12 cm (WEBER 1904, HUBER
1948).

Tektonite

M Quarzreicher Mylonit

q
In der Rientalliicke (Koord.2691.990/1170.240) steht ein heller quarzreicher
Mpylonit an, der den Zentralen Aare-Granit sowie dioritische und mikrodioritische
Gesteine nordlich der Liicke vom Strem-Granit im Siiden trennt.

K, Kakirit, untergeordnet Kataklasit

Im Gebiet des Druntobels oberhalb von Sedrun sind Gesteine mit einem
tektonisch sehr stark iiberprigten Gefiige weit verbreitet («Druntobelserie» nach
NIGGLI & STAUB 1914, S.64). Es handelt sich um einen spétalpin durch sprode
Deformation entstandenen Kakirit. Im Gegensatz zur Geologischen Spezialkarte
Nr. 129 (BERGER et al. 2017a, b) wird diese nordlich des Bugnei-Granodiorits ver-
laufende Kakiritzone nicht mit der den Siidrand des Aar-Massivs markierenden
Clavaniev-Zone verbunden, sondern als eigenstdndiger, innerhalb des Aar-Mas-
sivs verlaufender Tektonitzug betrachtet.

Am besten zugénglich ist der Kakirit im unteren Teil des Druntobels siidlich
und Ostlich von Valtgeva (Fig.35). Er besteht aus einer praktisch kohésionslosen
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Fig. 35: Kakirit bei Valtgeva (Koord.2701.800/1171.450). Oben links steht kompakter Gneis des
Pulanera-Gneiskomplexes (Ausserberg-Avat-Zone) an, der mit scharfem Kontakt an den Kakirit
grenzt.

siltigen Masse mit reichlich Komponenten von Kies- bis Steingrosse sowie ein-
zelnen bis etwa kubikmetergrossen Blocken. Der Feinanteil ist oberfldchlich meist
weitgehend ausgewaschen. Petrographisch handelt es sich um ein leukokrates fein-
korniges quarz- und feldspatreiches Gestein. Vereinzelt ist griinlicher Chlorit-
schiefer eingestreut. Der Kakirit ist wahrscheinlich zu einem grossen Teil aus dem
Pardatschas-Granit und dem Pulanera-Gneiskomplex hervorgegangen. Vom Bach-
bett bei Valtgeva (Koord.2701.790/1171.480) beschrieb NIGGLI (1944) ein Gestein,
das er als «Blastomylonit» bezeichnete und das geochemisch mit dem Bugnei-
Granodiorit komplett tibereinstimmt. Die Kakiritzone streicht gegen Siidwesten
wahrscheinlich in die den Siidrand des Aar-Massivs bildende Clavaniev-Zone. Ge-
gen Nordosten klingt die Kakiritisierung der Gesteine ab.

Ein weiteres kleineres Vorkommen von Kakirit wird von SCHNEIDER AG
(1999) im Val Bugnei (Koord.2702.810/1171.630) beschrieben. Dieses liegt an der
Nordgrenze des Bugnei-Granodiorits. Das Vorkommen gehort zu einer Zone von
meist schlecht aufgeschlossenen, schwach bis méssig stark tektonisierten Gestei-
nen. Der genaue Verlauf dieser Zone ist jedoch unsicher. Von den Bearbeitern bei
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der Projektierung des Gotthard-Basistunnels (STUTZ et al. 1991, SCHNEIDER AG
1999) wurde ein Verlauf vom unteren Val Strem via Val Bugnei ins Val Segnas
angenommen. Innerhalb dieser Zone kommen Gesteine vor, die keiner der umge-
benden Einheiten eindeutig zugeordnet werden kénnen. Es handelt sich um hel-
len, griinlich grauen Chlorit-Serizitgneis bis -schiefer, der gewisse Ahnlichkeiten
mit dem permokarbonischen Psammitgneis der Urseren-Garvera-Zone aufweist.
Weitere Aufschliisse mit vergleichbaren Gesteinen kommen auch weiter 6stlich im
Val Bugnei bei der Lokalitédt Val Dadora (Koord.2703.360/1171.910) vor.

CLAVANIEV-ZONE

Die Clavaniev-Zone umfasst - in Anlehnung an die Geologische Spezial-
karte Nr. 129 (BERGER et al. 2017a, b) - die tektonisch stark {iberpriagten Gesteine
am Sidrand des Aar-Massivs. Sie entspricht der «Grenzzone zum Aar-Massiv»
von NIGGLI (1944) und der «Disentiser Zone» von WYsS (1985, 1986) und umfasst
vorwiegend tektonisch stark liberprigte sedimentire Linsen mesozoischen Alters
und feinkornigen Gneis und Phyllit, die als ehemalige permokarbonische Sedi-
mentgesteine gedeutet werden.

Die Clavaniev-Zone wurde beim Bau des Gotthard-Basistunnels als projekt-
spezifischer, mehr geotechnisch motivierter Begriff fiir die Grenzzone zwischen
dem Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke eingefiihrt (erstmals verwendet und de-
finiert in SCHNEIDER AG 1992b). Die Bezeichnung ist jedoch nicht ganz unproble-
matisch, da einerseits ihre Erstdefinition nur in einem nicht 6ffentlich zugidngli-
chen Bericht erfolgte und andererseits ihre Abgrenzung in den Bohrkernaufnah-
men und im Tunnel sehr unterschiedlich interpretiert wurde (geringmaichtig in
den Sondierbohrungen, bedeutend michtiger im Tunnelquerschnitt). Zudem ist
die Bezeichnung Clavaniev nicht eindeutig, da neben der namengebenden Lokali-
tidt - Bohrstandort im Bereich der ndrdlichen Tavetsch-Decke (Koord.2700.900/
1170.940, WYDER & RYBACH 1996) - ein deutlich grosserer Weiler westlich von Di-
sentis sowie ein Tal gleichen Namens existieren. Als Folge wurde die Bezeichnung
Clavaniev-Zone nur im Zusammenhang mit dem Gotthard-Basistunnel verwen-
det. Im Gegensatz zu Atlasblatt Oberalppass (AMBUHL et al. 2008, NIGGLI et al.
2008) wird auf der vorliegenden Karte der Begriff Clavaniev-Zone im Sinne von
BERGER et al. (2017a, b) verwendet - anstelle der von WYss (1985) definierten Di-
sentis-Zone -, um allfillige Verwechslungen mit den in der Literatur als «Disenti-
ser Marmor», «Disentiser Mulde» beziehungsweise «Disentiser Zone» bezeichne-
ten mesozoischen Gesteinen zu vermeiden (WEHRLI 1896, NIGGLI & STAUB 1914,
NIGGLI 1944, Wyss 1985, 1986).

Die ersten detaillierten Kartierungen des im Kartengebiet auftretenden Siid-
rands des Aar-Massivs stammen von NIGGLI (1944) und HUBER (1948). Danach hat
Wyss (1985, 1986) dieses Gebiet eingehend bearbeitet und die «Disentiser Zone»
als Grenzzone zwischen dem Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke definiert. Zwi-
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schen dem Oberalpsee und Disentis handelt es sich nach WYss (1986) vorwiegend
um einen tektonischen Kontakt mit einzelnen sedimentidren Linsen; zwischen
Disentis und Schlans ist ein geringmichtiger Sedimentzug aus mesozoischen Ge-
steinen eingeschaltet. Weitere Untersuchungen erfolgten bei der Projektierung des
Gotthard-Basistunnels. Neben detaillierten Kartierungen wurden mehrere Son-
dierbohrungen abgeteuft (STUTZ et al. 1991, BONANOMI 1991, LEU & WYSS 1992,
SCHNEIDER AG 1992b, 1994, 1997a). In jlingerer Zeit erfolgte eine strukturgeologi-
sche Bearbeitung durch MANSER (2009). Dank dieser detaillierten Untersuchun-
gen und des Baus des Gotthard-Basistunnels konnte der Siidrand des Aar-Massivs
im Bereich des Trassees genau lokalisiert und charakterisiert werden. Ausserhalb
des Trassees sind die Kenntnisse jedoch nach wie vor liickenhaft. Grund dafiir
sind in erster Linie die schlechten Aufschlussverhiltnisse.

Die oft spitalpin kakiritisierten Gesteine der Clavaniev-Zone kdonnen wie
folgt charakterisiert werden:

—  verschupptes privariszisches Kristallin des Aar-Massivs und der Tavetsch-
Decke,

—  Sedimentgesteine moglicherweise permokarbonischen Alters paldogeogra-
phisch unbekannter Stellung (im Gotthard-Basistunnel ausgeschieden, an
der Oberfldche nur vereinzelt als unsichere Vorkommen kartiert),

—  mesozoische Sedimentgesteine (nur Ostlich des Kartengebiets sicher nachge-
wiesen), paldogeographisch als autochthone Sedimentbedeckung des Aar-
Massivs interpretiert.

Gg Schuppenzone: stark verschieferter feinkorniger Para- und
Orthogneis, Phyllit; mit zahlreichen Kakirit- und Kataklasitzonen

Im Gotthard-Basistunnel besteht die Clavaniev-Zone vorwiegend aus spét-
alpin sprodtektonisch zu Kakirit und Kataklasit {iberprigtem Gestein (IG GBS
2012). Es handelt sich dabei um leukokraten, mesokraten bis teilweise melanokra-
ten feinkornigen Gneis und Schiefer. Typisch ist eine stoffliche Feinst- bis Grob-
binderung mit farblichen Wechseln von hellgriaulich, hellgriinlich und weiss zu
griin, griingrau bis braungrau und braun. Petrographisch bestehen die Gesteine aus
den Hauptgemengteilen Hellglimmer, Biotit, Chlorit, Epidot Plagioklas und Quarz.
Aufgrund effusiver, pyroklastischer bis intrusiver Merkmale sowie fehlender Hin-
weise einer prialpinen metamorphen Uberprigung oder Schieferungsbildung wird
angenommen, dass es sich um ein permokarbonisches Metasedimentgestein han-
delt (IG GBS 2012, GUNTLI et al. 2016). Gegen Norden grenzt die Clavaniev-Zone
im Tunnel mit einem etwa 40 m michtigen, sehr stark kakiritisierten Bereich an
relativ kompakten Paragneis des Aar-Massivs (Pulanera-Gneiskomplex), der steil
nach Siiden einféllt. Im Siiden folgen auf die Clavaniev-Zone stark kakiritisierte
Gesteine der nordlichen Tavetsch-Decke (Ky).
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An der Oberfliache sind die Aufschlussverhiltnisse im Allgemeinen sehr
diirftig. Kleine Vorkommen von Kakirit, der zur Clavaniev-Zone gehoren diirfte,
sind im Val Pulanera (Koord.2699.180/1170.630) sowie bei Run Cunel (Koord.
2705.600/1171.790) aufgeschlossen. Gesteine, die als permokarbonische Metasedi-
mente interpretiert werden, sind ebenfalls vereinzelt vorhanden. So steht nord-
westlich von Zarcuns (Koord.2700.570/1171.120) ein Magnetitphyllit an, fiir den
eine spatpaldozoische Bildung in Betracht gezogen wird (NIGGLI 1944). Etwas wei-
ter Ostlich, bei Koord.2700.680/1171.180, befindet sich ein Aufschluss eines hell-
graugriinen schiefrigen Gneises, der Ahnlichkeiten mit den permokarbonischen
Gesteinen der Urseren-Garvera-Zone aufweist. Im Weiteren erwdhnen STUTZ et
al. (1991) im Val Pulanera ein Vorkommen eines quarzreichen Dolomits.

Im Gotthard-Basistunnel weisen die Gesteine der Clavaniev-Zone eine meist
noch erkennbare alpine Schieferung auf, die durch nachfolgende Kleinfiltelungen
und durch jiingere, spitalpine sprode Deformationsphasen {iberprigt wurde. Im
Tunnel wurde eine starke Streuung der Orientierungen der Schieferungsflachen
gemessen, mit einer im Mittel steil nach Osten einfallenden Schieferung (IG GBS
2012). Die Verhiltnisse in diesem Bereich sind allerdings nicht reprisentativ fiir die
gesamte Clavaniev-Zone (8. 143f).

Aq Verschieferter Amphibolit

Im Val Pulanera tritt bei Koord. 2699.310/1179.840 ein kleines Amphibolitvor-
kommen auf, das von einem Biotitgneis umgeben ist, der gewisse Ahnlichkeiten
mit dem Pulanera-Gneiskomplex aufweist. Ein etwas weiter nordéstlich anstehen-
der Muskovitgneis kann dem Rueras-Gneiskomplex der Tavetsch-Decke zugeord-
net werden. Diese Gesteinsabfolge wird als eine intensive Verschuppung zwischen
dem Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke gedeutet, wie sie fiir die Clavaniev-Zone
charakteristisch ist. Eine Zuordnung des Amphibolitvorkommens zusammen mit
dem Nebengestein zur Clavaniev-Zone ist demzufolge plausibel.

OBERHELVETIKUM

TAVETSCH-DECKE

Die Bezeichnung Tavetsch-Decke wurde eingefiihrt, um den allochthonen
Charakter, der sich in der dusserst starken alpinen Deformation - insbesondere im
Bereich der Deckengrenze - widerspiegelt, zu betonen (BERGER et al. 2017a, b). Sie
ersetzt den von NIGGLI (1944) eingefiihrten Begriff «Tavetscher Zwischenmassiv»,
das in der dlteren Literatur auch als «Somvixer Zwischenmassiv» bezeichnet wur-
de (NIGGLI & STAUB 1914).
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Die Tavetsch-Decke, die im Gebiet Oberalppass-Trun zwischen dem Aar-
Massiv und der Gotthard-Decke auftritt, besteht iiberwiegend aus privariszischem
Paragneis und -schiefer mit meist wenig umfangreichen Einschaltungen von basi-
schen und ultrabasischen Gesteinen wie Amphibolit und Serpentinit. Variszische
Intrusiva, wie sie im Aar-Massiv verbreitet auftreten, sind keine vorhanden. Einzig
die hiufig vorkommenden Pegmatit- und die gelegentlich auftretenden Rhyolith-
ginge («porphyrischer Mikrogranit») sowie die seltenen Diabasvorkommen wer-
den als fragliche variszische magmatische Bildungen interpretiert.

Die Gesteine der Tavetsch-Decke weisen einen prialpinen amphibolitfaziel-
len Mineralbestand und ein praalpines Geflige auf, die beide wihrend der alpinen
Gebirgsbildung durch die retrograde Metamorphose und die starke Deformation
in unterschiedlichem Masse iiberpriagt wurden. Alpin bildete sich dabei selektiv
ein griinschieferfazieller Mineralbestand.

Privariszisches Kristallin

Gy Rueras-Gneiskomplex: Muskovitgneis und -schiefer

Der privariszische Rueras-Gneiskomplexes bildet im Tavetsch entlang des
Vorderrheins den Felsuntergrund. Es sind Gebiete, die nur vereinzelt gute Auf-
schlussverhéltnisse aufweisen, wie beispielsweise entlang der Strasse nach Mompé
Tujetsch bei der Abzweigung von der Kantonsstrasse (Koord.2706.540/1171.080).
Der Gneis ist dort an der Strassenbdschung auf einer lingeren Strecke gut aufge-
schlossen und gut zuginglich. Sehr gute Aufschlussverhiltnisse bietet auch die
allerdings schlecht zugéingliche Schlucht des Vorderrheins zwischen Sedrun und
Disentis. Die Bezeichnung Rueras-Gneiskomplex wurde von BERGER et al. (2017b)
eingefiihrt und umfasst die «Paragneise» und «Paraschiefer» von NIGGLI (1944).

Die ausfiihrlichste Beschreibung der Gesteine des Rueras-Gneiskomplexes
stammt von NIGGLI (1944). Weitere Bearbeiter sind KRAMERS (1973), BONANOMI
(1989), STUTZ (1989) und BOHM (1991). Zusitzliche Erkenntnisse brachte der Bau
des Gotthard-Basistunnels (GUNTLI & BERCHTOLD 1999, IG GBS 2012, 2015).

Der Paragneis besteht iiberwiegend aus einem grauen bis graugriinen fein-
bis mittelkGrnigen, relativ glimmerreichen Biotit und Chlorit fiihrenden Muskovit-
gneis mit hiufigen Ubergingen zu schiefrigem Gneis und Schiefer (Fig. 36). Weit
verbreitet ist ein Gneis mit quer zur Schieferung stehendem grobschuppigem Mus-
kovit, der als «Quermuskovitgneis» bezeichnet wird. Bei geringem Glimmergehalt
und feinem Korn sind die Gesteine bisweilen hornfelsartig (NIGGLI 1944, NIGGLI
et al. 2008). Alle Gesteinstypen sind durch Ubergiinge untereinander verbunden;
im Gelédnde sind oft rasche Wechsel der Gesteinstypen auf kleinem Raum festzu-
stellen.
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Fig.36: Detailaufnahme eines Biotit und Chlorit fiihrenden Muskovitgneises mit Parallelver-
wachsungen der Schichtsilikate. Vorderrheinschlucht 6stlich von Mompé Tujetsch.
Foto C.Gisler.

Bei schwacher alpintektonischer Uberprigung weisen die Gesteine ein pri-
alpines Gefiige auf. Neben gebidndertem Gneis treten Varietdten mit augig-flaseri-
gen bis schlierig-lagigen Quarz-Feldspatleukosomen auf, die vermutlich bei einer
hochgradigen Metamorphose durch eine leichte Anatexis entstanden sind. Die
Orientierung des priaalpinen Gefliges - Stoffbanderung, Flaserung und Lagenbau -
weist eine relativ grosse Streuung auf; vorherrschend ist ein steiles Einfallen mit
etwa 65° nach Siidosten (SCHNEIDER AG 1993 a). Wihrend der alpinen Metamor-
phose erfolgte eine Rekristallisation von feinkornigem Serizit, Biotit, Chlorit und
Quarz entlang einer penetrativen Schieferung (IG GBS 2012, 2015). Bei stirkerer
alpiner Uberprigung wird das prialpine Gefiige von der penetrativen alpinen
Schieferung ausgeloscht. Die alpine Schieferung fillt relativ konstant mit 74 bis
82° nach Siidsiidosten (SCHNEIDER AG 1993a, IG GBS 2012, 2015).

Der Mineralbestand des Gneises ist sehr variabel und umfasst die Hauptge-
mengteile Plagioklas (20-80%), Quarz (10-45 %), Muskovit (0-40%), Biotit (0-30%)
und Chlorit (0-25%); dazu treten stellenweise Kalifeldspat und Kalzit als wichtige
Nebengemengteile auf, akzessorisch sind Turmalin, Pyrit, Epidot, Granat, Zoisit/
Klinozoisit sowie Zirkon vorhanden (NIGGLI 1944). Plagioklas ist durchwegs stark
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serizitisiert. Der grobblittrige Muskovit ist reich an Einschliissen und héufig par-
allel mit Biotit und Chlorit verwachsen (Fig.36). Turmalin ist oft makroskopisch
erkennbar und kann bis 8 mm lange Prismen bilden. Gegen die nordliche Grenze
der Tavetsch-Decke ist eine zunehmend stirker werdende spitalpine sprode Uber-
pragung festzustellen, die im Gebiet Sedrun zur Bildung von Kataklasit und Kaki-
rit fiihrte (K;). Genauere Kenntnis dariiber brachte erst der Bau des Gotthard-
Basistunnels (S.107f).

Als ehemaliges sedimentéires Ausgangsmaterial des Muskovitgneises wird
ein sandiger Tonstein vermutet, bei den feink6rnigen glimmerarmen hornfelsarti-
gen Varietéten ein Kalzit fiihrendes quarzreiches Sediment oder eine plagioklas-
reiche Arkose (NIGGLI et al. 2008). Nach BONANOMI (1989) und STUTZ (1989) kom-
men auch dazitische Vulkanite als Ausgangsmaterial in Frage.

Basierend auf dem vorherrschenden lithologischen Verband wird generell an-
genommen, dass die Gesteine der Tavetsch-Decke eine dhnliche praalpine Ent-
wicklung durchgemacht haben wie diejenigen der Gotthard-Decke (BIINO 1994,
MERCOLLI et al. 1994, LABHART 1999, LABHART & RENNER 2012), das heisst eine
hochgradige Metamorphose von klastischen Sedimenten im Zuge der kaledoni-
schen Gebirgsbildung im Ordovizium.

Rueras-Gneiskomplex mit gehduftem Auftreten von Pegmatiten

Ostlich von Cavorgia oberhalb der Lokalitit Cavorgia Sura (Koord.2704.750/
1170.110) befindet sich ein Gebiet mit gehduftem Auftreten von Pegmatiten im
Rueras-Gneiskomplex. Weitere solche Gebiete liegen weiter siidwestlich ausser-
halb des Kartengebiets (Atlasblatt Oberalppass, AMBUHL et al. 2008). Es handelt
sich dabei um eine netzartige Durchschwidrmung von sich aufspaltenden und ver-
flechtenden Géngen, bei der lokal der Gneis nur noch in Schollenform erkennbar
ist (NIGGLI 1944). Aufgrund der Hiufung vermutet NIGGLI (1944) in grosserer
Tiefe der Tavetsch-Decke Vorkommen von granitischen Gesteinen, mit denen die
Pegmatite in enger genetischer Beziehung stehen.

Py Serizit-Chloritschiefer und -phyllit

Entlang des Vorderrheins am 6stlichen Kartengebietsrand finden sich Berei-
che, in denen Serizit-Chloritschiefer und -phyllit dominieren. Es handelt sich da-
bei um diinnblittrig spaltende Gesteine, die vorwiegend aus feinkérnigem Quarz
und Feldspat sowie einem grossen Anteil an feinschuppigem Chlorit, Serizit und
Biotit bestehen (Fig.37, «Paraschiefer» nach NIGGLI et al. 1944). Chlorit ist meist
das am hiufigsten auftretende Schichtsilikat. Als weiteres wichtiges gesteinsbil-
dendes Mineral kommt Karbonat in Form von Kalzit, Dolomit und eventuell auch
Magnesit vor. Akzessorien sind Turmalin, Pyrit, Pyrrhotin (Magnetkies), [lmenit,
Hématit, Apatit, Zirkon, Limonit und Goethit (NIGGLI, 1944).
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Fig.37: Serizit-Chloritphyllit. Vorderrheinschlucht westlich Mumpé Medel (Koord. 2707.345/
1172.120). Foto C.Gisler.

Lokal sind Relikte von Texturen wie Binderungen, Feldspataugen und -fla-
sern sowie Quermuskovitpldttchen vorhanden, wie sie fiir den Paragneis typisch
sind. NIGGLI (1944) interpretiert daher die Vorkommen von Serizit-Chloritschiefer
und -phyllit als alpin stark tiberprigten Paragneis («Paraschiefer»). Aufgrund der
mineralogischen Zusammensetzung wird von anderen Autoren jedoch vermutet,
dass ein im Vergleich zum Paragneis eher mergeligeres Sediment als Protolith an-
genommen werden muss (SCHNEIDER AG 1993 a).

Ag Amphibolit

Amphibolit tritt in Form von Linsen und schmalen Lagen innerhalb des
Rueras-Gneiskomplexes auf. Eine detaillierte Beschreibung der Vorkommen fin-
det sich in NIGGLI (1944). Das Gestein ist dunkelgrau bis schwarz, feinkdrnig und
massig bis gebdndert. Wegen des feinen Korns ist der Amphibolit makroskopisch
oft nicht eindeutig als solcher bestimmbar.
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Als Hauptgemengteil ist Hornblende mit einem Anteil von etwa 70% vertreten.
An Stelle der schwarzen Hornblende kann manchmal eine etwas hellere aktinoli-
thische Hornblende vorkommen (NIGGLI 1944). Plagioklas tritt vorwiegend als Albit
auf. Weitere Gemengteile sind Quarz, der bis zu 15% des Gesteins einnehmen
kann, Zoisit, Epidot und Biotit, der teilweise chloritisiert ist. Akzessorisch kommen
Ilmenit, Pyrit, Pyrrhotin (Magnetkies), Titanit, Rutil, Apatit und Kalzit vor. Nord-
ostlich von Cavorgia bei der Lokalitdt Plaun Sogn Leci (Koord. 2703.840/1170.350)
tritt ein Granatamphibolit mit bis zu 3 mm grossem Granat auf (NIGGLI 1944).

Die Bianderung des Amphibolits zeigt oft ein steiles Ost- bis Siidostfallen. Die
alpine Uberprigung ist bei grosseren Vorkommen und vor allem im siidlichen Teil
der Tavetsch-Decke gering. Im Gotthard-Basistunnel wurden in der nordlichen
Tavetsch-Decke dagegen einige kleine Amphibolitvorkommen angetroffen, bei de-
nen die Hornblende alpin vollstindig in Chlorit umgewandelt worden ist (IG GBS
2012). Beim Amphibolit handelt es sich im Allgemeinen um einen Orthoamphibo-
lit mit basaltischem Chemismus (SCHNEIDER AG 1993 a).

TSy Talkschiefer und Serpentinit

Kleine Vorkommen von ultrabasischen Linsen aus Talk fithrendem Gestein,
Serpentinit und Strahlstein kommen im Paragneis relativ hdufig vor, erreichen
aber meist nur wenige Meter Ausdehnung. Viele davon wurden friiher abgebaut
(S.166). Sie wurden deshalb bereits relativ friith in der geologischen Erforschungs-
geschichte untersucht und beschrieben, so beispielsweise von TARNUZZER (1918),
ARN.HEIM (1918) und PARKER (1920, 1921); NIGGLI (1944) kartierte die zu seiner
Zeit vorhandenen Vorkommen. Heute sind die meisten davon nicht mehr zu fin-
den, weil sie entweder vollstindig abgebaut, oder die Abbaustellen wieder mit Lo-
ckergestein aufgefiillt wurden. Eine Liste von Vorkommen mit Koordinaten ist in
PFEIFER et al. (1993) enthalten, in der jedoch einige der von NIGGLI (1944) kartier-
ten Vorkommen nicht aufgefiihrt werden.

Auf der vorliegenden Karte sind nur drei heute noch aufgeschlossene Vor-
kommen dargestellt. Bei einem davon handelt es sich um einen Zug von Magnesit-
Dolomitfels (Mpg), der als eigene Kartiereinheit im Anschluss beschrieben wird.
Das zweite Vorkommen befindet sich in der Vorderrheinschlucht siidostlich von
Segnas, nicht weit vom besagten Magnesit-Dolomitfels entfernt (Koord. 2707.300/
1172.050). Es wurde bereits von TARNUZZER (1918, S.25ff. Lokalitdt «Cufflons»)
beschrieben. In einem Diinnschliff aus der vertalkten Randzone des Vorkommens
stellte er Karbonat als Hauptbestandteil fest; weiter kommen Talk, Spinell (evtl.
chrombhaltiger Spinell bzw. Chromit), Magnetit, Chlorit und Ilmenit vor. Das Ge-
stein ist hellgriin, weich und mit dem Fingernagel ritzbar. Das Zentrum des Zugs
wird von einem zihen schwarzgriinen massigen feink6rnigen Serpentinit gebildet.
Ein drittes Vorkommen, mit einer Aufschlussflache von kaum 1m2, ist nordwest-
lich von Zarcuns bei Sum Praus direkt am Weg zu finden (Koord. 2700.75/1171.11).
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Fig.38: Vom Fluss polierte Fliche des Magnesit-Dolomitfelsens. Vorderrheinschlucht westlich
Mumpé Medel (Koord.2707.340/1172.000). Foto C.Gisler.

Im Gotthard-Basistunnel wurden mehrere teilweise perlschnurartig aufge-
reihte Linsen von ultrabasischen Gesteinen angefahren; die grosste davon weist
eine Linge von 15m auf. Der Kern der grosseren Linsen besteht oft aus Serpentinit
mit einem 0,2 bis 0,5 m méchtigen randlichen Bereich aus Talkschiefer, Tremolit-
Talkschiefer oder Aktinolithfels. Kleinere Linsen sind im Allgemeinen vollstindig
vertalkt (IG GBS 2015).

MDy Magnesit-Dolomitfels

Bei Ragisch 6stlich von Pignola (Koord.2707.430/1172.040) tritt konkordant
zum Muskovitgneis und -schiefer ein 6-10 m méchtiger Zug eines weissen bis hell-
beigen dichten bis feink6rnigen massigen Gesteins auf. Dieses wittert beigegelb an
und ist unregelmaéssig gebankt. Der Zug kann gegen Westen bis hinunter an den
Vorderrhein verfolgt werden, wo sich die eindriicklichsten, aber nicht leicht zu-
ginglichen Aufschliisse befinden (Fig. 38). Besser zugénglich sind die Aufschliisse
an den oben angegebenen Koordinaten.
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Es handelt sich bei diesem Gestein gemiss den Untersuchungen von NIGGLI
(1944) um einen Magnesit-Dolomitfels, der zu 36,7% aus Dolomit, zu 31,2% aus
Magnesit und zu 7,6% aus Siderit besteht. Als weiterer Gemengteil ist Quarz vor-
handen. Ein Zusammenhang mit den mesozoischen Sedimentgesteinen ist auf-
grund der umgebenden pravariszischen Gesteine sehr unwahrscheinlich. Das
Vorkommen diirfte eher mit den in unmittelbarer Nachbarschaft auftretenden
Talk- und Serpentinitlinsen zusammenhéngen. Die Entstehung solcher Gesteine
ist in der Fachwelt umstritten.

GM, Calmut-Gneiskomplex: gebiinderter, teilweise migmatitischer
Alkalifeldspat-Plagioklasgneis

In der Siidostecke des Kartengebiets kommt ein Gneis vor, der gegeniiber den
Gesteinen des Rueras-Gneiskomplexes einen relativ geringen Gehalt an Glimmer
und dafiir einen hoheren Anteil an Quarz und Feldspat aufweist. Alkalifeldspat ist
teilweise hidufiger als Plagioklas. Dieser Gesteinstyp wird von NIGGLI (1944) aus-
fiihrlich beschrieben und als «Mikroklinreiche Mischgneise» bezeichnet; weitere
Angaben finden sich in KRAMERS (1973) und BOHM (1991). Die Bezeichnung Cal-
mut-Gneiskomplex wurde von BERGER et al. (2017a, b) eingefiihrt und umfasst den
migmatitischen Gneis und Migmatit der Tavetsch-Decke.

Der quarz- und feldspatreiche Gneis ist oft gebdndert, generell etwas heller
und grobkorniger als der Muskovitgneis des Rueras-Gneiskomplexes und zudem
weniger stark alpin liberprigt. Charakteristisch fiir den Calmut-Gneiskomplex ist
das Vorhandensein von Mikroklinperthit (Alkalifeldspat). Dieser Feldspattyp tritt
in der Tavetsch-Decke sonst nur in Pegmatiten auf.

Der quantitative Mineralbestand und die Korngrésse schwanken auf kurze
Distanz stark. Dies und die Banderung sind Hinweise, dass es sich nicht um einen
Orthogneis handeln diirfte (NIGGLI 1944).

Ganggesteine

In der Tavetsch-Decke sind vor allem Pegmatitgidnge lokal sehr héaufig (S.102).
Daneben kommen Rhyolithgéinge vor («porphyrischer Mikrogranit»). Die verein-
zelten Griinschiefervorkommen werden von NIGGLI (1944) als variszisch entstan-
dene metamorph tiberprigte Diabasginge interpretiert und deshalb ebenfalls zu
den Ganggesteinen gestellt.

op Diabas

Die einzigen auf dem vorliegenden Kartenblatt dargestellten Griinschiefer-
vorkommen der Tavetsch-Decke befinden sich siidlich von Sedrun unterhalb von
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Foppas (Koord.2702.430/1170.210) sowie bei Crestas (Koord.2704.950/1170.860).
Das Gestein ist griin bis hellgriin, feinkornig und besteht aus Chlorit, Albit, Epi-
dot und Biotit. Die Vorkommen werden als alpin retrograd iiberprigte variszische
Diabasginge gedeutet (NIGGLI 1944).

p Rhyolith

Rhyolithgidnge («porphyrischer Mikrogranit» bzw. «Quarzporphyr») sind in
der Tavetsch-Decke ziemlich hdufig (NIGGLI 1944). Meistens handelt es sich dabei
um wenig machtige, stark verschieferte Ganggesteine, die nur auf kurze Distanz
verfolgbar sind. Im Kartengebiet tritt Rhyolith nur in zwei Vorkommen an der
Strasse Sedrun-Cavorgia kurz vor Cavorgia (Koord.2703.430/1170.270) und am
Vorderrhein 6stlich von Buretsch (Koord.2707.330/1172.240) auf.

Hiufig sind bereits makroskopisch erkennbare, bis 4 mm lange Turmalinna-
deln als Einsprenglinge in einer dichten Grundmasse erkennbar. Quarzeinspreng-
linge sind dagegen seltener zu finden. Wegen der starken Verschieferung liegen die
urspriinglich hellgrauen massigen Gesteine heute vorwiegend als diinnbléttrig auf-
spaltender weisser bis hellgrauer Serizitschiefer vor.

Pg, Pegmatit

Pegmatitgéinge treten in der Tavetsch-Decke lokal stark gehauft auf (S.102).
Das einzige im Kartengebiet als Einzelgang kartierte Pegmatitvorkommen befin-
det sich bei Cavorgia Sura am siidlichen Kartengebietsrand (Koord.2704.500/
1170.000). Hauptgemengteile, die bis Scm grosse Kristalle bilden, sind Quarz, Al-
kalifeldspat (Mikroklinperthit), Plagioklas (Albit-Oligoklas) und Muskovit. Die
flir Pegmatite oft charakteristischen Minerale wie Schorl (schwarzer Turmalin),
Topas oder Beryll fehlen (NIGGLI 1944).

Tektonite

K; Kakirit, untergeordnet Kataklasit

Im Gotthard-Basistunnel wurde siidlich der Clavaniev-Zone auf einer Linge
von etwa 800 m haufig stark kakiritisierter privariszischer Gneis und Schiefer der
Tavetsch-Decke durchfahren. Als Folge der alpinen retrograden Metamorphose
stellen Quarz, Albit und Serizit als alpine Neubildungen die Hauptgemengteile dar.
Weiter kommen Chlorit, Biotit und Kalzit in stark schwankenden Anteilen vor.
Das prévariszische Geflige - Lagenbau und stoffliche Banderung - ist nicht mehr
zu erkennen, da es grosstentells von der alpinen Schieferung penetrativ tiberprigt
wurde. Die spitalpine sprode Uberprigung dussert sich in einer Knickung und
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Kleinfiltelung der Schieferung, in unregelmaéssiger, netzartiger Riss- und Bruch-
bildung sowie in einer stellenweise intensiven Kornzerkleinerung (IG GBS 2012).

In Bohrungen im Gebiet der Oberalpstrasse Ostlich von Bugnei wurde Kaki-
rit, der zum Teil aus Gesteinen der Tavetsch-Decke hervorgegangen sein diirfte,
beschrieben (LARDELLI 1998). Einzig bei Clis in einer Runse steht diese Kakirit-
zone oberflichennah an (Koord.2704.880/1171.170); sie diirfte den Randbereich
gegen den kaum tektonisierten Gneis weiter siidostlich darstellen.

GOTTHARD-DECKE

Autochthone Sedimentgesteine

URSEREN-GARVERA-ZONE

Die Urseren-Garvera-Zone umfasst eine spétpaldozoische (Karbon-Perm)
bis mesozoische Metasedimentabfolge von einigen hundert Metern Michtigkeit,
die als autochthone Sedimentgesteine der Gotthard-Decke interpretiert werden
und deren nordliche Begrenzung darstellen. Im Gegensatz zu den im Norden und
im Siiden angrenzenden préivariszischen Kristallingesteinen sind diese Sediment-
gesteine monometamorph. Im Allgemeinen lassen sich die Gesteine stratigra-
phisch gliedern, wobei die dltesten, permokarbonischen Bildungen den Siidrand
und die jiingsten, frithjurassischen den Nordrand der Urseren-Garvera-Zone mar-
kieren. Wihrend der alpinen Gebirgsbildung wurden die Sedimentgesteine griin-
schieferfaziell iiberpragt.

Die Urseren-Garvera-Zone tritt nur in wenigen Aufschliissen in der siidost-
lichen Kartengebietsecke auf. Die folgenden Erlduterungen sind daher eher knapp
gehalten. Fiir eine ausfiihrliche Beschreibung der Gesteine der Urseren-Garvera-
Zone wird auf die Arbeit von NIGGLI (1944) sowie auf die Erlduterungen der an-
grenzenden Atlasblitter Oberalppass und Greina verwiesen (NIGGLI et al. 2008,
VOGELI et al. 2013).

Pug Schuppenzone: Rauwacke, Dolomit, Glimmerschiefer und Phyllit,
stark verschieferter Metarhyolith, Gneis

Zwischen der Tavetsch-Decke und den Metasedimentgesteinen der Urseren-
Garvera-Zone liegt eine meist 5-30m, selten bis 120 m méchtige Zone, die haupt-
sdchlich aus Phyllit unterschiedlichster Auspriagung aufgebaut wird. Nach NIGGLI
(1944) kommen gelblich weisse, graublaue, blauschwarze sowie weitere Gesteins-
farben vor. Das Gestein weist stellenweise Ahnlichkeiten zum permokarbonischen
Serizitphyllit (p,) auf, lokal auch zum Serizitschiefer der triassischen Quarten-For-
mation oder zu weiteren verschieferten mesozoischen Metasedimentgesteinen.
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Zusitzlich kann verschieferter Metarhyolith («Quarzporphyr») oder stark verschie-
ferter privariszischer Gneis unbekannter Zuordnung auftreten. Diese Gesteine
bilden eine gegen Norden und Siiden gut abgrenzbare Einheit, die als eine tekto-
nisch stark {iberprigte Schuppenzone interpretiert wird (NIGGLI 1944).

Im Kartengebiet wurde von NIGGLI (1944) einzig an einem kleinen Teich
nordwestlich von Stagias (Koord. 2707.000/1170.150) ein Aufschluss mit Gesteinen
der Schuppenzone sowie nicht sicher bestimmbaren triassischen Gesteinen kartiert.
Heute sind diese Aufschliisse iiberwachsen und nur noch schwierig aufzufinden.

P. Blauschwarzer Serizitphyllit

Der blauschwarze Serizitphyllit ist diinnschiefrig und leicht erodierbar.
Hauptgemengteile sind Serizit, Quarz, Albit und Chlorit, wobei Serizit 45-75%
des Gesteins einnehmen kann (NIGGLI 1944). Akzessorien sind Turmalin, Apatit,
Zirkon, Karbonat, Erzminerale und Rutil. Als Protolith wird ein Tonstein ange-
nommen. Grund fiir die blauschwarze Farbung sind wahrscheinlich fein verteilte
Erzminerale (evtl. Ti-haltiger Himatit, NIGGLI 1944). Der blauschwarze fossilfreie
Serizitphyllit wird stratigraphisch von triassischen Karbonatgesteinen (Dolomit
und Rauwacke) iiberlagert und daher ins Spéte Paldozoikum (Karbon-Perm) oder
allenfalls in die friiheste Trias gestellt (NIGGLI 1944).

tr-q Roti- und Quarten-Formation: Dolomit, Rauwacke, Serizitschiefer
und -phyllit

Nordlich des blauschwarzen Serizitphyllits folgen Rauwacke, Dolomit sowie
bunter Serizitschiefer und -phyllit. Der Dolomit ist im Allgemeinen sehr rein (etwa
98% Dolomit, NIGGLI 1944). Akzessorisch kommen Quarz und Albit vor. Makro-
skopisch ist das Gestein dicht, massig und im frischen Bruch hellblau bis grau. Die
Anwitterungsfarbe ist braun bis gelb. Der bunte Serizitschiefer und -phyllit unter-
scheidet sich vom mineralogisch sehr &hnlichen blauschwarzen Serizitphyllit (p,)
vor allem durch die vorwiegend griine, violette, blaue und weisse Farbung. Die
Sedimentgesteine werden der triassischen Réti- und Quarten-Formation zugewie-
sen, die an der Strasse Ostlich von Stagias in der slidostlichen Kartengebietsecke
anstehen.

ls Stgir-Formation, unterer Teil: briunlich anwitternder Serizitschiefer
mit Sandkalkbsinken

Die Sedimentgesteine des unteren Teils der Stgir-Formation sind an der
Strasse von Curaglia nach Stagias aufgeschlossen (Koord.2707.490/11701.600). Es
handelt sich dabei um eine Wechsellagerung im Dezimeterbereich von braunlich
anwitterndem Serizitschiefer und bankigem Kalksandstein.
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QUARTAR

Wihrend der Letzten Eiszeit wurden das Urner Reusstal und das Vorder-
rheintal sowie deren Seitentéler von méchtigen Gletschern durchflossen, die zum
Einzugsgebiet des Reussgletschers und des Biindner Gletschers (Rheingletscher
auct.) gehorten. Zur Zeit des letzteiszeitlichen Maximums (Last Glacial Maximum
LGM) vor 26,5-19ka stirnte der Reussgletscher im Birrfeld (Aargauer Reusstal)
und der Biindner Gletscher im Limmat- und Glatttal sowie im Gebiet nérdlich des
Bodensees (HANTKE 1980, GRAF et al. 2006, CLARK et al. 2009, RENNER & ZGRAG-
GEN 2011, REBER et al. 2014 u.a.). Die inneralpinen Bereiche waren zu jener Zeit
von einer méchtigen Eisdecke bedeckt, nur die héchsten Gipfel ragten als Nuna-
taks aus dem Eis. Zu erwidhnen sind diesbeziiglich die Gipfelpartien der westlichen
und 6stlichen Talflanke des Fellitals (Rienzenstock bzw. Bristen-Piz Giuv), die
hochsten Erhebungen um den Oberalpstock, der Grat 6stlich des Brunnitals (Stra-
ligenstoekli - Stotzig Grat - Gwasmet) und die Bergkette Piz Ault - Piz Cavardiras -
Piz Run nordwestlich von Disentis. Anhand von Schliffgrenzen, das heisst der
morphologischen Grenze zwischen den glazial tiberschliffenen Talflanken und
der von der Frostverwitterung gepréigten Gipfelregion, kann die maximale letzteis-
zeitliche Eisoberfliache abgeschitzt werden. Im Kartengebiet befand sich diese
zwischen 2000 (Amsteg) und etwas liber 2800 m i.M. (Sedrun), das heisst, dass die
Eisdicke in den grossen Télern etwa 1500 m betrug (FLORINETH & SCHLUCHTER
1998, SCHLUCHTER 2009). Vom Eisdom Vorderrhein im Gebiet Sedrun (Tavetsch)
mit einer Eisoberfliche von {iber 2800 m ii.M. floss das Eis in alle vier Himmels-
richtungen ab (SCHLUCHTER 2009). Neben dem Hauptteil, der das Vorderrheintal
abwirts in Richtung Chur floss (Biindner Gletscher), sandte der Eisdom iiber den
Oberalppass, die Felliliicke, die Mittelplatte und den Chriizlipass Zufliisse ins
Reussgebiet (Reussgletscher).

Der Riickzug der Gletscher aus dem Mittelland erfolgte ab etwa 18ka (VAN
HUSEN 1997, KELLER & KRAYSS 2005, IvY-OcCHS et al. 2008, RENNER & ZGRAGGEN
2011, REBER et al. 2014). Sie schmolzen dabei rasch bis in die Alpentéler zuriick
und zerfielen nach und nach in kleine, selbstdndige Lokalgletscher. Vereinzelte
Kiltephasen unterbrachen das Zuriickschmelzen kurzfristig und liessen die Glet-
scher wieder etwas vorriicken (spitglaziale Vorstosse). Dabei bildeten die Glet-
scher Moridnenwille, die heute die Etappen des Abschmelzens dokumentieren. So
reichte der Reussgletscher vor etwa 16ka noch bis Attinghausen, der Vorderrhein-
gletscher bis Chur; vor 15,5ka bis Wassen beziechungsweise bis etwa nach Disentis
(HANTKE 1980, RENNER & ZGRAGGEN 2011). Der Gletschervorstoss aus dem Ma-
deranertal muss zu dieser Zeit noch das Urner Reusstal erreicht haben, denn eini-
ge Zeit spiter, um 14,7 ka, stirnte er immer noch beim Dorf Bristen, wéihrend sich
der Reussgletscher talaufwiérts schon ins Urserental bis Realp und der Gletscher
aus der Goscheneralp bis knapp hinter das Dorf Goschenen zuriickgezogen hatte
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(RENNER & ZGRAGGEN 2011). Nach 14,7 ka schmolzen die Gletscher weiter zuriick.
Um 12,5 und 11,6 ka sind Gletscherstéinde festzustellen, die bereits nicht mehr sehr
weit iiber die historischen Hochststinde der Kleinen Eiszeit um 1850 hinausrei-
chen. Figur 39 gibt einen Uberblick iiber die im Gebiet von Atlasblatt Amsteg ver-
wendete stadiale Gliederung. Die stadiale Zuordnung der Mordnenwille wurde im
Reussgebiet gemiss RENNER & ZGRAGGEN (2011) vorgenommen. Im oberen Vor-
derrheintal sind fiir viele Morinen Angaben zur Zuordnung in der Literatur vor-
handen (RENNER 1982).

Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg werden die Quartirablagerungen von den
Morinen der spit- und postglazialen Gletschervorstdsse dominiert. Diese beste-
hen, neben den charakteristischen wallférmigen Erhebungen der Moréinenwille,
hauptséchlich aus Grundmordnenmaterial und aus blockreicher Obermorine, wel-
che beim Zuriickschmelzen der Gletscherzungen in den Gelindemulden abge-
lagert wurde. Auf dem Atlasblatt wurde zwischen letzteizeitlichen Mordnen (qqy,),
Lokalmorinen (q,,) und neoglazialen Morénen (q,,,) unterschieden.

Zusitzlich zu den Gletscherablagerungen sind auf dem Kartenblatt Ablage-
rungen fluviatilen und gravitativen Ursprungs wie Alluvionen, Schwemmfécher,
Hang- und Bachschutt sowie Rutsch- und Sackungsmassen dargestellt. Die Dar-
stellung des Quartirs basiert hauptsichlich auf Feldaufnahmen, die durch Inter-
pretation von Orthofotos aus dem Jahre 2016 und dem digitalen Terrainmodell
(swissALTI®P) sowie durch die Auswertung historischer Karten ergénzt wurden.

Pleistozin
Spites Pleistozin

Qi Letzteizeitliche Morine (Till)

Neben Moridnenwillen hinterliessen die Gletscher eine ausgedehnte Bede-
ckung des Geldndes mit Grundmoridnenmaterial sowie einer Blockstreu aus dem
von der Gletscheroberfliche ausgeschmolzenen Material (Obermorine). Diese mit
Ausnahme der steilsten Hinge urspriinglich fast tiberall vorhandene Bedeckung
wurde im Holozin teilweise von den Hidngen abgespiilt oder von jiingeren Ablage-
rungen iiberdeckt. Die letzteiszeitliche Mordnenbedeckung weist meist eine Vege-
tationsdecke auf. Die Abgrenzung zu Gebieten mit von Vegetation iiberwachsener,
flachiger Hangschuttbedeckung ist schwierig und musste dem Kartenmassstab
entsprechend vereinfacht dargestellt werden.
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Mordnenwdlle

Vom spiteiszeitlichen Reussgletscher sind auf dem Gebiet von Atlasblatt
Amsteg nur einige wenige Morinenwille erhalten geblieben. Auf der westlichen
Talseite des Urner Reusstals nordlich von Schipfenberg befindet sich auf einer
Hohe von 1340 m ii.M. (Koord. 2690.960/1178.960) ein etwa 150 m langer Morédnen-
wall. Ostlich der Reuss tritt - praktisch auf der gegeniiberliegenden Talseite - ein
weiterer kurzer, wenig markanter Wall bei Bristenberg auf etwa 1370m ii.M. (Ko-
ord.2692.870/1177.680) auf. Da die genannten Morinenwille etwa auf der gleichen
Hohe liegen, diirften sie beim gleichen Stand des Reussgletschers gebildet worden
sein. Zu welchem Stadium sie gehoren, ist jedoch nicht bekannt.

Der markante, leicht gekriimmte, West-Ost streichende Mordnenwall am
Ausgang des Leitschachtals bei Torli- Hinter Arni (Koord.2691.720/1180.710) ist
aufgrund des Verlaufs im Geldnde und der Morphologie einem ilteren Stadium
zuzuordnen als die in unmittelbarer Ndhe vorkommenden, mit dem lokalen Glet-
schervorstoss aus dem Leitschachtal (q,,) assoziierten Mordnenwille. Er wird da-
her als spitglazialer Wall des Reussgletschers gedeutet, dessen Zuordnung zu
einem Stadium jedoch offen ist.

Am Ausgang des Tals zur Intschialp sind Morianenwille zwischen 1100 und
1400 m i. M. zu finden. Ein etwa 400 m langer Wall liegt wenig nordlich der Intschi-
alpbachschlucht zwischen 1100 und 1250 m ii. M. Ungefihr auf gleicher Hohe befin-
det sich nordwestlich von Schwanden (Koord. 2690.900/1179.390) ein weiterer Wall;
beide diirften aufgrund der Hohenlage beim gleichen Gletscherstand abgelagert
worden sein. Die Zuordnung zu einem Stadium ist jedoch nicht bekannt. Ob es
sich bei den wallartigen Formen 6stlich von Nécki (Koord.2691.230/1179.900) um
glazial oder rein gravitativ bedingte Formen handelt, kann nicht eindeutig geklart
werden. Die Strukturen liegen jedenfalls innerhalb der Sackungsmasse Rostwald
und wurden auf der Karte als Nackentilchen interpretiert.

Morianenwille, die dem Realp-Stadium vor etwa 14,7 ka zugeordnet werden,
finden sich am Ausgang des Fellitals beim Felliberg sowie beim Felliboden
(SCHINDLER et al. 1972, RENNER & ZGRAGGEN 2011). Der Felligletscher hat also
das Urner Reusstal noch erreicht, als der Reussgletscher schon weit zuriickge-
schmolzen war.

Im Maderanertal sind im Talgrund keine Mordnenwille mehr erhalten. Ein
markanter Morinenwall befindet sich jedoch bei Golzeren auf der Schulter des
Golzerensees. Dieser Wall hat zur Bildung des Golzerensees gefiihrt. Er wird dem
Realp-Stadium zugewiesen (Fig. 39), bei welchem der Gletscher des Maderanertals
bis etwa nach Bristen reichte und ein Seitenlappen noch knapp den Felsriegel Ost-
lich des Geschel iiberfliessen konnte (RENNER & ZGRAGGEN 2011). Andere Auto-
ren interpretieren den Mordnenwall als Ablagerung des Windgillen- (HANTKE
1980) oder Stifelfirns (SCHWABE 1957, REGOLINI 2011).
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Ein kurzer, aber markanter Mordnenwall befindet sich am Ausgang des Etzli
bei Herrenlimi (Koord. 2697.050/1179.730). Er diirfte durch den Gletscher des Ma-
deranertals abgelagert worden sein, als dieser bei Bristen stirnte (Realp-Stadium,
RENNER & ZGRAGGEN 2011).

Im Vorderrheintal sind keine dem Einzugsbereich des Biindner Gletschers
zugehorenden spitglazialen Mordnenwille ausgeschieden worden.

Um Lokalmorine (Till), mit grober Blockstreu

Die Bezeichnung Lokalmoridne soll zum Ausdruck bringen, dass die Mori-
nen nicht durch grosse Talgletscher, wie zum Beispiel den Reussgletscher oder den
Biindner Gletscher, abgelagert wurden. Vielmehr handelt es sich um Ablagerun-
gen kleinerer Gletscher, die gegen Ende des Spétglazials aus Seitentédlern oder aus
lokal eng begrenzten Kargebieten vorstiessen. Die Lokalmorénen (q,,) sind cha-
rakterisiert durch einen im Vergleich zu den Moridnen der Letzten Vergletscherung
(q4,,) frischeren Habitus und tendenziell markantere Wallformen. Im Gegensatz
zu den neoglazialen Morénen (q,,,) sind sie eindeutig stiarker verwittert und meist
dicht bewachsen. Obwohl im vorliegenden Gebiet keine absoluten Datierungen
dieser Ablagerungen vorliegen, konnen sie aus Analogie zu dhnlichen Ablage-
rungen im Gebiet der Atlasblidtter Meiental, Urseren und Oberalppass sowie den
ostlichen Alpen am ehesten dem Egesen-Stadium zugewiesen werden (Fig. 39,
MAISCH 1981). Diese Kaltphase wird heute mit dem Zeitraum der Jiingeren Dryas
(12,7-11,6 ka BP) korreliert. Eine eindeutige Zuordnung zu diesem Stadium ist aber
nicht immer einwandfrei moglich. Gebiete und Wille zweifelhafter Zugehdrigkeit
wurden als Moréne der Letzten Vergletscherung (q,,) ausgeschieden.

Deutlich ausgebildete Lokalmorinen finden sich in den Seitentédlern oder auf
den hoher gelegenen Bergschultern des Vorderrheintals, wo Staffeln von teilweise
mehrere hundert Meter langen Mordnenwéllen die jeweiligen lokalen Gletscher-
vorstosse nachzeichnen. Besonders eindriicklich sind in diesem Zusammenhang
das Val Giuv, das Val Mila und das Val Strem. Weniger ausgedehnte Lokalmora-
nen kommen im Val Cavardiras und im Val da Surplattas vor.

Ausgedehnte Lokalmoridnen im Reussgebiet finden sich westlich des Rien-
zenstocks, im Fellital und im Etzli; untergeordnet im Brunnital und in den héher
gelegenen Bereichen der Talflanken des Maderanertals.

Mordnenwille

Der Lokalgletscher des Leitschachtals stirnte siidostlich des Arnisees, wie
dies durch eindriickliche Seitenmorinen im Gebiet Diessenbrunnen-Schwindli
belegt wird. Der Gletscher diirfte damals bis auf etwa 1200 m i.M. hinab gereicht
haben. Taleinwirts, bei Torli, befinden sich weitere Moridnenreste; ein markanter
Morinenriegel folgt etwa 600 m weiter oben bei Heitersbiiel (Fig. 40). Diese Wall-
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Fig.40: Morénenwall bei Heitersbiiel, Leitschachtal. Foto C.Gisler

formen werden dem Realp-Stadium zugeordnet (Fig.39, RENNER & ZGRAGGEN
2011). Die markanten Wallformen bei Egg nordwestlich von Golzeren (Maderaner-
tal) werden auf dem vorliegenden Kartenblatt als akkumulativ entstandene For-
men interpretiert; sie diirften von einem Lokalgletscher aus dem Gebiet Chli
Windgéillen abgelagert worden sein.

Bei Obermatt im Fellital sind grobblockige Moridnen und damit assoziierte
Morinenwille zu finden, die den Vorstoss eines Seitengletschers aus dem Gebiet
Wichel belegen. Dieser Gletscherstand wird dem Garschen-Stadium vor 12,5ka
zugerechnet (Fig. 39, RENNER & ZGRAGGEN 2011). Im Gebiet des Etzli werden die
Morinenwille stidlich der Witenalp und die sehr grobblockigen Wallformen aus-
gangs des Chriizlitals ebenfalls dem Garschen-Stadium zugewiesen. Weitere, jiin-
gere grobblockige Wallreste finden sich westlich der Etzlihiitte bei der Lokalitét
Felleli. Eine ganze Reihe von Willen befindet sich im Sellenentobel, einem Seiten-
tal des Etzli. Der lingste und markanteste zieht nordlich des Riiteli am linken
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Rand des Tobels entlang und ist etwa 750 m lang. Die Zuordnung zu einem Stadi-
um ist unklar.

Im Gebiet des Vorderrheintals sind die auf Seite 114 bereits erwdhnten Wall-
staffeln am Eingang der Nord-Siid verlaufenden Seitentéler hervorzuheben, ins-
besondere die Mordnenwille des Val Giuv, Val Mila und Val Strem. Auf den Schul-
tern der nordlichen Talflanke des Vorderrheintals treten im Gebiet Gendusas
sowie im oberen Teil des Val d’Acletta und des Val Clavaniev ausgedehnte grobblo-
ckige Morinen mit deutlichen Wallformen auf. Die Zuordnung zu einem Stadium
ist nicht bekannt, eine Einstufung ins Egesen-Stadium jedoch wahrscheinlich
(z.B. im Val Giuv, Atlasblatt Oberalppass, AMBUHL et al. 2008)

Fossile Blockgletscher

Fossile beziehungsweise reliktische Blockgletscher weisen in den Zwischen-
rdumen der Blocke kein Eis mehr auf und zeigen daher keine Anzeichen einer ak-
tiven Bewegung mehr. Sie sind charakterisiert durch zusammengesackte, haufig
mit Vegetation liberwachsene Loben. Die Unterscheidung zwischen aktiven und
fossilen Blockgletschern ist nicht immer einfach und mit gewissen Unsicherheiten
behaftet. Fossile Blockgletscher finden sich im Kartengebiet oft im Bereich ausge-
dehnter, hiaufig grobblockiger Lokalmorinen (qy,). Erwdhnenswerte Vorkommen
von fossilen Blockgletschern befinden sich im Gebiet Alp Culmatsch -Plaun da
Mattauns (Fig. 41) und bei Fontanei am westlichen Talhang des oberen Val Clava-
niev.

Ehemalige Abflussrinnen

Eine Rinne, welche mit Lockergesteinsmaterial aufgefiillt und in der heuti-
gen Gelindemorphologie nicht mehr klar zu erkennen ist, wird als ehemalige Ab-
flussrinne beziehungsweise Paldotal bezeichnet. Bei Intschi im Urner Reusstal
sowie im Maderanertal wurden bei geologischen Untersuchungen ehemalige Ab-
flussrinnen entdeckt. Bei den Bildungen bei Intschi konnen zwei Systeme unter-
schieden werden, die beide hauptsidchlich durch die Baugrunduntersuchungen
und die Bauausfiihrung der Gotthardautobahn (Autobahn A2) erkannt wurden
(SCHINDLER et al. 1972). Ein alter Reusslauf mit gleichméssigem Gefille verlauft
auf der Ostlichen Seite der Reuss vom Ausgang des Teiftals bis gegen Amsteg hin-
unter. Ein zweites, etwas kiirzeres System mit unausgeglichenem Gefille verlduft
auf der westlichen Talseite unterhalb von Intschi. Beide Rinnensysteme sind mit
Moridnen- oder Bergsturzmaterial verfiillt. Ein Holzfund an der Basis der west-
lich der Reuss verlaufenden Rinne konnte mittels “C-Altersbestimmung auf
10,48010,090ka datiert werden. Dies impliziert, dass die Rinne in der Wiarmepe-
riode des Allerdd gebildet und in der darauffolgenden Jiingeren Dryas verfiillt
wurde (SCHINDLER et al. 1972). Das 6stliche System wird wegen des ausgeglichene-
ren Gefilles als dlter angesehen, es liegen jedoch keine Altersbestimmungen vor.
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Fig. 41: Fossiler Blockgletscher. Plaun da Mattauns (Koord. 2698.500/1171.300). Foto C.Gisler.

Bei geologischen Untersuchungen im Maderanertal im Zusammenhang mit
der Projektierung des Kraftwerks Amsteg Il in den 1950er-Jahren wurde eine ehe-
malige Abflussrinne entdeckt. Ein 6stlich von Legni bei Koord. 2699.080/1180.590
in stidsiidostlicher Richtung vorgetriebener Sondierstollen - auf der Karte mit ei-
nem Punktsymbol dargestellt - verlief zunéchst in stark von Hakenwurf geprigtem
Fels, erreichte nach 85m Vortrieb aber eine mit angerundetem Schutt und Fein-
sand verfiillte Rinne (WINTERHALTER 1957). Diese setzte sich bis zur Einstellung
des Vortriebs bei 95m fort. Da abgesehen von diesem Sondierstollen keine weite-
ren Untersuchungen ausgefiihrt wurden, kbnnen zum genauen Verlauf und zum
Alter der Rinne keine Angaben gemacht werden.

Eine weitere ehemalige Abflussrinne befindet sich siidlich des Vorderrheins
und kann, lokal begleitet von Schottervorkommen, morphologisch mehr oder we-
niger kontinuierlich zwischen Surrein und Mises las Cavorgias siidlich von Mompé
Tujetsch verfolgt werden. Zu Verlauf, Tiefe und Alter der Rinne ist nichts bekannt.
Es diirfte sich dabei um einen friiheren, leicht siidlicheren Verlauf des Vorder-
rheins handeln (S.128, ECKARDT 1957).
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Holoziin

Um Neoglaziale Moréne (Till)

Das Holozin begann vor rund 11,6 ka; es ist durch mehrere aufeinander fol-
gende Kalt- und Warmphasen geprigt, in welchen die Gletscher vorstiessen und
wieder zuriickschmolzen. Das Neoglazial im Sinne von PORTER & DENTON (1967)
stellt eine weltweite markante klimatische Abkiihlung dar, welche im alpinen
Raum auf 5,7-5,0ka BP datiert wurde (BARONI & OROMBELLI 1996, MAGNY &
HaAs 2004). Sie fiihrte zu einem verstéirkten Vorstoss der Gletscher. Bemerkens-
wert ist, dass wihrend des gesamten Neoglazials die Umrisse, welche die Gletscher
in der End- und Kulminationsphase (Hochstand) der «Kleinen Eiszeit» von 1850
erreicht hatten, nicht wesentlich {iberschritten worden sind.

Die in den hochalpinen Bereichen des Kartengebiets verbreitet auftretenden
neoglazialen Morédnen finden sich im Vorfeld heute noch existierender Gletscher.
Meist sind sie kaum von Vegetation bewachsen und bestehen oft aus relativ gro-
bem, nur wenig verfestigtem Schutt. Charakteristisch sind die markanten Wallfor-
men, der Bewuchs mit Pioniervegetation, die wenig fortgeschrittene Bodenbildung
sowie der sparliche Flechtenbewuchs auf dem Felsuntergrund.

Die neoglazialen Moridnen bedecken die seit dem Ende der «Kleinen Eiszeit»
um 1850 eisfrei gewordenen Fldchen. Seither haben die grosseren Gletscher des
Kartengebiets 15-30% ihrer Flache verloren, kleinere noch wesentlich mehr, und
viele sind gar vollig verschwunden; ein Trend, der sich in den letzten zwei Jahr-
zehnten noch verstirkt hat (MAISCH 1992, MAISCH et al. 2000). Der Gletscher-
stand auf dem vorliegenden Kartenblatt entspricht demjenigen von 2016 und wur-
de anhand von Orthofotos ausgeschieden.

Mordnenwidlle

Die neoglazialen Moridnenwille markieren in vielen Fillen die weiteste Aus-
dehnung der Gletscher in der End- und Kulminationsphase (Hochstand) der
«Kleinen Eiszeit» von 1850. Aufgrund ihres geringen Alters weisen sie haufig eine
morphologisch deutliche Wallform auf. Oft sind mehrere Stadien des Zuriickwei-
chens der Gletscherzungen zu beobachten. Markante Wille hat zum Beispiel der
Fellelifirn im Hinteretzli oder der Bachenfirn siidostlich des Tscharren hinterlas-
sen. Im Brunnital zeigen die Endmoréinen des Brunnifirns bei Pkt. 2075 m siidlich
der Alp Brunni sehr eindriicklich die maximale Ausdehnung wihrend des Hoch-
stands der «Kleinen Eiszeit».

Mordnenbastionen

Morédnenbastionen sind wallartig ins Haupttal vorgebaute, stark asymmetri-
sche Schuttkorper, deren talseitig hohe und steil abfallende Boschungen héufig
starker Erosion ausgesetzt sind. Sie bestehen aus ausgeschmolzenen Blockmassen
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aus Ober- und Grundmoridnenmaterial, die am Zungenende lokaler Kargletscher
abgelagert wurden. Beispiele von neoglazialen Moridnenbastionen befinden sich
Ostlich des Rienzenstocks, an der westlichen Talflanke des oberen Val Giuv, nord-
Ostlich des Chli Oberilpler und unterhalb des Gemsplanggenstockli.

Blockgletscher

Aktive Blockgletscher sind, im Gegensatz zu den oben beschriebenen fossi-
len, die auffélligsten geomorphologischen Erscheinungen in Permafrostgebieten.
Sie haben meist eine stark schuttbedeckte Oberflache und am unteren Ende eine
steil abfallende Stirn. An dieser bricht jeweils der durch die Bewegung des Block-
gletschers instabil gewordene Schutt weg und rollt an den Fuss der Béschung. Da-
durch kommt frischer, nicht mit Flechten bewachsener Schutt zum Vorschein. Er
ist heller als das oben aufliegende Ger6ll. Diese helle, steile Front ist eines der
Merkmale zur Erkennung aktiver Blockgletscher. Ein weiteres Merkmal ist das
Fehlen jeglicher Vegetation. Die Bewegung der Schuttmassen wird durch Eis in
den Zwischenrdumen der Blocke ermdglicht. Der Schwerkraft folgend, beginnen
die gefrorenen Schutthalden langsam talwirts zu kriechen. Die Fliessgeschwindig-
keit betrigt einige Zentimeter bis wenige Dezimeter pro Jahr. Da diese zum Rand
hin meist abnimmt, entstehen vor allem im Zungenbereich Fliessmuster mit typi-
schen, wulstférmigen Strukturen. Das Vorhandensein von Blockgletschern weist
auf die Existenz von Permafrost hin. Auf der vorliegenden Karte wurde zwischen
rezenten Blockgletschern, die mehrheitlich aus Mordnenmaterial aufgebaut sind,
und solchen, die mehrheitlich aus Hangschutt bestehen, unterschieden. Ein ein-
driickliches System von Blockgletschern befindet sich im Gebiet Ribenen in der
siidwestlichen Kartengebietsecke und im oberen Brunnital im Kargebiet zwischen
Fruttstock und Chli Oberilpler. Ausgeprigte Blockgletscher sind zudem im obers-
ten Bereich des Val Val und des Val Strem, siidwestlich des Rienzenstocks sowie
nordlich des Sunnig Wichel zu finden.

Glazifluviatile Sedimente

Erwihnenswerte Vorkommen fluviatil umgelagerter und ausgewaschener
Morine befinden sich siidlich des Tscharren, im Gletschervorfeld des Brunnifirns
im oberen Brunnital, im oberen Val Giuv sowie im Val Gronda da Cavrein in der
norddstlichen Kartengebietsecke.

Morinenmaterial auf Gletscher oder Toteis

Im Kartengebiet treten verbreitet schuttbedeckte Gletscher und Toteisfl4-
chen auf. In der Regel handelt es sich dabei um Steine und Blécke, welche aus den
sehr steilen Winden auf das darunterliegende Eis stiirzen, um anschliessend als
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Ober- und Innenmorine talwirts zu wandern. Schuttlieferanten stellen aber auch
singulire Ereignisse in Form lokaler Fels- und Bergstiirze dar. Im Zungenbereich,
wo das Eis nur noch geringméchtig ist, kann auch der Untergrund zum Schuttlie-
ferant werden. Beispiele davon sind beim Fellelifirn, Glatscher da Strem und im
Stirnbereich des Staldenfirns zu beobachten.

q, Schotter, Delta- und Seebodensedimente

Bei Intschi wurden bei der Projektierung und beim Bau der Gotthardauto-
bahn (Autobahn A2) in den 1960er- und 1970er-Jahren Ablagerungen eines ehe-
maligen Sees entdeckt, der von einer Bergsturzmasse, die sich im Gebiet des
Arnisees gelost hatte, aufgestaut wurde (S.125, SCHINDLER et al. 1972). Die Ab-
lagerungen bestehen an der Basis aus leicht tonigem oder feinsandigem Silt mit
Warvenschichtung. Weiter kommen gut sortierter Sand und Silt mit deutlicher
Schrigschichtung vor. Der See erstreckte sich {iber eine Linge von 2,4 km und war
bis etwa 50 m tief.

Im Bereich des Vorderrheins treten lokal kleinere Schotterterrassen auf wie
beispielswiese siidostlich von Sedrun, 6stlich der Plaun Sogn Leci und siidlich von
Mompé Tujetsch. Letztere diirften mit der ehemaligen Abflussrinne siidlich des
Vorderrheins assoziiert sein (S.117).

Zerriittete Sackungsmassen

Ist die Deformation innerhalb einer Sackungsmasse so stark, dass sich der fiir
Sackungsmassen charakteristische zusammenhéingende, mehr oder weniger ur-
spriingliche Schichtverband aufldst, bezeichnet man sie als zerriittete Sackungs-
masse. Dabei handelt es sich um stark zerbrochenen Fels ohne jegliche Kohésion,
welcher eine Anhidufung von Blockschutt darstellt und unter Umstédnden mit einer
Fels- beziehungsweise Bergsturzmasse oder grobblockigen Moridne verwechselt
werden kann. Typische Beispiele von zerriitteten Sackungsmassen befinden sich
im Gebiet Bodmi nordlich der Selegg, oberhalb des Rostwald, nordlich des Piz las
Palas und an der nordlichen Talflanke des Val Bugnei.

Sackungsmassen

Von Sackungsmassen ist die Rede, wenn sich Gesteinsmassen von ihrer Un-
terlage 16sen und mehr oder weniger in ihrem urspriinglichen Verband talwirts
abgleiten. Die Geschwindigkeit liegt im Bereich von Millimetern bis wenigen Zen-
timetern pro Jahr. Lockergesteine, wie beispiclsweise letzteiszeitliche Morine,
konnen eine Sackungsmasse bedecken; falls diese Lockergesteine passiv mit dem
unterlagernden Fels versackt sind, wurden diese auch auf dem Kartenblatt als ver-
sackt dargestellt. Die Abgrenzung der Sackungsmasse gegen den stabilen Felsun-
tergrund ist oft nur ndherungsweise zu ziehen.



121

Fig.42: Druntobel, Blickrichtung Nordost. Der Hang links, weitgehend aus kakiritisiertem Ge-
stein bestehend, ist Teil der Sackungsmasse am Cuolm da Vi. Foto C. Gisler.

Nordostlich von Amsteg liegt ein kleiner Teil des grossen, aktiven Sackungs-
gebiets unterhalb der Chli Windgéllen im Kartengebiet. Der {iberwiegende Teil be-
findet sich jedoch im Gebiet von Atlasblatt Schichental (BRUCKNER & ZBINDEN
1987). Ein weiteres ausgedehntes Sackungsgebiet befindet sich im Gebiet Rost-
wald am westlichen Kartengebietsrand. Ausgedehnte Sackungsmassen befinden
sich in den Siidhdngen des Maderanertals im Gebiet Selegg-Tscharren und Bén-
derstock - Fruttstock.

Der gesamte Nordhang des Vorderrheintals, der aus dem tektonisch stark be-
anspruchten Siidrand des Aar-Massivs aufgebaut wird, ist gepragt durch gravitativ
bedingte Massenbewegungen, was sich in der Bildung von Nackentilchen und Ab-
rissrindern manifestiert. Erwdhnenswert sind hierbei das Gebiet Val Magriel west-
lich von Acletta, die markante Kuppe des Bostg zwischen Sedrun und Segnas so-
wie das Gebiet Cuolm da Vi (Fig. 42) und die Alp Caschlé. Letztere beiden werden
in der Folge kurz erldutert.

Am Cuolm da Vi nérdlich von Sedrun befindet sich eine Sackungsmasse, die
mit einem geschitzten Volumen von 150 Mio. m? und Bewegungsbetrigen von bis
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Fig. 43: Nackentilchen der Sackungsmasse am Cuolm da Vi (Koord. 2702.670/1173.000).
Foto C.Gisler.

zu 20cm/a zu den eindriicklichsten und komplexesten Hanginstabilitdten im Al-
penraum zdhlt (AMANN et al. 2006). Die Sackungsmasse befindet sich am Siidrand
des Aar-Massivs nordlich des Druntobels. Sie liegt am Rand einer méchtigen
Kakiritzone, die den nordlichen Talhang des Druntobels aufbaut (Fig.42, S.95f.
u.161). Vom unteren Druntobel auf etwa 1600 mii.M. erstreckt sie sich bis zum
Gipfel des Piz Pardatschas auf 2650 mii.M. und wird dabei von Scharen von Na-
ckentédlchen durchzogen (Fig. 43). Detaillierte Beschreibungen der Sackungsmasse
geben BONNARD & RoJAS FUENTES (2002), AMANN (2005) und AMANN et al.
(2006).

Westlich des Cuolm da Vi, von diesem Gebiet getrennt durch das Val Strem,
liegt die Alp Caschle. Dort befindet sich, wie bei Cuolm da Vi, eine ausgedehnte
Sackungsmasse. Obwohl die geologischen und morphologischen Verhiltnisse weit-
gehend mit denjenigen am Cuolm da Vi {ibereinstimmen, haben Messungen ge-
zeigt, dass im Gebiet der Alp Caschle rezent nur geringe jihrliche Bewegungsbe-
trige auftreten (AMANN 2005).
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Rutschmassen

Unter dem Begriff Rutschmasse werden Lockergesteinsmassen sowie in-
kompetente Festgesteinsmassen, die sich von ihrer Unterlage 16sen und relativ
langsam talwirts abgleiten, zusammengefasst. Dabei bleibt der urspriingliche Ver-
band - im Gegensatz zu Sackungsmassen - nicht erhalten. Innerhalb von Rutsch-
massen konnen eine oder mehrere sekundare Gleitflachen auftreten. Es wurde
keine Ausscheidung kriechender Gesteinsmassen (ohne definierte Gleitfldche) vor-
genommen.

Im Vorderrheintal finden sich einige kleine, als Rutschmassen kartierte
Gebiete. Die Beurteilung als solche in den weitldufigen, von tiefgriindigen Haken-
wurf- und Sackungsphidnomenen geprigten Hingen ist schwierig. Beispiele dafiir
sind die Rutschmasse Fopsim Val Segnas und die verschiedenen kleineren Rutsch-
massen am siidlichen Kartengebietsrand zwischen dem Val Giuv und Rueras.

Hervorzuheben ist die zeitweilig sehr aktive Rutschmasse von Tscheppa-
Arschella- Garmischeras, die im Bereich der Bahnlinie der Matterhorn-Gotthard-
Bahn und der Kantonsstrasse zwischen Sedrun und Disentis liegt. Die aus zwei
Teilen bestehende Rutschmasse wurde bei geologisch-geotechnischen Untersu-
chungen fiir die Sanierung der Kantonsstrasse in den 1990er-Jahren eingehend
untersucht (LARDELLI 1998). Ein grosser Teil der Masse liegt auf Kakirit im Grenz-
bereich zwischen dem Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke. Bei Sondierbohrungen
konnten innerhalb des Kakirits heute inaktive Gleitflichen identifiziert werden,
die auch entlang der Grenze Kakirit/quartidre Lockergesteinsbedeckung verlau-
fen. Die Rutschmasse kann nach LARDELLI (1998) teilweise als ein eigentliches
«Rutsch-Mélange» aus quartdren Lockergesteinen (v.a. Morine und Hangschutt)
und Kakirit bezeichnet werden. Die Bewegungsraten betrugen vor der Sanierung
der Kantonsstrasse bis zu 30 mm/a. Im Friihjahr 1983 wurden an der Rutschfront
sogar Hangmuren und in Teilbereichen der Rutschmasse Bewegungsraten von
liber 250 mm/a festgestellt. Seit der Sanierung werden deutlich niedrigere Raten
gemessen.

Abrissriinder, Nackentilchen, offene Spalten, gravitativ reaktivierte
tektonische Storungen

Ein Abrissrand weist auf differenzielle Bewegungen hin und kann am oberen
Rand (Ausbruchsnische im Anrissgebiet) oder innerhalb einer Rutsch- oder Sa-
ckungsmasse, als sekundirer Abrissrand, auftreten. Je nach Ausmass der erosiven
Uberprigung ist die Abgrenzung eines Abrissrands von einer Erosionskante nicht
immer klar vorzunehmen.

Ein Nackentilchen zeigt ebenfalls differenzielle Bewegungen an und tritt oft
im Zusammenhang mit einem Abrissrand auf (Fig. 43). Ein Nackentilchen wurde
dann ausgeschieden, wenn die charakteristische, mehr oder weniger hangparallel
verlaufende Hohlform mit dem typischen Gegengefille auftritt. Der dazugehorige
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Abrissrand konnte in den meisten Féllen im Kartenmassstab 1:25000 nicht sepa-
rat ausgeschieden werden.

Abrissrinder, offene Spalten und Nackentilchen treten typischerweise in den
grossraumigen Sackungsmassen nordlich des Vorderrheintals auf. Hier verlduft
der tektonisch stark {iberpragte Grenzbereich zwischen dem Aar-Massiv im Nor-
den und der Tavetsch-Decke im Siiden parallel zur Talachse. Dieser Grenzbereich
ist einerseits charakterisiert durch eine Vielzahl von tektonischen Stérungen und
andererseits durch das Auftreten von Kakiritzonen, die zusammen als préexis-
tente, parallel zur Talachse orientierte Anisotropien beziehungsweise Schwiche-
zonen die gravitativ bedingten Massenbewegungen beglinstigen. Aus diesem
Grund sind gewisse Nackentélchen als gravitativ reaktivierte tektonische Stérun-
gen zu deuten.

Gebiete mit Hakenwurf

Gebiete mit Hakenwurf treten im Kartengebiet verbreitet auf. Die Abgren-
zung zu den Sackungsmassen ist oft nicht scharf, fliessende Uberginge sind mog-
lich. In Gebieten mit nur wenigen Aufschliissen ist zudem die Abgrenzung zu
stabilem Fels schwierig.

Ein ausgedehntes Gebiet mit Hakenwurf befindet sich im Maderanertal
nordlich des Gipfels des Staldenhéreli. In norddstliche Richtung hin zum Bénder-
stock und Fruttstock sind fliessende Ubergiinge in eine Sackungsmasse zu beob-
achten, was durch die terrassenartige Gliederung und die lokal schwach ausge-
priagten Nackentilchen angedeutet wird. Kleinere, im Rahmen der Bauarbeiten fiir
die Gotthardautobahn (Autobahn A2) oberhalb von Amsteg gut untersuchte Ge-
biete mit Hakenwurf befinden sich im Urner Reusstal bei Intschi (SCHINDLER et
al. 1972). Im Gebiet Ried gegeniiber Intschi betrdgt der Tiefgang des Hakenwurfs
bis 45m. Generell wurde festgestellt, dass die Grenze zum festen Fels jeweils
scharf ausgebildet ist (S.174f). Bei Intschi tritt zudem «fossiler Hakenwurf» auf,
welcher oberfldchlich von neu mobilisiertem, rezent von Hakenwurf gepragtem
Fels iiberlagert wird (SCHINDLER et al. 1972). Beim Fels handelt es sich um Serizit-
und Serizit-Chloritgneis und -schiefer des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomple-
xes (Gog)-

Die Hinge im Tavetsch nordlich des Vorderrheintals sind durch ausgedehnte
Gebiete mit Hakenwurf und grossrdaumige Sackungsmassen charakterisiert (NIE-
DERER 1932, NIGGLI 1944, HUBER 1948, ECKARDT 1957). Nach ECKARDT (1957)
reicht der Hakenwurf stellenweise mehrere hundert Meter in die Tiefe. Wie er-
wihnt, ist die Abgrenzung von Sackungsmassen und Gebieten mit Hakenwurf
nicht scharf, zudem konnen sich beide Phdnomene auch iiberlagern. In der vor-
liegenden Karte wurde der gesamte Bereich des nordlichen Vorderrheintals als
Sackungsmasse interpretiert.
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Gebiete mit Solifluktion

Solifluktion entsteht beim Auftauen der obersten Bodenschicht und an-
schliessendem Abgleiten des wassergesittigten Bodens {iber den noch gefrorenen
Unterboden. Dabei entstehen zungenartige Formen (Loben), die mehrere Dezi-
meter iiber die Umgebung herausragen konnen. Das Phinomen der Solifluktion
ist ein Hinweis auf ein fortschreitendes Auftauen des Untergrunds. Grossere Ge-
biete mit Solifluktion befinden sich im oberen Val Val, im Gebiet Wichel, 6stlich
Culmatsch und nordostlich des Piz Run.

Fels- bzw. Bergsturzablagerungen

Unterhalb von Steilwdnden sind 6fters Sturzblécke zu finden. Blockansamm-
lungen, die auf grossere Fels- oder Bergstiirze hinweisen, treten im Kartengebiet
vereinzelt auf.

Bergsturzablagerungen weisen ein Sturzvolumen von iiber 1 Mio. Kubik-
meter auf. Ein Areal mit Ablagerungen in dieser Grossenordnung ist im Karten-
gebiet norddstlich von Intschi zu finden. Die Schuttmasse wurde erstmals von
STAPFF (1885) als Bergsturzablagerung kartiert. SCHINDLER et al. (1972) deuteten
die Schuttmasse als Morine; HANTKE (1980, S. 343) als Lawinenmorine. Aufgrund
der Zusammensetzung der Schuttmasse aus ausschliesslich priavariszischem Gneis
des Erstfeld-Gneiskomplexes sowie der Morphologie der Ablagerung ist jedoch
von einem Bergsturzereignis auszugehen. Grosse Bergsturzblocke sind im Gebiet
von Oberintschi-Elmen-Bodmen hiufig und ermoglichen eine Abgrenzung auf
beiden Seiten der Ablagerung. Das Ausbruchgebiet dieses Bergsturzes befindet
sich oberhalb des Chriiztannenwalds beim Chénzeli siidOstlich des Arnisees. Der
Bergsturz muss die Reuss bis auf eine Kote von etwa 642 m{i.M. gestaut haben,
denn zwischen Intschi und Meitschligen konnen Ablagerungen eines Sees nach-
gewiesen werden, die bis auf diese Kote reichen (SCHINDLER et al. 1972). Aus his-
torischer Zeit sind weitere kleinere Felsabbriiche in diesem Gebiet bekannt
(SCHNEIDER AG 19924a). Nackentélchen mit offenen Kliiften beim Chénzeli lassen
auf anhaltende Bewegungen am Abrissrand schliessen.

Weit hdufiger als Bergstiirze hinterlassen Felsstiirze und Blockschlagereig-
nisse ihre Spuren. Zumeist handelt es sich um Ablagerungen aus préahistorischer,
eher selten um Ereignisse aus historischer Zeit. In abgelegenen Bergtilern werden
sie auch heute kaum beachtet, sofern keine Personen zu Schaden kommen oder
Siedlungen und Verkehrswege betroffen sind. Bei einem Felssturz am 18. Juli 1948
stiirzten aus dem Tiifeltal westlich von Amsteg (Koord. 2693.000/1181.750) mehrere
bis tiber 100 m? grosse Blocke gegen die Reuss (WINTERHALTER 1951). Dabei ge-
langten einige Blocke bis {iber die Reuss in den Bereich der heutigen Gotthardauto-
bahn (Fig. 44). In jiingster Zeit haben zwei Felsstiirze nahe Gurtnellen dafiir umso
grossere Aufmerksamkeit erhalten, weil dabei Todesopfer zu beklagen waren und
wichtige Verkehrsverbindungen unterbrochen wurden. Am 31. Mai 2006 16sten
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Fig. 44: Sturzblock des Felssturzes vom 18.Juli 1948 aus dem Tiifeltal bei Amsteg (aus WINTER-
HALTER 1951).
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sich aus der steilen Talflanke 6stlich von Gurtnellen 5000 m? Fels aus dem Zentra-
len Aare-Granit. Dabei stiirzten einige grosse Blocke auf die Gotthardautobahn
und forderten zwei Todesopfer. Einige Blocke erreichten fast die Reuss. Zwischen
Juni und November 2012 ereignete sich praktisch gegeniiber auf der anderen Tal-
seite eine Serie von Felsstiirzen oberhalb der Bahnlinie der SBB, die mehrfach die
Gleise verschiitteten. Auch bei diesen Ereignissen war ein Todesopfer zu beklagen.
Das anstehende Gestein besteht an dieser Stelle aus priavariszischem Kristallin des
Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes.

Protalus Ramparts, Schneehaldenmorinen

Protalus Ramparts (Blockgirlanden) werden nach HAEBERLI (1985) als em-
bryonale Blockgletscher interpretiert und sind somit ein Indikator fiir die Existenz
von Permafrost. Schneehaldenmorinen hingegen entstehen durch sukzessive An-
hiufung von Blocken am Fuss einer Schneehalde oder durch Kriechbewegungen
der Schneehalde selbst, was zur Stauchung des am Fuss abgelagerten Materials
fiihrt. Protalus Ramparts finden sich im oberen Val Val an beiden Talflanken nahe
der Blockgletscherstirn, siidlich des Chriizlistocks sowie Ostlich des Piz Ault;
Schneehaldenmoridnen nordostlich des Diederbergs, nordwestlich des Sunnig Wi-
chel sowie westlich des Staldenhoreli.

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

Hangschuttkegel, Hangschuttschleier und flachiger Hangschutt sind, bedingt
durch das ausgeprigte Felsrelief, weit verbreitet. Die Bildung von Hangschutt kann
primir aus der Verwitterung und dem gravitativen Transport von Fest- oder sekun-
dir aus der Umlagerung von Lockergesteinen, wie beispielsweise Moréne, erfolgen.
Hangschuttkegel und -schleier entstehen am Ausgang von nur selten Wasser fiih-
renden Felseinschnitten und Runsen beziehungsweise unterhalb steiler Felswinde,
-hdange und -riegel. Lokal ist der Hangschutt mit groberen Blocken durchsetzt. Die
Unterscheidung zwischen mit Gras bewachsenem Hangschutt und Morine ist
nicht immer eindeutig und erfolgte teilweise aufgrund morphologischer Kriterien,
wie zum Beispiel auffillige Hangknicke, angedeutete Kegelform oder glattere be-
ziehungsweise rauere und unregelmaéssigere Oberflichenstruktur.

Beim Hangschutt, der durch die Umlagerung von Lockergesteinen (Moréne)
entstand, ist die morphologische Unterscheidung aufgrund der fliessenden Uber-
ginge nicht immer eindeutig.
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Gemischte Schuttkegel

Schuttkegel, die sowohl aus Hangschutt (Trockenschutt) als auch aus Bach-,
Murgang- und Lawinenschutt bestehen, wurden als gemischte Schuttkegel darge-
stellt. Dieser Typ Schuttkegel ist im Gebiet von Blatt Amsteg sehr hiufig. Je nach
Lage konnen die am Aufbau des Kegels beteiligten Transport- und Ablagerungs-
prozesse stark variieren.

Schwemmficher, Bachschuttkegel

Eine deutlich kegelformig gewolbte Oberfldche ist charakteristisch fiir
Schwemmfécher und Bachschuttkegel, welche generell am Ausgang von Télern,
Felseinschnitten und Runsen mit perennierenden Bachldufen geschiittet werden.
Markante und vor allem sehr michtige Bachschuttkegel befinden sich nérdlich des
Vorderrheins zwischen Rueras und Disentis (Fig. 45). Die ausgedehnten, flach ab-
fallenden Kegel bilden die Unterlage fiir die grosseren Siedlungen, aber auch fiir
Anbau- und Weidefldchen. Im Kartengebiet liegen alle grosseren Siedlungen des
Tavetsch - Rueras, Camischolas, Sedrun, Bugnei, Segnas und Acletta - auf Bach-
schuttkegeln, die aus nordlicher Richtung geschiittet wurden. Der grosste Teil des
Schutts im Gebiet von Sedrun stammt allerdings nicht aus den grosseren Seiten-
tidlern des Vorderrheins, wie beispielsweise dem Val Strem, sondern aus den Ero-
sionstrichtern I’Ondadusa nordlich von Rueras, dem Druntobel bei Sedrun und
dem Val Bugnei bei Bugnei. In diesen Erosionstrichtern wird das tektonisch sehr
stark beanspruchte Gestein (Kakirit) im Grenzbereich des Aar-Massivs und der
Tavetsch-Decke durch gravitative und fluviatile Prozesse relativ leicht mobilisiert
und transportiert. Die Schuttkegel reichten nach BRUCKNER & NIGGLI (1954) einst
bis auf die gegeniiberliegende Talseite des Vorderrheins, wie dies Reste nordostlich
von Surrein andeuten (in der Karte als Schotter, Delta- und Seebodensedimente
(q,) dargestellt). Der Vorderrhein wurde dadurch zu einem siidlicheren Verlauf via
Surrein gezwungen (S. 117, ECKARDT 1957). Heute haben sich der Vorderrhein und
seine Seitenbédche stark in diese Schuttkegel eingetieft und dabei markante Ero-
sionsrander und Terrassenkanten geschaffen (Fig. 45).

ScaP0zzA (2012) deutet die Bachschuttkegel von Sedrun und Disentis dage-
gen als Kameterrassen. Als solche werden Schmelzwasserablagerungen bezeich-
net, die am Rande von Gletschern geschiittet wurden. Nach diesem Autor entstan-
den die Terrassen von Sedrun, als der Vorderrheingletscher bei Sedrun stirnte und
die Terrassen von Disentis, als der Gletscher aus dem Val Medel bis etwa Disentis
reichte.
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Fig.45: Terrassenkante im Bachschuttkegel des Strem bei Camischolas, entstanden durch den
sich in seinem eigenen Schutt eingetiefenden Bach. Foto C. Gisler.

q, Murgangablagerung im Val Strem
Murgangrinnen

Am 14. Mirz 2016 ereignete sich in der Westflanke des Cuolm da Vi im Val
Strem ein Felssturz mit einem Volumen von etwa 225000 m3. Das Felsmaterial er-
reichte bei der Plaunca Fadal den Talboden des Val Strem und bewegte sich an-
schliessend auf dem schneebedeckten Untergrund noch etwa einen Kilometer
weiter talabwirts (Fig.46). Dabei wurden einige auf 1560 mii.M. gelegene Fas-
sungsanlagen der Wasserversorgung sowie die Fassung eines Kleinwasserkraft-
werks der Gemeinde Sedrun/Tujetsch verschiittet. Bemerkenswert ist die im Ver-
hiltnis zum Sturzvolumen aussergewOhnlich grosse Reichweite der Sturzmasse.
Moglicherweise wurde die unterlagernde Schneedecke durch die Energie des Sturz-
ereignisses verfliissigt, wodurch die Sturzmasse weiter in Bewegung gehalten und
als Schuttstrom beziehungsweise Murgang weiter talabwérts transportiert wurde.
Die auf den Fotos erkennbaren seitlichen Wille (Levees) sind charakteristisch fiir
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Fig.46: Murgangablagerung als Folge des Felssturzes im Val Strem vom 14. Mérz 2016. Das Aus-
bruchgebiet befindet sich auf der in Blickrichtung rechten Talseite (A). Die Sturzmasse und die
Murgangablagerung verschiitteten Quellwasserfassungen der Wasserversorgung der Gemeinde
Sedrun/Tujetsch und die Wasserfassung eines Kleinwasserkraftwerks.
Foto C.Gisler, 25. Mai 2016.

Murgangablagerungen und stiitzen diese Interpretation. Auf der Karte wurde die
sich etwa lkm talabwérts erstreckende Murgangablagerung von der eigentlichen
Felssturzmasse am Hangfuss abgetrennt und als separate Kartiereinheit ausge-
schieden.

Murgangrinnen sind an ihren seitlichen Willen (Levees) zu erkennen. Auf
der Karte sind nur Rinnen mit noch gut erkennbaren, frischen Wéllen dargestellt.
Die Karte zeigt somit, wo sich in jlingerer Vergangenheit Murgéinge ereignet ha-
ben. Das wohl aktivste Murganggebiet im Kartenperimeter ist das Druntobel, wo
leicht erodierbares Gestein (Kakirit) und gravitative Massenbewegungen (Hang-
instabilitdten) kontinuierlich fiir transportfihiges Material sorgen. Eine Hiufung
von Murgangrinnen ist auch im Gebiet Wichel westlich des Piz Giuv auszuma-
chen.
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q, Bachschutt

Bachschutt besteht aus teilweise sehr groben Blocken und Gerdllen des jewei-
ligen Einzugsgebiets. Im eigentlichen Gerinnebereich des Bachs ist vor allem leh-
miger Schotter verbreitet. Bachschutt bildet sich meist in Gebieten, in denen sich
das Gefille deutlich verringert und das angeschwemmte Gesteinsmaterial abgela-
gert wird. Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg wurden nur die Fiillungen der gross-
ten Bachgerinne gesondert ausgeschieden, insbesondere diejenigen, die in ihrem
Unterlauf beim Austritt in das Vorderrheintal die grossen Schuttfdacher aufbauen.
Dies sind das Val Bugnei, das Val Segnas, der Taleinschnitt nérdlich Segnas und
das Val Clavaniev.

Erosionsriinder, Terrassenkanten

Als Erosionsrand werden die in der Regel mehr oder weniger linear angeleg-
ten Geldndekanten entlang von Béachen und Fliissen bezeichnet; sie entstehen
durch die riickschreitende fluviatile Erosion. Erosionsrander treten als Einschnit-
te sowohl im Festgestein als auch im Lockergestein (Morine, Hangschutt) auf. Bei-
spiele dazu finden sich entlang tief eingeschnittener Béiche der Seitentéler des
Maderanertals und des Vorderrheintals.

Terrassenkanten stellen eine Teilgruppe der Erosionsrdnder dar. Sie sind an
fluviatil abgelagerte Lockergesteine gebunden, die durch fluviatile Erosion zu Ter-
rassen umgestaltet wurden. Beispiele dazu finden sich an den vom Vorderrhein
eingeschnittenen Stirnbereichen der ausgedehnten Bachschuttkegel zwischen
Rueras und Disentis (Fig. 45).

Torfmoore

Flachmoore von regionaler Bedeutung befinden sich 6stlich des Golzeren-
sees, beim Brunniboden im Brunnital, im Hinteretzli, bei der Alp Strem, bei
Verclisa im oberen Val d’Acletta und nordwestlich Mompé Tujetsch. Die Feucht-
gebiete beim Arnisee und bei Caischavedra westlich von Acletta gehtren zu den
Hochmooren von nationaler Bedeutung.

Siimpfe

Die Sumpfflichen im Gebiet von Atlasblatt Amsteg sind meist von geringer
Ausdehnung. Beispiele dazu befinden sich am Westufer des Golzerensees, siidlich
der Alp Strem und stidwestlich des Lag Brit am 6stlichen Kartengebietsrand.
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q, Rezente Alluvionen

Bei den meisten rezenten Alluvionen im Kartengebiet handelt es sich um
kleinrdumige Ablagerungen in den beiden Haupttélern - Urner Reusstal und Vor-
derrheintal - sowie in deren Seitentilern. Einzig bei Amsteg am nordlichen Kar-
tengebietsrand tritt ein ausgedehnteres Vorkommen auf, wo die Reussebene, die
sich nach Norden bis zum Urnersee erstreckt, beginnt. In diesem Bereich wurden
mehrere Bohrungen abgeteuft, die tiber den Aufbau dieser Talfiillung Aufschluss
geben. Bei keiner wurde allerdings der Fels erreicht. Die tiefste Bohrung siidwest-
lich von Dorfli reicht bis in 80 m Tiefe. Die Talfiillung besteht zuoberst aus schlecht
sortiertem Reussschotter mit Steinen und vereinzelten Blocken. Unterhalb von
5-15m folgt etwas weniger grobkorniger Reussschotter, der vorwiegend Sand und
Kies flihrt (ANGEHRN 1990).

Bei der Abwasserreinigungsanlage der Gemeinde Sedrun/Tujetsch etwas
westlich der Einmiindung des Strem in den Vorderrhein wurden bei einer Sondier-
bohrung 45 m méichtige alluviale Ablagerungen des Vorderrheins, bestehend aus
Steinen, Kies und Sand, festgestellt; darunter folgte Grundmorine. Der Fels wurde
in 55m Tiefe erreicht. Bei einer weiteren Bohrung etwas weiter nordlich (Koord.
2701.380/1170.320) wurden unter Bachschutt die gleichen alluvialen Ablagerungen
gefunden; darunter folgten allerdings etwa 45 m michtige glaziale See- und Delta-
ablagerungen, und erst 89 m unter dem heutigen Niveau des Vorderrheins wurde
der Fels erreicht (SCHNEIDER AG 1993b).

Kiinstlich verindertes Gelinde

Bei einer bedeutenden Umgestaltung des natiirlichen entstandenen Gelin-
des, ohne dass in grosserem Umfang Material geschiittet worden ist, spricht man
von kiinstlich verindertem Geldnde. Oft handelt es sich dabei um einen teilweisen
Abtrag von Material, um das Gelédnde fiir die vorgesehene Nutzung entsprechend
zu modellieren. Beispiele dazu sind im Urner Reusstal das Kraftwerksareal in Am-
steg und der Bahnhof von Gurtnellen. Weitere ausgedehnte Areale finden sich bei
der ehemaligen Baustelle des Zwischenangriffs Sedrun des Gotthard-Basistun-
nels. Einen anderen Typ von kiinstlich gestalteter Geldndeform trifft man im Val
Magriel an. Dort wurden fiir eine Skipiste in erster Linie Unebenheiten beseitigt,
das heisst grosse Blocke entfernt und Vertiefungen ausgefiillt. In Siedlungsgebie-
ten sind kiinstlich gestaltete Gelindeformen ebenfalls hiufig, besonders bei Sied-
lungen in Hanglagen wie in Sedrun oder Acletta. Zumeist handelt es sich dabei um
zahlreiche, kleinrdumige Umformungen auf Einzelparzellen. Auf der Karte wur-
den nur die grosseren, zusammenhidngenden Areale ausgeschieden, ndmlich der
Sportplatz von Sedrun und der grosse Parkplatz der Sportbahnen Disentis unter-
halb von Acletta.
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Kiinstliche Auffiillungen, Aufschiittungen

Kiinstliche Auffiillungen und Aufschiittungen sind vor allem im Urner Reuss-
tal entlang der Hauptverkehrsachsen - Gotthardbahn und Gotthardautobahn -
hiufig zu finden. Es handelt sich dabei hauptsdchlich um Steinschlag- und Lawi-
nenschutzdimme, Terrainnivellierungen sowie um Deponien von Ausbruchma-
terial im Bereich von Tunnelbauten. Bei Amsteg fiihrt die Gotthardautobahn auf
einer Stecke von etwa 1,1 km {iber einen kiinstlich aufgeschiitteten Damm. Eine
terrassenartige Verflachung bei Riiti stidlich von Intschi (Koord. 2692.250/1178.700)
besteht ebenfalls aus kiinstlich aufgeschiittetem Material, das vom Ausbruch des
Teiftaltunnels stammt.

Am Talausgang des Val Bugnei Ostlich von Sedrun und bei Plauns Sedrun
wurde Tunnelausbruchmaterial aus dem Gotthard-Basistunnel deponiert. Eben-
falls mit Tunnelausbruchmaterial wurde das Geldnde fiir das Bogn Lag da Claus
bei Surrein aufgeschiittet.

Weitere kiinstliche Aufschiittungen stellen Steinschlagschutzdimme dar,
wie beispielsweise in Bristen, Gurtnellen und Hinter Ried sowie die Stauddimme
des Arnisees. Des Weiteren sind die Deponien zu erwidhnen; die bedeutendsten
Beispiele dazu sind die Inertstoffdeponie «Butzen» nordwestlich von Amsteg und
die Deponie fiir sauberes Aushubmaterial im unteren Teil des Steinbruchs Giietli
stidwestlich von Gurtnellen. Zusétzlich sind die wieder verfiillten ehemaligen Lo-
ckergesteinsentnahmestellen, wie beispielsweise in der Reussebene nordlich Am-
steg und bei der Einmiindung des Drun in den Vorderrhein siidlich von Sedrun, zu
nennen.
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TEKTONIK

Tektonische Einheiten

Die im Kartengebiet auftretenden, grosstenteils aus prétriassischen Kristal-
lingesteinen bestehenden tektonischen Einheiten, namentlich die Gotthard-De-
cke - deren autochthone Sedimentbedeckung (Karbon - Friiher Jura) gerade noch
die stidostliche Kartengebietsecke streift -, die Tavetsch-Decke und das Aar-Mas-
siv, werden dem Helvetikum zugeordnet (PFIFFNER 2009). Die tektonische Stel-
lung der Gotthard-Decke ist jedoch nicht unumstritten; so wird von einigen Auto-
ren eine Zuordnung zum Subpenninikum angenommen (MILNES 1974, SCHMID et
al. 2004). Fiir die in Vorbereitung stehende {iberarbeitete Tektonische Karte der
Schweiz 1: 500 000 wurde das Helvetikum - in Analogie zum Penninikum und Ost-
alpin - neu in Unter- und Oberhelvetikum gegliedert. Mit dem Begriff Unterhelve-
tikum werden dabei die tektonischen Einheiten unterhalb der Glarner Hauptiiber-
schiebung zusammengefasst. Er ersetzt die in der Literatur geldufige Bezeichnung
Infrahelvetikum. Als Oberhelvetikum werden die helvetischen Decken bezeichnet,
die lings der basalen Uberschiebung (Glarner Hauptiiberschiebung) iiber viele
Zehner von Kilometern nach Norden transportiert wurden. Die Clavaniev-Zone
am Siidrand des Aar-Massivs stellt eine bedeutende tektonische Nahtstelle dar.
Diese Nahtstelle markiert den Ubergang vom nur wenig dislozierten Aar-Massiv
zu der von ihrer ehemaligen Unterlage komplett abgescherten und um mehrere
Kilometer nach Norden {iberschobenen Tavetsch- und Gotthard-Decke und stellt
die Grenze zwischen den unter- und oberhelvetischen Einheiten dar. Neuere Ar-
beiten zur Tektonik im Helvetikum, insbesondere der Zentral- und Ostschweiz,
stammen unter anderen von SCHMID et al. (1996), PFIFFNER et al. (1997) und PFIFE-
NER (2011). Eine gute allgemeine Ubersicht liefert PEIFFNER (2009), eine sehr an-
schauliche regionale Darstellung findet sich in SPILLMANN et al.(2011). Die im
Kartengebiet vorkommenden tektonischen Einheiten sind im geologischen Profil
in Figur 47 dargestellt und werden in der Folge von strukturell unten nach oben
erlautert.

Aar-Massiy

Das Aar-Massiv stellt die tiefste tektonische Einheit im Kartengebiet dar und
umfasst das pritriassische Kristallin (Grundgebirge) und die autochthone meso-
zoische bis paldogene Sedimentbedeckung (SPILLMANN 2011). Der Nordrand des
Aar-Massivs ist verfaltet und teilweise verschuppt; die Antiklinale der Windgéllen-

Fig. 47: Geologisches Ubersichtsprofil durch das Kartengebiet und das nérdlich anschliessende
Gebiet von Atlasblatt Schiachental (verdndert nach PFIFFNER 2011).
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Falte (Atlasblatt Schichental) bildet dazu die markanteste Struktur. Das Aar-Mas-
siv selbst ist im Untergrund entlang einer basalen Uberschiebung bis zu 10 km weit
nach Norden abgeschert (Fig. 47, «Erstfelder Aufwolbungy», HANTKE & BRUCKNER
2011). Im Querschnitt des Urner Reusstals ist ein generelles Ostfallen des Aar-
Massivs zu beobachten, so dass in Ostlicher Richtung die strukturell héheren Be-
reiche aufgeschlossen sind.

Form und Gliederung

Die primesozoischen Gesteine des Aar-Massivs werden im Urner Quer-
schnitt im Norden und im Siiden von autochthonen mesozoischen bis paliogenen
Sedimentgesteinen {iberlagert. Im Norden (Atlasblitter Schachental und Meien-
tal) fallen diese autochthonen Sedimentgesteine grossrdumig missig steil nach
Norden ein, im Siidosten (Atlasblatt Trun) stehen die dem Aar-Massiv zugeordne-
ten mesozoischen Sedimentgesteine der Clavaniev-Zone etwa senkrecht (Fig.47).
Der Kontakt zwischen dem Kristallin und den autochthonen Sedimentgesteinen
bildet somit vereinfacht eine grossriumige Antiform, deren Achse gegen Ostnord-
ost abtaucht (PFIFFNER 2011, Taf. 6).

Die dominierenden Strukturen im Aar-Massiv streichen generell etwa paral-
lel zum alpinen Streichen beziehungsweise zur Massivachse von Westslidwesten
nach Ostnordosten und fallen steil nach Siidsiidosten ein. Es handelt sich dabei um
vorwiegend alpin angelegte oder iltere, alpin liberpragte beziehungsweise reakti-
vierte Strukturen wie Schieferung, Briiche, Scher-, Mylonit- und Kakiritzonen
oder lithologische Kontakte und Banderungen. Lokal sind pridalpine Strukturen
erhalten, die praktisch keine alpine Uberpragung zeigen.

Entlang von Uberschiebungen gelangten Vulkanite und die mit ihnen assozi-
ierten Epiklastite wahrscheinlich bereits spétpaldozoisch tief ins Kristallin des
Aar-Massivs. Im Falle der Intschi- und der Tscharren-Formation wurden die
einst an der Oberfldche gebildeten Vulkanite und Vulkanoklastite auf dem Niveau
des Gotthard-Basistunnels durchfahren und diirften sich noch bis in grossere
Tiefen erstrecken. Die nordlichste dieser prialpinen Uberschiebungsflichen - die
«Intschi-Zone», - wurde alpintektonisch remobilisiert. So besteht der Kern der
Windgéllen-Falte neben dem spétpaldozoischen «Windgillenporphyr» auch aus
mesozoische Sedimentgesteinen (Mittlerer-Spiter Jura). Diese Uberschiebungen
gliedern das Aar-Massiv in einzelne, von verschiedenen Autoren als Teilmassive
bezeichnete Kristallinblocke oder -zonen. So spricht TRUMPY (1999) von einem
«Erstfelder-(Teil-)Massiv», das sich im Norden vom zentralen Teil des Aar-Massivs
unterscheiden ldsst. Andere Autoren sprechen von einer «Erstfelder Aufwolbung»
(BRUCKNER 1943) oder «Erstfelder Kuppel» (LABHART et al. 2015a). Als gegen
Siiden trennendes Elemente fungiert die Basisiiberschiebung der abgescherten
Windgillen-Falte (Fig.47), die gegen Westsiidwesten als «Férnigen-Zone» oder
«-Mulde» tiber das Chli Griessenhorn bis zum Furtwangsattel (Atlasblatt Innert-
kirchen) streicht. Eine weitere tiefgreifende Storung, die Frisal-Storung, ist entlang
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der Linie Val Frisal (Atlasblatt T6di)-Val Cavardiras-Fuorcla da Strem Sut-
Chriizlipass - Portliliicke zu verfolgen und trennt im Osten das Punteglias-Teil-
massiv von der Hauptmasse des Aar-Massivs (PFIFFNER 2011).

Am Siidrand des Aar-Massivs wird der Intrusivkorper des Bugnei-Granodio-
rits norddstlich von Sedrun durch zwei schief zu einander verlaufende Stérungs-
zonen - Tektonite des Druntobels sowie der Clavaniev-Zone - von der Hauptmasse
des Aar-Massivs getrennt. In Ostlicher Richtung keilt der Tektonit des Druntobels
auf'kurze Distanz aus, so dass im Gebiet von Disentis der Bugnei-Granodiorit ein-
deutig noch mit dem Aar-Massiv verbunden ist. Im Gegensatz dazu stellt die Cla-
vaniev-Zone den tektonisch sehr stark iliberpriagten Stidrand des Aar-Massivs dar
und markiert die Grenze zur dariiberliegenden Tavetsch-Decke (Fig. 47).

«Fdrnigen-Zone»

Auf der Intschialp, knapp ausserhalb der westlichen Kartengebietsgrenze im
Gebiet von Atlasblatt Meiental, sind in einem kleinen Aufschluss mittel- bis spét-
jurassische Sedimentgesteine aufgeschlossen (S.30). Diese tief in das privariszi-
sche Kristallin eingeschuppten Sedimentgesteine sind Zeugnis der starken Umge-
staltung, die das Aar-Massiv im Zuge der alpinen Gebirgsbildung erfahren hat. In
der Literatur werden sie zur «Farnigen-Zone» beziehungsweise «Farnigen-Mulde»
(SPILLMANN 2011, LABHART et al. 2015a) gestellt, die gegen Westen iiber das Chli
Griessenhorn und den Furtwangsattel bis ins Ltschental verfolgt werden kann.
In der 6stlichen Fortsetzung der «Firnigen-Zone» treten im Gebiet von Atlasblatt
Amsteg jedoch keine weiteren eingeschuppten mesozoischen Sedimentgesteine
mehr auf. In ostnordostlicher Richtung kann die «Farnigen-Zone» als kontinuier-
lich schwicher werdende Storungszone, die den Erstfeld- vom Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplex trennt, bis ins Urner Reusstal verfolgt werden. Sie bildet
zwischen Berg und Bodmen siidlich des Arnisees ein morphologisch markantes
Télchen parallel zum Urner Reusstal, durch das der Leitschachbach fliesst. Unter
allmdhlicher Abschwichung lasst sich diese Stérungszone nach Amsteg verfolgen.
Die Fortsetzung 0stlich der Reuss ist morphologisch wenig ausgeprigt. Sie kann
aber bis Waldiberg lokalisiert werden. Diese Stérungszone diirfte der in diesem
Abschnitt in den beiden Hauptrohren des Gotthard-Basistunnels und im Zu-
gangsstollen durchfahrenen «Stérung Al» entsprechen (K+P 2010). Sie war in den
Hauptréhren bis 1,5 m michtig und mylonitisch. Im Zugangsstollen des Zwischen-
angriffs Amsteg wurden innerhalb von etwa 100 m zwei Stérungen mit 5-7m méch-
tigem Chloritschiefer durchfahren, die als zwei separate Aste der «Storung Al»
angesehen wurden (K+P 2010). Diese Beobachtungen lassen sich so interpretieren,
dass die generell von Westsiidwest-Ostnordost streichende «Farnigen-Zone» im
Gebiet Ostlich von Amsteg allmihlich ausklingt und durch die nachfolgend be-
schriebene, sich am Siglisfadgritli von der «Farnigen-Zone» 16sende West-Ost
streichende basale Uberschiebung der Windgillen-Falt abgeldst wird.
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Basisiiberschiebung der abgescherten Windgdllen-Falte

Die Basisliberschiebung der abgescherten Windgillen-Falte (auch als «Wind-
gillen-Synklinale» oder stark zerscherte Synklinale der Windgillen-Falte bezeich-
net) stellt eine breite Zone aus alpin sehr stark tiberpragtem und zerschertem Ge-
stein dar, die vom Gebiet siidlich der Intschialp bis gegen den Hiififirn im oberen
Maderanertal verfolgt werden kann und in der Literatur als «Intschi-Zone» be-
zeichnet wird. Wie im vorherigen Kapitel erwéhnt, 16st sie sich am Siglisfadgritli im
westlich angrenzenden Gebiet von Atlasblatt Meiental von der «Firnigen-Zone»
und trennt den alpin kaum iiberprigten nérdlichen vom alpin méssig stark iiber-
priagten zentralen Teil des Aar-Massivs. Der Kern dieser Zone wird von der vulka-
noklastischen Gesteinsabfolge der Intschi-Formation gebildet, die beidseits von
retrograd iiberpriagtem, stark zerschertem privariszischem Biotit-Chlorit-Serizit-
gneis und -schiefer des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes begleitet wird, der
zum Rand hin in allmihlich weniger stark tiberpragten Gneis und Migmatit tiber-
geht. Im Gebiet Rimenen im oberen Maderanertal (Atlasblatt Schichental) setzt
ein geringmachtiger, gegen Nordosten rasch méichtiger werdender Zug jurassischer
Sedimentgesteine ein, der sich bis in die Windgillen-Falte verfolgen lasst.

Im Gegensatz zu der in der Literatur verschiedentlich ausfiihrlich behandel-
ten Antiklinalstruktur der Windgéllen-Falte (z.B. ALB. HEIM 1878, 1891, BAKER
1964, FUNK et al. 1983) hat die zugehorige, stark zerscherte Synklinalstruktur, die
im Aar-Massiv als Basisiiberschiebung der abgescherten Windgillen-Falte (Thrust-
and-Fold Deformation) zu interpretieren ist, deutlich weniger Beachtung gefun-
den. Vor allem die Tatsache, dass die Zone tektonisch sehr stark {iberprigter
Gesteine bei Intschi, in der Nordflanke des Bristen, beim Dorf Bristen oder im
Maderanertal mit der Windgéllen-Falte in Verbindung zu bringen ist, wurde erst
viel spéter erkannt (FUNK et al. 1983, SCHENKER 1986).

Die Basisiiberschiebung der Windgillen-Falte stellt eine tiefgreifende Uber-
schiebung innerhalb des Aar-Massivs dar, entlang welcher bereits priaalpin Vulka-
nite und vulkanoklastische Gesteine eingeschuppt wurden (SCHENKER 1986). Bei
der alpinen Remobilisierung wurden zusitzlich mesozoische Sedimentgesteine
miteinbezogen, die heute im Gebiet der Windgéllen und der Intschialp sowie am
Chalchberg und am Chli Griessenhorn vorkommen. Wahrend im Gebiet von Atlas-
blatt Schichental vor allem die Antiklinale der Windgéllen-Falte aufgeschlossen
ist, durchzieht die Basisliberschiebung der Windgillen-Falte, die als tektonisch
stark {iberprigte Synklinalstruktur gedeutet werden kann, das nordliche Karten-
gebiet (Fig.48). Im Gegensatz zu der sich am Siglisfadgritli ablésenden, gegen
Osten mehr und mehr abschwichenden «Farnigen-Zone», nimmt die Méchtigkeit
der im Kern der Basisiiberschiebung der Windgillen-Falte liegenden, tektonisch
stark tiberpragten Gesteine von einigen Zehnern von Metern siidlich der Intschi-
alp auf etwa zwei Kilometer im Etzli zu. Gegen das obere Maderanertal ist an-
schliessend eine Michtigkeitsabnahme zu beobachten.
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Fig. 48: Blockdiagramm durch das Gebiet zwischen den Windgéllen und der Fuorcla da Strem Sut.
Die Anlage der Windgillen-Falte (links, Gebiet von Atlasblatt Schiichental) ergibt sich aus der al-
pinen Remobilisierung einer bereits praalpin angelegten Uberschiebung (nach SCHENKER 1987).

Vulkanoklastite (Val-Gliems-Fm.)

Giuv-Syenit

Der kompetente Pyroklastit der Intschi-Formation ist ausser in einer schma-
len Zone intensivster Zerscherung am nordlichen Kontakt zum Ofenhorn-Stampf-
horn-Gneiskomplex oft nur schwach verschiefert. Eine starke Verschieferung zeigen
dagegen die epiklastischen Gesteine der Intschi-Formation sowie das im Vergleich
zum Pyroklastit eher weniger kompetente privariszische Kristallin.
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Entlang des Streichens der Basisiiberschiebung der Windgéllen-Falte kann
von Westen nach Osten folgende Entwicklung beobachten werden: Bei Ronen
(Koord. 2690.300/1179.100) am westlichen Kartengebietsrand bildet die Basisiiber-
schiebung der Windgéllen-Falte zunichst eine wenig markante Verflachung im
leicht gegen Norden abfallenden Hang, die durch stark verschieferten Metapyro-
Kklastit der Intschi-Formation bewirkt wird. Gegen das Urner Reusstal markiert das
Schwandental, das im obersten Abschnitt als Holzzug bezeichnet wird, den Be-
reich der am stérksten verschieferten Gesteine. Relativ gut aufgeschlossene Profile
durch diesen Bereich sind entlang der Strasse von Ober Gurtnellen nach Heissig-
egg sowie am etwas weiter oben am Hang verlaufenden Wanderweg Schipfenberg-
Intschialp zu finden. Von Norden her kommend ist an der Strasse zu beobachten,
wie das privariszische Kristallin des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes nach
der Uberquerung des Intschialpbachs oberhalb vom Graggerberg gegen Siiden zu-
nehmend stirker alpin {iberpragt ist. Wenig nordlich des Holzzugs steht ein braun-
licher Biotit-Chlorit-Serizitschiefer an, der als tektonisch stark iiberprigtes préiva-
riszisches Kristallin interpretiert wird. Im Holzzug folgt kurz darauf griinlicher, zu
Serizitphyllit zerscherter Metapyroklastit der Intschi-Formation. Vom Holzzug ge-
gen Siiden nimmt die alpine tektonische Uberprigung rasch ab; etwa 50 m siidlich
des Holzzugs steht nur schwach alpin iliberpriagter Pyroklastit an.

Im Urner Reusstal haben SCHINDLER et al. (1972) im prévariszischen Kristal-
lin des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes im Gebiet der Tunnel «Platti» und
«Intschi I» der Gotthardautobahn (Autobahn A2, Koord.2693.750/1180.270 bzw.
2693.350/1180.100) eine alte, steil nach Stidosten einfallende Schieferung und eine
lokale engstidndige Verfiltelung beschrieben, die von einer steil nach Siiden fallen-
den Schieferung zerschnitten und liberpriagt wird. Bei der alten Schieferung bezie-
hungsweise Verfiltelung diirfte es sich um eine préalpine Struktur handeln. Die
jungere Schieferung ist alpin entstanden und lduft parallel zur Basisiiberschiebung
der Windgillen-Falte. Das Gebiet der beiden Tunnel bildet den Ubergangsbereich
zwischen dem alpin kaum {iberpragten préavariszischen Kristallin im Norden und
dem zunehmend stirker verschieferten im Stiden.

Im Bristlauital westlich von Intschi ist eine Verschuppung der Intschi-Forma-
tion mit dem prévariszischen Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplex zu beobach-
ten. Diese Verschuppung ist im neuen Druckstollen des Kraftwerks Amsteg deut-
lich erkennbar (SCHNEIDER AG 1997b). Sie ist an der Oberfldche im steilen, von
dichter Vegetation bedeckten Geldnde schwierig zu lokalisieren. Die Verschup-
pung bewirkt, dass vom Hauptast der Basisiiberschiebung der Windgéllen-Falte
ein breiter Streifen aus tektonisch stark iiberprigten Gesteinen gegen Nordosten
abzweigt und bis etwa zum Chérstelenbach siidlich des Dorfs Bristen verfolgt wer-
den kann. Weiter gegen Nordosten wird dieser Bereich stark liberprigter Gesteine
auf kurze Distanz geringméchtiger und scheint schliesslich in einigen Scherzonen
auszulaufen, die die markanten Rinnen der Luchs- und Eistenchélen bilden. Der
Ubergang vom alpin kaum beeinflussten, nur von vereinzelten diskreten Scher-



141

flachen durchzogenen Biotitgneis (GMyg) des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskom-
plexes bei Frentschenberg im Norden zum stark iiberprigten und zerscherten
Chlorit-Serizitgneis und -schiefer (Gog) bei St. Anton und bei Obsdumli im Stiden
vollzieht sich allmihlich innerhalb von einigen hundert Metern und konnte im Ka-
belstollen des Gotthard-Basistunnels und im Unterwasserstollen des Kraftwerks
Amsteg gut verfolgt werden (K+P 2010).

Der Hauptast der Intschi-Formation und damit auch die Basisiiberschiebung
der Windgillen-Falte verlduft vom Bristlauital iiber des Bristenstéfeli ins untere
Etzli. Ostlich von Herrenlimi bis unterhalb des Felsbands nordwestlich von Frutt
am nordlichen Kartengebietsrand (Koord.2702.660/1181.980) ist die Basisiiber-
schiebung von quartidren Lockergesteinen bedeckt. Deren nordwestliche Fortset-
zung und die im Norden folgende Windgillen-Falte sind im Gebiet von Atlasblatt
Schichental aufgeschlossen.

Im Gotthard-Basistunnel findet ein abrupter Wechsel vom alpin nicht tiber-
pragten Bristen-Granit, der als Teil der nordlichen sauren Randfazies des Zentra-
len Aare-Granits interpretiert wird, zu sehr stark zerschertem Gneis und Schiefer
des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes statt (K+P 2010). Die «Intschi-Zoney,
in diesem Abschnitt vorwiegend aus Pyroklastit bestehend, ist im nordlichsten Teil
sehr stark zerschert. Im Tunnel wurden zwei markante Stérungen durchfahren, im
Bereich derer tektonisch stark liberpriagte Gesteine auf einer Lange von {iber 2km
angetroffen wurden.

Die generell steil nach Siidstidost einfallende Schieferung repriasentiert die
Achsenebenenschieferung der Windgillen-Falte. Diese Strukturen werden von mit-
telsteil 30-35° nach Siiden einfallenden, wellig verbogenen Scherfldchen durchzo-
gen (SCHINDLER et al. 1972). Der Siidfliigel wurde jeweils nach Norden geschoben.
In den stark zerscherten Bereichen der Basisiiberschiebung der Windgéllen-Falte
biegen die flachen Scherflédchen in die steilere, gleich streichende Achsenebenen-
schieferung ein. Die Verschiebungsbetrige an den einzelnen Scherflichen sind je-
weils gering. In der Summe ergibt sich aber iiber die Breite, auf der sie auftreten,
ein bedeutender Betrag, um den der zentrale Teil des Aar-Massivs relativ zu des-
sen nordlichem Teil aufgeschoben wurde. Nach STAUB (1911), ALB. HEIM (1921)
und BAKER (1964) betrigt die Uberfaltungsbreite der Windgillen-Falte im Gebiet
der Grossen und Chli Windgéllen etwa 2-3 km.

Nach SCHENKER (1987) und TRUMPY (1999) war im Bereich der alpinen Basis-
iiberschiebung der Windgillen-Falte eine bereits spitvariszisch aktiv Uberschie-
bung vorhanden, entlang derer die Vulkanite und vulkanoklastischen Gesteine der
Intschi-Formation schiefgestellt und tief ins priavariszische Kristallin eingeschuppt
wurden. Die heute im Kartengebiet vorliegenden Strukturen diirften jedoch iiber-
wiegend alpin entstanden sein.
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Frisal-Storung

Die Frisal-Storung ist nach dem gleichnamigen Tal im Ostlichen Aar-Massiv
benannt. Im oberen Val Gliems (Atlasblatt Todi) wird die Frisal-Stérung durch die
Uberschiebung des Punteglias-Granits auf eine normal liegende Abfolge aus Sedi-
mentgesteinen der Trias und des Mittleren Juras markiert, entlang welcher das
stidlich anschliessende Punteglias-Teilmassiv nach Norden {iberschoben wurde
(PFIFFNER 1977). Die Sedimentgesteine stellen einen ins pravariszische Kristallin
eingeschuppten Span der autochthonen Sedimentbedeckung des zentralen Aar-
Massivs dar. Die Uberschiebung ist gegen Siidwesten im Gebiet von Atlasblatt
Trun als morphologisch ausgeprigte Rinne quer {iber das Val Russein bis ins un-
tere Val Cavardiras deutlich verfolgbar. Dabei wird aus der im oberen Val Gliems
missig steil gegen Siiden einfallenden Uberschiebung eine etwa senkrecht stehende
Bruchzone. Am Ostrand des Gebiets von Atlasblatt Amsteg ist diese Bruchzone
morphologisch nicht mehr so deutlich ausgebildet. Aufgrund ihres Streichens im
Val Russein ist es jedoch wahrscheinlich, dass sie sich via Fuorcla da Cavardiras -
Fuorcla da Strem Sut-Chriizlipass ins Hinteretzli fortsetzt (Fig.47). Sie diirfte
dort der im Gotthard-Basistunnel als «Stérung A 13» bezeichneten Bruchzone ent-
sprechen (K+P 2010). Diese besteht aus einem 9-10 m méchtigen, stark zerscher-
ten und miirben kataklastisch-kakiritischen Migmatit.

Die Frisal-Storung war bereits friithvariszisch aktiv. Als der Tédi-Granit die
an der Erdoberfldche abgelagerten vulkanoklastischen Gesteine der Val-Gliems-
Formation intrudierte, waren diese bereits tief ins privariszische Kristallin ein-
gefaltet und versenkt worden (FRANKS 1968b). Die alpine Reaktivierung der Fri-
sal-Storung wird durch das Vorhandensein von eingeschuppten mesozoischen
Sedimentgesteinen im Val Gliems belegt.

Tektonite nordlich von Sedrun

Der Bugnei-Granodiorit wurde von SCHNEIDER AG (1999) als ein abgescher-
ter Span des Aar-Massivs betrachtet. Tatsdachlich wird dieser im Raum Sedrun im
Norden durch eine Bruchzone aus tektonisiertem Gestein vom librigen Aar-Mas-
siv abgetrennt. Weiter Ostlich im Gebiet von Disentis ist diese Trennung allerdings
nicht mehr vorhanden.

Die Bruchzone zweigt im unteren Val Strem von der den Siidrand des Aar-
Massivs markierenden Clavaniev-Zone ab und zieht ins Val Bugnei und von dort
weiter ins Val Segnas, wobei ihr genauer Verlauf unsicher ist. Gegen Osten ist die
Bruchzone bis ins Gebiet von Plaun Menisch nordlich von Segnas verfolgbar. Sie
tritt dort morphologisch allerdings wenig markant in Erscheinung und scheint bis
nordlich von Clavaniev am 0Ostlichen Kartengebietsrand ganz auszuklingen. Auf-
grund von vereinzelt auftretenden Gesteinen, die gewisse Ahnlichkeiten zu per-
mokarbonischen Metasedimentgesteinen aufweisen (S. 96f.), konnte es sich dabei
um eine mit der Basisiiberschiebung der Windgillen-Falte oder der Frisal-Stérung
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vergleichbare Struktur innerhalb des Aar-Massivs handeln. Das Auftreten von mog-
lichen permokarbonischen Metasedimentgesteinen konnte als eine Einschuppung
der autochthonen Sedimentbedeckung des Aar-Massivs interpretiert werden.

Im Druntobel nérdlich von Sedrun verlduft eine weitere Bruchzone, die aus
einem maéchtigen Kakiritzug aufgebaut wird (S.95f). Sie ist morphologisch mar-
kanter ausgebildet und méchtiger als die oben erwidhnte Bruchzone im Val Bugnei.
Sie verlduft schief zum alpinen Streichen des Aar-Massivs in nordostlicher Rich-
tung und scheint sich auf kurze Distanz rasch abzuschwichen.

Nach Wyss (1985), WYDER & MULLIS (1998a, b) und MANSER (2009) war der
Schersinn in der Kakiritzone des Druntobels und der Clavaniev-Zone dextral. Das
sehr ungew6hnliche flache Nordwestfallen der Schieferung im Druntobel wird als
Rotation in Folge dieser dextralen Scherung interpretiert (WYss 1985). Die Tek-
tonitziige im Val Bugnei und im Druntobel wurden auf der Geologischen Spe-
zialkarte Nr. 129 (BERGER et al. 2017a, b) der Clavaniev-Zone zugeordnet. In der
vorliegenden Karte wurde die Bezeichnung Clavaniev-Zone jedoch nur fiir die
tektonisch stark iiberpragten Bereiche am Siidrand des Aar-Massivs - im Grenzbe-
reich zur Tavetsch-Decke - verwendet.

Clavaniev-Zone

Der auf dem Kartenblatt dargestellte Verlauf der Clavaniev-Zone westlich des
Val Strem entspricht weitgehend der von NIGGLI (1944) ausgeschiedenen «Grenz-
zone zwischen Aar-Massiv und dem Tavetscher Zwischenmassiv» (Fig.47). Die
Clavaniev-Zone ist in diesem Gebiet meist weniger als 100 m breit. Im Val Strem
schwillt sie unvermittelt auf eine Breite von iiber 350 m an. Im Gotthard-Basistun-
nel wurde hier ein vollstdndiges Querprofil durch die Clavaniev-Zone durchfah-
ren. Interessant sind die auf Seite 99 erwidhnten Strukturen, die im Gotthard-
Basistunnel beobachtet wurden (Fig. 49). Die trotz der Kakiritisierung meist noch
erkennbare alpine Schieferung fillt im Mittel steil nach Osten ein und zeigt einen
grossen Streubereich (IG GBS 2012). Diese deutlich vom allgemeinen Verlauf der
Clavaniev-Zone abweichenden Strukturen diirften mit dem bei Sedrun auftreten-
den leichten Umbiegen derselben nach Siidosten zusammenhingen. Der Scher-
sinn der Clavaniev-Zone ist dextral, K-Ar-Altersbestimmung an Tonmineralen der
Kakiritzonen (Clay Fault Gouge) datieren deren tektonische Aktivitidt im Zeitraum
zwischen 13,6£0,3 Ma und 8,3+1,1 Ma (PLEUGER et al. 2012)

Die Clavaniev-Zone und somit die Grenze zwischen dem Aar-Massiv und
der Tavetsch-Decke streicht siidlich des Bugnei-Granodiorits gegen Osten. Sie be-
steht geméss Erkenntnissen aus Sondierbohrungen im Gebiet Arschella- Garmi-
scheras aus Kakirit (LARDELLI 1998). Bei diesen Bohrungen wurden ebenfalls
Dolomitfragmente erbohrt, die moéglicherweise Reste der autochthonen mesozoi-
schen Sedimentgesteine darstellen. Die Bedeckung mit Lockergestein verhindert
jedoch eine genauere Beurteilung.
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Fig.49: Strukturen in der Clavaniev-Zone und der nordlichen Tavetsch-Decke im Gotthard-Ba-
sistunnel (aus IG GBS 2012, Abb. 3).
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Tavetsch-Decke

Die Tavetsch-Decke wurde bis in jiingster Zeit als «Tavetscher Zwischen-
massiv» bezeichnet. Untersuchungen zur Tiefenstruktur und Uberlegungen zur
tektonischen Entwicklung der Alpen haben jedoch gezeigt, dass das «Tavetscher
Zwischenmassiv» bei der alpinen Orogenese von seiner Unterlage abgeschert und
um mehrere Kilometer nach Norden transportiert worden sein muss und daher
als Tavetsch-Decke bezeichnet werden sollte (Fig. 47, TRUMPY 1999, BERGER et al.
2017a, b).

Im Querschnitt des Gotthard-Basistunnels konnte die Tavetsch-Decke in
einen tektonisch stark {iberprigten nordlichen und einen deutlich weniger tiber-
préagten siidlichen Teil gegliedert werden (IG GBS 2012, 2015; in GUNTLI et al. 2016
als «TZM Nord» und «T'ZM Siid» bezeichnet). Der Ubergang vom nérdlichen zum
stidlichen Teil liegt etwa unter dem Verlauf des Vorderrheins. Er zeichnet sich mit
dem raschen Anstieg des Gelidndes siidlich des Vorderrheins auch morphologisch
deutlich ab. Die Gesteine der nordlichen Tavetsch-Decke sind im Grenzbereich zur
Clavaniev-Zone zu einem {iberwiegenden Teil kakiritisiert. Zusammen mit dem
Kakirit der Clavaniev-Zone bilden sie im Gebiet Sedrun eine etwa einen Kilome-
ter breite Zone aus inkompetenten, verwitterungsanfilligen Gesteinen.

Inwieweit sich die im Gotthard-Basistunnel beobachtete Gliederung der Ta-
vetsch-Decke gegen Osten weiter fortsetzt, ist wegen ungiinstiger Aufschlussver-
hiltnisse schwierig zu bewerten. Nach LARDELLI (1998, S. 138f) besteht der Fels-
untergrund Ostlich von Bugnei vom Vorderrhein nordwirts bis etwa 150 m nérdlich
des Trassees der Matterhorn-Gotthard-Bahn aus Kakirit und enthélt vereinzelt
nicht sicher bestimmbare Relikte von mesozoischen Gesteinen. Dieser Bereich
wird auf dem vorliegen Kartenblatt der Clavaniev-Zone zugeordnet.

Im Querschnitt der Tavetsch-Decke von Prau Sura- Mompé Tujetsch - Stagias
in der siidostlichen Kartengebietsecke sind allerdings bei vergleichsweise guten
Aufschlussverhiltnissen keine Zonen mit bedeutenden Kakiritvorkommen festzu-
stellen; auch lassen sich keine gelindemorphologischen Hinweise finden.

Das in der siidlichen Tavetsch-Decke oft noch vorhandene prialpine Gefiige
wird von der spitzwinklig dazu verlaufenden alpinen Schieferung selektiv iiberpragt
und jeweils diskordant abgeschnitten. Dies fiihrt zu einer zum Teil zopfartigen In-
ternstruktur in der siidlichen Tavetsch-Decke (GUNTLI & BERCHTOLD 1999).

Gotthard-Decke

Die Gotthard-Decke stellt die hochste tektonische Einheit im Kartengebiet
dar (Fig.47). Zu ihr wird die in der siidostlichen Kartengebietsecke vorkommende
Urseren-Garvera-Zone gezihlt, deren permokarbonische bis jurassische Sediment-
abfolge als autochthone Sedimentgesteine der Gotthard-Decke interpretiert wird
(NIGGLI et al. 2008, PFIFFNER 2011, BAUMER et al. 2013, VOGELI et al. 2013). Gegen
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Norden wird die Urseren-Garvera-Zone durch eine tektonisch stark iiberpriagte
Schuppenzone von der nordlich anschliessenden Tavetsch-Decke getrennt. Die
parallel zur Schichtung verlaufende Hauptschieferung féllt meist steil nach Siid-
siidosten ein.

Briiche, Scherzonen

Im Geldnde sind die Ausbisslinien von Briichen und Scherzonen oft morpho-
logisch als Rinnen, Couloirs oder Gratscharten erkennbar und héufig nicht zu-
ginglich oder mit Schutt gefiillt. Sie lassen sich stellenweise nur wenige hundert
Meter, andernorts aber iiber viele Kilometer verfolgen. Neben der Kartierung im
Geldnde konnen die Ausbisslinien mit Hilfe von Orthofotos oder im digitalen Ge-
lindemodell swissALTI?P erkannt werden.

Der Deformationsstil und das Gesteinsgeflige solcher Briiche und Scherzo-
nen wurden von FREI (1999) und FREI & L6w (2001) im Gebiet nérdlich von Sedrun
sowie von BOTH (1999) im Hinteretzli untersucht. Meist handelt es sich um meh-
rere Meter breite, kohédsive Scherzonen aus duktil zerschertem, mylonitischem
Gesteinsmaterial. Diese werden von kohésionsarmen Scherflichen mit Rutsch-
harnischen sowie kohésionslosen millimeter- bis zentimeterbreiten Bandern aus
Gesteinsmehl durchzogen. Im Gotthard-Basistunnel wurden vergleichbare Ver-
hiltnisse angetroffen. Die Merkmale deuten auf zunéchst duktil angelegte und
spiter sprod liberpriagte Scherzonen hin (FREI & LOW 2001). Innerhalb des Strem-
und des Pardatschas-Granits waren praktisch alle festgestellten Scherzonen an ba-
sische Ginge gekoppelt (K+P 2010).

Im Maderanertal wurden von SCHNEIDER AG (1991) zwei Scherzonen be-
schrieben, die etwas nordwestlich der Talstation der Golzerenseilbahn liegen. Beide
bilden markant in den Biotitgneis und den Schollenamphibolit des Ofenhorn-
Stampfhorn-Gneiskomplexes eingeschnittene Rinnen. Die westliche dieser Rin-
nen (bei Koord.2697.000/1180.630) wird von einer 5-10m breiten Scherzone aus
schiefrigem Chlorit-Serizitgneis gebildet (Fig.50). Die etwas weiter Ostlich bei
Koord. 2697.260/1180.630 gelegene Rinne besteht aus einer nur millimeterbreiten,
vernetzten Scherzone im migmatitischen Schollenamphibolit fithrenden Biotit-
gneis. Der Unterschied in der Ausbildung diirfte auf das unterschiedliche Verhal-
ten der Gesteine bei der Scherbeanspruchung zuriickzufiihren sein.

In der Clavaniev-Zone am tektonisch stark {iberprigten Siidrand des Aar-
Massivs sowie in der nordlichen Tavetsch-Decke sind die Scherzonen sehr viel
starker sprod liberpragt worden. Bei Sedrun bilden kataklastische und kakiritische
Gesteine - Kakiritziige im Druntobel, im Val Bugnei und der Clavaniev-Zone -
eine mehrere hundert Meter breite Zone, die von der IG GBS (2012) als «Mega-
scherzone» bezeichnet wurde.
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Fig.50: Scherzone in der Nordflanke des Maderanertals. Ostlich von Bristen (Koord.2697.00/
1180.630). Foto C.Gisler.

Am hiufigsten sind Briiche und Scherzonen, die ungefihr parallel zur alpi-
nen Schieferung orientiert sind. Weiter kommen auch Scherzonen, die etwa Siid-
siidost-Westnordwest streichen, verbreitet vor. Bei praktisch allen Strukturen ist
ein steiles Einfallen zu beobachten. Eine Ausnahme stellen die entlang der Basis-
tiberschiebung der Windgillen-Falte beobachteten flach nach Siiden einfallenden
Scherzonen dar.

Kliiftung

Im Aar-Massiv und in der Tavetsch-Decke kdnnen verschiedene Kluftsyste-
me unterschieden werden, die eine regionale bis liberregionale Verbreitung auf-
weisen. Lokale Untersuchungen von Kliiften und Kluftsystemen wurden von FREI
(1999) im Gebiet nordlich von Sedrun und von BOTH (1999) im Hinteretzli vor-
genommen. Eine gute Gelegenheit zum Studium solcher Systeme bieten in der
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Regel Untertagebauten. So wurden die beim Bau des Gotthard-Basistunnels und
dem neuen Druckstollen des Kraftwerks Amsteg angetroffenen Kliifte jeweils auf
der ganzen Linge erfasst und statistisch ausgewertet (SCHNEIDER AG 1997b, K+P
2010, 2011, IG GBS 2012).

Sehr weit verbreitet ist ein Kluftsystem, das gleich wie die alpine Schieferung
orientiert ist. Zusétzlich tritt fast tiberall eine mit 10-35° flach gegen Nordwesten
bis Norden einfallende Kliftung auf. Dieses System steht damit etwa senkrecht
zur alpinen Schieferung. Die meisten alpinen Zerrkliifte konnen diesem System
zugeordnet werden (K+P 2010). Lokal kommt ein steilstehendes, Nord - Siid strei-
chendes Kluftsystem vor, das damit etwa parallel zum Verlauf des unteren Urner
Reusstals orientiert ist. Ein weiteres, steilstehendes Kluftsystem streicht Nord-
west-Siidost. Entlang der Basisiiberschiebung der Windgillen-Falte ist ein flach
nach Siiden einfallendes Kluftsystem verbreitet, das damit dieselbe Orientierung
aufweist, wie die auf Seite 141 beschriebenen Scherfldchen.

Im Kartengebiet sind die einzelnen Kluftsysteme in den jlingsten Gesteins-
einheiten des Aar-Massivs - den spit- bis postvariszischen vulkanosedimentéiren
Abfolgen der Intschi- und der Tscharren-Formation oder dem Zentralen Aare-Gra-
nit - oft relativ deutlich ausgebildet und unterscheidbar, vor allem in den alpin we-
nig deformierten Bereichen. Die Orientierungen der Kliifte innerhalb der verschie-
denen Kluftfamilien streuen weniger stark als in den privariszischen Gesteinen.
Zudem weisen die Kluftkorper oft relativ ebene Begrenzungsflachen auf und bil-
den eher regelmaissig ausgebildete Quader. In den prévariszischen Gesteinen dage-
gen sind die Kluftkorper oft unregelmissig geformt und generell eher kleiner. Der
Grund diirfte - neben der unterschiedlichen Genese und der ausgeprigten litholo-
gischen Variabilitit der pravariszischen Gesteine - darin liegen, dass die pravaris-
zischen Gesteine von drei Gebirgsbildungen gepragt wurden und sich dementspre-
chend mehrfach Kluftsysteme entwickelt haben. Diese sind spiter wieder verheilt,
haben aber die Entwicklung von regelméssigen Kluftsystemen bei der alpinen Ge-
birgsbildung behindert. Dementsprechend sind die Oberfldchen privariszischer
Gesteine im Aufschluss tendenziell unregelmaéssiger und stirker gegliedert als bei
den jlingeren Gesteinen. Diese Eigenschaft kann, neben den lithologischen Merk-
malen, als zusétzlicher Hinweis zur Unterscheidung der prévariszischen von den
friih- bis postvariszischen Gesteinen dienen.
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TEKTONOMETAMORPHE ENTWICKLUNG

Kaledonischer Zyklus und iltere Relikte

An Gesteinen des Silberberg-Komplexes im Gebiet des Sustenpasses (Atlas-
blatt Meiental) konnte die Bildungsgeschichte des Erstfeld-Gneiskomplexes in
groben Ziigen rekonstruiert werden (SCHALTEGGER 1993, ABRECHT et al. 1995,
SCHALTEGGER et al. 2003). Die Protolithe der Gesteine des Erstfeld-Gneiskomple-
xes wurden im Zeitraum zwischen 620 und 480 Ma als Kontinentalrandsequenz
abgelagert. Detritische Zirkone zeigen proterozoische Alter von 680-589 Ma, deren
Kerne archaische Alter von 2,5 Ga aufweisen. Sie werden als Detritus eines pan-
afrikanischen Kontinents mit archaischem Erbe gedeutet (SCHALTEGGER & GE-
BAUER 1999). Mittels U-Pb-Altersbestimmung an Zirkonen eines Amphibolits wur-
de ein friihordovizisches Bildungsalter von 478 +5 Ma ermittelt (SCHALTEGGER et
al. 2003). Dieser Amphibolit entstand entweder bei der Intrusion eines basischen
Magmas oder wurde tektonisch mit der Sedimentabfolge der Kontinentalrand-
sequenz verschuppt. Nach MERCOLLI et al. (1994) wird diese Verschuppung mit der
Bildung eines Akkretionskeils assoziiert. Das Gebiet des heutigen Aar-Massivs be-
fand sich damals nordlich von Gondwana, einem grossen Kontinent, der zu dieser
Zeit den slidpolaren Raum bedeckte (VON RAUMER et al. 2002, STAMPFLI et al.
2002). Fiir die gesamte Gesteinsabfolge des Silberberg-Komplexes wird - in Ana-
logie zur Gotthard-Decke - zunichst eine eklogitfazielle metamorphe Uberpri-
gung vor 468 Ma angenommen, gefolgt von einer granulitfaziellen Metamorphose
mit lokaler Anatexis, die mittels U-Pb-Altersbestimmung auf ein spitordovizi-
sches Alter von 456+2 Ma datiert wurde (SCHALTEGGER 1993, 2003). Das Gefiige
des Erstfeld-Gneiskomplexes entstand wihrend dieser spédtordovizischen Gebirgs-
bildung, die zeitlich etwa mit der kaledonischen Gebirgsbildung in Skandinavien
und Schottland zusammenfillt.

Eine dhnliche Entwicklung wird auch fiir die privariszischen Gesteine der
Tavetsch-Decke angenommen. Radiometrische Altersbestimmungen ergaben fiir
einen Metagabbro aus der Ostlichen Tavetsch-Decke ein wahrscheinliches Intru-
sionsalter von etwa 471 Ma sowie eine anschliessende Hochdruck/Hochtempera-
tur-Metamorphose (OBERLI et al. 1994).

Von den weiteren im Kartengebiet auftretenden privariszischen Einheiten
existieren keine radiometrischen Altersbestimmungen. In allen Einheiten ist aber
eine in unterschiedlichem Masse ausgepridgte Anatexis erkennbar, fiir die eine
zeitliche Einordnung ins Spitordovizium - analog derjenigen im Erstfeld-Gneis-
komplex - am plausibelsten erscheint.
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Variszischer Zyklus

Einen ausfiihrlichen Uberblick iiber die variszische Entwicklung skizzieren
FRANKS (1968a, b), SCHALTEGGER (1993), SCHALTEGGER & CORFU (1992, 1995),
PFIFFNER (2009) und BERGER et al. (2017b) fiir das Todigebiet im Ostlichen Aar-
Massiv. Der Ablauf der Ereignisse im stidwestlich angrenzenden Gebiet von Atlas-
blatt Amsteg diirfte weitgehend identisch sein. Die Ablagerung der Metasedimente
der Bifertenfirn-Formation erfolgte im Frithen Karbon zwischen 350 und 340 Ma
in einem sich bildenden Graben (FRANKS 1968b). Fiir die vulkanoklastische Sedi-
mentabfolge der im Kartengebiet vorkommenden Val-Gliems-Formation, die der
westlichen Fortsetzung der Bifertenfirn-Formation entspricht, ist das gleiche Bil-
dungsalter anzunehmen (FRANKS 1968b). Der mittels radiometrischer Altersbe-
stimmungen auf 333+2 Ma datierte Todi-Granit (SCHALTEGGER & CORFU 1995)
intrudierte unmittelbar angrenzend an die Val-Gliems-Formation und bewirkte
eine Kontaktmetamorphose der randlichen Partien sowie eine stellenweise inten-
sive Durchaderung mit Granitapophysen, Apliten und Pegmatiten (EUGSTER
1951). Die Val-Gliems-Formation muss bereits zuvor ins Grundgebirge eingefaltet
worden sein, denn der wenig verschieferte T6di-Granit schneidet die zum Teil ge-
falteten Strukturen der Metasedimente diskordant ab (FRANKS 1968b). Etwa zeit-
gleich mit dem To6di-Granit intrudierten etwas weiter westlich der Giuv-Syenit
(33412,5 Ma) und etwas weiter siidostlich der Punteglias-Granit (332+2 Ma); vor
308+2 Ma intrudierte der Diissi-Brunni-Intrusivkomplex (SCHALTEGGER & CORFU
1992). Im Zeitraum von 310 bis 303 Ma erfolgten Hebung und Abtragung (SCHALT-
EGGER & CORFU 1995). Auf der eingeebneten Landoberfliche wurden im heutigen
Todigebiet mit einer Winkeldiskordanz die Metasedimente der Bifertengrétli-For-
mation auf einer Unterlage, bestehend aus Gesteinen der Bifertenfirn-Formation,
des Todi-Granits und des prévariszischen Kristallins, abgelagert. Gleichzeitig
wurden weiter westlich die Vulkanite und vulkanoklastischen Gesteine der Wind-
gillen-, der Tscharren- und der Intschi-Formation gebildet. Die Bildung dieser Ge-
steinsabfolgen deutet auf ein geodynamisches Umfeld hin, dass mit Extension,
intrakontinentaler Beckenbildung und Krustenausdiinnung charakterisiert ist
(«Basin-and-Range-Szenario» nach SCHALTEGGER & CORFU 1995 und SCHALT-
EGGER 1997). Eine andere Hypothese geht davon aus, dass der Magmatismus auf
kompressive Tektonik mit Krustenverdickung und damit verbundener Aufschmel-
zung von vorwiegend kontinentaler Kruste zuriickzufiihren ist (Fig. 51, SCHENKER
1987). Die mit diesen Formationen assoziierten rhyolithischen Einschaltungen
wurden in der Tscharren-Formation auf 303+4 Ma, in der Bifertengritli-Forma-
tion auf 300x2 Ma (Sandalp-Rhyolith) und in der Windgéllen-Formation auf
299+2 Ma («Windgillen-Porphyr») datiert (SCHALTEGGER 1993, SCHALTEGGER &
CORFU 1995). Die Vulkanite und vulkanoklastischen Gesteine wurden vor der
Intrusion des Zentralen Aare-Granits und der damit assoziierten kontaktmeta-
morphen Uberprigung (297+2 Ma, SCHALTEGGER & CORFU 1992) steilgestellt
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Fig.51: Hypothetisches N-S-Profil durch das zukiinftige Aar-Massiv an der Grenze Karbon/

Perm. Die mit kontinentalen Sedimenten und sauren Vulkaniten gefiillten intrakontinentalen

Becken werden kontinuierlich unter Grundgebirgssegmente eingefaltet und anschliessend von

plutonischen Korpern intrudiert, die die zu den Vulkaniten fiihrenden Magmenkammern bilden
(nach SCHENKER 1987).

und in eine Tiefe von 5-10km eingeschuppt (Fig.51; FRANKS 1968a, SCHENKER
1987, SCHENKER & ABRECHT 1987, OBERHANSLI et al. 1988). Dies bedeutet, dass
die damit verbundenen tektonischen Bewegungen innerhalb von 2-3 Ma stattge-
funden haben miissen. In jlingerer Zeit wird die Anlage und anschliessende Inver-
sion dieser intrakontinentalen Becken sowie die Bildung der spétpaldozoischen
Vulkanite und vulkanoklastischen Gesteine mit syngenetischem Magmatismus
von der variszischen Gebirgsbildung abgetrennt und als «Permische Tektonik» be-
zeichnet, auch wenn diese schon im ausgehenden Karbon beginnt («Permic
Event», SCHUSTER & STUWE 2008, DECARLIS et al. 2013, MANZOTTI et al. 2015,
BALLEVRE et al. 2018). Nach der Intrusion des Zentralen Aare-Granits ist im 6stli-
chen Aar-Massiv keine weitere magmatische Tétigkeit mehr nachweisbar. Weiter
stidlich in der Tavetsch-Decke zeigen auf 295 Ma datierte Pegmatite eine gering-
fligig jlingere magmatische Aktivitdt an (JAGER et al. 1961).
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Es ist nicht genau bekannt, wie stark sich die einzelnen Phasen der friih- bis
postvariszischen Tektonik - Steilstellung und Einfaltungen der Val-Gliems- sowie
der Tscharren- und der Intschi-Formation - auf das umgebende prévariszische
Kristallin ausgewirkt haben. Im Erstfeld-Gneiskomplex sind lokal Scherzonen be-
kannt, die alpin nicht reaktiviert wurden, an denen aber wahrscheinlich bei der
variszischen Gebirgsbildung Bewegungen begleitet von einer lokalen retrograden
Metamorphose stattfanden. Ein solches Beispiel ist die im Gotthard-Basistunnel
durchfahrene Ofital-Stérungszone (K+P 2011), die aus zerschertem und teilweise
kakiritisiertem Gneis besteht. Ein weiteres Beispiel ist die Wenden-Zone im Titlis-
gebiet (Atlasblatt Meiental, LABHART et al. 2015a). Der im Kartengebiet in einigen
Einheiten feststellbare griinschieferfazielle Mineralbestand konnte teilweise be-
reits bei der variszischen Gebirgsbildung entstanden sein.

Die variszische Metamorphose erreichte nach SCHALTEGGER et al. (2003) im
Sustenpassgebiet (Atlasblatt Meiental) hdchstens die untere Amphibolit-Fazies und
kann auf 319 bis 317 Ma datiert werden. Im Ostlichen Aar-Massiv nimmt BOHM
(1986) fiir die Val-Gliems-Formation eine griinschieferfazielle bis hochstens am-
phibolitfazielle variszische Metamorphose an.

OBERHANSLI et al.(1988) haben, basierend auf den Arbeiten von FRANKS
(19684a, b), SCHENKER (1986), SCHENKER & ABRECHT (1987), BOHM (1986, 1988),
GNoOs (1988) und RIESEN (1991), einen variszischen Deckenbau postuliert. Die im
Aar-Massiv eingeschuppten und steilgestellten Vulkanite und vulkanoklastischen
Gesteinsabfolgen der Val-Gliems-, der Intschi- und der Tscharren-Formation wer-
den dabei als deckentrennende Elemente interpretiert. Ob es sich dabei jedoch
effektiv um eine variszische Deckentektonik oder um eine mit der «Permischen
Tektonik» assoziierte postvariszische Beckeninversion handelt, konnte im Rah-
men der Kartierarbeiten nicht gekliart werden.

Alpiner Zyklus

Im Anschluss an die variszische Gebirgsbildung folgte eine lange Phase der
Heraushebung, Abtragung und Einebnung des variszischen Gebirges sowie die
Ablagerung spétpaldozoischer kontinentaler Sedimente auf dem Kristallin. Ab der
Trias wurde das vorliegende Gebiet liberflutet und mit marinen Sedimenten tiber-
lagert. Die im Friithen Jura einsetzende Dehnungstektonik fiihrte zur Absenkung
der nordlichen Gotthard-Decke und der ihr vorgelagerten Tavetsch-Decke gegen-
liber dem Aar-Massiv und damit zu einer Auftrennung des kristallinen Grundge-
birgssockel in voneinander durch Bruchstufen getrennte Kristallinkomplexe. Die
heute an der Erdoberflidche aufgeschlossenen Bereiche des Aar-Massivs und der
Tavetsch-Decke diirften zu jener Zeit etwa 20-30km voneinander entfernt gewe-
sen sein (TRUMPY 1999, PFIFFNER 2009). Im Mesozoikum bis frithen Paldogen
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wurden in diesem Raum marine Sedimente abgelagert, die bei der alpinen Oroge-
nese abgeschert und nach Norden transportiert wurden. Siidlich des heutigen Di-
sentis lag der Ablagerungsraum der Sedimente der Griesstock- und der nérdlichen
Axen-Decke; auf der Tavetsch-Decke kamen Sedimente der siidlichen Axen- und
der nordlichen Drusberg-Decke, im Bereich der Gotthard-Decke die Sedimente
der siidlichen Drusberg-Decke zur Ablagerung (TRUMPY 1999, KEMPF & PFIFFNER
2004). Die starke Michtigkeitszunahme der Sedimente von Norden nach Siiden
zeigt, dass im Raum zwischen dem heutigen Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke
wihrend des Mesozoikums synsedimentire Abschiebungen mit einem Versatz von
gesamthaft mehreren hundert Metern aktiv gewesen sein miissen.

Die von Siiden nach Norden fortschreitende Einengung und anschliessende
alpine Kontinentalkollision erreichte den Bereich der Gotthard-Decke im spiten
Eozin. Dabei kam es im kristallinen Grundgebirge zur Bildung von spiter steilge-
stellten plattenformigen, mehr oder weniger stark intern deformierten Kristallin-
decken beziehungsweise Kristallinkeilen und -spdnen. Die auflagernden Sedi-
mentgesteine wurden im Bereich des Kartengebiets bis auf die reliktisch erhaltene
autochthone Bedeckung der Gotthard-Decke (Urseren-Garvera-Zone, Spites Pa-
laozoikum - Friiher Jura) komplett abgeschert und als helvetische Decken nach
Norden tiberschoben. Ab dem frithen Eozén, vor etwa 55 Ma, entstand nordlich
der friithen Alpen ein tiefes, schmales Vorlandbecken, in das méchtige Flyschabla-
gerungen geschiittet wurden (nordhelvetische Flysch-Gruppe). Der Ablagerungs-
raum diirfte etwa {iber dem heutigen siidostlichen Aar-Massiv gelegen haben
(KEMPF & PFIFFNER 2004). Ab dem spiten Eozén vor etwa 35 Ma erfolgten die Ab-
scherung, Uberschiebung und Platznahme der helvetischen Decken (PFIFFNER
2009). Als Folge der zunehmenden Versenkung der liberschobenen Kristallinein-
heiten setzte eine Regionalmetamorphose des Barrow-Typs ein. Nach LABHART
(1999) erfuhr das Aar-Massiv wihrend der alpinen Gebirgsbildung eine Einengung
von 50-65%. Den Abschluss bildete die ab dem frithen Miozén bis heute andau-
ernde Heraushebung des kristallinen Grundgebirges.

Die Publikationen von WYSS (1985) PFIFFNER (1986, 2009), SCHMID et al.
(1996), PFIFFNER et al. (1997), TRUMPY (1999), KEMPF & PFIFFNER (2004), SPILL-
MANN et al. (2011), WEHRENS (2015) und WEHRENS et al. (2017) schildern mogliche
Ablaufszenarien der alpinen Gebirgsbildung.

An der alpinen Interndeformation des Kristallins des Aar-Massivs sind in
erster Linie drei Elemente beteiligt, die vor allem im Haslitalquerschnitt und ent-
lang des Gadmer- und des Erstfeldertals gut dokumentiert sind (LABHART 1966,
KAMMER 1989, Mock 2014, WEHRENS 2015): eine steilstehende Schieferung
(Fig. 52), flache Uberschiebungen und steilstehende Briiche. In allen Kristallinein-
heiten finden sich alpin verschieferte Bereiche. Sie zeigen einen retrograden, griin-
schieferfaziellen Mineralbestand, hidufig aus Quarz, Chlorit, Epidot, Serizit und
Kalzit bestehend. Eine steilstehende Striemung mit einer zum Teil deutlichen
Lingung von Einzelmineralen weist auf eine starke seitliche beziehungsweise ho-
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Fig.52: Der aus Strem-Granit bestehende Piz Cavardiras von Osten. Die steil nach Siidstidosten
(auf dem Bild nach links) einfallende alpine Schieferung stellt das dominierende Strukturelement
dar. Foto: C.Gisler.

rizontale Einengung hin (Handegg-Phase nach WEHRENS 2015). Eine typische
Begleiterscheinung dazu ist die Bildung von subhorizontalen, geschlossenen oder
offenen Zerrkliiften (S.159f).

Flachliegende bis wenig geneigte Uberschiebungen finden sich im Autoch-
thon und Parautochthon wie auch in nordlichen Teilen des Kristallins (Pfaffen-
chopf-Phase nach WEHRENS 2015). Die Harnische zeigen immer eine relative Ver-
setzung des hangenden Pakets gegen Norden an.

Die Bildungsbedingungen des Kakirits der Clavaniev-Zone am Siidrand des
Aar-Massivs wurden von WYDER & MULLIS (1998a, b) mittels mikrostruktureller
Untersuchungen an Quarz ermittelt. Dabei wurden sechs Deformationsphasen
unterscheiden. Die heute zu Kakirit zertriimmerten Gesteine befanden sich vor
20-19 Ma in einer Tiefe von 18 km. Durch die Annidherung des Aar-Massivs und
der Tavetsch-Decke entstand bei Temperaturen von {iber 400°C ein Mylonit. Die
anschliessende Hebung begleitet mit einer Temperaturabnahme auf unter 300°C
fiihrte zu einem fortschreitenden Kohisionsverlust der Gesteine. Die eigentliche
Kakiritisierung begann vor 14-13 Ma in einer Tiefe von 9km und dauerte wiahrend



155

der spiteren Heraushebung des Gebirges weiter an. Diese Phase wird begleitet von
dextralen Seitenverschiebungen (S.143). Ahnlich alte dextrale Seitenverschiebun-
gen wurden am Sitidrand des mittleren Aar-Massivs (Haslitalquerschnitt) festge-
stellt und als Oberaar-Phase bezeichnet (WEHRENS 2015, WEHRENS et al. 2017).

Die Problematik der Briiche im Kristallin und ihre altersmaissige Eingliede-
rung wird auf Seite 146f. diskutiert. Bei den meisten Briichen diirfte es sich um
prdalpin angelegte, alpin liberpriagte und moglicherweise iiber lange Zeit immer
wieder reaktivierte Schwiachezonen handeln. Rezente Verschiebungen - neotekto-
nische oder gravitativ bedingte Briiche (ECKARDT et al. 1983, PERSAUD & PFIFFNER
2004, USTASZWEWSKI & PFIFFNER 2008) - finden sich vor allem am Siidrand des
Aar-Massivs (S. 160f)).

Die Deformationsabfolge der helvetischen Sedimentdecken wurde im Osten
im Detail beschrieben und rekonstruiert (SCHMID 1975, MILNES & PFIFFNER 1977,
PFIFFNER 1977, 1978). Eine Extrapolation der Deformationsphasen der oberhelve-
tischen Decken in das unterhelvetische Aar-Massiv ist allerdings problematisch
und mit gewissen Unsicherheiten behaftet. Ein Versuch fiir das Gebiet von Atlas-
blatt Meiental findet sich in LABHART et al. (2015b). Nach WEHRENS (2015) wurde
die im Kiristallin heute steil nach Siidsiidosten einfallende Schieferung (Fig.52)
mit dem charakteristischen Streckungslinear im Zuge der nordwestgerichteten
Uberschiebungen der oberhelvetischen Decken wihrend der spiten Calanda-Pha-
se vor etwa 22 Ma angelegt (Handegg-Phase, Fig. 53). Dies bedeutet, dass die Orien-
tierung der mit den Uberschiebungen einhergehenden Verschieferung wihrend
dieser Zeit deutlich flacher gewesen sein muss. Altersbestimmungen an wihrend
diesem Ereignis angelegten Myloniten implizieren, dass die Uberschiebungen
bis etwa 12 Ma andauerten (CHALLANDES et al. 2008, ROLLAND et al. 2009). Am
Schwarz Stockli (Atlasblatt Schichental) wird die Windgéllenfalte von einer steil
nach Siiden einfallenden Runzelschieferung iiberpragt (HANTKE & BRUCKNER
2011). Diese steil einfallende Runzelschieferung (Schwarz-Stockli-Phase nach FUNK
et al. 1983) diirfte mit der Handegg-Phase zu parallelisieren sein, die im Kristallin
durch die steil nach Siidsiidosten einfallende Schieferung charakterisiert wird. Die
Einschuppung beziehungsweise Einfaltung der mesozoischen Sedimentgesteine
im Bereich der kiinftigen Basisiiberschiebung der abgescherten Windgéllen-Falte
und der «Farnigen-Zone» muss somit alter als die Handegg-Phase sein, wahr-
scheinlich gleichzeitig mit der Anlage nordwestgerichteter Uberschiebungen und
der Bildung liegender Grossfalten in der Doldenhorn-Decke im westlichen Aar-
Massiv (Kiental-Phase, Fig.53; BURKHARD 1988, HERWEGH & PFIFFNER 2005).
Die Rotation beziehungsweise Steilstellung der ehemals flachliegenden Scherzonen
und der gleichzeitig angelegten Schieferung erfolgte passiv im Zuge fortschreiten-
der Verkiirzung und damit einhergehender Krustenverdickung. Die kontinuierli-
che Steilstellung und Krustenverdickung blockierten vor 14-12 Ma die nordwest-
gerichteten Uberschiebungen und fiihrten in der Clavaniev-Zone am Siidrand des
Aar-Massivs - analog zur Oberaar-Furka-Zone im Haslital - zu einer lateralen,
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orogenparallelen Extrusion unter der Bildung von dextralen Seitenverschiebungen
(Oberaar-Phase, Fig.53; WEHRENS 2015). Im nordlichen Aar-Massiv wurden die
nun steilgestellten, blockierten Strukturen der Handegg-Phase von missig steil
nach Siidosten einfallenden Uberschiebungen der Pfaffenchopf-Phase tiberprigt
(Fig. 53; WEHRENS 2015). Die Pfaffenchopf-Phase ist charakterisiert durch nord-
westgerichtete Uberschiebungen und die Bildung eines S-C-Gefiiges, bei welchem
die priexistenten Schieferungsflachen (S) durch die Scherung gegen die Scherfli-
chen (C) geneigt wurden. Wihrend der mit der Handegg- und der anschliessenden
Pfaffenchopf-Phase einhergehenden Scherung wurden die mesozoischen Sedi-
mentgesteine des Autochthons am Nordrand des Aar-Massivs passiv ins Kristallin
eingefaltet und zerschert (wie beispielsweise am Pfaffenchopf und am Loibstock
bei Innertkirchen, MOCK 2014). Strukturen der Pfaffenchopf-Phase sind im Karten-
gebiet westlich der Reuss noch deutlich ausgebildet, werden dann aber in dstlicher
Richtung immer schwicher und sind im oberen Maderanertal nicht mehr erkenn-
bar. Basierend auf der Tatsache, dass die Pfaffenchopf-Phase die Strukturen der
Handegg-Phase tiberprigt, muss sie jiinger als 12 Ma sein.

Da die Anlage der Windgillen-Falte mit der Uberschiebung der Doldenhorn-
Decke im westlichen Aar-Massiv korreliert wird (Kiental-Phase), konnte die Ca-
landa-Phase im Osten, mit welcher nach PFIFENER (2011) die Bildung der Windgél-
len-Falte assoziiert wird, ein Aquivalent zur Kiental-Phase im Westen darstellen
(Fig.53). Am Schwarz Stockli (Atlasblatt Schachental) wird die Windgéllen-Falte
von einer Runzelschieferung iiberprégt, die nach HANTKE & BRUCKNER (2011) mit
der Ruchi-Phase korreliert wird. Diese Runzelschieferung ist eventuell gleichzeitig
mit der Bildung der basalen Uberschiebung des Aar-Massivs im Norden und der
damit assoziierten «Erstfelder Aufwolbung» entstanden (HANTKE & BRUCKNER
2011). Neuere Arbeiten im Kristallin des Haslitalquerschnitts deuten an, dass die
mit der Heraushebung und der kuppelférmigen Aufwolbung des Kristallins des
Aar-Massivs und der autochthonen Sedimentbedeckung assoziierte Grindelwald-
Phase mit der Handegg-Phase und der anschliessenden Pfaffenchopf-Phase im
nordlichen beziehnungsweise Oberaar-Phase im siidlichen Aar-Massiv zu Korre-
lieren ist (Fig. 53; BERGER et al. 2017b). Die mit der frithen Platznahme ultrahelve-
tischer Einheiten assoziierte Pizol- und Cavistrau-Phase treten nur in den oberhel-
vetischen Decken ausserhalb des Kartengebiets auf und haben im Kartengebiet
keine Spuren im Kristallin des Aar-Massivs hinterlassen.

Die im Kartengebiet nur wenig Platz einnehmende Tavetsch- und Gotthard-
Decke werden nur kurz erldutert (Fig. 53). Fiir weiterfithrende Informationen wird
auf die Erlduterungen der Atlasblédtter Oberalppass und Greina verwiesen (NIGGLI
et al. 2008, VOGELI et al. 2013). In einer ersten kompressiven D,-Phase kam es zur
Abscherung der ehemals auf dem Kristallin der Tavetsch- und der Gotthard-De-
cke gelegenen autochthonen Sedimentgesteine. In den zuriickgebliebenen Sedi-
mentgesteinen der Urseren-Garvera-Zone blieb die Schieferung S, noch reliktisch
erhalten. Mit der fortschreitenden Kompression wurde das Kristallin miteinbe-
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zogen, und die Gotthard-Decke wurde auf die Tavetsch-Decke liberschoben, die
ihrerseits auf das Aar-Massiv liberschoben wurde. Wéhrend dieser D,-Phase
wurde der Deckenstapel gebildet und die penetrative Hauptschieferung S, ange-
legt. Als Folge der weiteren Einengung wurde das Aar-Massiv auf das nordliche
Alpenvorland aufgeschoben und dadurch gehoben. Dies fiihrte zur Steilstellung
der Clavaniev-Zone, der Tavetsch-Decke und der Gotthard-Decke (Bildung der
nordlichen Steilzone) und zur Bildung von grossrdumigen Riickfalten im Siiden
(Chiera-Phase D).

Alpine Metamorphose

Innerhalb des Kartengebiets nimmt die Intensitét der alpinen Metamorphose
von Norden nach Siiden zu und reicht von der unteren Griinschieferfazies im
nordlichen Aar-Massiv zur oberen Griinschieferfazies im Bereich des siidlichen
Aar-Massivs, der Tavetsch- und der Gotthard-Decke (NIGGLI & ZWART 1973,
FREY et al. 1980, 1999, OBERHANSLI 2004, BOUSQUET et al. 2012, NIBOUREL 2018).
Im polymetamorphen Kristallin des Aar-Massivs hat die alpine metamorphe
Uberpriagung retrograden Charakter und dussert sich vor allem im Diinnschliff an
spezifischen Mineralumwandlungen. Prograd, wenn auch makroskopisch meist
wenig auffillig, dussert sich die alpine Metamorphose in den Intrusiva und in den
mesozoischen Sedimentgesteinen.

Die Siidgrenze der Stilpnomelan-Zone verlduft nordlich von Gurtnellen am
westlichen Kartengebietsrand tiber die Nordwestflanke des Bristen ins Madera-
nertal, wo sie, ungefihr der Talachse folgend, den nordlichen Kartengebietsrand
erreicht (NIGGLI et al. 1956, JAGER et al. 1961, GNOs 1988). Die Nordgrenze der
Chloritoid-Zone verlduft im Kartengebiet etwa entlang des Kontakts zwischen der
Gotthard- und der Tavetsch-Decke (NIGGLI & NIGGLI 1965). Die Quarzrekristalli-
sationsisograde verlduft vom Raum Amsteg ostwirts ins Maderanertal (VOLL
1976, BAMBAUER et al. 2009). Sie trennt Gebiete mit prialpin gebildetem Quarz im
Norden von Gebieten mit alpin rekristallisiertem Quarz im Siiden. Diese Quarz-
rekristallisationsisograde liegt damit etwa im Bereich der Basisliberschiebung der
Windgéllen-Falte. Etwas silidlich von Amsteg tritt erstmals alpin neu gebildeter,
griiner Biotit auf (STECK & BURRI 1971).

Die Druck-Temperatur-Bedingungen bewegten sich zwischen 300-350°C
und 0,2 GPa bei Amsteg im Nordwesten und 450°C und 0,3 GPa entlang des Vor-
derrheins im Siidosten (FREY et al. 1980, 1999). Diese griinschieferfazielle meta-
morphe Uberprigung der innerhalb des Kartengebiets auftretenden tektonischen
Einheiten entspricht einer Regionalmetamorphose des Barrow-Typs. Der Zeit-
punkt der Metamorphose wurde im Bereich der Urseren-Garvera-Zone mittels
U-Pb-Altersbestimmung an postkinematischem Allanit auf 19,3+2,0 Ma datiert
(JANOTS & RUBATTO 2014). Es gilt aber zu beachten, dass die metamorphe Uber-
pragung je nach Lokalitdt mit grosser Wahrscheinlichkeit unterschiedlich alt ist.
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Der im Kartengebiet innerhalb des Aar-Massivs auftretende Metamorphose-
gradient von Norden nach Siiden wird heute nicht nur als Folge der spétalpinen
Kippung des Aar-Massivs interpretiert, sondern auch mittels relativer Aufschiebung
der jeweils siidlichen Blocke an den zahlreichen massivparallel verlaufenden Brii-
chen erklart (WEHRENS et al. 2017). Trotz der jeweils kleinen Versatzbetrige an den
einzelnen Briichen ergibt sich dadurch iiber die gesamte Breite des Aar-Massivs
doch ein bedeutender Gesamtversatz. Untersuchungen im Sustenpassgebiet konn-
ten zeigen, dass der im Aar-Massiv beobachtete Metamorphosegradient durch
betrichtliche spitalpine Deformation - jiinger als 20 Ma - {iberprigt wurde (NIBOU-
REL 2018). Basierend auf diesen Untersuchungen werden markante Hebungsraten
in Kombination mit Rotation an der Basisliberschiebung der Windgéllen-Falte
postuliert, entlang welcher der vor der Deformation etablierte Metamorphosegra-
dient verstérkt, lokal sogar invertiert wurde (transportierte Metamorphose).

Alpine Zerrkliifte

Zerrkliifte sind Risse und Hohlrdume im Gestein, die sich durch tektonische
Bewegungen wihrend der Gebirgsbildung 6ffnen. Sie weisen Lingen von wenigen
Dezimetern bis einigen Metern auf und sind meist etwa parallel zur Hauptspan-
nung - im Kartengebiet subhorizontal - orientiert. Sie sind vor allem in kompe-
tenten Gesteinen zu finden, die bei der Hebung des Gebirgskorpers ab gewissen
Mindesttiefen und bei entsprechender Temperaturabnahme durch sprode Verfor-
mung mit Bruchbildung auf die herrschende Spannung reagieren. Die Kliifte fiil-
len sich mit einem Gemisch aus wisserigen, salzhaltigen Losungen (Fluid) aus
dem Porenraum des Nebengesteins, worduch das langsame Schliessen des Kluft-
raums verhindert wird. Das Fluid in der Kluft reagiert mit dem Nebengestein, wo-
durch dieses um die Kluft ausgelaugt wird und sich eine stark pordse, gebleichte
Auslaugungszone bildet. Durch die mit der allméhlichen Hebung des Gebirgskor-
pers verbundene Druckentlastung und Abkiihlung sowie der damit einhergehen-
den Ubersittigung des Fluids werden die gelosten Stoffe ausgefillt und es kommt
zum Kristallwachstum. Wihrend die Kluftbildung spezifische tektono-metamor-
phe Bedingungen braucht, widerspiegeln die in der Kluft entstehenden Mineral-
paragenesen und die Kristallisationsabfolgen die geochemischen Eigenschaften
des Nebengesteins und die sich dndernden Druck- und Temperaturbedingungen.
Fluideinschliisse in den Kristallen lassen Riickschliisse iiber die bei der Auskris-
tallisation herrschenden Druck- und Temperaturbedingungen zu. So haben Unter-
suchungen von MULLIS (2011) im Zugangs- und Kabelstollen des Gotthard-Basis-
tunnels bei Amsteg gezeigt, dass in diesem Bereich des Aar-Massivs die Minerale
der Zerrkliifte in Tiefen zwischen 8 und 12 km gewachsen sind; 12 km entsprechen
dabei der Tiefe, in der sich die Zerrkliifte zu 6ffnen beginnen. Die Temperaturbe-
dingungen lagen zu Beginn bei 300-340°C und sanken zum Schluss des Wachs-
tums auf260°C. In diesen Stollen kommen Gesteine des Erstfeld- sowie des Ofen-
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horn-Stampfhorn-Gneiskomplexes vor. Im Basistunnel selbst wurden im Bereich
des Strem-Granits ebenfalls Untersuchungen durchgefiihrt. Hier begann das
Wachstum der Kluftminerale in Tiefen von 13-14km bei einer Temperatur von
etwa 400°C und dauerte an bis eine Tiefe von etwa 7km bei Temperaturen unter
200°C erreicht wurde. Vergleiche mit der Abkiihlungsgeschichte der Umgebungs-
gesteine weisen darauf hin, dass das Wachstum der Kluftminerale im Zeitraum
von 19-12 Ma erfolgte (MULLIS 2011). Mittels hochauflésenden radiometrischen
Altersbestimmungen an Kluftmonazit aus dem Griesserental, einem siidlichen
Seitental des Maderanertals, konnte die Wachstumsdauer eines Kluftminerals be-
stimmt werden. Der untersuchte Monazit weist einen 14,67 +0,43 Ma alten Kern
und einen 13,76+0,23 Ma alten Rand auf, was bedeutet, dass seine Kristallisation
uber einen Zeitraum von 0,9 Ma erfolgte (JANOTS et al. 2012, GNOS et al. 2013).

Spit- und postalpine Phasen

Rezente Hebungen

Prizisionsnivellements des Bundesamts fiir Landestopografie zeigen fiir das
Kartengebiet rezente Hebungen von 0,7 bis 0,9 mm/a, wobei die tiefsten Werte bei
Amsteg und die hdchsten bei Disentis gemessen werden (SCHLATTER 2006). Spalt-
spurdatierungen an Apatit und Zirkon haben fiir die letzten 14 Ma vergleichbare
Hebungsraten von etwa 0,5 mm/a ergeben; fiir die letzten 4 Ma ist eine leichte Zu-
nahme erkennbar, vor allem fiir das Gebiet des Gstlichen Aar-Massivs und des Vor-
derrheintals (MICHALSKI & SooM 1990). Ahnliche Hebungsraten finden sich in
WAGNER et al. (1977), VERNON et al. (2009), GLOTZBACH et al. (2010) und VALLA et
al. (2012, 2016). Die rezente Hebung des Kartengebiets ist demzufolge ein langan-
haltender und relativ gleichméssig ablaufender Prozess. Die stidrkeren Hebungen
im Siiden als im Norden fiihrten zu einer fortgesetzten Kippung des Aar-Massivs
gegen Norden.

Subrezente bis rezente Bruchsysteme

Im Aar-Massiv wurden von JACKLI (1951) erstmals Briiche beschrieben, die
spat- bis postglazial aktiv waren. Er fand in den Héngen nordlich des Vorderrhein-
tals bei Sumvitg (Atlasblatt Trun) im alpinen Streichen verlaufende Briiche mit
stets talseitig relativ gechobenem Fliigel. Da spitglaziale Mordnen an einigen dieser
Briiche ebenfalls einen Versatz zeigen, miissen die Briiche nach Ablagerung der
Morinen noch aktiv gewesen sein. Weitere Untersuchungen zeigten, dass solche
Briiche entlang der Rhein-Rhone-Linie bis ins Goms verbreitet vorkommen. Sie
bilden vorwiegend auf mittlerer Hohe der Talflanken, zwischen etwa 1800 bis
2500 m {i.M., mehr oder weniger parallel verlaufende Bruchscharen. Die tiber meh-
rere Briiche kumulierte talseitige Hebung betridgt nicht selten 30m und mehr
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(ECKARDT 1957, ECKARDT et al. 1983). Als Ursachen fiir die Entstehung dieser
Briiche wurden mehrere Moglichkeiten in Betracht gezogen: neotektonische Be-
wegungen, postglaziale isostatische Ausgleichsbewegungen oder gravitative Hang-
bewegungen. Im Zusammenhang mit dem Bau des Gotthard-Basistunnels wurden
zwischen 1995 und 2005 an Briichen im Gebiet der Alp Caschlé Prizisionsmessun-
gen durchgefiihrt. Diese ergaben ein uneinheitliches Bild, mit Verschiebungen von
deutlich weniger als 1 mm/a zwischen zwei Fliigeln, bei einem Bruch sogar einer
Senkung des talseitigen Fliigels (K+P 2011). Neuere Untersuchungen zeigten, dass
vor allem gravitative Hangbewegungen wie auch postglaziale isostatische Aus-
gleichsbewegungen Ursache fiir diese talseitigen Hebungen sind. Neotektonische
Bewegungen spielen bei diesen Briichen nur eine untergeordnete Rolle (PERSAUD
2002, PERSAUD & PFIFFNER 2004, USTASZEWSKI & PFIFFNER 2008, USTASZEWSKI
et al. 2008, PFIFFNER 2009). Die gravitativen und isostatischen Bewegungen diirf-
ten entlang des im nordlichen Vorderrheintal verlaufenden tektonisch stark tiber-
pragten Grenzbereichs zwischen dem Aar-Massiv und der Tavetsch-Decke bereits
vorhandene tektonische Stérungen reaktivieren. Im Kartengebiet konnen subre-
zente bis rezente Versitze mit talseitiger Hebung vor allem auf den flachen Hang-
schultern der Alp Caschle, des Cuolm da Vi, im Val Magriel und auf der Alp Run
gefunden werden. Besonders am Cuolm da Vi sind diese Versitze mit starken gra-
vitativen Hangbewegungen verbunden. Sie werden dort durch zahlreiche, im Ver-
gleich zu den Bruchsystemen bedeutend kiirzere und in ihrer Orientierung vari-
ablere Nackentilchen iiberlagert und treten morphologisch daher weniger deutlich
in Erscheinung.

Entstehung des Druntobels und der Grosssackung am Cuolm da Vi

Der Schuttkegel, auf dem Sedrun liegt, wird zu einem grossen Teil von Schutt
aus dem Druntobel aufgebaut. Die grossen Schuttmassen aus diesem relativ klein-
raumigen Tobel deuten auf eine starke erosive Tétigkeit hin, die sich nach dem Zu-
riickschmelzen der Gletscher im Spét- und Postglazial abgespielt haben muss.

Das Tobel liegt in einer 6stlich von Sedrun von der Clavaniev-Zone gegen das
Aar-Massiv abzweigenden Kakirit-Zone (K,). Die rasche Entwicklung des Tobels
diirfte von der leichten Erodierbarkeit dieser Gesteine begiinstig worden sein. In
der Folge bildete sich beidseits des Tobels eine {ibersteilte Flanke aus. Wéahrend
siidseitig relativ kompaktes Gestein ansteht, bildet der Kakirit am nérdlichen Hang-
fuss in der gegen den Cuolm da Vi ansteigenden Flanke eine Schwichezone. Die
dominierenden, etwa parallel zum Tobel verlaufenden, vertikal einfallenden Brii-
che bilden Trennfldchen, die in der {ibersteilten Boschung eine tiefgriindige Vor-
wartsrotation ermoglichen. Auf der Trogschulter des Cuolm da Vi findet ein Nach-
sacken talwirts statt (AMANN 2005, AMANN et al. 2006, BONNARD & FUENTES
2003).
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Entstehung der Erosionskessel von L’Ondadusa und des Val Bugnei

Die Morphologie der Erosionskessel von I’Ondadusa sowie des Val Bugnei
deuten darauf hin, dass ihre Entstehung dhnlich wie beim Druntobel durch den
stark zerriitteten Gesteinsuntergrund begiinstigt worden ist. An beiden Orten
fehlt das Einzugsgebiet fiir wasserreiche Biache oder grosse Talgletscher, die diese
Kessel durch rein erosive Kraft aus kompaktem Gestein hitten schaffen konnen.
Beide Gebiete sind heute von Vegetation bedeckt und werden deutlich weniger
stark erodiert als das Druntobel. Im riickwirtigen Teil von I’Ondadusa befindet
sich das grosse, wenig aktive Sackungsgebiet der Alp Caschle. Es ist denkbar, dass
die Sackungsmasse wihrend der Bildung des Erosionskessels, als der Hangfuss
durch die Ausrdumung des Kessels geschwicht wurde, aktiver gewesen ist. Am
Ausgang beider Erosionskessel befinden sich grosse Bachschuttficher, die anzei-
gen, dass die Erosion postglazial erfolgt sein muss.
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HYDROGEOLOGIE

Oberflachengewisser

Der Hauptfluss im nérdlichen Kartengebiet ist die Reuss, die bis in die Ge-
gend von Amsteg durch das in seinem oberen Abschnitt eher enge Urner Reusstal
und anschliessend in der Reussebene nach Norden fliesst. Bei Amsteg nimmt
sie den aus dem Maderanertal kommenden Chérstelenbach auf. Der Vorderrhein
(Rein Anteriur) stellt den wichtigsten Fluss im siidlichen Kartengebiet dar. Sowohl
die Reuss als auch der Rhein entwissern gemeinsam in die Nordsee.

Im Kartengebiet gibt es iiber 20 Bergseen. Der grosste davon ist der von einem
Moridnenwall gestaute Golzerensee am Nordhang des Maderanertals. Der Arnisee
stidwestlich von Amsteg ist ein kleiner Stausee, der zwischen 1908 und 1910 vom
Elektrizitdtswerk Altdorf an drei Stellen durch kleine Erddamme aufgestaut wurde.
Der Bristensee nordostlich des Bristen ist ein in einem Felsbecken liegender Kar-
see. Der Spillauisee im hinteren Etzli wird von Morinenmaterial und Blockschutt
gestaut.

Grundwasser

Die Reussebene des unteren Urner Reusstals, die in Amsteg beginnt und sich
bis zum Urnersee erstreckt, ist ein bedeutender Grundwasserleiter. Zur Nutzung
dieses Grundwasservorkommens befindet sich westlich von Amsteg ein Grund-
wasserpumpwerk.

Weitere, zum Teil sehr kleine Grundwasservorkommen sind ungenutzt oder
nur vermutet, wie in der Ebene 6stlich von Bristen oder auf der Alp Stéssi im Ma-
deranertal sowie im Fellital, im Brunnital und im Val Strem oder entlang des Vor-
derrheins.

Quellen

Die hoch gelegenen Abschnitte der Seitentéler sind als Folge der geringen
Lockergesteinsbedeckung arm an Quellen. Die meisten Lockergesteinsvorkommen
sind sehr gut durchlissig, so dass das Niederschlags- und Schmelzwasser rasch ab-
fliessen kann. In den mittleren und tiefen Tallagen sind dagegen verbreitet ausge-
dehnte Lockergesteinsbedeckungen zu finden, die ein gutes Wasserspeicherver-
mogen aufweisen und an Ubergingen zum Fels Quellen mit konstant grossen
Schiittungsmengen entstehen lassen. Beispiele solcher Lockergesteinsquelle sind
das Gebiet Griesseren im Maderanertal und dasjenige unterhalb der Treschhiitte
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im Fellital (SPILLMANN & FucHSs 2011). Die an vielen Talflanken vorkommenden
ausgedehnten Hakenwurf- und Sackungsgebiete weisen meist keinen oberflichli-
chen Abfluss auf. Das Wasser tritt dort relativ weit unten in den Télern aus. Ein
Beispiel dafiir ist das Gebiet Alp Caschle -1’Ondadusa nordlich von Rueras.

Felsquellen aus Kliiften sind weniger hidufig. Beispiele fiir genutzte Felsquel-
len befinden sich im Bristentunnel der Gotthardahn nérdlich von Vorderried so-
wie in der Eistenchilen norddstlich von Bristen (SPILLMANN & FUCHS 2011).

Mineralquellen

Bei Steignas im oberen Val Segnas (Koord.2703.890/1173.190) befindet sich
gemiss der Gewisserschutzkarte des Kantons Graubiinden eine gefasste Mineral-
quelle. Ndhere Angaben zur Schiittungsmenge, chemischen Zusammensetzung
oder Verwendung liegen keine vor. Sie diirfte fiir die Trinkwasserversorgung der
Gemeinde Disentis/Mustér genutzt werden.
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MINERALISCHE ROHSTOFFE

Granit

An der Wende vom 19. zum 20. Jahrhundert stellte Granit im Urner Reusstal
zwischen GoOschenen und Gurtnellen den bei Weitem wichtigsten und ertrag-
reichsten mineralischen Rohstoff dar. Mit dem Ausbau der Gotthardstrasse 1830
und vor allem mit dem Bau und Betrieb des Gotthardbahntunnels zwischen 1870
und 1910 entwickelte sich im Urner Reusstal das bedeutendste schweizerische
Granitabbaugebiet. Mit dem Ersten Weltkrieg und den Krisen im Baugewerbe er-
folgte die sukzessive Schliessung der Granitsteinbriiche - als letzter stellte 1972
der Steinbruch Antonini beim Bahnhof Wassen den Betrieb ein. Im Gebiet Gurt-
nellen befanden sich Granitsteinbriiche beim Elektrizitdtswerk Gurtnellen, bei
Zopfen nérdlich von Wiler, unterhalb des Aschenwalds und bei der Lokalitéit Giiet-
li stidlich des Wassnerwalds (NIGGLI et al. 1915, S.276). Bis auf den Steinbruch
Giietli konnten die Abbaustellen nicht mehr lokalisiert werden.

Im Steinbruch Giietli 6stlich von Gurtnellen wurden zwischen 2011 und 2017
Granitblocke abgebaut, nachdem der Steinbruch wihrend vieler Jahre stillgelegt
war. Es wurden allerdings nur noch Blécke aus dem Hang- und Block- sowie
Sprengschutt genutzt; ein Abbau von anstehendem Fels fand nicht mehr statt.
Beim Gestein handelt es sich um Granit der nordlichen sauren Randfazies des
Zentralen Aare-Granits, der als «Giietli-Granit» bezeichnet wird. Der Steinbruch
wird heute - nach dem Abbau der nutzbaren Granitblocke - als Deponieraum fiir
sauberes Aushubmaterial genutzt und soll spéter wieder aufgeforstet werden.

Begonnen hatte der Abbau Mitte der 1890er-Jahre (ECKARDT 1966). Zu-
néchst wurden die auf der Schutthalde liegenden Blocke verwertet, von denen ein-
zelne ein Volumen von bis 2000 m? erreicht haben sollen. Ab 1904-1905 wurde mit
ersten Sprengungen begonnen, die ab 1925 intensiviert wurden. 1930 wurde in der
Wandmitte eine Sprengung mit 4-5t Sprengstoff ausgefiihrt, die eine grosse An-
zahl guter Granitblocke lieferte. 1937 und 1947 wurden weitere grosse Sprengun-
gen mit jeweils etwa 10t Sprengstoff durchgefiihrt. Bei der Sprengung von 1947
wurde die Ladung in bis zu 40 m tiefe Locher eingebracht. Die Ausbeute an guten
Blocken war allerdings schlecht. Uberwiegend handelte es sich um kleinblockiges,
leicht brechendes («gebriches») Material. Von 1947 an nahm der Steinschlag aus
der Wand aufgrund der massiven Sprengtitigkeiten sprunghaft zu. 1953, 1962 und
1967 stiirzten grosse Blocke bis in die Reuss hinunter. Die Abbauarbeiten konnten
daher ab 1953 nur noch unten am Hang, im Bereich der Gotthardstrasse, erfolgen.
Die Sturzaktivitit blieb auch in den darauffolgenden Jahren hoch (WINTERHAL-
TER & SCHNEIDER 1969). Am 21.Oktober 1972 ereignete sich ein Felssturz von
2000-2500 m? Material (SCHNEIDER AG 1973). In den nachfolgenden Jahrzehnten
liess die Sturzaktivitidt allméhlich nach. Die bis vor kurzem ausgefiihrten Abbau-
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arbeiten fanden unterhalb eines im oberen Teil der Halde errichteten Schutz-
damms statt.

Giltstein

Im Kartengebiet wurden einige der Vorkommen von ultrabasischen Gestei-
nen zeitweise abgebaut. Die je nach Ort und Verwendung als Giltstein, Topfstein,
Lavezstein, Speckstein oder Ofenstein bezeichneten Gesteine wurden zu feuerfes-
ten Topfen, Ofen, Ofenplatten oder Schmuckgegenstinden verarbeitet. Heute sind
keine Abbaustellen mehr in Betrieb.

Im Aar-Massiv ist nur eine Abbaustelle bekannt, die in der Literatur erwidhnt
wurde. Es handelt sich um das auf Seite 40 beschriebene Vorkommen im Selle-
nentobel (Koord. 2697.780/1178.750), einem westlichen Seitental des Etzli. Von die-
sem Vorkommen diirften die in der Literatur hdufig erwdhnten «Topfsteine aus
dem Etzli» stammen (VON RATH 1862, MULLER 1867, ALB. HEIM 1891); die Lokali-
tit stimmt jedenfalls mit der von MULLER (1867, S. 563 ff.) beschriebenen tiberein.
Im Maderanertal befand sich am Geschel siidlich von Golzeren eine weitere be-
deutende Abbaustelle von Giltstein (LUSSMANN 1991). Dieses Vorkommen ultra-
basischer Gesteine konnte jedoch im Rahmen der Kartierarbeiten nicht mehr
lokalisiert werden und ist aus diesem Grund auf der Karte nicht dargestellt. Der
Talkschiefer wurde damals abgebaut und zu feuerfesten Topfen und Stuben- be-
ziehungsweise Giltsteindfen verarbeitet. Die dlteren Giltsteindfen im Maderaner-
tal diirften vermutlich alle von den Abbaustellen im Sellenentobel und am Geschel
stammen.

In der Tavetsch-Decke wurde das Vorkommen von Cufflons (S.104, Koord.
2707.300/1172.050) bereits erwiahnt. Bei weiteren Vorkommen bei Mumpé Tujetsch
(Koord.2705.900/1171.350) oder Cavorgia (Koord.2704.040/1170.260) sind verein-
zelt noch Anzeichen eines fritheren Abbaus zu finden (NIGGLI 1944, Taf. III). An-
stehend sind jedoch keine ultrabasischen Gesteine mehr zu finden; die Abbau-
stellen sind deshalb auf der Karte nicht dargestellt.

Blocke, Kies, Sand

In Gebiet Butzen nordostlich von Amsteg wird der aus dem Tiifeltal und dem
Ribelizug stammende Hang- und Murgangschutt abgebaut. Es handelt sich um
Schutt des Erstfeld-Gneiskomplexes. Daneben wird das Gebiet auch als Deponie-
raum fiir Inertstoffe genutzt.
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Magnesium-Aluminiumsulfat (Alaun)

Im aufféllig gelblich bis rostig braunen pyritreichen Chlorit-Serizitschiefer
und -phyllit der Intschi-Formation treten an wettergeschiitzten Uberhingen und
Felsnischen wasserlosliche, gelblich weisse Verkrustungen oder Ausblithungen in
Form von Aggregaten aus feinsten millimetergrossen Kristallnadeln auf. Es han-
delt sich dabei um Sulfat, das als Abbauprodukt von Pyrit gebildet wird. Detail-
lierte Untersuchungen konnten zeigen, dass es sich dabei um Fe-Mn-Pickeringit,
ein Magnesium-Aluminiumsulfat handelt (JENNY 1970) und nicht, wie urspriing-
lich angenommen, um Alaun (Kalium-Aluminiumsulfat). In der Meinung, dass es
sich bei diesem Sulfatvorkommen um Alaun handelt, das in der Textil- und Papier-
industrie sowie in der Gerberei Verwendung fand, wurde 1764 das «Alaunwerk
Intschi» ungefdhr einen halben Kilometer siidwestlich von Intschi erdffnet. Bei
der Lokalitdt Rainen (Koord.2692.130/1179.130), etwa 15m oberhalb der heutigen
Gotthardstrasse, wurde das sulfathaltige Gestein sowohl im Tag- als auch im Unter-
tagebau abgebaut. Aufgrund der dusserst ungiinstigen geologisch-geotechnischen
Gesteinsverhéltnisse ist anzunehmen, dass der Abbau hauptédschlich im Tagebau
erfolgte. Nach 25 Jahren musste das Werk seinen Betrieb einstellen. Vom Unter-
tagebau ist nur noch ein kleiner Teil begehbar, grosse Teile des Bergwerks sind vol-
lig eingestiirzt, und die Holzstiitzen, die das dusserst leicht brechende Gestein ab-
stiitzen, sind eingeknickt. Der ehemalige Tagebau dagegen ist heute noch in Form
einer markanten, etwa 150 m langen, fast ebenen Fliche gut erkennbar. Zur Wei-
terverarbeitung wurde das tiber dem Feuer gebrannte und entschwefelte Gestein
mittels Wasser ausgelaugt. Zur Gewinnung von Alaun wurde das bei der Auslau-
gung gesammelte Wasser zur Anreicherung der Salze gesiedet und mit Pottasche
(K,CO;) versetzt (JENNY 1970). Es ist allerdings fraglich, ob mit diesem Vorgehen
reines Kalialuan hergestellet werden konnte, vielmehr ist anzunehmen, dass es
sich dabei um ein Gemenge verschiedener Salze handelte, das jedoch den Ver-
wendungszweck, vermutlich beim Gerben von Tiehduten, erfiillte (JENNY 1970,
SCHENKER & SPILLMANN 2011). Ob die Verarbeitung des Sulfats vor Ort und Stelle
erfolgte oder etwas oberhalb beim Breitenstag, wo der frithere Saumweg Richtung
Gotthardpass den Intschialpbach querte, ist nicht liberliefert.

Blei-Zink-Kupfererz

In der Nordwestflanke des Bristenstocks sind zahlreiche Erzvorkommen be-
kannt. Sie wurden vom 16. bis ins 18.Jahrhundert zur Gewinnung von Blei, Zink
und Kupfer zeitweise abgebaut. Eine eingehende geologische und mineralogische
Beschreibung dieser Vererzungen findet sich in JENNT (1973). Eine Zusammenfas-
sung davon ist in WENGER et al. (1990) enthalten; der historische Aspekt wird von
BLATTLER (1967) und JENNI (1971) beleuchtet.
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Bei den Vorkommen handelt es sich um linsenférmige Blei-Zink-Kupfer-Ver-
erzungen von jeweils nur wenigen hundert Kubikmetern Volumen. Die riumliche
Verbreitung und Qualitdt des Erzes sind heute nicht mehr genau feststellbar, da
das nutzbare Erz weitgehend abgebaut wurde. Aufgrund der noch vorhandenen
Reste und der Grosse und Geometrie der Stollen und Abbaustellen konnte JENNI
(1973) die einzelnen Vorkommen genauer charakterisieren. Die Erzvorkommen in
den teilweise noch zugidnglichen Abbaustellen enthalten hauptsidchlich Galenit
(Bleiglanz), Sphalerit (Zinkblende) und Chalcopyrit (Kupferkies) sowie unterge-
ordnet Pyrit, Arsenopyrit, Pyrrhotin, Stannit (Zinnkies) und Sulfide unterschied-
licher Zusammensetzung (Fahlerz). Galenit enthilt meistens Fahlerz und Pyrit
sowie vereinzelt Silber. Es handelt sich um urspriinglich gangformige Vererzun-
gen, die im prévariszischen Kristallin des Ofenhorn-Stampfhorn-Gneiskomplexes
eingelagert sind. Sie wurden alpinmetamorph unter Bedingungen der unteren
Griinschieferfazies tiberprigt und zerschert (JENNI 1973). Die Vererzungen diirf-
ten als Folge der Intrusion des Zentralen Aare-Granits gebildet worden sein. Auf
der Karte sind die ehemaligen Abbaustellen Graggental, Teiftal, Knappere, Schni-
derpldtz, Schmitte und Stuben mit einem Punktsymbol dargestellt. Weitere Vor-
kommen von Blei-Zink-Kupfererz befinden sich beim Abfall des hinter Rieder
Walds ins Teiftal und im oberen Langlauital sowie in Aufschliissen von Untertage-
bauten des Teiftaltunnels und der beiden Rohren des Riedtunnels.

Der Bergbau am Bristen wurde anfangs des 17. Jahrhunderts vor allem von
der Familie Madran betrieben, zu deren Ehren das friihere Ruppleten- oder Kers-
telental den Namen Maderanertal erhielt. Die Familie Madran erhielt 1576 fiir
100 Jahre das Bergbaurecht auf alle Erze in der Gemeinde Silenen und betrieb seit-
dem einen gross angelegten Eisenerzabbau in den eisenfiihrenden autochthonen
Sedimentgesteinen (Eisenoolith) im Windgillengebiet am Nordhang des Madera-
nertals. Fiir die Aufbereitung und Verhiittung dieses Eisenerzes wurde bei Ober-
matt (Koord. 2697.350/1180.285) 6stlich der Talstation der Golzerenbahn eine um-
fangreiche Verhiittungsanlage, die neben einem Schmelzofen mehrere Kohlhiitten
sowie ein Wasser- und Pochwerk umfasste (JENNI 1971), erstellt. Der 1966 restau-
rierte Schachtofen wurde auf der Karte mit einem Punktsymbol dargestellt. Es ist
davon auszugehen, dass wahrscheinlich auch das Blei-Zink-Kupfererz aus dem
Bristengebiet mindestens in ihren Anfingen ebenfalls in dieser Anlage aufberei-
tet wurde. Eine zweite Aufbereitungsanlage fiir das Erz aus den Abbaustellen
Graggental und Knappere befand sich in der Ndhe des Schwandentals siidwestlich
von Intschi (JENNI 1971); ndhere Angaben zum Standort und zur Ausstattung die-
ser Anlage kénnen jedoch keine gemacht werden.
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Eisen-Manganerz

Im Kraftwerksstollen Pfaffensprung-Amsteg wurden im Bereich unterhalb
des Teiftals unregelméssig und diskordant verlaufende, Alabandin (Manganblende),
Rhodonit und Granat fithrende «Quarz-Kalzitpegmatitginge» im Chlorit-Serizit-
schiefer der Intschi-Formation beschrieben (HUGT 1921). In den hauptsichlich aus
Quarz und Rhodonit bestehenden Adern finden sich linsige oder perlschnurartige
Ausscheidungen von Alabandin; als Einschliisse im Alabandin ist stets Pyrrhotin
und selten Sphalerit, Galenit und Stannit vorhanden (HUGI 1923, HUTTENLOCHER
1936). Eine detaillerite Beschreibung des im Schweizer Alpenraum aussergewohn-
lichen Vorkommens von Alabandin und manganreichen Silikaten findet sich in
ABRECHT (1989).

Gold

Im Rueras-Gneiskomplex der Tavetsch-Decke erwidhnt NIGGLI (1944, S.169)
kleinste Flitterchen von Gold in einem Quarzgang wenige Meter unterhalb des
Wegs von Sedrun nach Cavorgia, etwa 170 m vor der Briicke iiber den Vorderrhein
(Koord. 2702.620/1170.360).

Wolfram

Scheelit (Tungstein) ist ein Wolframat und gehort der Mineralklasse der Sul-
fate an. Er zdhlt zu den eher seltenen Mineralen alpiner Kluftparagenesen. Die
Fundstellen von Scheelit befinden sich im Hinteretzli (SCHMIDT 1895, WEBER 1948)
sowie in den Flanken der Bergkette Schattig Wichel / Piz Giuv - Giuvstockli (WEI-
BEL 1964, 1987, STALDER & WENGER 1988) und liegen mehrheitlich im Intrusiv-
korper des Giuv-Syenits.

Uran und Thorium

Seit den 1950er-Jahren wurden in der Schweiz systematisch Rohstoffe fiir den
Betrieb von Kernkraftwerken gesucht. Im Rahmen dieser Untersuchungen stellte
sich heraus, dass der Giuv-Syenit mit 22 ppm Uran und 66 ppm Thorium zu den
radioaktivsten Gesteinen der Schweiz gehort (LABHART & RYBACH 1971). Im All-
gemeinen ist eine zonare Verteilung der Radioaktivitit feststellbar, wobei entlang
des silidostlichen und nordwestlichen Rands und im 6stlichen Teil des Intrusiv-
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korpers die hochsten Konzentrationen auftreten. Uran und Thorium ist haupt-
sdchlich in den Mineralen Zirkon, Titanit, Epidot/Allanit und Apatit enthalten.
Fiir eine wirtschaftliche Ausbeutung waren die Uran- und Thoriumgehalte aller-
dings viel zu gering.

Anthrazit

Beim Bristenstifeli (Koord.2695.320/1179.400) befindet sich in den spét- bis
postvariszischen Metasedimenten und Vulkaniten der Intschi-Formation ein bis
1m méchtiges Fl16z eines stark graphitischen Anthrazits (Fig.25 S.69; ALB. HEIM
1878 S.49, WEHRLI 1925 S. 141fF.).

Asbest

Wihrend des Ersten Weltkriegs wurden in der ganzen Schweiz Vorkommen
von Asbest auf ihre Qualitdt und Abbauwiirdigkeit hin untersucht. Auf dem vor-
deren Etzliboden, im Sellenentobel und beim Gemsplanggenstdckli in der Nord-
flanke des Bristen haben die Schweizerischen Eternitwerke AG in den Jahren 1918
und 1919 nach Amphibolasbest gesucht (FEHLMANN 1919). Wegen der zu geringen
Qualitét des Asbests erfolgte allerdings kein Abbau.

Zerrkluftminerale

Zerrkliifte sind in den Alpen sehr heterogen verteilt; im Ostlichen Aar-Mas-
siv und insbesondere im Gebiet von Atlasblatt Amsteg sind sie sehr zahlreich und
praktisch vom gesamten Kartengebiet sind Funde bekannt. Der liberwiegende Teil
stammt jedoch von siidlich der Basisiiberschiebung der abgescherten Windgillen-
falte gelegenen Gebieten. Der Stidhang des Maderanertals mit seinen Seitentélern -
besonders das Lungental, das Griesserental, das Staldental und das Chéstal - so-
wie das Tavetsch mit den nordlichen Seitentilern Val Giuv und Val Strem gehoren
zu den bedeutendsten Fundstellen von Kluftmineralen der Schweizer Alpen; des
Weiteren sind die Reussschlucht bei Intschi («Intschi-Tobel»), das Fellital und das
Etzli im Einzugsgebiet der Reuss, das Gebiet des Hauptkamms vom Piz Tiarms
iiber den Piz Giuv und den Chriizlistock bis ins Val Cavardiras, sowie das Val Val
und das Druntobel im Vorderrheingebiet hervorzuheben. Auch im Gebiet der Ta-
vetsch-Decke gibt es zahlreiche Fundstellen. Die Verteilung der oberfldchlichen
Fundstellen wie auch die Aufnahme von Zerrkliiften in den verschiedenen Unter-
tagebauten im Kartengebiet zeigen, dass sie oft zonenweise gehiuft auftreten.
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Ausfiihrliche Beschreibungen von Fundgebieten und ihren Paragenesen finden
sich in NIGGLI et al. (1940), PARKER (1954, 1973), STALDER & SICHER (1978), SICHER
(1980), WEIBEL et al. (1990) und STALDER et al.(1998). Die Funde aus den Stollen
des Kraftwerks Amsteg und aus dem Gotthard-Basistunnel wurden von AMACHER
(2011) und AMACHER & SCHUPBACH (2011) dokumentiert. Eine sehr anschauliche,
regionale Darstellung der Kluftmineralvorkommen und ihrer Bildung findet sich
in AMACHER & GNoOS (2011).

Generell ist zu erwidhnen, dass sich die Kluftvorkommen zwischen dem Ma-
deranertal und dem Tavetsch - im Gegensatz zu den Funden westlich der Reuss -
weniger durch ihre Dimension als vielmehr durch die ungewohnlichen Mineral-
paragenesen und die schone Entwicklung der einzelnen Minerale auszeichnet. Das
bekannteste und meistgesammelte Kluftmineral ist Quarz, der in sehr unterschied-
lichen Erscheinungsformen wie Rauchquarz, Doppelender, Gwindel, Faden- und
Phantomquarz oder korrodiertem Quarz auftritt. Erwihnenswert ist der dunkel-
braune Rauchquarz (Morion) des Val Giuv, dessen dunkle Fiarbung auf die von
Uran und Thorium ausgehende Radioaktivitdt des Giuv-Senits zuriickzufiihren
ist. Zu den bemerkenswertesten Mineralen im Kartengebeit gehoren Brookit, Ana-
tas, Ilmenit- und Eisenrosen, Zeolithe und Milarit.

Entsprechend dem variablen Chemismus der im Kartengebiet auftretenden
Gesteinen sind unterschiedliche Kluftmineralparagenesen zu finden. In den friih-
bis postvariszischen Graniten und Gesteinen dhnlicher chemischer Zusammen-
setzung kommen neben Quarz oft Himatit, Adular, Fluorit und Kalzit vor. In den
pravariszischen Gneisen sind neben Quarz Titanoxide wie Rutil, Anatas und Broo-
kit hdufig. In den Amphibolit- und Syenitvorkommen stellen neben Quarz und
Adular vor allem Titanit, Amiant und Epidot wichtige Kluftminerale dar (u.a. PAR-
KER 1973).

Die in den alpinen Zerrkliiften vorkommenden Kluftminerale sind heute vor
allem bei Sammlern begehrt. Wie archdologische Funde und Grabungen gezeigt
haben, wurden Kluftminerale frither zur Herstellung von Werkzeugen genutzt.
Vor allem Quarz fand als Rohstoff Verwendung. Eine archdologisch belegte Fund-
stelle befindet sich an der Fuorcla da Strem Sut (S.179, REITMAIER et al.2016).
Bei Ausgrabungen bei der Burgruine Zwing Uri ob Amsteg sind in einer mittel-
alterlichen Siedlungsschicht des 12. bis 14. Jahrhunderts {iber 10kg Bergkristalle
gefunden worden (MEYER 1986a). Es handelt sich dabei um wenig schone, oft be-
schidigte, zerschlagene oder fragmentierte Exemplare. Es diirfte sich hierbei um
Ausschussmaterial handeln, welches vor dem Abtransport zur Weiterverarbeitung
aussortiert wurde. Dieser Fund ist insofern bemerkenswert, da er belegt, dass be-
reits im Hochmittelalter das mineralreiche Maderantertal nach Kristallen abge-
sucht worden ist. Schriftliche Berichte tliber Kristalle und Kristallsucher (Strahler)
gibt es in der Schweiz seit dem 16. Jahrhundert. Mit der Eroffnung der Gotthard-
bahn Ende des 19. Jahrhunderts brach fiir den Handel mit Bergkristallen eine neue
Zeit an: Durch Naturwissenschafter und Sammler aus ganz Europa stieg die Nach-
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frage neben Bergkristall vor allem nach seltenen Mineralen stark an. F.N. Ashcroft
- als «der Engldnder» genannt - diirfte wohl der bekannteste Sammler gewesen
sein (AMACHER 1994). Er baute fiir das Natural History Museum in London eine
einmalige Urner Mineralsammlung auf. Eine eindriickliche Schilderung des 6ko-
nomisch bedeutsamen Strahlerwesens geben AMACHER (1983) und GNos (2004)
flir das Gebiet des Kantons Uri, fiir das Tavetsch wird auf MEISSEN (1955) und die
hochst interessante Biographie von Pater Placidus a Spescha (MULLER 1974) ver-
wiesen.
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TECHNISCHE GEOLOGIE

Stollen und Tunnel

Gotthard-Basistunnel

Das Trassee des Gotthard-Basistunnels durchquert das Kartengebiet von
Nordnordwesten nach Siidsiidosten. Etwa 13,5 km des total 57 km langen Tunnels
verlaufen durch das Gebiet von Atlasblatt Amsteg. Von den fiinf Teilabschnitten,
in die der Tunnel wihrend der Bauzeit aus Griinden der Kosten- und Zeiterspar-
nis unterteilt wurde, befindet sich der Abschnitt Amsteg vollstindig innerhalb des
Kartengebiets; wihrenddem die nordlich und siidlich anschliessenden Abschnitte
Erstfeld und Sedrun nur randlich in das Kartengebiet reichen. Im Abschnitt Am-
steg wurden neben den beiden Einspurrohren und den verbindenden Querschliagen
ein Zugangsstollen sowie ein Kabelstollen zum Kraftwerk Amsteg ausgebrochen.
Siidlich von Sedrun liegt das Portal des Zugangsstollens innerhalb des Karten-
gebiets.

In der Clavaniev-Zone und im nordlichen Teil der Tavetsch-Decke hatten die
Tunnelbauer die geotechnisch schwierigste Strecke des ganzen Basistunnels zu
meistern. Auf einer Strecke von etwa einem Kilometer wurde kakiritisierter und
kataklastisch iiberpriagter Gneis und Schiefer durchfahren. Wegen des stark druck-
haften Verhaltens des Gebirges in diesem Abschnitt wurde fiir die Ausbruchsiche-
rung ein kombiniertes Ausweich- und Widerstandsprinzip angewandt. Der im Voll-
ausbruch aufgefahrene Tunnel wurde dabei zunéchst mit Stahlbogen und radialen
Ankern gesichert. Der Stahleinbau liess radiale Deformationen bis zu 70cm zu.
Nach Abklingen der stiarksten Deformationen wurde durch das vollstindige Ein-
spritzen der Stahlbogen mit Stahlfaserspritzbeton ein ausreichend dimensionierter
Ausbauwiderstand erreicht (IG GBS 2015).

Auf dem Abschnitt Amsteg wurden die beiden Einspurréhren maschinell
mit Tunnelbohrmaschinen ausgebrochen. Die geotechnisch schwierigsten Ab-
schnitte stellten der nordliche Teil der Intschi-Formation sowie ein Abschnitt im
Chriizlistock-Migmatit dar. Auf die Schwierigkeiten in der Intschi-Formation wa-
ren die Tunnelbauer aufgrund der beim Bau der Druckstollen des Kraftwerks
Amsteg gewonnenen Erfahrungen vorbereitet. Trotz einer Strecke von etwa 100 m
mit druckhaftem Gebirge konnte der kritische Abschnitt ohne ausserordentliche
Schwierigkeiten durchfahren werden. Weniger giinstig verlief der Vortrieb beim
Anfahren von hydrothermal zersetztem Diatexit im Chriizlistock-Migmatit. Die
Maschine der Westrohre gelangte in einen Bereich mit kohdsionslosem Gestein,
das in Kombination mit Bergwasserzutritten zur Blockierung des Bohrkopfes
fihrte und einen fiinfmonatigen Stillstand der Maschine zur Folge hatte. Das Auf-
treten von hydrothermal zersetztem Gebirge war nicht unerwartet, die Lage und
die Ausdehnung dieses Vorkommens konnten jedoch nicht vorhergesehen werden.
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Durch den Bau des Gotthard-Basistunnels konnten die geologischen Kennt-
nisse tiber den Untergrund in diesem Gebiet verbessert werden (s. Taf. 1, Profil 2).
Auf dem Abschnitt Amsteg wurde zum Beispiel bei der Unterquerung des Made-
ranertals unerwartet der heute als Bristen-Granit bezeichnete Intrusivstock ange-
fahren. In der Clavaniev-Zone wurden Gesteine angetroffen, die erst wihrend des
Baus als permokarbonische Metasedimente interpretiert wurden.

Stollen des Kraftwerks Amsteg

Das Kraftwerk Amsteg der Schweizerischen Bundesbahnen wurde in den
1920er-Jahren erbaut; es ist - neben dem Kraftwerk Ritom bei Piotta - eines der
beiden grossen Kraftwerke, die die Gotthardbahn mit Strom versorgen. Ein etwa
8km langer Druckstollen leitet das Wasser vom Ausgleichsbecken Pfaffensprung
(Atlasblatt Meiental) zum Wasserschloss oberhalb der Zentrale in Amsteg. Durch
einen weiteren etwa 2,5km langen Zulaufstollen wird das Wasser des Chirstelen-
und des Etzlibachs zum Wasserschloss geleitet. Die geologischen Verhiltnisse die-
ser Stollen wurden von HUGI (1923) beschrieben.

In den 1990er-Jahren wurde ungefihr parallel zum ersten ein zweiter Druck-
stollen vom Ausgleichsbecken Pfaffensprung zum Wasserschloss ausgebrochen.
An grosseren Bauwerken wurden weiter ein Druckschacht, eine Zentralenkaverne
sowie ein Unterwasserstollen erstellt. Zu den geologischen und geotechnischen
Verhiltnissen des neuen Druckstollens existiert ein geologischer Schlussbericht
(SCHNEIDER AG, 1997b).

Tunnel der Gotthardautobahn

Die Gotthardautobahn (Autobahn A2) verlduft im Kartengebiet zwischen
Amsteg und Wassen durch das enge Urner Reusstal. Wegen der bereits bestehen-
den Verkehrslinien entlang der Gotthardbahn und der Kantonsstrasse und wegen
der Gefdhrdung durch Naturgefahren war eine freie Linienwahl nicht moglich, so
dass das Trassee der Autobahn durch geotechnisch anspruchsvolles Geldnde ge-
flihrt werden musste. Es existieren sechs Tunnel mit Ldngen zwischen 70 m und
550m sowie mehrere Lehnenviadukte und Briicken. Die geotechnischen Schwie-
rigkeiten bestanden in der oberflichennahen Lage der Tunnel, in den ungiinstigen
Orientierungen der Trennfldchensysteme, in dem verbreitet von Hakenwurf ge-
priagten Gestein (Fig. 54) und in den relativ langen Strecken im Lockergestein. Die
geologischen und geotechnischen Verhéltnisse wurden von TSCHACHTLI (1970)
und SCHINDLER et al. (1972) detailliert beschrieben.
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Fig. 54: Grenze zwischen stabilem Fels (F) und Fels mit Hakenwurf (H) im Riedtunnel der Gott-
hardautobahn (aus SCHINDLER et al. 1972, Fig. 4).

Tunnel der Gotthardbahn

Die Gotthardbahn fiihrt im ngiet von Atlasblatt Amsteg durch mehrere bis
maximal etwa 700 m lange Tunnel. Uber die Dokumentation der geologischen Ver-
héltnisse ist nichts bekannt.

Oberalpstrasse

Die Oberalpstrasse quert zwischen Disentis und Sedrun das geotechnisch an-
spruchsvolle Rutschgebiet von Garmischeras-Arschella-Tscheppa (S.123), das aus
kakiritischen Gesteinen der Clavaniev-Zone und der nordlichen Tavetsch-Decke
hervorgeht (BONANOMI et al. 1992). Durch die Anwendung verschiedener Mass-
nahmen wie dem Bau von verankerten Pfahlwidnden, der Erstellung von Stiitzmau-
ern, Lehnenbriicken und Briicken, der Ausfiihrung von Drainagebohrungen sowie
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einer Wiederaufforstung konnten die fritheren, fiir die Strasse stellenweise proble-
matischen Bewegungsraten im Rutschgebiet deutlich reduziert werden (LUTZ 1994,
LARDELLI 1998).

Bohrungen

Im Gebiet von Atlasblatt Amsteg sind iiber 200 Bohrungen bekannt. Eine
grosse Anzahl an Bohrungen wurde im Raum Amsteg und entlang der Gotthard-
autobahn abgeteuft. Weiter gibt es eine Reihe von Bohrungen im Gebiet von Se-
drun und westlich von Disentis. In weiten Teilen des mehrheitlich alpinen bis
hochalpinen Kartengebiets sind dagegen keine Bohrungen vorhanden.

Auf der Karte sind nur diejenigen Bohrungen eingetragen, die fiir das Ver-
stindnis des Aufbaus des Untergrunds besonders wertvolle Informationen liefern.

Bohrungen Gotthardautobahn

Der Bau der Gotthardautobahn durch das enge Urner Reusstal zwischen Am-
steg und Wassen war wie bereits erwihnt geotechnisch anspruchsvoll (S. 174f.). Fiir
die Projektierung wurden daher zahlreiche Sondierbohrungen ausgefiihrt.

Bohrungen Gotthard-Basistunnel

In den 1990er-Jahren wurden im Raum Sedrun bei Projektierungsarbeiten
fiir den Gotthard-Basistunnel mehrere Sondierbohrungen zur Erkundung der geo-
logischen und geotechnischen Verhiltnisse in der Tavetsch-Decke und in der
Grenzzone zum Aar-Massiv abgeteuft. Es handelte sich um bohrtechnisch an-
spruchsvolle Schrigbohrungen durch oft kakiritisiertes Gestein. Fine Ubersicht
uber die ausgefiihrten Schrigbohrungen zeigt Figur 55. Die Bohrungen wurden
von zwei Bohrplitzen aus durchgefiihrt, dem Weiler Clavaniev nordwestlich von
Zarcuns und Plaun dil Lai am Vorderrhein. Die Bohrkerne einiger Bohrungen
wurden wissenschaftlich ausgewertet (WYDER 1997).

Fig. 55: Ubersicht iiber die im Raum Sedrun ausgefiihrten Schrigbohrungen. GBT: Gotthard-
Basistunnel, MFS: Multifunktionsstelle, SB1: Sondierbohrung 1 (aus GUNTLI et al. 2016, verdn-
dert nach SCHNEIDER AG 1999, Fig. 5).
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Weitere Bohrungen

An der Oberalpstrasse zwischen Disentis und Sedrun wurden im Bereich der
Rutschmasse Garmischeras-Arschella-Tscheppa in den 1970er- und 1990er-Jah-
ren rund 50 30-50m tiefe Sondierbohrungen fiir Projektierungsarbeiten ausge-
fiihrt IG ETHZ 1977, LARDELLI 1998).

Nutzung der Wasserkraft

Fiir die Nutzung der Wasserkraft zur Stromgewinnung wurden im Karten-
gebiet zahlreiche Bauten errichtet. Dies sind der aufgestaute Arnisee, die Elektri-
zitdtswerke Arniberg bei Platti (Elektrizitdtswerke Altdorf AG), Amsteg (SBB) und
Gurtnellen westlich von Wiler sowie die zahlreichen kilometerlangen Untertage-
bauten fiir die Uberleitungs-/Freispiegel- und Druckstollen.

Der Arnisee wurde zwischen 1908 und 1910 mit drei Ddmmen aufgestaut. Er
dient als Speicher des Wassers aus dem Leitschach- und Intschialpbach. Uber ei-
nen Druckstollen mit tiber 850 m Gefille wird das Wasser zu den Turbinen des
Elektrizitdtswerks Arniberg der Elektrizitdtswerke Altdorf AG geleitet.

Das Elektrizitdtswerk Amsteg der SBB ist ein wichtiges Glied in der Reuss-
kaskade. In den drei Stufen Géschenen, Wassen und Amsteg wird das Wasser zur
Stromproduktion genutzt. Vom Staubecken Pfaffensprung (Atlasblatt Meiental)
wird das Wasser iiber einen 7,3 km langen Druckstollen zum Wasserschloss ober-
halb von Bristen geleitet. Zusitzlich wird Wasser vom Fellibach sowie vom Chérs-
telen- und Etzlibach gefasst und ebenfalls zum Wasserschloss gefiihrt. Vom Was-
serschloss wird das Wasser mit {iber 280m Gefille ins Elektrizititswerk Amsteg
geleitet und zur Erzeugung elektrischer Energie verwendet.

Das Kraftwerk Gurtnellen wurde 1900 in Betrieb genommen. Es nutzt den
Gornerbach von der Grueben in der Gorneren (Atlasblatt Meiental) bis zur Eisen-
bahnbriicke iiber den Gornerbach bei Gurtnellen-Wiler. Die Anlage wurde 1926
erneuert und 1942 ausgebaut. Zwischen 2015 und 2017 wurde das Elektrizitdtswerk
umfassend ausgebaut und erneuert.
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HISTORISCHE OBJEKTE

2013 machte ein Strahler Ostlich der Fuorcla da Strem Sut am Brunnifirn
einen aussergewohnlichen Fund. In einer durch den Gletscherriickgang freigeleg-
ten Zerrkluft auf etwa 2815 m ti.M. lagen Reh- und Hirschgeweihreste sowie Holz-
fragmente. Mittels “C-Altersbestimmung konnten die Gegenstdnde in das friihe
6.Jahrtausend v.Chr., das heisst in spatmesolithische Zeit, datiert werden (REIT-
MAIER et al. 2016). Diese Funde stellen die dltesten Spuren menschlicher Anwe-
senheit im Kartengebiet dar.

Eine weitere wichtige Fundstelle befindet sich auf dem Fliieli bei Amsteg
(Koord. 2694.000/1181.000). Bei Ausgrabungen konnten bronzezeitliche Siedlungs-
spuren aus der Zeit von 1450 bis 1200 v.Chr. nachgewiesen werden (SCHMID-SIKI-
MIC 1992, STADLER-PLANZER 1993). Bei den Funden handelt es sich vor allem um
Scherben von Keramikgefissen sowie Holzkohlereste. Sie wurden unter einer diin-
nen Deckschicht auf dem von einer nur geringméchtigen Morinenbedeckung
iiberzogenen und vor Naturgefahren gut geschiitzten Rundho6cker entdeckt. Bei
den erwidhnten Ausgrabungen wurden an gleicher Stelle Pfostengruben und Feuer-
stellen eines Baus gefunden. Datierungen mittels “C-Altersbestimmung an Holz-
kohleproben ergaben eisenzeitliche Alter zwischen 700 bis 450 v.Chr.

Eine bei der Felliliicke gefundene rémische Miinze aus dem dritten Jahrhun-
dert nach Christus belegt, dass dieser Ubergang bereits in jener Zeit begangen
wurde. Er diente in erster Linie als Umgehungsroute der Schéllenenschlucht (PRI-
MAS et al. 1992). Der Chriizlipass wurde ebenfalls als Passiibergang genutzt. Er
scheint aber nie eine sehr grosse Bedeutung als Verbindungsweg gehabt zu haben,
da er bis zum Ende des Mittelalters nie in schriftlichen Aufzeichnungen erwahnt
wurde (BAUMANN & FRYBERG 1999). Ein Grund dafiir diirften die ausgedehnten
Vorkommen von grobblockiger Moridne und von Hangschutt im Chriizlital gewe-
sen sein, die die Passiiberquerung fiir Vieh und Saumtiere sehr erschwerten.

Nicht weit weg von den friihzeitlichen Fundstellen auf dem Fliieli bei Amsteg
befindet sich die Burgruine der Zwing Uri (Koord. ca. 2694.080/1181.080). Die Burg
wurde in der ersten Hilfte des 13. Jahrhunderts erbaut und war bis etwa 1350 be-
wohnt (STADLER 2014).

Das Kloster Disentis wurde im 8. Jahrhundert gegriindet. Die Gebiete weiter
talaufwirts diirften ebenfalls in dieser Zeit besiedelt worden zu sein. Bei neuen
Ausgrabungen im Kloster wurden Spuren einer eisenzeitlichen Besiedlung gefun-
den (LUSCHER 2014).

Im Hinter Rieder Wald siidlich von Intschi wurden unter einer natiirlichen
Balm bei Koord. 2692.860/1178.590 Spuren einer Harzbrennerei gefunden (MEYER
1986b). Anhand der gefunden Geschirrkeramik konnte eine kontinuierliche Be-
niitzung der Balm vom 11. bis ins 18.Jahrhundert nachgewiesen werden. Die fiir
die Harzgewinnung verwendeten charakteristischen Schiisseln setzen um 1400 ein.
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Baumharz war ein wichtiger und vielseitig verwendbarer Rohstoff und wurde un-
ter anderem zum Abdichten von Schiffen, Fédssern und Schuhen oder zur Her-
stellung von Salben verwendet. Das ausgesottene Holz hatte zudem vergleichbare
Eigenschaften wie Holzkohle; es diirfte daher wihrend der Bliite des Bergbaus
am Birsten und im Maderanertal zwischen dem 15. und dem 18. Jahrhundert als
Brennmaterial begehrt gewesen sein.

Im Gebiet des Kantons Graubiinden gibt es eine grosse Menge von Schalen-
steinen. Als Schalensteine werden Steine, in die kiinstliche Schalenvertiefungen
eingearbeitet wurden, bezeichnet. Im Kantonsgebiet sind heute {iber 400 Exem-
plare bekannt (RAGETH 2002). Bis auf eine kleine Anzahl in urgeschichtliche Zeit
datierter Schalensteine konnen in der Regel keine klaren Aussagen iiber das Alter
und deren Bedeutung (Kult-, Gebrauchsobjekt) gemacht werden. Schalensteine fin-
den sich im Gebiet von Blatt Amsteg siidlich der Bergstation der Luftseilbahn Cai-
schavedra (Koord.2705.280/1173.380) und auf der Alp Caschle (Koord.2699.760/
1172.200).

Gebrannter und geloschter Kalk war bis ins 20. Jahrhundert das Bindemittel
flir die Herstellung von Kalkmértel und Kalkputz. Zur Gewinnung des Brannt-
kalks wurden die rohen Kalksteine in einem Kalkofen ausgegliiht. Uberlieferte
Reste solcher neuzeitlichen Kalkofen befinden sich bei der Intschialp (Koord.
2690.010/1179.520), nordlich von Fryetal (Koord.2694.880/1181.620), bei Waldiberg
(Koord. 2695.400/1181.400) und nordlich von Stagias im Tavetsch (Koord.2707.190/
1170.290).
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