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VORWORT DES HERAUSGEBERS

Das Atlasblatt Nr.136 Greina des Geologischen Atlas der Schweiz 1:25000
umfasst den Ubergangsbereich zwischen penninischem und helvetischem Fazies-
raum und stellt ein Schliisselgebiet der Alpengeologie dar. Dank der Lage am
Nordostrand des amphibolitfaziellen Lepontischen Doms kann der alpine Gebirgs-
bildungszyklus von der frithen Subduktion bis zur anschliessenden Kollision mit-
tels strukturgeologischer, petrologischer und radiometrischer Untersuchungen re-
konstruiert werden. Das Kristallin der Gotthard-Decke liefert zudem einen ver-
tieften Einblick in die prdalpine Entwicklung.

Die geologische Aufnahme des Gebiets siidlich der Gotthard-Decke erfolgte
durch Dr.A.Baumerf, Dr.W.Egli, Dr.J.D.Frey, dipl. Geol. A.Uhrt und Dr.
W.Jung im Rahmen ihrer Dissertationen in den 1960er Jahren. Das Gebiet von
Val Nova in der Siidostecke des Kartengebiets wurde von dipl. Min. A. Riemann
2003 bearbeitet. 2008 erteilte die Landesgeologie dipl. Geol.S.Vogeli den Auftrag
zur Kartierung der Gotthard-Decke unter Beriicksichtigung der geologischen Auf-
nahmen von WINTERHALTER (1930), NIGGLI (1944), MERZ (1989a) und PETTKE
(1991). Das Quartér der Siidostecke des Kartengebiets wurde im Zuge einer Revi-
sion durch Dr. M. Wiederkehr neu interpretiert. MSc F. Galster iiberarbeitete die
Stratigraphie der Zone Piz Terri- Lunschania. Die Redaktion der Erlduterungen
seitens der Landesgeologie erfolgte durch M. Wiederkehr mit Unterstiitzung von
Dr. R. Burkhalter.

Die wissenschaftliche Begutachtung wurde von der Schweizerischen Geolo-
gischen Kommission koordiniert. Die Kommentare von Prof. Dr. A. Pfiffner,
Prof. Dr.S.M. Schmid, Prof. Dr. M. Maisch, PD Dr. A.Berger, PD Dr. 1. Mercolli
und Dr. R. Wyss haben wesentlich zur Verbesserung des Manuskripts beigetragen.
Dr.C.Merz, MSc F.Brunold und MScV.Meier stellten ihre Feldunterlagen zur
Verfligung. Weitere Beitrége lieferten ausserdem Dr.Y. Gouffon, Dr. C. Scapozza,
MSc G.Scapozza, Dr. L. Reynolds, MSc A.Vandelli und C.Brodmann. Die hydro-
geologischen Daten wurden von F. Parolini Glutz (Amt fiir Natur und Umwelt des
Kt.Graubiinden) dankenswerterweise zur Verfligung gestellt. Die kartographi-
schen Arbeiten fiihrten M. Etter-Seitz (Orell Fiissli Kartographie AG) sowie B.Re-
ber und R. Triissel (Landesgeologie, swisstopo) aus. Die Textfiguren und die Tafel
mit den geologischen Profilen wurden von R.Casty und M. Wiederkehr grafisch
bearbeitet. Das Atelier Ursula Heilig SGD gestaltete den Schriftsatz.

Die Geologische Landesaufnahme dankt allen Beteiligten fiir ihre wertvolle
Arbeit und fiir die gut Zusammenarbeit wihrend der redaktionellen Phase.

April 2014 Bundesamt fiir Landestopografie
Geologische Landesaufnahme



ZUSAMMENFASSUNG

Das Gebiet von Atlasblatt Greina umfasst zur Hilfte den Gstlichen Teil der
Gotthard-Decke, welcher aus préavariszischem bis variszischem, polymetamorphem
Kristallin (iiberwiegend Gneise, Schiefer und Amphibolite) und aus postvariszi-
schen Intrusiva besteht. Letztere umfassen den Medel-Granit, Cristallina-Grano-
diorit und den Uffiern-Diorit. Uberreste der autochthonen Sedimentbedeckung
der Gotthard-Decke sind nur reliktisch erhalten und bestehen im Norden aus der
spatpaldozoischen bis jurassischen Gesteinsabfolge der Garvera-Zone und im Sii-
den aus lediglich geringméchtigen, hauptséichlich triassischen Gesteinen der soge-
nannten Greina-Lumbrein-Trias. Die Gesteinsabfolgen der Carpet-Schuppe wer-
den ebenfalls als Teil der autochthonen Sedimentbedeckung interpretiert.

Die Gotthard-Decke wird von allochthonen, friih- bis mitteljurassischen Me-
tasedimenten der verkehrtliegenden Scopi-Zone und der dariiberliegenden Peide-
ner Schuppenzone iiberlagert. Das markante, auffillig dunkle Bergmassiv des Piz
Terri wird von den Metasedimenten der Zone Piz Terri- Lunschania aufgebaut, de-
ren generelle Architektur von isoklinalen Grossstrukturen geprégt ist (Lunschania-
Antiform und Alpettas-Synform). Die Siidostecke des Kartengebiets bildet der
nordliche, frontale Teil der Adula-Decke, welcher hauptséchlich aus paldozoischen
Gneisen und Glimmerschiefern besteht. Die eher monotonen Kalkglimmer-
schiefer der Grava-Decke stellen die tektonisch hochste Einheit im Gebiet von
Atlasblatt Greina dar. Aus der Uberlagerung einer reliktisch erhaltenen, frithen
Hochdruck/Niedertemperatur-Metamorphose (HP/LT) und einer spiteren, am-
phibolitfaziellen Barrow-Metamorphose konnten wichtige Erkenntnisse zur Re-
konstruktion der geodynamischen Entwicklung am norddstlichen Rand des Lepon-
tischen Doms von der Subduktion bis zur finalen Kollision gewonnen werden.

Erwidhnenswert ist die dem Atlasblatt namengebende Plaun la Greina, wel-
che als eine der letzten naturbelassenen Hochebenen der Schweiz von nationaler
Bedeutung ist und mit dem 6ffentlichen Widerstand gegen mehrere geplante hyd-
roelektrische Projekte eine gewisse Berlihmtheit erlangt hat. Von grosser Bedeu-
tung sind zudem die Goldfunde in der Surselva am Nordrand der Gotthard-
Decke. Das Gebiet Val Plattas - Fuorcla da Stavelatsch gelangte deshalb in den Fo-
kus der Bergbauunternehmen. Der in jlingerer Zeit erfolgte Goldfund im Val
Sumvitg gilt mit 1,4 kg als der bisher grosste der Schweiz.



RIASSUNTO

La meta della regione coperta dal foglio Greina comprende la parte orientale
della falda del Gottardo, composta di uno zoccolo cristallino polimetamorfico da
antevarisico a varisico (principalmente gneiss, scisti e anfiboliti) e le intrusioni
postvarisiche: il Granito di Medel, 1a Granodiorite di Cristallina e la Diorite di Uf-
fiern. La copertura sedimentaria autoctona postvarisica della falda del Gottardo &
conservata unicamente in forma di reliquie. A nord, esse sono rappresentate dalle
rocce di eta tardo paleozoica a giurassica della zona di Garvera e a sud da un lem-
bo sottile di rocce principalmente triassiche, chiamate Trias di Greina-Lumbrein.
La serie di rocce che formano la scaglia di Carpet € anch’essa interpretata come
una parte di questa copertura sedimentaria.

La falda del Gottardo € sormontata dalla zona di Scopi, metasedimenti alloc-
toni del primo a medio Giurassico in posizione rovesciata, poi dalla zona a scaglie
di Peiden. U'impressionante massiccio scuro del Piz Terri € scolpito nei metasedi-
menti della zona del Piz Terri- Lunschania, la cui architettura generale ¢ caratteriz-
zata da grandi pieghe isoclinali (antiforma di Lunschania e sinforma d’Alpettas).
Langolo sud-est della carta & occupato dalla parte frontale della falda dell’Adula,
costituita principalmente di gneiss e micascisti paleozoici. I calcescisti monotoni
della falda di Grava formano I’'unita tettonica piu elevata del settore coperto dal fo-
glio Greina. L’identificazione di una prima fase metamorfica di alta pressione e
bassa temperatura (HP/LT), conservata sotto forma di reliquie, seguita da una fase
barrowiana in facies anfibolite, ha permesso di ricostruire 1’evoluzione geodinami-
ca al margine nord-orientale del Duomo Lepontino, dalla subduzione alla collisio-
ne finale.

Daltopiano della Greina - che da il proprio nome alla carta - € uno degli ulti-
mi in Svizzera ad aver conservato il proprio carattere naturale, ragione della sua
importanza nazionale. Grazie all’opposizione della popolazione verso diversi pro-
getti idroelettrici, essa ha acquisito una certa celebrita. La scoperta d’oro nella Sur-
selva, al margine settentrionale della falda del Gottardo, € anch’essa di grande im-
portanza e a suo tempo ha attirato I’attenzione d’imprenditori minerari nel settore
di Val Plattas - Fuorcla da Stavelatsch. La raccolta d’oro piu grande in Svizzera
(1,4 kg) ¢ stata realizzata recentemente nella Val Sumvitg.



RESUMAZIUN

La mesadad dal fegl da atlas geologic Greina € occupa da la part orientala da
la stresa dal Gottard che consista da crappa cristallina polimetamorfica (per gronda
part gnais, schist ed amfibolit) da vegliadetgna prevariszica e variszica, sco era da
crappa magmatica (en particular il granit da Medel, il granodiorit da Cristallina ed
il diorit d’Uffiern) da vegliadetgna postvariszica. Restanzas da la cuvrida autoctona
da sediments mesozoics eén sa conservadas be sco relicts: al nord en la zona da
Garvera (sediments e vulcanits dal paleozoic tardiv fin il giura) al sid en la zona
Greina-Lumbrein (finas rasadas da sediments principalmain dal trias). Las rasadas
da la squama da Carpet interpretesch’ins medemamain sco part da la cuvrida au-
toctona.

Sur la stresa dal Gottard sa chattan ils sediments alloctons e metamorfics da
la zona da Scopi situads sutsur e las squamas da Peiden. Il massiv marcant e stgir
dal Piz Terri consista da metasediments che appartegnan a la zona Piz Terri- Lun-
schania. Larchitectura da questa zona vegn caracterisada da faudas grondas isocli-
nalas (sco p.ex.l’antiforma da Lunschania e la sinforma d’Alpettas). En la part si-
dorientala dal fegl Greina sa chatta la part frontala da la stresa da ’Adula che consi-
sta principalmain da gnais e plat da mica dal paleozoic. Ils schists chaltschinus da
mica da la stresa da Grava furman 'unitad tectonica la pli auta sin il fegl Greina.
Lexistenza da relicts d’ina metamorfosa tempriva d’auta pressiun/bassa tempe-
ratura (HP/LT) ed ina surtratga termica posteriura da facies amfibolitica (tip Bar-
row) schlargian enormamain las enconuschientschas areguard la reconstrucziun da
Pevoluziun da I’'ur al nordost dal dom Lepontic davent da la subducziun enfin a la
collisiun finala.

Degn da vegnir menziuna ¢€ il Plaun la Greina che ha da il num al fegl da ’at-
las geologic e ch’¢ ina da las davosas planiras autas natiralas d’impurtanza naziuna-
la en Svizra. Il Plaun la Greina ¢ daventa renuma causa la resistenza publica cunter
plirs projects idroelectrics. Da gronda impurtanza €n er ils chats d’aur en Surselva
al’'ur nord da la stresa dal Gottard. La regiun Val Plattas - Fuorcla da Stavelatsch ¢
pervia da quai en il focus d’interpresas da minieras. Il chat d’aur en la Val Sumvitg
dad 1,4 kg ¢ il pli grond en Svizra fin qua.



RESUME

La moitié de la région couverte par la feuille Greina comprend la partie ori-
entale de la nappe du Gothard, composée d’un socle cristallin polymétamorphique
antévarisque a varisque (principalement gneiss, schistes et amphibolites) et les in-
trusions postvarisques que sont le Granite de Medel, la Granodiorite de Cristalli-
na et la Diorite d’Uffiern. La couverture sédimentaire autochtone postvarisque de
la nappe du Gothard n’est conservée que sous forme de reliques, représentées au
nord par les roches d’age paléozoique tardif a jurassique de la zone de Garvera et
au sud par une mince bande de roches principalement triasiques, nommée Trias
de Greina-Lumbrein. La série de roches formant 1’écaille de Carpet est également
interprétée comme une partie de cette couverture sé€dimentaire.

La nappe du Gothard est surmontée par la zone du Scopi, métasédiments al-
lochtones du Jurassique précoce a moyen en position renversée, puis par la zone
des écailles de Peiden. Dimpressionnant massif sombre du Piz Terri est taillé dans
les métasédiments de la zone du Piz Terri- Lunschania, dont I’architecture géné-
rale est caractérisée par de grands plis isoclinaux (antiforme de Lunschania et
synforme d’Alpettas). Le coin sud-est de la carte est occupé par la partie frontale
de la nappe de I’Adula, consistant principalement en gneiss et micaschistes pa-
léozoiques. Les calcschistes monotones de la nappe de Grava forment 'unité tec-
tonique la plus élevée du secteur couvert par la feuille Greina. La reconnaissance
d’une premiere phase métamorphique de haute pression et basse température
(HP/LT), conservée sous forme de reliques, suivie d’une phase barrowienne en fa-
cies amphibolite, permet de reconstituer I’évolution géodynamique au bord nord-
est du Lépontin, depuis la subduction jusqu’a la collision finale.

La haute plaine de la Greina - qui donne son nom a la carte - est I'une des
dernieres en Suisse a avoir conservé son caractére naturel, d’oi son importance
nationale. Grace a I’opposition de la population contre plusieurs projets hydro-
électriques, elle a acquis une certaine célébrité. La découverte d’or dans la Sursel-
va, en bordure septentrionale de la nappe du Gothard, revét également une grande
importance et a attiré en son temps I’attention des entrepreneurs miniers dans le
secteur Val Plattas - Fuorcla da Stavelatsch. La plus grande récolte d’or en Suisse
(1,4 kg) a été réalisée récemment dans le Val Sumvitg.



SUMMARY

Half of the area covered by the Greina map sheet is made up of the eastern
part of the Gotthard Nappe which consists of pre-Variscan to Variscan polymeta-
morphic crystalline basement (predominantly gneisses, schists and amphibolites)
and of post-Variscan intrusives. The latter include the Medel Granite, the Cristalli-
na Granodiorite and the Uffiern Diorite. Remnants of the autochthonous sedi-
mentary cover of the Gotthard Nappe are only preserved as relics and in the north
consist of Late Paleozoic to Jurassic sedimentary sequences of the Garvera Zone
and in the south of solely thin mainly Triassic sediments of the so-called
Greina-Lumbrein-Trias. The lithological units of the Carpet Thrust Slice is also re-
garded as part of the autochthonous sedimentary cover.

The Gotthard Nappe is overlain by allochthonous Late to Middle Jurassic
metasediments of the inverted Scopi Zone and the overlying thrust slices of the
Peiden Zone. The prominent, conspicuously dark coloured Piz Terri massif is built
up of metasediments of the Piz Terri- Lunschania Zone whose general overall
architecture is affected by large-scale isoclinal folds (Lunschania antiform and Al-
pettas synform). The southeastern corner of the map area constitutes the northern,
frontal part of the Adula Nappe consisting of Palacozoic gneisses and micaschists.
The rather monotonous calcareous micaschists of the Grava Nappe represent the
highest tectonic unit in the area of the map sheet Greina. Important findings re-
garding the geodynamic evolution at the northeastern rim of the Lepontine dome,
from the onset of subduction to final collision, can be derived from the overlying
relict of an early HP/LT metamorphism and a late amphibolite facies thermal
overprint (Barrow type).

Worth mentioning is the Plaun la Greina, after which the map sheet is named.
It is of national importance and represents one of the last unspoilt Swiss plateaus
and which attained a certain level of popularity due to the public resistance to sev-
eral planned hydroelectric projects. Of additional importance are the gold discov-
eries in the Surselva on the northern edge of the Gotthard Nappe. The Val Plattas -
Fuorcla da Stavelatsch region has therefore drawn the attention of the mining
companies. The recent 1,4 kg gold discovery in the Val Sumvitg is so far the largest
single find in Switzerland.
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EINFUHRUNG

Geographische Ubersicht

Das Gebiet des Blattes 1233 Greina des Geologischen Atlas der Schweiz
1:25000 erstreckt sich iiber den WSW-ENE verlaufenden Hauptkamm der Gott-
hard-Bergkette, mit zahlreichen Erhebungen von iiber 3000 m ii. M., die entspre-
chend vergletschert sind (hochster Gipfel Piz Medel mit 3210 m ii. M.). Ausser auf
der Nordseite des Hauptkammes sind praktisch alle weiteren Gletscher in den
letzten 10 bis 20 Jahren zu Resteismassen zusammengeschrumpft. Die Bergkette
trennt das Vorderrheintal von den nordlichen Tessiner Télern und bildet gleich-
zeitig eine bedeutende Wasserscheide. Wihrend die Gewdasser nordlich und Gst-
lich der Linie Pass Cassatscha - Pass Cristallina - Pass Uffiern - Piz Medel - Passo
della Greina - Crap la Crusch - Piz Terri - Torrone di Garzora iiber den Rhein in
die Nordsee entwissern, fliesst das Wasser der siidlich angrenzenden Einzugsge-
biete ins Mittelmeer. Der tiefste Punkt des vorliegenden Gebiets liegt im Bachbett
des Brenno westlich von Base¢lga auf knapp 1220 m ii. M.

Auf der Nordseite der Bergkette bilden das Val Medel mit den Seitentélern
Val Cristallina und Val Plattas sowie das Val Somvitg, in welches die parallel zum
Alpenhauptkamm verlaufenden Tiler Val Lavaz und Plaun la Greina einmiinden,
tiefe Einschnitte. Die markentesten Tiler auf der Siidseite der Bergkette sind das
in der Verldngerung des Valle di Blenio liegende Val Camadra und das Val Luzzo-
ne. Im Zentralbereich des Kartengebiets erstreckt sich die Plaun la Greina, eine
der letzten naturbelassenen Hochebenen der Alpen, welche in den vergangenen
Jahrzenten Schauplatz der Auseinandersetzungen gegen ein geplantes Stausee-
projekt war.

Das Gebiet des vorliegenden Kartenblattes ist nur in kleineren Dorfern ent-
lang der Lukmanierpassstrasse im Val Medel (Curaglia, Mutschnengia, Platta,
Pardé und Fuorns), im unteren Val Camadra (Baselga, Cozzera und Daigra) und
im hintersten Val Lumnezia (Puzzatsch) besiedelt. Die entlang der Bergkimme
verlaufende Grenze zwischen den Kantonen Graubiinden und Tessin bildet die
Sprachgrenze zwischen dem Rétoromanischen im Norden und dem Italienischen
im Siiden. Lediglich die urspriinglich von den Valsern bestossene Lampertsch Alp
im Lénta in der Silidostecke des Kartengebiets gehort dem deutschsprachigen
Raum an.
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Geologische Ubersicht

Das Gebiet des Atlasblattes Greina umfasst den stidostlichen Teil der Gott-
hard-Decke (Gotthard-Massiv auct.)! und den ihr autochthon auflagernden post-
variszischen Sedimenten der Garvera-Zone und der Carpet-Schuppe, die alloch-
thonen Metasedimente der Scopi-Zone, der Peidener Schuppenzone, der Zone
Piz Terri-Lunschania und der Grava-Decke sowie den nordlichen, frontalen Teil
der Adula-Decke (vgl. Nebenkarte «Tektonische Ubersicht 1:200000»). Fiir einen
generellen geologischen Uberblick des vorliegenden Kartenausschnittes wird auf
die Arbeiten von MERCOLLI et al.(1994), BERGER et al.(2005), NAGEL (2008),
WIEDERKEHR (2009) und GALSTER et al. (2012) verwiesen.

Der siidostliche Teil der Gotthard-Decke (Gotthard-Massiv auct.) wird im vor-
liegenden Gebiet hauptséchlich durch préivariszische Gneise, Schiefer und Migma-
tite aufgebaut, welche zusammen mit den nur lokal auftretenden Metabasika,
Metaultrabasika und Kalksilikatfelseinschliissen die dltesten Gesteine darstellen
und einen gut rekonstruierbaren orogenen Zyklus ordovizischen (kaledonischen)
Alters dokumentieren. Am Siidrand der Gotthard-Decke dominieren préivariszi-
sche Orthogneise des «Streifengneis»-Komplexes (friihsilurische Metagranite)
und Migmatite. Ziige von variszischen Paragneisen und Schiefern charakterisieren
sowohl den Nord- als auch den Siidrand des Kristallins und die sogenannte Laiets-
Zone im oberen Val Cristallina. Mehrere postvariszische Intrusivkérper durch-
schlagen im Kartengebiet das Kristallin und bilden stockférmige Massen im Zent-
ralbereich der Gotthard-Decke (Medel-Granit, Cristallina-Granodiorit und Uf-
fiern-Diorit).

Die Gotthard-Decke wird von autochthonen Sedimenten iiberlagert. Dabei
handelt es sich einerseits am Stidrand um meist sehr geringmaichtige Sedimentab-
folgen der Trias (Greina-Lumbrein-Trias sowie deren westliche Fortsetzung) und
wenige, nur sehr lokal vorkommende friihjurassische Relikte sowie anderseits am
Nordrand um die postvariszischen Metasedimente und Vulkanite jungpaldozi-
schen bis mesozoischen Alters der Garvera-Zone. Die jungpaldozoischen metavul-
kanoklastischen Ablagerungen der im vorliegenden Kartengebiet neu ausgeschie-
denen Carpet-Schuppe werden mit den dltesten Ablagerungen der Garvera-Zone
und der Ilanz-Zone («Ilanzer Verrucano») korreliert und repridsentieren somit
ebenfalls Relikte der autochthonen Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke.

Die der Gotthard-Decke aufliegenden allochthonen triassisch-mitteljurassi-
schen Metasedimente der Scopi-Zone und der dariiber liegenden Peidener Schup-
penzone wurden wahrscheinlich in einer relativ zur Gotthard-Decke siidlicheren,

1 Nach dem heutigen Wissensstand reprisentiert das Gotthard-Massiv die frontale, steil-
gestellte und riickgefaltete Stirn einer Kristallindecke und wird konsequenterweise auf dem vor-
liegenden Atlasblatt und den dazugehorenden Erlduterungen neu als Gotthard-Decke bezeich-
net (s. Ausfiihrungen auf S. 17).
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beckeninterneren Position abgelagert. Die Ausdriicke «gotthardmassivische Sedi-
mentbedeckung» und «gotthardmassivisches Mesozoikum» sollten daher vermie-
den werden, da diese auf die eindeutig widerlegte Interpretation der Scopi-Zone
als normalliegende Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke zuriickgehen.

Die Metasedimente der Zone Piz Terri- Lunschania sind faziell sehr dhnlich
mit denjenigen der Scopi-Zone; ihr ehemaliger Ablagerungsraum befand sich je-
doch weiter siidlich in einer interneren Position, was durch sedimentologisch-stra-
tigraphische und tektonische Untersuchungen belegt wurde. Die Zone Piz Terri -
Lunschania umfasst die autochthone sedimentire Bedeckung des siidlich des Lago
di Luzzone anstehenden «Verrucano-artigen» Gneises, welcher nach der Auf-
fassung von PROBST (1980) die nordliche Fortsetzung des Soja-Verrucanos dar-
stellt. Jiingste stratigraphische Untersuchungen von GALSTER et al. (2010) stellen
eine generelle Verkniipfung mit der Soja-Decke jedoch in Frage und favorisieren
eine «Einwurzelung» zumindest von Teilen der Zone Piz Terri- Lunschania in der
Misox-Zone im Hangenden der Adula-Decke. Die fiir das Kartengebiet charakte-
ristischen Grossfalten Lunschania-Antiform, Alpettas-Synform und Darlun-Anti-
form werden von den Metasedimenten der Zone Piz Terri- Lunschania aufgebaut.

In der Siidostecke des Kartengebiets ist der nordliche, frontale Teil der Adula-
Decke aufgeschlossen, welcher hauptséchlich aus paldozoischen Orthogneisen und
untergeordnet aus Paragneisen, Glimmerschiefern und einzelnen Amphibolit-
ziigen besteht. Die Gesteine der Adula-Decke wurden wihrend der alpinen Ge-
birgsbildung stark verschiefert und unter blauschiefer- bis eklogitfaziellen Meta-
morphosebedingungen tiberpriagt. Der Kontakt zu den nordlich angrenzenden
Metasedimenten der Zone Piz Terri- Lunschania ist intensiv verschuppt.

Die tektonisch hochste Einheit im Kartengebiet ist die Grava-Decke. Sie
besteht aus einer Siidwest-Nordost streichenden, eher monotonen Serie von
vorwiegend kretazischen Kalkglimmerschiefern, die im ehemaligen Wallis-Trog
(nordpenninisches Becken nach STEINMANN 1994) abgelagert wurden. Im Zuge
der alpinen Gebirgsbildung wurden die aus der Misox-Zone iiber der Adula-De-
cke stammenden unterpenninischen Metasedimente um die frontale Adula-Decke
herumgefaltet, so dass sie heutzutage im Val Luzzone im Stirnbereich und im
Raum Olivone weiter siidlich unterhalb derselben zu liegen kommen.

Die geologische Geschichte der im Gebiet von Blatt Greina anstehenden
Gesteine ist von mindestens drei Gebirgsbildungen geprigt. Das Kristallin der
Gotthard-Decke umfasst einen vollstindig rekonstruierbaren ordovizischen (kale-
donischen), gefolgt von einem nur liickenhaft gekldrten karbonen (variszischen)
Gebirgsbildungszyklus mit anschliessendem postvariszischen Magmatismus. Die
alpine Gebirgsbildung ist vor allem in den monometamorphen mesozoischen Se-
dimenten und in der alpin dusserst stark {iberpriagten Adula-Decke dokumentiert.
Relikte der eozédnen, mit der Subduktion assoziierten, druckbetonten Metamor-
phose sind in der Grava-Decke, der Adula-Decke, der Zone Piz Terri- Lunschania
und in der Peidener Schuppenzone iiberliefert. Die anschliessende oligozidne bis
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miozine Barrow-Metamorphose, deren Intensitét in siidliche und siidwestliche
Richtungen von griinschiefer- bis amphibolitfaziellen Bedingungen zunimmt, er-
fasste simtliche Einheiten des Kartengebiets.

Historischer Uberblick

Die regionalgeologische Erforschungsgeschichte des Gebiets von Atlasblatt
Greina ist aufgrund seiner Lage am Nordostrand des Lepontischen Doms und sei-
ner Komplexitit des geologisch-tektonischen Aufbaus, welcher seit dem 18.Jh.
von zahlreichen bedeutenden Gelehrten wissenschaftlich bearbeitet wird, sehr
umfangreich und vielfiltig. Nachfolgend werden lediglich die wichtigsten, das vor-
liegende Kartengebiet betreffende Arbeiten aufgefiihrt. Fiir eine ausfiihrliche
Darstellung, v.a. der élteren Arbeiten wird auf die Zusammenfassungen von JEN-
NY et al.(1923), WINTERHALTER (1930), BAUMER (1964), EGLI (1966) und ETTER
(1987) verwiesen. Die nachfolgende Darstellung der Erforschungsgeschichte er-
folgt nicht streng chronologisch, sondern thematisch gegliedert anhand der von
Norden nach Siiden auftretenden grosstektonischen Einheiten.

Die wahrscheinlich friihesten geologischen Beobachtungen im Gebiet von
Blatt Greina stammen von Placidius a Spescha, einem Pater aus Disentis und
Trun, welcher Ende des 18.Jh. als erster die Gipfel des Piz Terri und des Rhein-
waldhorns (Blatt Olivone) bestieg. Leider ist heute nur sehr wenig liber seine For-
schungen bekannt, da seine Sammlungen und Notizen zum grossten Teil zerstort
wurden (THEOBALD 1860, S.273). Zahlreiche Beobachtungen {iber die Gotthard-
Decke finden sich in den Tagebiichern von A. Escher von der Linth, unter ande-
rem Profilskizzen vom Passo della Greina? und der Alp Sutglatscher im hintersten
Val Sumvitg aus dem Jahre 1844 (WINTERHALTER 1930, S.42).

Das Studium der Gotthard-Decke ging in den Anfangszeiten vom Hauptal-
peniibergang, dem Gotthard-Pass, aus und wurde sukzessive auf beiden Seiten
von diesem ausgedehnt. Grundziige {iber die geologischen Verhiltnisse wurden in
der «Geologie der Schweiz» von STUDER (1851) erldutert. Dabei erwihnt er die
Belemniten- und Crinoidenfunde von J. de Charpentier, C. Lardy und J.C. Escher
von der Linth und folgert daraus als erster das jurassische Alter der Gesteine der
Scopi-Zone und der siidlich angrenzenden Peidener Schuppenzone, welches
durch weitere Fossilfunde (Lago Retico, Val Camadra, Passo della Greina, Crap la
Crusch und Val Canal; ALB. HEIM 1891) sowie am Piz Mundaun ausserhalb des
vorliegenden Kartengebiets (ROTHPLETZ 1895) bestitigt wurde. Die ersten iiber-
lieferten Belemniten- und Gryphéenfunde in der Umgebung der ehemaligen Alp-

2 Auf der aktuellen topographischen Karte (Stand 2009) mit den italienischen und rétoro-
manischen Namen «Passo della Greina/Pass Crap» angegeben.
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hiitte Blengias Miez und im Val Stgira legen auch fiir die Metasedimente der Zone
Piz Terri- Lunschania ein jurassisches Alter nahe (ALB. HEIM 1891).

In der Folge wurde das Gebiet des Blattes Greina von der Gotthard-Decke
ausgehend geologisch bearbeitet. Die friihesten Uberlieferten Beschreibungen,
insbesondere {iber die Mineralvorkommen innerhalb der Gotthard-Decke, gehen
auf VON RATH (1862) zuriick. Die ersten wissenschaftlich fundierten Arbeiten er-
folgten durch voN FRITSCH (1873), welcher das westlich an das Atlasblatt Greina
angrenzende Gebiet zwischen Furka und Val Medel erstmalig detailliert beschrieb
und kartierte. Ende des 19.Jh. wurde das Gebiet des Blattes Greina erstmalig fl4-
chendeckend geologisch aufgenommen und in der Geologischen Karte der
Schweiz im Massstab 1:100 000 dargestellt (ALB. HEIM et al. 1885). Erwdahnenswert
sind die Arbeiten von GRUBENMANN (1890, 1892) iiber die granitischen Gesteine
im Zentralbereich der Gotthard-Decke, insbesondere die ersten Beobachtungen
am Medel-Granit und am Cristallina-Granodiorit. Die umfassendste Darstellung
des geologischen Aufbaus im Gebiet des Atlasblattes Greina inklusive einer ersten
stratigraphischen Beschreibung der Sedimentzone zwischen dem Kristallin der
Gotthard- und demjenigen der Adula-Decke wurde von ALB. HEIM (1891) erarbei-
tet und in ihren Grundziigen bereits korrekt interpretiert. Er beschrieb als erster
bereits eine Art Deckenbildung im Kristallin der Gotthard-Decke (Val Lavaz - Val
Sumvitg). Der nordliche Grenzbereich der Gotthard-Decke wurde durch NIGGLI
(1912) und NIGGLI & STAUB (1914) bearbeitet. Sie erkannten, dass die Garvera-Zo-
ne die autochthone Sedimentbedeckung der nordlichen Gotthard-Decke darstellt
und korrelierten diese mit Teilen der helvetischen Decken.

Die erste detaillierte Arbeit {iber die Petrographie der 6stlichen Gotthard-
Decke erfolgte durch WINTERHALTER (1930). Seine geologische Kartenskizze um-
fasst praktisch das gesamte Kristallin des Kartengebiets und diente als Grundlage
fiir nachfolgende Detailarbeiten (SCHONBACHLER-SEILER 1972, MERZ 1989a,
PETTKE 1991, HAUSLER 1993). Angrenzend an das Arbeitsgebiet von R.U. Winter-
halter entstanden auf der Westseite die Arbeiten von HUBER (1943) und NIGGLI
(1944) und auf der Ostseite die Arbeit von FEHR (1956), die nur in ihrem Randbe-
reich das Gebiet von Atlasblatt Greina betreffen. Geochemische Untersuchungen
an Gesteinen des Gebiets wurden in NIGGLI et al.(1930) und DE QUERVAIN &
FRIEDLAENDER (1942) zusammengefasst und weitere Grundlagen in den Arbei-
ten von SCHONBACHLER-SEILER (1972) und MERZ (1989a) erarbeitet.

Seit den 1960er Jahren erlauben radiometrische Methoden die Bestimmung
von absoluten Altern, wobei nur wenige Gesteine des Kartengebiets untersucht
wurden (GRUNENFELDER 1962, GRUNENFELDER et al. 1964, JAGER et al. 1967, AR-
NOLD 1972, MICHALSKI & SO0M 1990). Weitere Studien erfolgten hinsichtlich der
Metamorphose (NIGGLI & NIGGLI 1965, FREY et al. 1974, BAMBAUER & BERNO-
TAT 1982, BERNOTAT & BAMBAUER 1982, MERZ et al.1989a), der Deformations-
strukturen (KVALE 1957, 1966, STECK 1968, THAKUR 1973, MILNES 1974, 1976,
MERZ & PERSOZ 1992, PETTKE & KLAPER 1992) und der neotektonischen Prozes-
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se (PAVONI 1979, ECKARDT et al. 1983, PERSAUD & PFIFFNER 2004, USTASZEWSKI
et al.2008). Letztere sind ausfiihrlich im siidlichen Aar-Massiv und teilweise auch
im Gebiet von Atlasblatt Oberalppass (NIGGLI et al.2008) untersucht worden und
sind auch im vorliegenden Kartengebiet verbreitet (gut ausgebildet im Val Uffiern).

Im Siiden und Siidosten wird die Gotthard-Decke von miéchtigen allochtho-
nen ultrahelvetischen Sedimentabfolgen tiberlagert, die ihrerseits von unterpenni-
nischen Sedimentserien («Biindnerschiefer») {iberschoben wurden. Ein erstes de-
tailliertes lithologisches Profil durch die Scopi-Zone und die Peidener Schuppen-
zone erarbeitete NABHOLZ (1948) im Querschnitt des Glenners zwischen Ilanz
und Peidenbad und verglich dieses mit den jurassischen Sedimenten der Glarner
Alpen und der Urseren- und Garvera-Zone. Beschreibung, Schichtfolge und tekto-
nischer Aufbau der Metasedimente im Gebiet des Atlasblattes Greina wurden von
zahlreichen Autoren im Detail bearbeitet (FEHR 1956, JUNG 1963, BAUMER 1964,
FREY 1967, ETTER 1987, UHR 0.J.) und bildeten die Grundlage fiir die auf dem vor-
liegenden Kartenblatt dargestellte Gliederung der Scopi-Zone in Stgir-, Inferno-
und Coroi-Formation (BAUMER et al.1961). Zu erwidhnen ist, dass die Lagerung
der Scopi-Zone lange Zeit umstritten war. Wiahrend NABHOLZ (1948) und NAB-
HOLZ & VOLL (1963) eine normale, der Gotthard-Decke autochthon aufliegende
Abfolge postulierten, favorisierten BAUMER et al.(1961), basierend auf lithologi-
schen Vergleichen mit dem Lias der Glarner Alpen sowie den spérlichen Fossil-
funden, eine inverse Lagerung. Detaillierte stratigraphische und strukturgeologi-
sche Untersuchungen durch ETTER (1987) bestitigten die bis heute giiltige Inter-
pretation einer Verkehrtserie.

Die Arbeiten von VOLL (1976), KUPFERSCHMID (1977), PROBST (1980) und
STEINMANN (1994) lieferten weitere wichtige lithostratigraphische und strukturelle
Grundlagen fiir die tektonische Gliederung der Zone Piz Terri- Lunschania und
der Grava-Decke. Hervorzuheben sind insbesondere die geochemischen Analysen
des Gehaltes an organischem Kohlenstoff, aufgrund derer ein kretazisches Alter
fiir die Kalkglimmerschiefer der Grava-Decke angenommen wird (STEINMANN
1994).

Die Erforschungsgeschichte der lediglich in der Siidostecke des Kartenge-
biets anstehenden Stirnregion der Adula-Decke wird wegen des geringen Flidchen-
anteils nur kurz umrissen. Fiir eine umfassende Darstellung wird auf die Arbeiten
von JENNY et al.(1923), EGLI (1966) und LOwW (1981) verwiesen. Bereits HEYD-
WEILLER (1918) und ROOTHAAN (1918, 1919) erkannten den markanten internen
Bau der Adula-Decke, welcher durch Uberschiebungen und Stapelungen mehre-
rer sogenannter «Teildecken» bzw. «Lappen» charakterisiert ist. Ein Meilenstein in
der Erkundung der Adula-Decke stellt die geologische Kartierung von FRISCH-
KNECHT et al.(1923) dar, deren umfassenden und detaillierten Beobachtungen in
JENNY et al.(1923) beschrieben sind und als Grundlage fiir alle nachfolgenden
Arbeiten dienten. Zusétzliche wichtige regionalgeologische Grundlagen der nord-
lichen Adula-Decke wurden insbesondere von MULLER (1958), VAN DER PLAS
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(1959), EGL1 (1966), KLEIN (1976), HEINRICH (1983) und LOw (1987) erarbeitet,
wobei vor allem EGLI (1966) hervorzuheben ist, da er den auf dem vorliegenden
Kartengebiet anstehenden Stirnbereich der Adula-Decke sehr detailliert kartiert
und beschrieben hat.

In jlingster Zeit erschienen mehrere fiir des Gebiet des Kartenblattes Greina
bedeutende Arbeiten. Neue Altersbestimmungen an Allanit und Monazit in den
mesozoischen Metasedimenten bei Curaglia und am Lukmanierpass datierten das
Einsetzen der griinschieferfaziellen Uberprigung auf 32-29 Ma und den amphibo-
litfaziellen Metamorphoseh6hepunkt der sogenannten «Lepontischen Metamor-
phose» im norddstlichen Lepontin auf 19-18 Ma (JANOTS et al.2009). Das iiber-
raschend junge Alter der amphibolitfaziellen Uberprigung am Nordrand des Le-
pontischen Wiarmedoms wurde durch Ar-Ar-Altersbestimmungen an Glimmern
bestitigt (ALLAZ et al.2011, WIEDERKEHR et al.2009). Basierend auf petrologi-
schen, strukturgeologischen und geochemischen Untersuchungen erarbeitete WIE-
DERKEHR (2009) ein neues, detaillierteres Modell der tektonometamorphen Ent-
wicklung der Metasedimente zwischen der Gotthard- und der Adula-Decke. Auf-
grund neuer stratigraphischer Untersuchungen der Zone Piz Terri- Lunschania
priasentierten GALSTER et al. (2010, 2012) eine Neuinterpretation der Tektonik und
der paldogeographischen Rekonstruktion des norddstlichen Lepontins. Petrologi-
sche und strukturgeologische Arbeiten von ZULBATI (2008, 2010) sowie eine auf
neuen Zirkon-Datierungen basierende lithostratigraphische Gliederung von CA-
VARGNA-SANI (2013) lieferten weitere wichtige Erkenntnisse zum Verstdndnis der
geologischen Entwicklung der nordlichen Adula-Decke.



17

STRATIGRAPHIE UND PETROGRAPHIE

HELVETIKUM
GOTTHARD-DECKE (GOTTHARD-MASSIV AUCT.)

Seit bald hundert Jahren wird dariiber diskutiert, ob der KristallinkOrper des
Gotthards als autochthones Massiv oder als aufgeschobene Decke interpretiert
werden soll. Bereits Alb. Heim dusserte seine Zweifel, ob das Gotthard-Massiv den
autochthonen Zentralmassiven zuzurechnen sei oder dem ficherig vorgeschobe-
nen, allochthonen Gewdlbeteil einer Kristallindecke entspricht (ALB. HEIM 1921,
Bd.2, S.215). Basierend auf strukturellen Uberlegungen kam MILNES (1974) als
erster zur Auffassung, dass das Gotthard-Massiv die frontale, steilgestellte und
riickgefaltete Stirn einer Kristallindecke repriasentiert. Diese Interpretation wurde
durch die Resultate des Nationalen Forschungsprojektes (NFP) 20, aus welchen
klar ersichtlich ist, dass das Gotthard-Massiv sowohl auf das Tavetscher Zwischen-
massiv als auch auf das Aar-Massiv liberschoben wurde, bestitigt (PFIFFNER et
al.1990, SCHMID et al.1996). Trotz Kenntnis dieser Fakten scheuen bis heute die
meisten Geologen den Begriff Gotthard-Decke und verwenden mit Vorliebe die
Unsicherheit signalisierende Schreibweise Gotthard-«Massivy, um den Decken-
charakter zum Ausdruck zu bringen. Basierend auf der heutigen Faktenlage wird
in den vorliegenden Erlduterungen und der dazugeh6renden Karte neu der Begriff
Gotthard-Decke verwendet (s.auch BERGER et al.2005). Beim Tavetscher Zwi-
schenmassiv und beim Aar-Massiv, deren Deckencharakter weniger ausgepragt ist,
wird die urspriingliche Schreibweise beibehalten.

Das Kristallin der 6stlichen Gotthard-Decke und dessen autochthone Sedi-
mentbedeckung stellen die dominierende tektonische Einheit im Kartengebiet dar
und lassen sich wie folgt unterteilen:

—  Postvariszische Sedimentbedeckung am Nordrand der Gotthard-Decke (Gar-
vera-Zone)

—  Eingeschuppte postvariszische Sedimente und Vulkanite (Carpet-Schuppe)

— Autochthone mesozoische Sedimente am Siidrand der Gotthard-Decke
(Greina-Lumbrein-Trias und Retico-Schuppen)

—  Kiristallines Grundgebirge

Das Gebiet von Atlasblatt Greina erstreckt sich von Nord nach Siid {iber den
gesamten Querschnitt des Kristallins der 6stlichen Gotthard-Decke und ihrer sedi-
mentdren Bedeckung. Eine Intrusivmasse bestehend aus Medel-Granit und Cris-
tallina-Granodiorit sowie kleineren Stocken von dioritischer, granitischer und apli-
tischer Natur bildet den Zentralbereich der Decke. Nordlich davon liegen mehr-
heitlich Paragneise und Migmatitgneise («Mischgneise», «Injektionsgneise») vor,
stidlich davon dominieren Orthogneise («Streifengneis» s.1.). Mehrere Ost-West
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verlaufende Gesteinsziige mit sedimentirem Charakter, teilweise mit amphiboliti-
schen Einlagerungen, sind in den erwidhnten Gneisen eingeschaltet. Eine Korrela-
tion dieser Gesteinsziige mit den Zonen westlich der Intrusivmasse (im Gebiet
von Atlasblatt Oberalppass, HUBER 1943) ist nicht evident. Ein Vergleich wurde
bereits durch WINTERHALTER (1930) angestellt, wobei dieser nicht schliissig er-
scheint. Weitere Vergleichsstudien liegen nicht vor.

Das Kiristallin der Gotthard-Decke wird sowohl im Norden als auch im Sii-
den von postvariszischen Gesteinen mit stratigraphischem Kontakt iiberlagert.
Wihrend diese Sedimentbedeckung am Nordrand der Gotthard-Decke méchtige
spitpaldozoische-mesozoische Sedimente und Vulkanite der Garvera-Zone um-
fasst, ist am Siidrand eine nur geringméchtige, vorwiegend aus triassischen Sedi-
menten bestehende, autochthone Bedeckung erhalten. Basierend auf lithologi-
schen Vergleichen mit der Garvera-Zone werden die eingeschuppten spatpaldozoi-
schen Gesteine der Carpet-Schuppe in den Flanken des Piz Cavel ebenfalls als Teil
der Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke interpretiert. Die autochthonen tri-
assischen Sedimente (Greina-Lumbrein-Trias) am Siidrand der Gotthard-Decke
besitzen zwischen der Alp Ramosa im Nordosten bis zum Pian Geirétt im oberen
Val Camadra eine Michtigkeit von bis zu 200 m und umfassen mit der Mels-, R6ti-
und Quarten-Formation die gesamte triassische Abfolge. Die westliche Fortset-
zung der autochthonen Greina-Lumbrein-Trias kann entlang der Retico-Storung
vom nordlichen Val Camadra {iber den Lago Retico bis in die Umbiegung der Sco-
pi-Mulde im Val Rondadura (Blatt Oberalppass) als diinner, tektonisch stark aus-
gewalzter Triaszug verfolgt werden. Entlang des Uberschiebungskontaktes der da-
riiberliegenden Scopi-Zone treten zusitzlich an wenigen Stellen eingeschuppte
Spédne friihjurassischer Sedimente auf (Retico-Schuppen; BAUMER 1964, FREY
1967, ETTER 1987), welche wahrscheinlich Relikte der urspriinglichen jurassischen
Sedimentbedeckung der Gotthard-Decke reprisentieren. Die jlingeren Sedimente
fehlen; sie wurden abgeschert und bilden heute einen Teil der helvetischen De-
cken. Die bis auf die Trias «entblosste» Gotthard-Decke wurde von verkehrtliegen-
den ultrahelvetischen Sedimente der Scopi-Zone iiberschoben («Substitution de
la couverturey).

Generell taucht die Gotthard-Decke gegen Osten unter die verkehrtliegende
Sedimentabfolge der Scopi-Zone ab. Von Siiden steigt das Kristalline Grundgebir-
ge treppenstufenartig an, was im Kartengebiet durch die «Greina-Einmuldung»
nordlich der steil nach oben aufgeschuppten Kristallinlamelle bei der Cima di Sas-
sina (Sassina-Span) deutlich zu erkennen ist (s.Taf.1, Profil 3). Eine weitere Stufe
befindet sich in der Gegend um den Lukmanierpass im Gebiet der westlich und
siidwestlich angrenzenden Blitter Oberalppass und Ambri-Piotta. Tendenziell wer-
den die steilstehenden, teilweise nach Norden hin iiberkippten alpinen Strukturen
von Westen nach Osten hin kontinuierlich flacher (FREY 1967).

Im Val Medel herrscht die von etlichen Autoren beschriebene Facherstruktur
der Gotthard-Decke noch vor, geht aber stlich des Val Plattas in eine flachliegen-
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Fig.1: Linsenformiger Serpentinitaufschluss im Val la Puoza (Koord.2703.730/1160.280).
Foto S. Vogeli.

de Deckenstruktur iiber, wie sie bereits ALB. HEIM (1891), NIGGLI & STAUB (1914)
und spiter auch WEBER (1922, auf seiner tektonischen Ubersicht des Wurzelge-
biets der helvetischen Decken) angedeutet haben. Diese Deckenstruktur ist deut-
lich an den flachliegenden Planargefiigen am Ubergang Val Plattas - Val Lavaz und
im Val Sumvitg zu erkennen. Im Gebiet Fuorcla da Lavaz - Fuorcla da Vallesa -
Fuorcla da Stavelatsch werden die flachliegenden Gesteine (Bédnderamphibolit,
Para- und Orthogneis) als prialpine Uberschiebungsstruktur variszischen Alters
interpretiert (s. Nebenkarte «Tektonische Ubersicht 1:200000»), die in den vorlie-
genden Erlduterungen neu als «Santeri-Lappen» bezeichnet wird (s. S. 115).

Basische und ultrabasische Gesteine

S Serpentinit

Grossere Serpentinitvorkommen sind im Gebiet von Atlasblatt Greina keine
vorhanden. Die im Val la Puoza vorkommenden, max.12 m langen Serpentinitlin-
sen (Fig.1, Schwerpunktkoord.2709.500/1162.200) wurden bereits von WINTER-
HALTER (1930) beschriebenen. Es handelt sich dabei um serpentinisierte ultrabasi-
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Fig.2: Bruchstiick des Binderamphibolits vom Piz Santeri. Lai Encarden (Bildbreite ca.0,5 m).
Foto S. Vogeli.

sche Linsen. Zusitzlich erwdhnt ALB. HEIM (1891, S.227) in seiner Beschreibung
des siidlich des Cristallina-Granodiorits verlaufenden Biotit-Plagioklasgneiszugs
(Gyp) Piz Cristallina - Piz Valdraus - Piz Cugn das Vorhandensein von massigem
Amphibolit in Begleitung von Partien, die er als serpentinisierten Gabbro interpre-
tierte. Eine genauere Lokalisierung dieser Aufschliisse war jedoch nicht méglich.

A Amphibolite i. Allg.

Massige Amphibolite treten meist linsenformig und in unterschiedlicher
Grosse (Meter bis mehrere Dekameter) sowohl in den variszischen wie auch in
den privariszischen Paragneisen auf. Die dunklen Amphibolite setzen sich mehr-
heitlich aus griin-brauner Hornblende und Plagioklas sowie aus Quarz, Zoisit, Bio-
tit und Chlorit als weitere Bestandteile zusammen. Granat tritt nur untergeordnet
auf. Diese massigen Amphibolite werden als basische Magmatite interpretiert.

In den variszischen Glimmergneisen und -schiefern der Laiets-Zone (s. Defi-
nition S.36) treten Amphibolite auch als ausgedehnte Lagen auf, wobei zwischen
den Amphiboliten und dem Nebengestein meist fliessende Uberginge vorliegen,
mit Amphibolgneis und Amphibol fiihrendem Biotit-Serizit-Gneis als Zwischen-
stufen. Granat flihrende Biotit-Serizit-Gneise und -Schiefer finden sich im selben
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Gesteinsverband wie diese Amphibol fiihrenden Gesteine. Bei diesen Amphiboli-
ten kann ein sedimentirer Ursprung angenommen werden.

A, Granatamphibolit

Granatamphibolit wurde in nur einem Aufschluss im Bachbett der Plaun
Grond (Koord.2710.220/1160.570) innerhalb der variszischen Paragneise der
Laiets-Zone vorgefunden. Es handelt sich um einen sehr kleinrdumigen Auf-
schluss von ca.1 m? Grosse und ist somit von untergeordneter Bedeutung. Von
WINTERHALTER (1930) werden weitere Vorkommen von Granatamphibolit beim
Glatscher da Lavaz erwidhnt. Moglicherweise handelt es sich um die am Kontakt
zum grobaugigen «Streifengneis» («nordlicher Augengneis») vorkommenden Gra-
nat und Hornblende fiihrenden Paragneise.

Ay Bdinderamphibolit

Der Amphibolit des «Santeri-Lappens» (s. Definition S.115) ist mehrheitlich
als Binderamphibolit mit unterschiedlich méichtigen leukokraten Bindern ausge-
bildet (Fig.2). Aufgrund der lagigen Ausbildung und dem Fehlen von «Injektions-
erscheinungen» kann von einem sedimentéiren Ursprung dieses Banderamphibo-
lits ausgegangen werden. Darin eingelagert sind aber auch basische Magmatite
moglich. Nordlich der Camona da Medel CAS ist der Banderamphibolit meist
subhorizontal gelagert, kann aber auch deutlich verfiltelt in Erscheinung treten.

Im Vergleich zu den dunklen, massigen Amphibolitlinsen (A) setzt sich der
Binderamphibolit aus denselben Bestandteilen zusammen, wobei die hellen Kom-
ponenten jedoch bis zu 50% der Gesteinsmasse ausmachen kénnen. Aufgrund von
Beobachtungen im Schutt des Gebiets Lai Encarden - Alp Lavaz kénnen die Bian-
deramphibolite lokal Granat fiihren. Im Zuge der Feldarbeiten konnte jedoch kein
anstehendes Vorkommen von Granat fiihrendem Bédnderamphibolit, wie in WIN-
TERHALTER (1930) beschrieben, gefunden werden.

Der Banderamphibolit des «Santeri-Lappens» kann mit dem Amphibolitzug
siidlich der Granitintrusionen korreliert werden. Dieser ist im Bereich des Glat-
scher da Valdraus ebenfalls als Binderamphibolit ausgebildet. Diese Interpretation
wurde bereits in der tektonischen Ubersichtskarte von WEBER (1922) angedeutet.

Privariszische Paragneise

Die pravariszischen Paragneise konnen in unterschiedliche Einheiten geglie-
dert werden (G, und Gy,). Hauptmerkmale zur Unterscheidung sind in erster Li-
nie das optische Erscheinungsbild, aber auch die Mineralzusammensetzung. Im
Gebiet von Atlasblatt Greina sind folgende privariszische Paragneisziige ausge-
schieden:

—  Paragneiszug Crap Stagias - Fuorcla da Vallesa - Piz Rentiert: Dieser Zug be-
steht vorwiegend aus (Muskovit-)Biotit-Plagioklasgneisen (G,), die von Wes-
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ten nach Osten zunehmend rotlicher anwittern und so von den iibrigen Para-
gneisen recht gut unterschieden werden konnen. Eine Korrelation zu einem
Gesteinszug 0stlich des Val Sumvitg war nicht moglich. Augenfillig fiir die-
sen Paragneiszug ist das gehdufte Auftreten von Pegmatiten.

—  Zwischen Val Medel und Fuorcla da Vallesa wird die oben erwdhnte Einheit
durch einen markanten Phyllitzug begleitet, der beiderseits des Crap Stagias
und im Talboden des Val Plattas mehrere Dekameter méchtig ist und west-
lich wie auch 6stlich davon in mehrere Phyllitziige aufsplittert und diffus ver-
schwindet (Fig. 3).

—  Paragneiszug Val Lavaz - Val Sumvitg: Die Paragneise (Gy,) unmittelbar nérd-
lich der Granitintrusion sind etwas heller als die ersteren. Auch diese Gneise
weisen lokal eine ungewohnliche Anreicherung von Pegmatiten auf.

—  Paragneiszug Piz Cristallina - Piz Valdraus - Piz Cugn: Dieser bereits von WIN-
TERHALTER (1930) beschriebene Paragneiszug (Gy,) erstreckt sich entlang der
Granitintrusion und vereint sich im Val Sumvitg mit dem vorgéngig erlduter-
ten Paragneiszug Val Lavaz - Val Sumvitg.

Grundsitzlich werden im Kartengebiet die zwei letzteren Einheiten zusam-
mengefasst (Gp,), da eine eindeutige Abgrenzung an der ostlichen Talflanke des
Val Sumvitg nicht méglich ist. Dennoch ist zu erwdhnen, dass einerseits im siidli-
cheren Paragneiszug Piz Cristallina - Piz Valdraus - Piz Cugn verbreitet Amphibo-
lit und Hornblende fiihrende Gneise vorkommen, wihrend solche im nordlich der
Granitintrusion liegenden Paragneiszug Val Lavaz - Val Sumvitg nur als kleinrdu-
mige Linsen vorgefunden wurden. Anderseits sind Pegmatite im nordlicheren Pa-
ragneiszug weit verbreitet, wohingegen diese in den siidlicheren Paragneisen we-
niger bis kaum in Erscheinung treten. Aufgrund fehlender mikroskopischer Unter-
suchungen erfolgte die auf der Karte dargestellte Unterteilung der priavariszischen
Paragneise (G, und Gy,) in erster Linie basierend auf dem makroskopischen Er-
scheinungsbild und weniger unter Beriicksichtigung des Plagioklas-Chemismus,
wie dies in den Erlduterungen zum westlich angrenzenden Atlasblatt Oberalppass
beschrieben ist (vgl. NIGGLI et al.2008).

Gy Helle und dunkle Biotit-(Granat-)Plagioklasgneise

Von den weiter unten erlduterten Gneisen (G,) unterscheiden sich diese
nicht wesentlich, am ehesten durch das Fehlen bzw. geringere Auftreten von
grobblattrigem Muskovit und die helleren Anwitterungsfarben. Siidlich der Gra-
nitintrusion kdnnen diese aber auch stellenweise rotlich bis rostig anwittern. Un-
tersuchungen an zwei Diinnschliffen deuten an, dass der Plagioklas, analog den
Befunden im Gebiet von Blatt Oberalppass einen basischeren Chemismus (Ande-
sin-Labrador) aufweist. Eine Probe von der Alp Cugn enthielt reichlich Granat.
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K Kalksilikatfels

Kalksilikatfels wurde an nur zwei Stellen vorgefunden: 6stlich des Glatscher
da Lavaz (Koord.2715.000/1164.920) und westlich des Piz Gaglianera (Koord.
2716.075/1165.190). Beide Vorkommen sind mit grosseren, von grobaugigem
«Streifengneis» umgebenen Paragneislinsen (Gy,) assoziiert. Neben Marmorlin-
sen und -schlieren treten rétliche bis griinliche Granat und/oder Epidot fiihrende
Felse auf. Im Diinnschliff erwiesen sich die Marmorlinsen als ein feink6rniges Ge-
menge von Kalzit, Quarz, Hellglimmer und Epidot-Zoisit, lokal tritt auch Turma-
lin auf.

Hornblende fiihrender Biotit-(Granat-)Plagioklasgneis

Im weitesten Sinne handelt es sich um dasselbe Gestein (Gy,) Wie vorgingig
erldutert, jedoch mit einem unterschiedlichen Gehalt an Hornblende und teilwei-
se grossere Anreicherung von Biotit. An verschiedenen Stellen wittert dieses Ge-
stein ausgeprigt rostig an, was vermutlich auf einen hoheren Biotit- und Erzgehalt
zuriickzufiihren ist. Beim Glatscher da Lavaz, am Kontakt zum grobaugigen «Strei-
fengneis», flihrt das Gestein auch Granat, welcher lokal einen Durchmesser von
bis zu 1 cm aufweisen kann (Koord.2715.020/1164.930 und 2714.900/1165.030).

G, Dunkle (Muskovit-)Biotit-Plagioklasgneise

Charakteristisch fiir diese fein- bis mittelk6rnigen, briaunlich bis rétlich an-
witternden Gneise ist das lokale Auftreten von grobblittrigem Muskovit. Augen-
fillig ist das verbreitete Auftreten von Pegmatitadern, die mehrheitlich schiefe-
rungsparallel in den Gneisen eingelagert sind, aber auch diskordant zur Schiefe-
rung vorkommen und somit als «Injektionen» interpretiert werden. Diese Gesteine
bilden den Paragneiszug Crap Stagias - Fuorcla da Vallesa - Piz Rentiert.

Diinnschiefriger bis phyllitischer (Muskovit-)Bioit-Plagioklasgneis

Bereits von WINTERHALTER (1930) wurde dieser priagnante Phyllitzug, der
sich vom Val Medel bis ins Val Lavaz erstreckt, auskartiert. Der Phyllit ist mehr-
heitlich wenige Meter bis Dekameter méchtig und erreicht im Talboden des Val
Plattas die grosste Machtigkeit (Fig.3). Am westlichen Hang des Val Medel ist die-
ser Phyllitzug nur undeutlich zu verfolgen da er sich in mehrere geringméchtige
Zige aufgliedert (NIGGLI 1944). Nach Westen (Blatt Oberalppass) ist keine Fort-
setzung mehr festzustellen.

Wo aufgeschlossen, wittert das Gestein gelblich bis rostfarbig an, was auf
Erzanreicherungen zuriickzufiihren ist. Zu erwihnen ist in diesem Zusammen-
hang der auffillig hohe Gehalt an Pyrit, welcher im Val Plattas bis mehrere Zenti-
meter grosse Phinokristalle bildet. Die Ahnlichkeit dieses Phyllitzuges mit den
Gold flihrenden Schieferserien in der Lukmanierschlucht bewog kanadische Berg-
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Fig.3: Diinnschiefriger bis phyllitischer (Muskovit-)Biotit-Plagioklasgneis (Phyllitzug) im Val
Plattas (Koord.2710.780/1168.190). Foto S. Vogeli.

bauunternehmen im Val Plattas zwei Sondierbohrungen von bis zu 200 m Linge
auszufiihren. In jlingerer Zeit kamen Bestrebungen in Gange, diesen potenziell
goldhaltigen Phyllitzug mit weiteren Sondierungen zu untersuchen (KRUMMEN-
ACHER 2008, PEANDER & JANS 2013).

Nach Ansicht der Autoren stellt dieser Phyllitzug keine eigenstidndige Ge-
steinseinheit dar. Es diirfte sich demzufolge um eine stirkere Zerscherung inner-
halb der bereits schiefrigen Paragesteinseinheit (G,) handeln. Die Vererzung wird
mit hydrothermalen Prozessen erklart.

Priivariszische Migmatitgneise

Friihere Autoren beschrieben die nordlich des eigentlichen «Streifengneises»
vorkommenden Gesteine entweder als «Mischgneise», «chorismatische Gneise»
oder «Injektionsgneise» (HUBER 1943, NIGGLI 1944), oder sie ordneten diese wie
WINTERHALTER (1930) allgemein den Orthogneisen zu («streifige Gneise» und
«Injektionsgneise» zusammengefasst), ohne auf deren Natur und Ursprung einzu-
treten.
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Fig.4: Lagiger bis schlieriger migmatitischer Glimmer-Alklalifeldspat-Plagioklasgneis im Val

Uffiern (Bildbreite jeweils ca.1,5m). Links: Schlieren von dunklem Paldosom innerhalb von hel-

lem, granitischem Leukosom (Koord.2711.010/1162.850). Rechts: Lagen von hellgrauem, lokal
mehrphasig verfaltetem Leukosom (Koord.2712.300/1161.100). Fotos S. Vigeli.

In der Darstellung der Gotthard-Decke durch MERCOLLI et al. (1994) werden
diese eher monoton ausgebildeten proterozoischen bis kambrischen Sedimentge-
steine, die in unterschiedlichem Masse durch migmatitische Prozesse verindert
wurden, als Migmatite zusammengefasst. Analog zu den Vorkommen im angren-
zenden Gebiet von Blatt Oberalppass werden diese Gesteine als privariszische
Migmatitgneise bezeichnet.

Die innerhalb des «Streifengneises» vorkommenden Migmatitgneise im Val
Uffiern und im Val Camadra (G,) werden von den nordlichen Migmatitgneisen
(G) getrennt behandelt, obwohl diese moglicherweise gleichaltrig sind. Die nordli-
chen Migmatitgneise haben einen eher streifigen Charakter, typisch migmatitische
Texturen sind weniger hiufig anzutreffen als z.B. im Val Uffiern. Dies erklért auch
die frithere Zuordnung dieser Gesteine zu den streifigen Gneisen (WINTERHAL-
TER 1930). Der unterschiedliche Charakter ist moglicherweise auf die geringere
Verwitterung und die besseren Aufschlussverhiltnisse im Val Uffiern zuriickzu-
flihren.
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Gy Migmatitischer Glimmer-Alkalifeldspat-Plagioklasgneis, meist
lagig-schlierig bis nebulitisch, lokal homogenisierter «Mischgneis»
(Migmatit des Val Uffiern - Val Camadra)

Der Migmatit ist meist lagig bis schlierig ausgebildet (Fig.4), es sind aber
auch nebulitische Texturen verbreitet. Lokal reicht die Migmatisierung bis zur
vollkommenen Homogenisierung zu einer aplitischen Grundmasse (Koord.
2712.500/1161.240 und 2718.000/1165.310). Das hellgraue, hdufig mehrphasig ver-
faltete Leukosom mit granitoider Zusammensetzung ist im Aufschluss deutlich er-
kennbar und bildet die fiir diesen Migmatit charakteristische Erscheinung (Fig. 4).
Makroskopisch erkennbar sind, neben Quarz, der auffillig weisslich hellgriine Pla-
gioklas und der weisse Alkalifeldspat. Hellglimmer und Biotit bilden unorientierte
Schuppen. Die Riander des Leukosoms sind stark an Biotit angereichert und scharf
vom umgebenden Paldosom abgetrennt. Im Gegensatz zum Leukosom ist das
mittel- bis feinkdrnige Paldosom reicher an Biotit, deutlich foliiert und fiihrt weis-
sen Plagioklas.

Zum Migmatit des Val Uffiern - Val Camadra wird ebenfalls der von PETTKE
(1991) ausgeschiedene gleichkornige granitoide Gneis gerechnet. Dieser wird als
mogliches Ausgangsgestein beschrieben, welches nachtriglich migmatitisiert wur-
de. Er diirfte somit ein pri-«Streifengneis»-Alter besitzen, sofern man davon aus-
geht, dass die Migmatitbildung vor der Intrusion des «Streifengneises» erfolgte.

Die von WINTERHALTER (1930) ausgeschiedene «Uffiern-Zone», welche sich
vom Val Cristallina bis zum Pass d’Uffiern erstreckt und von ihm als Paragesteins-
serie angesprochen wurde, konnte als solche nicht nachvollzogen werden. An etli-
chen Stellen treten eindeutige Migmatite auf. Zudem wird diese Zone durch einen
hellen quarzitisch-aplitischen Gneis aufgebaut, der weder mit den Paragneisen der
Laiets-Zone (Py, S.36) noch mit dem Paragneiszug Piz Cristallina - Piz Valdraus -
Piz Cugn (Gy,) korreliert werden kann. Abgesehen vom westlichen Teil (Val la
Puoza) ist demzufolge die «Uffiern-Zone» nach WINTERHALTER (1930) eher den
Migmatiten als den Paragneisen zuzurechnen. Denkbar wire somit, dass diese die
ostliche Fortsetzung der Piz-Fuorcla-Zone darstellt (s. Blatt Oberalppass). Zu er-
wihnen ist hier, dass am Ostende der Piz-Fuorcla-Zone auch ein braunlich anwit-
ternder Granat fiihrender Gneis vorliegt, welcher eher einem Paragneis als einem
Migmatitgneis zuzuordnen wiren. Dieser Paragneis konnte das westliche Pendant
der Paragneise im Val la Puoza darstellen. Eine weitere Analogie wére das Vor-
kommen von Serpentinit in beiden Zonen.

Quarzitische Varietdt

PETTKE (1991) erwdhnt im n6rdlichen Val Camadra stidwestlich Pian Geirétt
Vorkommen von hellglimmerreichem Quarzgneis mit wenig oder keinem Feld-
spat innerhalb des «Streifengneises». Diese heben sich wegen ihrer hellgriinlich
weissen Farbung vom Umgebungsgestein deutlich ab. Grobkornige Varietdten
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konnen rotviolette, bis 1cm grosse Quarz-Komponenten aufweisen (Koord.
2714.320/1162.175). Es kommen aber auch gleichkornige, Feldspat fiihrende Varie-
taten vor.

Ein dhnliches Gestein tritt auch im Bereich der «Uffiern-Zone» von WINTER-
HALTER (1930) und an verschiedenen Stellen auf der Siidseite des Val Uffiern auf
(Nachbarschaft der Laiets-Zone), wobei dieses quarzitisch aussehende Gestein in
der Regel Feldspat (Plagioklas und Kalifeldspat) fiihrt. Dieses kann als «Strei-
fengneis» mit aplitartiger, korniger Struktur (vgl. Atlasblatt Oberalppass) oder als
teilweise migmatitisch tiberpriagter Gneis interpretiert werden. Im Gebiet von At-
lasblatt Oberalppass bildet dieser aplitartige Gneis oft die Randzone des «Strei-
fengneises», er kann aber auch in dessen Inneren auftreten. Im siidlichen Val Uffi-
ern kommt dieser insbesondere im Liegenden der Laiets-Zone vor. Ein sedimen-
tiarer Ursprung erscheint aber aufgrund makroskopisch erkennbarer lithologischer
und mikrostruktureller Aspekte eher unwahrscheinlich, und fiir eine «Verwitte-
rungszone» sind diese eher zu méchtig. Aufgrund der im Geldnde erkennbaren
Feldspite wird dieses Gestein auf der vorliegenden Karte trotz ihrer Ahnlichkeit
zur quarzitischen Varietit als migmatitischer Glimmer-Alkalifeldspat-Plagioklas-
gneis (Gy) dargestellt.

G Heller migmatitischer Glimmer-Alkalifeldspat-Plagioklasgneis,
lagig bis streifig

Im Gebiet Val Medel - Crap Stagias - Val Plattas ist der migmatitische Gneis
relativ monoton ausgebildet und weist mit wenigen Ausnahmen eine durchwegs
streifige bis lagige Textur auf. Biotit und Muskovit sind grobblittrig und bilden
hiufig liickenhafte Hiillen um die Feldspat- und Quarzkorner oder zusammen-
hingende Lagen. Feldspat ist als kornige, grauweisse, augige oder lagenformige
monomineralische Aggregate, welche oft in Form von Hockern und Flecken her-
auswittern, erkennbar. Zwischen Pardé und Platta im Val Medel ist der migmatiti-
sche Gneis augig ausgebildet. Der augige Charakter des 0stlich des Val Plattas auf-
tretenden Gneises ist auf die langgezogene, zigarrenformige Textur zuriickzufiih-
ren.

Diese Einheit wird in den Arbeiten von HUBER (1943) und NIGGLI (1944) als
«Mischgneis» bezeichnet, der aufgrund des Mineralbestands teils Ortho-, teils
aber auch Paracharakter aufweist. So treten Na-Alkalifeldspéte auf, die in den
glimmerreichen Paragneisen sonst fehlen. Es ist davon auszugehen, dass es sich
um urspriinglich sedimentidre Gesteine handelt, die durch partielle Aufschmel-
zung (Anatexis) umgewandelt wurden. NIGGLI (1944) weist aber auch auf Analo-
gien zum «permokarbonen» Psammitgneis hin, in welchem reichlich Na-Alkali-
feldspat vorkommt.
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Fig.5: Psephitische Varietit des Migmatitgneises am Crap Stagias (Koord.2709.260/1168.670).
Die hellen Komponenten reprdsentieren wahrscheinlich zerscherte aplitisch-migmatitische
Lagen (Breite Klemmbrett ca.25 cm). Foto S. Vogeli.

Grobaugige Varietdt (Fuorns)

Bei Fuorns westlich des Rein da Medel (Koord.2707.750/1166.370) liegt ein
grobporphyrischer Gneis vor. Der als Perthit ausgebildete Kalifeldspat kann eine
Grosse von bis zu 8 cm aufweisen. Im Diinnschliff sind hellbraun pleochroitischer
Biotit sowie Granat erkennbar.

Psephitische Varietdt (Crap Stagias)

Entlang der Strasse zur Forsthiitte am Crap Stagias findet sich ein ausgespro-
chen «konglomeratischer» Gneis (Fig.5). Ob es sich tatsdchlich um Fremdkompo-
nenten oder um eine zerscherte aplitisch-migmatitische Textur handelt, konnte
nicht schliissig beantwortet werden. Die Autoren gehen davon aus, dass eher
Letzteres zutrifft.

Privariszische Orthogneise («Streifengneis» s.1.)

Die liberwiegend aus Orthogneisen bestehende Zone siidlich der postvariszi-
schen Intrusionskorper wird von WINTERHALTER (1930) als «Zone der streifigen
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Gneise» bezeichnet, analog der heutigen generellen Zuteilung dieser Gesteinsart
zum «Streifengneis» als Uberbegriff oder Sammelname fiir unterschiedlich ausge-
bildete Orthogneise. Der Name «Streifengneis» geht auf das in diesen Gesteinen
weit verbreitete flach liegende streifige Linear zuriick. WINTERHALTER (1930) weist
auch darauf hin, dass dieser Gneis im Gebiet von Atlasblatt Greina deutlich grob-
korniger ausgebildet ist als westlich des Val Medel. Zum «Streifengneis» zihlte er
den prévariszischen Migmatit nordlich der Granitintrusion, welcher in Analogie
zum westlich angrenzenden Atlasblatt Oberalppass auf der vorliegenden Karte
neu als Migmatitgneis (G) dargestellt wird.

Im Detail besteht der sogenannte «Streifengneis» aus mannigfaltigen Varie-
tdten von Gneisen mit unterschiedlicher Zusammensetzung und Gefiige, die ge-
geneinander kaum abzugrenzen sind und teilweise innerhalb weniger Meter ihr
Aussehen deutlich dndern, so dass eine eindeutige Abgrenzung zu den Migmati-
ten oder den Paragneisen z.T. kaum moglich ist. Nebulitische Bereiche innerhalb
des «Streifengneises» wurden auch von SERGEEV & STEIGER (1998) beschrieben.
Einzig der nachfolgend beschriebene «Streifengneis» mit grobaugiger Textur
(«nordlicher Augengneis») weist eine gewisse Homogenitit {iber eine grossere la-
terale Ausdehnung auf.

Der Mineralbestand und Chemismus des «Streifengneises» ist granitisch bis
granodioritisch (LABHART 1977). Es wird allgemein angenommen, dass es sich da-
bei um Gesteine einer pravariszischen Intrusion handelt. Diese Intrusion - das so-
genannte «Streifengneis-Ereignis» - diente als relativer Altersfixpunkt in der Ent-
wicklung der Gotthard-Decke und fiihrte zur Zweiteilung der Gneisserien in «vor-
streifengneisische» und «nachstreifengneisische» (HUBER 1943, NIGGLI 1948,
NIGGLI et al.2008). Neuere U-Pb-Altersbestimmungen ergaben ein spatordovizi-
sches bis friihsilurisches Intrusionsalter von 440-450 Ma (ARNOLD 1970, BOSSART
et al. 1986, SERGEEV & STEIGER 1996, 1998); das Gestein wird demzufolge in den
jlingeren Arbeiten als spédtordovizischer Metagranit bzw. Late Ordovician (meta-)
granitoid bezeichnet? (MERCOLLI et al.1994).

Der vermeintlich einheitliche Gesteinskomplex beinhaltet moglicherweise
nicht nur die granitischen Intrusionsgesteine, sondern auch dltere Orthogneise des
ehemaligen Grundgebirges, in welche der granitische Protholith eingedrungen ist.
Wihrend der Kartierung wurde versucht, diese moglicherweise vom «Streifen-
gneis» abgetrennt auszuscheiden. Eine eindeutige Grenzziehung war jedoch nicht
moglich. Im Allgemeinen besitzen diese &lteren Orthogneise oft einen migmatiti-
schen Aspekt, weshalb sie mit dem Migmatit des Val Uffiern - Val Camadra (Gy)
zusammengefasst wurden. Eindeutige Migmatite sind aber oft nur an jungen Auf-
schliissen, d.h. im Schwundbereich der Gletscher, deutlich als solche zu erkennen.

3 Gemiss der aktuellen Zeitskala der International Commission on Stratigraphy (ISC,
http://stratigraphy.org) muss heute von friihsilurischem Metagranit bzw. Early Silurian meta-
granitoid gesprochen werden.
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Fig.6: Augengneis mit «vorstreifengneisischem» Alter innerhalb der prévariszischen Paragneise
siidostlich des Piz Rentiert (Koord.2716.290/1168.440, Bildbreite ca. 1 m). Foto S. Vogeli.

Gut erhaltene, grossere Aufschliisse solcher Migmatite sind westlich des Sasso
Lanzone im Val Uffiern vorhanden (Koord.2712.300/1161.200). Bereits PETTKE
(1991) hatte verschiedene Gesteinstypen ausgeschieden, die aufgrund von Kontakt-
erscheinungen ein unterschiedliches Alter aufweisen miissen.

Neben dem «Streifengneis» s.str. werden zusitzlich die «vorstreifengneisi-
schen» Orthogneise in den Hiangen des Piz Rentiert und der stockartig ausgebilde-
te Biotit-Granitgneis der Alp Ramosa (FEHR 1956) zu den prévariszischen Ortho-
gneisen («Streifengneis» s.1.) gezihlt.

GO Orthogneise i.Allg., z.T. augig

Rund um den Piz Stavelatsch - Piz Rentiert, aber auch an Aufschliissen Ost-
lich des Val Sumvitg treten innerhalb der privariszischen Paragneise (G, und Gy,)
Gneise mit ausgesprochenem Orthocharakter auf (Fig. 6). Auf der Stidseite des Piz
Stavelatsch - Piz Rentiert und auf der Alp Rentiert Dadens sind diese als Augen-
gneis ausgebildet. Wie die privariszischen Paragneise wird dieser Augengneis
deutlich von Pegmatitadern durchschlagen. Unter der Annahme, dass diese Peg-
matite dlter als der «Streifengneis» sind, kann es sich bei den fraglichen Vorkom-
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men somit kaum um Einschuppungen von «Streifengneis» handeln. Sie wurden
deshalb auf dem vorliegenden Kartenblatt als eigenstindige Einheit ausgewiesen.

Der auf der Alp Vallesa anstehende Gneis mit Orthocharakter ist eher mit
dem Migmatitgneis (G) zu korrelieren. In dessen zentralen Bereich (Koord.
2713.950/1169.210) findet sich ein Biotit-Granit, welcher jedoch ausgeprigt ver-
gneist wurde. Im Diinnschliff sind stark saussuritisierter Plagioklas, Quarz
(25-30 Vol.-%) und rotbraun pleochroitischer Biotit (ca.15 Vol.-%) zu erkennen.
Kalifeldspat tritt nur untergeordnet auf, akzessorisch ist neben Apatit und Zirkon
auch Granat vorhanden. Ein dhnliches Gestein wurde innerhalb der Paragneise
(Gpp) am Westhang des Val Sumvitg etwas ausserhalb des Kartengebiets (Koord.
2717.050/1170.050) im Schutt festgestellt. Die Aufschliisse in der Steilwand darii-
ber sind jedoch nicht zuginglich.

ALB.HEIM (1891) erwihnt in seiner Profilbeschreibung des Nordgrates des
Piz Cavel Orthogneise, die eher mit dem Migmatitgneis des Val Medel (G) als mit
dem «Streifengneis» zu vergleichen sind. Ob es sich dabei um die auf dem Atlas-
blatt dargestellte Orthogneislinse westlich des Piz Cugn handelt, welche am West-
grat des Piz Cugn grobporphyrisch ausgebildet ist und durchaus mit dem «Strei-
fengneis» vergleichbar ist, kann nicht abschliessend beurteilt werden.

G, Griinlich grauer mittelkorniger, massiger Biotit- Granitgneis,
z.T. verschiefert (Granitgneis der Alp Ramosa)

Im Gebiet der Alp Ramosa westlich der Alphiitten Tegia Sut befindet sich in-
nerhalb des «Streifengneises» ein braunlich anwitternder, stockférmiger Biotit-
Granitgneis (FEHR 1956). Das Gestein erscheint im frischen Bruch griinlich bis
bldulich grau und ist charakterisiert durch das Auftreten von Nestern, die aus fein-
kornigem, griinlich schwarzem Biotit bestehen. Zusitzlich sind Quarz, Albit und
Kalifeldspat makroskopisch erkennbar. Im Zentrum des Stockes weist der Biotit-
Granitgneis eine massige, mittelk6rnige Struktur auf. Gegen die Kontakte zum
umgrenzenden «Streifengneis» wird das Gestein zusehends verschiefert, wobei
der Gehalt an Biotit zugunsten von Chlorit und Serizit abnimmt. Gemiss FEHR
(1956) wird der Granitgneis der Alp Ramosa mit der Intrusion des spitordovizi-
schen bis friihsilurischen Metagranits («Streifengneis») assoziiert.

GOy Heller streifiger Biotit-Muskovit-Alkalifeldspatgneis
(«Streifengneis» s.str.)

Dieser helle Gneis stellt einen polymetamorphen, vergneisten Granit mit
charakteristischem flach liegendem Lineargefiige («Streifenlinear») dar. Die Haupt-
gemengteile Alkalifeldspat, Plagioklas, Quarz, Muskovit und untergeordnet Biotit
bilden die auffillige, ausgesprochen lagige Textur, welche mit Ausnahme des Be-
reichs nordlich der Plaun la Greina (Gaglianera) generell in West-Ost-Richtung
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streicht. An einzelnen Stellen sind isoklinale Verfaltungen erkennbar, so z.B. am
Ubergang des «Streifengneises» zu den Paragneisen am Siidrand der Gotthard-
Decke, siidstlich der Cima di Garina oder im Ubergangsbereich zur Retico-
Storung im Val Casatscha.

Zu dieser Einheit werden alle streifigen Gneise zusammengefasst, die keine
ausgepragte augige Ausbildung besitzen. Diese Gneise treten selten iiber grossere
Bereiche homogen in Erscheinung und kénnen z.T. nur bedingt von Paragneisen
und Migmatiten auseinandergehalten werden. Das inhomogene Erscheinungsbild
ist Ausdruck der langanhaltenden Bewegungstektonik und der mehrphasigen Me-
tamorphose. Im Allgemeinen besitzen samtliche Varietiten des «Streifengneises»
eine granitische Zusammensetzung. Neuere U-Pb-Altersbestimmungen an Zirko-
nen ergaben Alter von ca.440-450 Ma (SERGEEV & STEIGER 1996), was als Intru-
sionsalter des Metagranits («Streifengneis») interpretiert wird.

«Streifengneis» mit flaserig-augiger Textur

Dieser Gneis ist durch Kalifeldspat-Einsprenglinge bis ca.4 cm Durchmesser
charakterisiert, die teilweise mit Biotit flaserig umhiillt sind. Exemplarische Auf-
schliisse befinden sich beim Glatscher dallas Tuors, am Pass d’Uffiern und in den
Héngen nordlich des Passo della Greina. In den auf der vorliegenden Karte mit ei-
nem feinen Punktraster gekennzeichneten Bereichen dominiert der flaserig-augige
Gneis; er kann aber lokal von streifigem Gneis durchzogen sein. Am Kontakt zum
vergneisten Medel-Granit im siidlichen Val Casatscha ist eine Abgrenzung z.T.
nicht mehr eindeutig moglich.

«Streifengneis» mit grobaugiger Textur

Charakteristisch ist die grobkornige Textur des Gesteins mit Kalifeldspat-
Porphyroblasten von bis zu 12 cm Durchmesser. Dieser mehr oder weniger homo-
gene Gesteinszug erstreckt sich entlang des Bergkammes vom Piz Medel bis zum
Piz Cavel und wird aufgrund seiner Lage am Nordrand des «Streifengneis»-Kom-
plexes auch als «nordlicher Augengneis» bezeichnet. Siidostlich des Glatscher dal-
la Greina liegt dieser diskordant zum «Streifengneis» s.str., welcher sich an dieser
Stelle durch eine wechselnde Orientierung der priméiren Schieferung auszeichnet.
Intrusionserscheinungen dieses grobaugigen Gneises in den «Streifengneis» s.str.
sind an verschiedenen Stellen ersichtlich (Fig. 7).

Der Kontakt zu den nordlich anschliessenden prévariszischen Paragneisen
(Gyp) ist intrusiver Natur (Fig. 8). Im «ndrdlichen Augengneis» sind an verschiede-
nen Stellen Gneisschollen mit bis zu mehreren hundert Metern Linge festgestellt
worden, unter anderem beim Glatscher da Lavaz, siidlich des Piz Valdraus und bei
Koord. 2713.750/1164.530 (s.a. Kartierung PETTKE 1991). Sowohl am Kontakt beim
Glatscher da Lavaz wie auch in der Scholle siidlich des Piz Valdraus treten Kalksili-
katfelseinschliisse und Lagen mit auffillig grossen Granatporphyroblasten auf.
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Fig.7: Intrusivkontakt zwischen grobaugigem Gneis und «Streifengneis» s.str. siidwestlich des
Piz Greina (Koord. 2718.570/1165.030, Bildbreite ca.1 m). Foto S. Vogeli.
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Fig.8: Primidr magmatische Strukturen im «nordlichen Augengneis» (Breite Klemmbrett

ca.25cm). Links: intrusiver Kontakt zwischen Augengneis oben und Paragneisscholle unten

(Koord.2716.080/1165.190). Rechts: Gneisscholle granitischen Ursprungs innerhalb des Augen-
gneises (Koord.2716.230/1164.100). Fotos S. Vogeli.

Biotit-Muskovit-Alkalifeldspatgneis mit Alkalifeldspat- und rotvioletten
Quarzeinsprenglingen (Quarz-Alkalifeldspat-Augengneis des Sassina-Spans)

PETTKE (1991) scheidet am Siidgrat des Pizzo Marumo (Koord.2716.530/
1161.660) einen porphyrischen Gneis aus, welcher sich gegeniiber den iibrigen Au-
gengneisen deutlich unterscheidet und demzufolge auf dem vorliegenden Karten-
blatt als eigenstidndige Kartiereinheit dargestellt wird. Charakteristisch sind die bis
2 cm grossen rotvioletten Quarzeinsprenglinge und der bis 8 cm grosse Kalifeld-
spat. Im Diinnschliff ist reichlich Titanit (bis 5 Vol.-%) und vereinzelt auch Granat
zu erkennen.

Variszische Paragneise und Schiefer

Neben den bereits auf S.21ff. beschriebenen privariszischen Paragneisziigen
konnen im Gebiet von Blatt Greina weitere mit dem variszischen Zyklus assoziier-
te Paragesteinsserien ausgeschieden werden. Dabei ist zu beachten, dass diese
zeitliche Zuordnung mit gewissen Unsicherheiten behaftet ist, da sie aufgrund von
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fehlenden absoluten Altersbestimmungen (Fossilfunde, isotopengeochemische
Untersuchungen) auf rein vergleichenden lithologisch-petrographischen Beobach-
tungen und der relativen Altersbeziehung zur Intrusion des «Streifengneises» ba-
siert. Gemiss NIGGLI (1944) kdnnen folgende Kriterien fiir die Zuordnung zu den
jlingeren, variszischen Paragesteinen herangezogen werden: die lediglich niederig-
gradige, griinschieferfazielle praalpine Metamorphose; das Fehlen von Zonen mit
gehiduftem Auftreten von Pegmatiten («Injektionen») sowie das Auftreten von
Metaquarzit. Eine eindeutige Alterseinstufung basierend auf den genannten Kri-
terien ist jedoch nicht unbestritten (FEHR 1956, ARNOLD 1970). Nach der neueren
lithostratigraphischen Gliederung der Gotthard-Decke werden die variszischen
Paragneise und Schiefer als mittelpaldozoische klastische Sedimente interpretiert
(MERCOLLI et al.1994).

Folgende variszische Paragesteinsziige wurden im Kartengebiet ausgeschie-
den:

—  Paragneis mit lokalen Schiefer- und Phylliteinschaltungen am Nordrand der
Gotthard-Decke (P)

—  Glimmergneise und -schiefer des Val la Puoza, des Val Casatscha und im Be-
reich Laiets - Ganna di Garina (als Laiets-Zone zusammengefasst, P;,)

—  Paragneise und Schiefer am Siidrand der Gotthard-Decke (Psg)

Psg Dunkle (Granat-)Glimmergneise mit Einschaltungen von
hellem Gneis, Quarzit und «Quarzporphyr», vereinzelt mit
Hornblendegarbenschiefer

Die Paragneise am Siidrand der Gotthard-Decke unterscheiden sich von den
Gneisen und Schiefern der Laiets-Zone hauptséichlich durch das Fehlen von Am-
phibolit (PETTKE 1991). Es handelt sich um eine lateral wie vertikal wechselnde
Abfolge von dunkel anwitterndem Zweiglimmergneis und Granatglimmergneis
mit Einschaltungen von hellem Gneis, Quarzit und «Quarzporphyr»*. Bei den
«Quarzporphyren» konnte es sich um subeffusive bis eventuell sogar effusive Ge-
steine handeln (PETTKE 1991).

In diese wechselnde Abfolge sind nur noch geringméchtige Einschaltungen,
welche mit denjenigen der Laiets-Zone verglichen werden konnen, vorzufinden.
FREY (1960) beschreibt Aufschliisse von Amphibol fiihrendem Biotit-Serizit-
Schiefer und Granat-Hornblendegarbenschiefer in dieser Zone auf der Ostseite
des Brenno, die auch der Laiets-Zone zuzuordnen wiren. Ob diese Abfolge gleich-
altrig wie die Laiets-Zone oder allenfalls jlinger bzw. élter als diese ist, konnte
nicht verifiziert werden. Am Westende sind diese Paragesteine mit dem «Streifen-

4 Porphyrische Intrusivgesteine wurden in den Schweizer Alpen traditionsgemadss als
«Quarzporphyr» bezeichnet. Geméss neuer Nomenklatur wiren die Bezeichnungen Metarhyo-
lith oder Mikrogranit korrekter.
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gneis» isoklinal verfaltet (steile, ostgerichtete Faltenachsen). Diese Serie erstreckt
sich beiderseits des Val Camadra nordlich der Retico-Storung.

Py, Braunliche Glimmergneise und -schiefer i. Allg., hiufig Amphibol
und Granat fiihrend (Laiets-Zone)

Der Amphibolit fiihrende Paragesteinszug Laiets- Ganna di Garina ent-
spricht der «Laghets-Zone» von WINTERHALTER (1930), welche aufgrund der ak-
tuellen Schreibweise auf der topographischen Karte neu als «Laiets-Zone» be-
zeichnet wird. Sie wird generell als die Ostliche Fortsetzung der im Gebiet von
Blatt Oberalppass ausgeschiedenen variszischen Paragesteine der Borel- und Tene-
lin-Zone interpretiert (AMBUHL et al.2008). Die Paragneise und Schiefer im Val la
Puoza und entlang der Retico-Stérung im siidlichen Val Casatscha werden auf-
grund lithologischer Ahnlichkeiten ebenfalls der Laiets-Zone zugeordnet.

Charakteristisch fiir die Paragneise der Laiets-Zone sind briunlich anwittern-
der Biotit-Hellglimmergneis und -schiefer mit Einschaltungen von Amphibol-
gneis bis Amphibolit und wenigen Granat fiihrenden Horizonten. Westlich der
Laiets tritt eine deutliche Verbreiterung dieser Zone auf; die Paragneise sind hier
mit hellerem Orthogneis isoklinal ineinander verfaltet. In der westlichen Fortset-
zung dieser Zone bis ins Val Casatscha sind die Gneise nur noch selten Amphibol
fiihrend, und makroskopisch erkennbarer Granat fehlt. Dagegen sind grossere
Amphibolitlinsen in diesen eingelagert, und im Nahbereich zu dem siidlich davon
gelegenen «Streifengneis» sind an verschiedenen Stellen schwarze Turmalinanrei-
cherungen, teils als eigentliche Giénge, teils auch als Sonnen auf Schieferungsfla-
chen, verbreitet. Diese turmalinreichen Génge sind lokal stark verfaltet. Unklar ist,
ob die Gesteine der westlichen Fortsetzung der Laiets-Zone eventuell sogar ein
préavariszisches Alter haben.

Die im Val la Puoza auftretenden Paragneise, die einen Teil der von WINTER-
HALTER (1930) bezeichneten «Uffiern-Zone» darstellen, werden aufgrund ihres Er-
scheinungsbildes eher den variszischen als den pravariszischen Paragneisen zuge-
ordnet. Gegen Westen werden diese vom Cristallina-Granodiorit scharf abge-
schnitten. Die westliche Fortsetzung im Gebiet von Blatt Oberalppass diirfte die
Piz-Fuorcla-Zone darstellen, die im Westhang des Val Medel am Ubergang zwi-
schen Migmatit und «Streifengneis» aus Granat fiihrenden Glimmergneisen bis
-schiefern besteht und eher den Paragneisen als den auf der Karte Oberalppass
dargestellten Migmatiten zuzuordnen wére.

Der im siidlichen Val Casatscha im Bereich der Retico-Storung vorkommen-
de diinne Paragesteinszug enthélt wahrscheinlich Einschaltungen von Amphibolit,
welche nur als Blocke im Schutt des westlichen Glatscher dallas Tuors vorgefun-
den wurden. Er ist makroskopisch mit den Gesteinen der Laiets-Zone zu verglei-
chen. Im Schutt des 6stlichen Glatscher dallas Tuors wurden quarzitische Chlorit-
Serizit-Schiefer mit Malachit- und Azurit-Beldgen beobachtet, die vermutlich aus
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diesem Paragesteinszug stammen (Pkt.2673 auf der Krete 6stlich der Cima della
Bianca). In NIGGLI et al. (1940) werden aus dieser Gegend Kupfererze mit Mala-
chit und Azurit in Assoziation mit Quarzgingen erwihnt.

P Serizit-Biotit- und Serizit-Muskovitgneis mit lokalen Schiefer- und
Phylliteinschaltungen

Der Serizit-Glimmergneis am Nordrand der Gotthard-Decke zeigt hiufig
eine deutlich erkennbare Schieferung, auf welcher der fiir diese Kartiereinheit cha-
rakteristische neugebildete Serizit durch seinen Seidenglanz zu erkennen ist.
Griinliche biotitfreie Einschaltungen treten nur lokal auf. Unter dem Mikroskop
ist erkennbar, dass es sich um chloritisierten Biotitgneis handelt. Schiefer und
Phyllit sind vereinzelt als linsenartige Vorkommen im Paragneis eingeschaltet.

Im Gegensatz zu den siidlich angrenzenden prévariszischen Paragneisen (G,)
ist der Serizit-Glimmergneis kaum von pegmatoiden Gingen durchschwarmt und
ausgeprigt verschiefert. Mineralogisch ist dieser Gneis aber kaum von den stidlich
angrenzenden privariszischen Paragneisen zu unterscheiden, eine Tatsache, wel-
che ARNOLD (1970) zu der Ansicht bewog, dass der Paragneis am Nordrand nicht
eindeutig von den siidlich angrenzenden privariszischen Paragneisen abgetrennt
werden kann. Nach NIGGLI (1944) weist das Gestein am Nordrand einen geringe-
ren Metamorphosegrad auf und ist somit jiinger als der «Streifengneis». Er teilte
diese dem Mittelpaldozoikum, dem variszischen Zyklus, zu.

Im westlich angrenzenden Gebiet von Atlasblatt Oberalppass kommen je-
doch auch in den variszischen Paragneisen Pegmatitschwéirme vor. Gestiitzt auf die
Annahme, dass die Pegmatite genetisch mit dem «Streifengneis» assoziiert sind,
diirfte es sich in diesem Falle um eine zweite, im Vergleich zum «Streifengneis»
jlingere Generation von Pegmatiten handeln. Pegmatitschwidrme, welche in Ge-
folgschaft der postvariszischen Intrusionen auftreten, sind im Kartengebiet jedoch
nicht vorgefunden worden. Abschliessend kann somit festgehalten werden, dass
eine eindeutige Grenzziehung zwischen privariszischen und variszischen Para-
gneisen vorldufig nicht moglich ist. Sofern das gehiufte Auftreten von Pegmatiten
nicht eindeutig als variszische bis spétvariszische Bildung gedeutet werden kann,
wire es angebracht, die Paragneisziige mit Pegmatitschwarmen als priavariszisch zu
interpretieren.

Postvariszische Intrusiva

Der Kern der im Kartengebiet aufgeschlossenen Gotthard-Decke wird durch
eine stockférmige granitische Intrusivmasse unterschiedlicher Zusammensetzung
gebildet. Die Gesteine sind nur alpin deformiert und unter griinschiefer- bis am-
phibolitfaziellen Bedingungen der alpinen Metamorphose (monometamorph)
iiberprigt. Sie werden demzufolge als postvariszische Intrusionskorper interpre-
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Tabelle 1: Reprdsentative Analyseresultate der drei Hauptintrusionsgesteine
(s.a. SCHONBACHLER-SEILER 1972 und MERZ 1989a).

1 MG 2 MG 3 CGD 4 CGD 5 CGD 6 UD 7 UD

SiO2 71,23 71,51 67,22 66,90 67,61 55,87 58,80
TiO2 0,23 0,49 0,42 0,40 0,47 0,77 1,10
Al;03 14,19 13,72 15,23 15,60 14,44 16,46 15,70
Fe203 0,46 1,39 2,61 1,20 0,62 2,30 1,20
FeO 1,57 2,23 2,24 2,70 2,83 4,81 5,30
MnO 0,04 0,04 Spur 0,09 0,07 0,17 0,1
MgO 1,27 1,72 1,66 1,40 1,50 4,30 4,50
CaO 0,78 2,03 4,56 3,40 2,68 743 5,50
NaoO 2,67 2,56 4,28 2,80 3,22 4,32 4,30
K20 51 3,62 2,03 3,60 3,43 1,71 2,30
P205 0,07 0,19 0,12 0,1 0,12 0,22 0,12
Summe 97,62 99,50 100,37 98,20 96,99 98,36 98,93

Angaben in Gew.-%

1 MG: Medel-Granit, Sogn Gions, MERZ (1989a)

2 MG: Medel-Granit, Fil Liung, WINTERHALTER (1930)

3 CGD: Cristallina-Granodiorit, Val Cristallina, NIGGLI et al. (1930)

4 CGD: Cristallina-Granodiorit, Val Lavaz, SCHONBACHLER-SEILER (1972)
5 CGD: Cristallina-Granodiorit, Val Uffiern, MERZ (1989a)

6 UD: Hornblendediorit, Val Uffiern, NIGGLI et al. (1930)

7 UD: Uffiern-Diorit, Freispiegelstollen, SCHONBACHLER-SEILER (1972)

tiert, welche wihrend einer Dehnungsphase in den fertigen variszischen Decken-
stapel eingedrungen sind. Aufgrund chemischer Analysen handelt es sich um Ge-
steine einer kalkalkalischen Serie (Tab.1). Der Medel-Granit5 umhiillt auf der
Nord- und Ostseite den Cristallina-Granodiorit und wurde bis anhin als porphyri-
sche, saure Randfazies der Intrusion interpretiert (HUBER 1943). Der Uffiern-Dio-
rit ist im Kernbereich der Intrusion angesiedelt, wobei dioritische Zonen im Cris-

5 In der historischen Literatur wird der Medel-Granit als «Protogin» (VON FRITSCH 1873)
bzw. «Medelser Protogin» (ALB.HEIM 1921, WINTERHALTER 1930) bezeichnet, aus welchem
sich der bis heute geldufige Ausdruck «Medelser Granit» ableitete. Gemdiss den aktuell gelten-
den Regeln zur Nomenklatur von lithostratigraphischen Einheiten sollten jedoch adjektivische
Ortsbezeichnungen vermieden werden. Aus diesem Grund wurde auf dem Atlasblatt Greina
die Bezeichnung «Medel-Granit» eingefiihrt.
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tallina-Granodiorit an verschiedenen Stellen festgestellt wurden (z.B. am Nord-
westgrat von Tuors, Koord.2709.080/1160.200 und im Val Lavaz, MERZ 1989a).
Der Ubergang zwischen Cristallina-Granodiorit und Uffiern-Diorit ist meist gra-
duell, lokal sind aber auch scharfe Grenzen zu beobachten.

Etliche Kontakterscheinungen weisen darauf hin, dass der Cristallina-Grano-
diorit und der Medel-Granit gleichaltrig sind (MERZ 1989a, SCHONBACHLER-SEI-
LER 1972), wobei der Cristallina-Granodiorit geméss Feldbeobachtungen im Kar-
tengebiet sogar etwas jlinger sein konnte als der Medel-Granit. Dies belegen etli-
che kleinere und auch vereinzelte grossere Apophysen von Cristallina-Granodiorit
in den Medel-Granit, wihrend Granit-Apophysen in den Cristallina-Granodiorit
nur selten vorkommen. Geméss HUBER (1943) ist der Medel-Granit jedoch un-
mittelbar nach der Intrusion des Cristallina-Granodiorits randlich desselben ein-
gedrungen und kann daher als dessen saure Randfazies interpretiert werden. Die-
se Interpretation wird durch die relativ nahe beieinander liegenden U-Pb-Zirkon-
alter von 315-290Ma fiir den Medel-Granit und 328-305Ma fiir den
Cristallina-Granodiorit gestiitzt (GRUNENFELDER 1962, 1963). Am Kontakt zwi-
schen Cristallina-Granodiorit und Medel-Granit ist lokal eine ausgepriagte Durch-
mischungszone vorzufinden. So sind beispielsweise in Kontaktnihe innerhalb des
Cristallina-Granodiorits Ansammlungen von Kalifeldspateinsprenglingen zu be-
obachten, welche charakteristisch fiir den Medel-Granit sind (z.B. bei Koord.
2710.500/1165.530). In der Arbeit von MERZ (1989a) werden zudem Granit-Xeno-
lithe im Granodiorit erwdhnt. Es sind aber auch biotitreiche Linsen im Medel-
Granit anzutreffen, die eigentlich typisch fiir den Granodiorit sind. Selten kann
auch eine diinne aplitische Randfazies beobachtet werden (z.B. bei Koord.
2708.100/1164.960 und Grundablassstollen Stausee Lai da Sontga Maria, SCHON-
BACHLER-SEILER 1972).

Der Kontakt der Intrusivgesteine zum privariszischen Grundgebirge ist
meist scharf, Apophysen in das Umgebungsgestein sind am Kontakt zum Medel-
Granit selten, etwas hidufiger am Kontakt zum Cristallina-Granodiorit (Val Uf-
fiern). Xenolithe von privariszischen Gneisen konnen nur vereinzelt festgestellt
werden (Koord.2708.100/1160.165, 2712.740/1166.340 und 2717.730/1166.920, alle
innerhalb des Medel-Granits). Im Medel-Granit ist oft eine aplitische Randfazies
festzustellen. Eine mit der Intrusion assoziierte Kontaktmetamorphose des Umge-
bungsgesteins ist nicht zu beobachten. Es wird davon ausgegangen, dass das Um-
gebungsgestein bereits vor der Intrusion amphibolitfaziell liberpragt war.

oy Uffiern-Diorit

In der Umgebung der Fassungsanlage Bucca digl Uffiern im westlichen Val
Uffiern tritt ein dunkleres, Hornblende fiihrendes Gestein auf, welches bereits
friith als Diorit erkannt wurde (ALB. HEIM 1891). Die hellen Gemengteile, beste-
hend aus Quarz und v.a. Plagioklas, erscheinen griinlich weiss und bilden die
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Grundmatrix, in welcher sich die dunkeln Gemengteile Biotit und Hornblende
ungeregelt anordnen. Unter dem Mikroskop bildet Plagioklas, durchwegs stark
saussuritisiert und hiufig zoniert, ein sperriges Geflige aus langgestreckten Tafeln
und Leisten. Hornblende ist meist schlecht ausgebildet und oft stark in Biotit und
Chlorit umgewandelt.

Eine genaue Abgrenzung zum Ciristallina-Granodiorit ist nicht eindeutig
moglich, da meist ein gradueller Ubergang vorliegt. An einzelnen Stellen sind
aber auch scharfe Kontakte zwischen einem helleren und einem leicht dunkleren
Granodiorit vorhanden. Der eigentliche typische Diorit ist aber praktisch nur im
Kern dieses Korpers festzustellen, gut aufgeschlossen entlang des Fahrweges zur
Fassungsanlage Bucca digl Uffiern. In den Stollenaufnahmen von A.Arnold (in
SCHONBACHLER-SEILER 1972) werden im Freispiegelstollen Val Uffiern - Stausee
Lai da Sontga Maria auf einer Lange von {iber 700 m drei verschiedene Typen von
Diorit ausgeschieden. Aufgrund chemischer Gesteinsanalysen diirfte es sich teil-
weise eher um Granodiorit (UD Typ II in SCHONBACHLER-SEILER 1972) anstelle
von Uffiern-Diorit handeln, da sonst die Diskrepanz zwischen Oberfldichenauf-
schliissen und Stollenaufnahmen kaum zu erkldren wére.

Ein weiteres auf der Karte dargestelltes Diorit-Vorkommen befindet sich am
Nordwestgrat von Tuors (Koord.2709.080/1160.200). MERZ (1989a) beschreibt
mehrere kleinere, auf der Karte nicht ausgeschiedene Dioritvorkommen am Refu-
gi da Camutschs im siidlichsten Val Plattas sowie entlang des Glatscher da Lavaz.

vYOc Cristallina- Granodiorit

Der Cristallina-Granodiorit ist etwas weniger sauer als der Medel-Granit und
mehr oder weniger gleichkdrnig ausgebildet. Makroskopisch erkennbar sind weis-
ser Feldspat (v.a. Plagioklas), glasig-grauer Quarz und Biotit. Gegeniiber dem Me-
del-Granit enthilt der Cristallina-Granodiorit deutlich mehr Plagioklas (20-40%)
und Biotit (5-25%) sowie einen markant geringeren Anteil an Kalifeldspat. Selten
tritt Hornblende auf, lokal sind aber auch Anhdufungen oder Schlieren derselben
vorhanden (Ils Umens, Val Uffiern). Im Gegensatz zum grobporphyrischen Me-
del-Granit fehlen die zentimetergrossen Alkalifeldspateinsprenglinge. Charakte-
ristisch fiir dieses Gestein sind dunkle, meist linsenformige, im Mittel 5-15 cm
lange basische Einschliisse reich an Biotit und ohne Kalifeldspite (Fig.9; MERZ
1989a). Eine wihrend der alpinen Gebirgsbildung angelegte ausgeprigte Vergnei-
sung bis Verschieferung des Granodiorits ist hdufig zu beobachten, am deutlichsten
im Val Casatscha. Dies wurde auf der Karte mit einer Strichsignatur angedeutet.

Im Geldnde kOnnen grundsitzlich zwei Typen von Granodiorit unterschie-
den werden: einerseits ein hellerer, eher feinkérniger und anderseits ein dunkle-
rer, eher grobkornigerer Typ. Bereits frithere Autoren (GRUBENMANN 1892, WIN-
TERHALTER 1930, HUBER 1943, MERZ 1989a) haben jedoch darauf hingewiesen,
dass deren Auskartierung kaum maoglich sei, da kleinrdumig fliessende Uberginge
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Fig.9: Scholle von feinkornigem Cristallina-Granodiorit mit zahlreichen angularen basischen
Einschliissen, umbhiillt vom grobkdrnigen porphyrischen Medel-Granit. Vorfeld des Glatscher
da Plattas (Koord. 2712.650/1165.900, Breite Klemmbrett ca.25cm). Foto S. Vogeli.

vorherrschen und somit keine zusammenhéingende Zonen ausgeschieden werden
konnen. Im Allgemeinen bildet der grobkornige, dunklere Typ den Zentralbereich
des Granodioritkorpers, wihrend die feinkornigere, hellere Varietit eher die nérd-
lichen und siidlichen Randbereiche aufbaut. Die letzteren sind zudem deutlicher
vergneist und weisen ausgelingte Komponenten auf. Lokal geht die Vergneisung
so weit, dass der Granodiorit kaum von metamorph liberprigten Lamprophyren
zu unterscheiden ist, z.B. im Aufschluss westlich des Passo Cristallina. Der dunk-
lere Typ besitzt blaugraue Feldspite, deren Farbe auf submikroskopisch verteilten
Glimmer zuriickzufiihren ist, welcher einen Streueffekt des Lichtes bewirkt
(SCHONBACHLER-SEILER 1972).

Ya Aplitgranitstock

Der im Nordwestgrat des Piz dalla Siala (Koord.2709.900/1163.990) vorkom-
mende Biotit-Granit wurde auf dem Atlasblatt als eigenstindiger Apligranitstock
ausgeschieden. Gegeniiber dem Cristallina-Granodiorit kann keine scharfe Ab-
grenzung ausgemacht werden, das Gestein ist aber deutlich heller. Im Diinnschliff
sind Quarz (ca.20 Vol.-%, Quarzkdrner bis 4 mm), Kalifeldspat und Plagioklas (je
30-35 Vol.-%) sowie Biotit (ca.15 Vol.-%) als Hauptbestandteile zu beobachten.
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Feldspat ist idiomorph bis hypidiomorph ausgebildet. Dieser Aplitgranitstock (Bio-
tit-Granit) kann als granitische Fazies innerhalb des Cristallina-Granodiorits inter-
pretiert werden.

Blocke desselben Gesteins wurden in der Mordne am Fusse des Glatscher da
Plattas gefunden, was auf eine grossere Ausdehnung dieser granitischen Fazies
unter dem Gletschereis hinweist. Diese vermutlich jiingeren Bereiche granitischer
Zusammensetzung stehen moglicherweise in Zusammenhang mit dem auf der
Karte dargestellten gehduften Auftreten von Aplitgidngen und -stocken zwischen
Piz dalla Siala und Refugi da Camutschs. Weiteren Aufschluss iiber die Verhaltnis-
se im zentralen Bereich der Intrusionsmasse werden bei der Freilegung dieses Ge-
biets durch den weiteren Gletscherschwund gewonnen werden konnen.

Y™ Medel-Granit

Der Medel-Granit ist wegen seiner grobkornigen, porphyrischen Struktur
leicht von den iibrigen Intrusivgesteinen zu unterscheiden. Einzig in tektonisch
stark beanspruchten Zonen, wie z.B. im Nahbereich zur Retico-Stérung im siidli-
chen Val Casatscha, ist eine klare Abtrennung zu dhnlich ausgebildeten Augengnei-
sen kaum mehr moglich. Charakteristisch sind die bis 3 cm grossen, weiss glinzen-
den idiomorphen, in den alpin stirker zerscherten Partien rundlichen bis augen-
formigen Alkalifeldspateinsprenglinge. Das Gestein besteht etwa zu gleichen
Anteilen aus Quarz, Kalifeldspat und Plagioklas. Plagioklas ist generell stark saus-
suritisiert. Als dunkles Gemengteil findet sich Biotit (5-10%), akzessorisch sind
Apatit, Zirkon, Rutil, Epidot und Erze anwesend.

Wo ausgeprigt vergneist - dies ist besonders entlang der Lavaz-Storung am
Nordrand der Intrusivmasse der Fall - ist dies mit einer Ubersignatur auf dem At-
lasblatt dargestellt. Nordlich der Fuorcla dalla Buora wurde der Granit entlang der
Lavaz-Storung so stark verschiefert, dass wegen der Anfilligkeit auf Erosion kaum
noch zusammenhingende Aufschliisse vorhanden sind.

Ganggesteine

Wihrend der Feldarbeiten wurden nur iiber 0,5 m méchtige und {iber mehre-
re Meter kontinuierlich verfolgbare Génge im Massstab 1:10000 aufgenommen.
In die vorliegenden Karte im Massstab 1:25000 wurden nur die bedeutendsten
Ginge libertragen und zur Verbesserung der Lesbarkeit meist leicht vergrossert
dargestellt. Im Kartengebiet wurden folgende Ganggesteine unterschieden:

—  Basische Ginge
—  Hydrothermale Ginge
—  Saure und intermedidre Ginge und Stocke
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Die Hiufigkeit und Art der Ganggesteine variiert stark, je nach Lithologie
und Alter. So sind in den postvariszischen Intrusiva Ginge eher untergeordnet an-
zutreffen; es handelt sich dabei meist um Aplite und Lamprophyre. Ausgedehnte
Ginge und Gangansammlungen von Mikrograniten, Metaryholithen, Pegmatiten
und Lamprophyren sind dagegen im privariszischen Grundgebirge weitverbreitet.
Diese Ginge stehen vermutlich im Zusammenhang mit den postvariszischen Int-
rusionen. Quer zur Schieferung verlaufende Génge werden teilweise intensiv zer-
schert und versetzt. Die dabei vorgefundenen Versetzungsbetrige liegen im Be-
reich von mehreren Dezimetern bis Metern.

Pegmatitansammlungen in den prévariszischen Gneisen im Gebiet Val Plat-
tas- Alp Vallesa- Alp Rentiert sind mit grosser Wahrscheinlichkeit dlter als die
postvariszischen Intrusiva. Zu den Ganggesteinen werden auch kleinere Intrusiv-
stocke gerechnet. Bei diesen handelt es sich um Mikrodiorit- und Aplitgranitsto-
cke, die im Val Casatscha auftreten.

Basische Giinge

L Lamprophyr

Zu den Lamprophyren werden feinkornige, griinliche bis braune, dichte
Ginge gerechnet. Stark verschieferte und entsprechend {liberprigte Génge besit-
zen oft eine dunkelbraune Farbung. Im privariszischen bis variszischen Grundge-
birge kommen lokal Gangschwirme vor, die fiir die bessere Lesbarkeit der Karte
zusammengefasst wurden (z.B. nordlich des Glatscher dallas Tuors). Eine genaue-
re Untersuchung der verschiedenen Typen wurde nicht vorgenommen. Um gewis-
se Unsicherheiten ausschliessen zu kdnnen, wire die allgemeine Bezeichnung
«basische Ginge» bzw. «metabasische Ginge» korrekter.

Hydrothermale Giinge

Q Quarzgang

Grossere Quarzginge sind eher selten und meist auf Scherzonen beschrinkt.
Mehrere Meter méachtige und sich iiber mehrere Dekameter erstreckende Géange
sind auf der Krete zwischen Muota und Piz Starlera zu finden. In der Garvera-
Zone wurde lediglich ein grosserer Gang siidlich von Curaglia innerhalb des feld-
spatreichen Psephit- und Psammitgneises bis -schiefers ausgeschieden (Koord.
2708.770/1169.610). Weitere kleinere, auf der Karte nicht ausgeschiedene Quarz-
géinge treten in derselben Formation im Val Plattas auf.

Q¢ Quarzgang mit Fluorit

Im oberen Val Camadra nordlich der Gegend Cento Valli beschreibt PETTKE
(1991) zwei subparallel zueinander nordwirts streichende, Fluorit fiihrende Quarz-
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ginge. Fluorit tritt generell im Zentrum des Ganges auf, wihrend Quarz bevor-
zugt den Rand bildet. Entlang diskreter gangparalleler Horizonte sind Erzaus-
scheidungen vorzufinden, wobei Bleiglanz als Hauptgemengteil bis zentimeter-
michtige Adern bildet. Untergeordnet treten Cu-Fe-Sulfide und sekundire
Cu-Verbindungen auf. Mehrere Schiirfstellen und ein 25 m langer Stollen (Koord.
2713.800/1162.550) belegen, dass beide Génge wahrscheinlich auf Erz und Fluorit
abgebaut wurden. Basierend auf der Beobachtung, dass die besagten Quarzginge
parallel zur Orientierung der alpinen Zerrkliifte verlaufen und kaum deformiert
sind, schliesst PETTKE (1991) auf ein spétalpines Bildungsalter.

Saure und intermediire Ginge und Stocke

Zone mit gehduftem Auftreten von Pegmatiten

Am Nordrand der Gotthard-Decke treten lokal auffillige Anreicherungen
von Pegmatiten auf. Dieses gehdufte Auftreten ist hauptséchlich in den prévariszi-
schen Paragneisen sowie untergeordnet im prévariszischen Orthogneis (GO) und
Migmatitgneis (G) zu beobachten. Die Ginge weisen in der Regel eine Méchtig-
keit von wenigen Zentimetern bis Dezimetern auf, vereinzelt sind Ginge mit bis
zu 10 m Miéchtigkeit vorhanden. Sie sind mehrheitlich schieferungsparallel einge-
lagert, konnen aber auch diskordant zur Schieferung vorkommen. Lokal ist die
Konzentration an pegmatitischen Adern und Giangen so hoch, dass die intrudierten
pravariszischen Gneise nur noch als «Schollen», umgeben von netzartig verlaufen-
den Pegmatitgéngen, erhalten sind. Besonders eindriicklich sind die Zonen mit ge-
hiuftem Auftreten von Pegmatiten im Gebiet Fuorcla da Stavelatsch - Piz Ren-
tiert - Cuolmet und am Siidgrat Piz Muraun - Alp Cazirauns ausgebildet (Fig. 10).

Ein Rb-Sr-Muskovitalter eines Pegmatits der nordlichen Gotthard-Decke aus
dem Druckstollen Nalps - Curnera (Blatt Oberalppass) ergab 365+21 Ma (ARNOLD
& JAGER 1965). Es ist jedoch davon auszugehen, dass verschieden alte pridalpine
Pegmatitgenerationen existieren. Nach feldgeologischen Beobachtungen durch
NIGGLI (1948) westlich des Gebiets von Atlasblatt Greina sind die Pegmatite im All-
gemeinen élter als die postvariszischen Intrusionen. Dies ist in Ubereinstimmung
mit dem Befund, dass eindeutig zur Ganggefolgschaft des Medel-Granits und des
Cristallina-Granodiorits gehorende Pegmatitginge im Kartengebiet fehlen.

Ap Aplit

Aplite sind besonders in den Intrusivgesteinen weit verbreitet. In den priava-
riszischen und variszischen kristallinen Gneisen und Schiefern treten sie jedoch
deutlich weniger in Erscheinung. In der Regel handelt es sich um dezimeter- bis
metermaichtige Ginge, die das Gestein in nicht besonders geregelten Richtungen
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Fig.10: Schwarm von Pegmatitgingen im privariszischen Paragneis (Gpp) nordlich der Fuorcla
da Vallesa (Koord.2712.630/1169.480). Die Ginge sind als helle, hiufig parallel zur Schieferung
orientierte Bander im dunkleren Paragneis gut zu erkennen. Foto S. Viogeli.

durchziehen. Eine grossere Anhidufung von Géngen und Stécken findet sich im
Gebiet Crunas - Davos la Buora und besonders zahlreich unterhalb des Glatscher
Davos la Buora, in einem Gebiet, welches erst in den letzten Jahren aus dem Glet-
schereis hervortrat (Fig.11). Nebst den feinkérnigen Apliten kommen auch grob-
kornigere Varietiten vor, welche als Leukogranite bezeichnet werden konnten.
Letztere sind eher im zentralen Bereich der Ginge vorzufinden und stellen mogli-
cherweise Ausldufer des am Nordwestgrat des Piz dalla Siala vorkommenden Ap-
litgranitstocks (y,) dar. Die Aplite sind im Allgemeinen als vertikale und horizon-
tale Gidnge vorzufinden. Unterhalb des Glatscher Davos la Buora kdnnen diese
moglicherweise auch als zusammenhéngender Stock vertreten sein.

Ap, Aplitgranit

Im Freispiegelstollen Val Uffiern - Stausee Lai da Sontga Maria nahm A. Ar-
nold auf einer Linge von gut 225 m einen Aplitgranit auf, der von ihm und E. Nig-
gli als «Casatscha-Granit» bezeichnet wurde (SCHONBACHLER-SEILER 1972). An
der Oberfldche finden sich wenige Aufschliisse in der mit Hangschutt tiberdeckten
Sackungsmasse in der Ostflanke des Val Casatscha (Koord.2708.740/1160.440).
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Fig.11: Aplitgénge im Cristallina-Granodiorit (Koord.2710.820/1164.750, Bildbreite ca.5 m).
Foto S. Vogeli.

Ein Merkmal des Diinnschliftbildes ist das schriftgranitische Quarz-Feldspat-Ge-
flige. Die Gesteinschemie ist leicht saurer als diejenige des Medel-Granits. Ge-
mass neuer Nomenklatur waren die Bezeichnungen Leukogranit bzw. leukograni-
tischer Stock korrekter.

Pg Pegmatit

Einzelgidnge von Pegmatiten sind in den prévariszischen Orthogneisen und
in den Intrusivgesteinen selten anzutreffen. In den prévariszischen Gneisen nérd-
lich der Granitintrusionen treten Pegmatite vermehrt auf, teilweise als regelrechte
Gangschwirme, aber auch als eigentliche Stocke. Die Pegmatite sind mehrheitlich
schieferungsparallel eingelagert. Sie sind entlang der gesamten nordlichen Parage-
steinsserie vom Val Medel iiber die Fuorcla da Vallesa und den Piz Stavelatsch bis
ins Val Sumvitg vorzufinden (Fig.10). Charakteristisch sind grobblittriger Musko-
vit, der als kleinere Schuppen auch im schiefrigen Nebengestein héufig vertreten
ist, und meist grauer bis schwarzer Kalifeldspat. Die Pegmatite werden mit der Int-
rusion des «Streifengneis-Magmas» (HUBER 1943) oder mit den postvariszischen
Intrusiva (WINTERHALTER 1930) in Verbindung gebracht. Beide Hypothesen sind
im Kartengebiet jedoch nicht nachvollziehbar. Einerseits treten im Nebengestein
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Fig.12: Mikrogranitgang in der Ostwand des Piz Cazirauns. Foto S. Vogeli.

zum «Streifengneis» zwischen Piz Medel und Val Sumvitg (stidlicher prévariszi-
scher Paragesteinszug Gy,) kaum Pegmatite auf, und anderseits sind im Nebenge-
stein der postvariszischen Granite ebenfalls kaum Pegmatite vorzufinden. Fiir das
gehiufte Auftreten von Pegmatiten in den nordlichen préivariszischen Paragneisen
muss eine zusitzliche granitoide Intrusion als Quelle in Betracht gezogen werden.

vy Mikrogranit

Mikrogranit, traditionell als «Granitporphyr» bezeichnet, ist charakterisiert
durch die reichlich vorhandenen idiomorphen Feldspat- und Quarzeinsprenglinge.
Selten sind auch Hornblendeeinsprenglinge vorhanden (z.B. 6stlich des Piz Cazi-
rauns). Aufgrund der hellen, meist griinlich gelben Anwitterungsfarbe sind die
Mikrogranitgéinge im Geldnde gut erkennbar. Erwdhnenswert ist der in Figur 12
erkennbare, bereits von WINTERHALTER (1930) kartierte Gang, welcher sich rund
um den Piz Cazirauns iiber die Fuorcla da Stavelatsch bis ins Val Lavaz (0stlich
Crest da Crusch) erstreckt. Der auffillig flache Verlauf dieses Ganges durchschnei-
det die flachliegende prdalpine Deckenstruktur des «Santeri-Lappens» subparallel
(S.115) und diirfte ein spét- bis postvariszisches Alter besitzen, da er tektonisch
kaum beansprucht wurde (geringe bis fehlende Verschieferung).
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Ty Metarhyolith

Ginge dieses Typs - in der alpinen Geologie traditionsgemaiss als «Quarz-
porphyr» bezeichnet - sind im Kartengebiet weit verbreitet und aufgrund der weiss-
lich grauen Anwitterungsfarbe im Gelidnde gut erkennbar. Je nach Aufschlussver-
héltnissen konnen diese Génge {iber mehrere hundert Meter verfolgt werden, im
Maximalfall sogar iiber einen Kilometer, wie das Beispiel eines Ganges belegt,
welcher westlich des Passo della Greina beginnt und sich bis zur Fuorcla Sura da
Lavaz erstreckt. Michtigkeiten von wenigen Metern sind die Regel, lokal werden
bis zu 20 m erreicht.

Im frischen Bruch erscheint die massige bis schiefrige mikroKristalline Matrix
griinlich hellgrau. Charakteristisch sind die bis 1 cm grossen, rundlichen, warzen-
formig hervorwitternden Quarzeinsprenglinge und die leistenférmigen Feldspiite.
Teilweise sind primédr magmatische Gefiige zu beobachten, welche quer zu allen
bekannten Strukturen stehen, keine einheitliche Orientierung aufweisen und von
PETTKE (1991) als magmatische Fliessstrukturen interpretiert wurden.

o Mikrodiorit

Im Gebiet von Atlasblatt Greina konnte nur ein gesichertes Vorkommen von
Mikrodiorit («Dioritporphyrit») im Osthang des Val Casatscha (Koord.2708.700/
1160.200), unmittelbar siidostlich des Aplitgranits (Ap,), ausgeschieden werden.
Charakteristisch fiir das kornige Ganggestein sind die bereits makroskopisch er-
kennbaren feinen Einsprenglinge von Hornblende und Biotitpseudomorphosen
nach Hornblende. Nicht eindeutig zuzuordnen ist der mit einem Lamprophyr as-
soziierte kleine Stock siidwestlich des Pass Cristallina (Koord.2710.680/1159.770).
Der Stock ist eher als stark verschieferte Apophyse des Cristallina-Granodiorits zu
interpretieren, welche von den Lamprophyren jedoch nur sehr schwer abzugren-
zen ist. Mikrodioritvorkommen, welche nicht als eigentliche Ginge identifiziert
werden konnten, sind auch innerhalb der privariszischen Gneise vertreten (Crest
la Greina, Alp Ramosa). Wegen fehlender Anhaltspunkte fiir die Existenz von
Gingen wurden diese Aufschliisse jedoch nicht speziell ausgeschieden.

Autochthone Bedeckung

CARPET-SCHUPPE

Nordlich des Piz Cavel wurde bereits von FEHR (1956) ein grosserer zusam-
menhingender Metarhyolith («Quarzporphyr») ausgeschieden (Fig.13), wobei
dieser von ihm als Ganggestein interpretiert wurde. Von MERCOLLI et al.(1994)
werden diese Aufschliisse den spatvariszischen Vulkaniten zugeordnet. Wiahrend
der Feldarbeiten wurde im Talkessel von Carpet, westlich des Piz Cavel, die westli-
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Carpet-Schuppe

R .
Paragneis = Metarhyolith

Fig.13: Der helle, keilformig aufgeschlossene Metarhyolith in der Westflanke des Piz Cavel ist
schon von weitem erkennbar und bildet das Leitgestein der Carpet-Schuppe. Foto S. Vogeli.

che Fortsetzung der von FEHR (1956) beschriebenen Aufschliisse auskartiert. Der
bis ca.250 m méchtige, tiber das ganze Profil meist gleichkornig ausgebildete Me-
tarhyolith ist parallel zur Hauptschieferung eingeregelt. Bereits ALB. HEIM (1891)
hat diesen Porphyr untersucht und ihn mit dem «Windgéllen-Porphyr» korreliert,
eine Alterszuordnung aber vermieden. Dieselben Gesteinsziige sind in den Profi-
len von NIGGLI & STAUB (1914) dargestellt.

Augenfillig ist das gehédufte Auftreten von feinkOrnigen, felsig ausgebildeten
Metarhyolithgéngen sowohl im Liegenden (Piz Cugn) wie auch im Hangenden
der Carpet-Schuppe (nordwestlich der Camona da Terri CAS - Piz Cavel). Diese
Giinge werden als postvariszische Forderkanile interpretiert. Das gehdufte Auftre-
ten dieser Giénge in der Nachbarschaft des michtigen Metarhyoliths erlaubt es, die
Gesteine der Carpet-Schuppe als moglicherweise effusive Bildungen zu deuten.
Aus diesem Grund wird diese markante Gesteinsabfolge im Talkessel von Carpet
als Metarhyolith bezeichnet und als gleichaltrig wie die postvariszische Granitin-
trusion interpretiert.

Nebst dem eigentlichen Metarhyolith kommen auch psephitisch-psammiti-
scher Gneis sowie geringmichtige Einschaltungen von schwarzgrauem schiefri-
gem Gneis vor (nordlich Piz Cavel), die als metasedimentére, moglicherweise vul-
kanoklastische Abfolge interpretiert werden. In diesen sind besonders im Nord-
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hang des Piz Cavel mehrere Metarhyolithlagen von wenigen Metern Michtigkeit
eingeschaltet.

Eine scharfe Abgrenzung dieser Abfolge zum privariszischen Paragneis ist
ebenso wenig moglich wie am Ubergang von der Garvera-Zone zum kristallinen
Grundgebirge der Gotthard-Decke. Es wird angenommen, dass diese Gesteine ge-
gen Westen hin auskeilen und in eine markante Scherfliche im Nordosthang des
Piz Miezdi tibergehen. Der siidlich dieser Scherfliche anstehende Paragneis ist
durchaus mit demjenigen der Carpet-Schuppe vergleichbar. Aufgrund des Vorhan-
denseins von amphibolitischen Einschaltungen wurde dieser Gneis jedoch den
pravariszischen Paragneisen zugeordnet. Denkbar ist auch, dass zwischen den pra-
variszischen Paragneisen und den postvariszischen Abfolgen der Carpet-Schuppe
eine kontinuierliche Sedimentabfolge vorliegt. ALB. HEIM (1891) geht davon aus,
dass dieser Metarhyolith mit dhnlichen Gesteinen im Talkessel von Sutglatscher
zu vergleichen ist.

Aufgrund lithologischer Ahnlichkeiten wird grundsitzlich angenommen,
dass die Gesteine der Carpet-Schuppe gleichaltrig sind wie die spitpaldozoischen
Ablagerungen der Garvera-Zone («Permokarbon»). Sie werden demzufolge als
eingeschuppte postvariszische autochthone Bedeckung der Gotthard-Decke inter-
pretiert. In Anlehnung an die Aufschliisse im Talkessel Carpet siidwestlich des Piz
Cavel wird diese Einheit auf dem vorliegenden Kartenblatt neu als Carpet-Schup-
pe bezeichnet. Eine detailliertere Studie dieser Einheit war im Rahmen der Arbei-
ten fiir das Atlasblatt Greina nicht moglich.

P’ Weisser bis gelblicher Metarhyolith

Am Nord- und Westhang des Piz Cavel ist der Metarhyolith durch die weisse
bis gelbliche Farbung und durch den hellen Schutt gut zu erkennen (Fig.13). Am
Ubergang zum hangenden «Streifengneis» mit grobaugiger Textur ostlich des Piz
Cavel wittert der Metarhyolith braun an (Fig.14), was wahrscheinlich auf einen
hoheren Anteil an Pyrit zuriickzufiihren ist.

Makroskopisch ist der Metarhyolith durch eine gleichmissige, feinkornige
Struktur charakterisiert. Im Anschnitt heben sich praktisch nur Quarzkérner her-
vor. Im Diinnschliff ist die feink6rnige Grundmasse deutlich rekristallisiert und
grobkorniger als die der zahlreichen Metarhyolithgdnge im Hangenden und Lie-
genden der Carpet-Schuppe. Als Einsprenglinge sind praktisch nur millimetergros-
se, rundliche Quarzkérner und idiomorphe Pyrite vorhanden. Kalifeldspat, wel-
cher in den besagten Gingen als millimetergrosse Kérner vorkommt, ist im Hand-
stlick nicht erkennbar.

Ostlich des Piz Cavel endet dieser michtige Metaryholithzug abrupt. Hinwei-
se auf ein tektonisch bedingtes Aussetzen dieser Einheit sind nicht evident. Auf
der Westseite des Piz Cavel diinnt der Metarhyolith iiber kurze Distanz aus.
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grobaugiger «Streifengneis» Metarhyolith

Fig.14: Kontakt zwischen massigem, grobaugigem «Streifengneis» oben und weissem bis gelbli-
chem, deutlich schiefrigerem Metaryholith unten. Hervorzuheben ist die braunliche Anwitte-
rung (a) des Metarhyoliths am Ubergang zum «Streifengneis». Nordgrat des Piz Cavel.
Foto S. Vogeli.

P’ Feldspathaltiger Psephit- und Psammitgneis bis -schiefer mit lokalen

Einschaltungen von schwarzgranem schiefrigem Gneis

In der Nachbarschaft des Metarhyoliths treten lokal ein grobkorniger psephi-
tischer Gneis, nordlich des Piz Cavel auch Einschaltungen von dunklerem schiefri-
gem Gneis auf, die moglicherweise sedimentidren Ursprungs sind. Ansonsten do-
miniert ein meist mittelk6rniger psammitischer Gneis. Bis auf den dunklen schief-
rigen Gneis nordlich des Piz Cavel kann der psammitisch-psephitische Gneis
kaum von den &dhnlich ausgebildeten privariszischen Paragneisen siidlich (im
Hangenden) der Carpet-Zone unterschieden werden. Lediglich das Auftreten von
Amphibolit in den letzteren stellt einen markanten Unterschied dar und wurde als
Abgrenzungskriterium bei der Kartierung verwendet.

Ein Diinnschliff einer Psephit-Komponente ergab folgenden Aufbau: Der
Kern besteht aus opaken Mineralen, ist von feinkGrnigem Quarz/Feldspat mit
Amphibolrelikten und Titanit umgeben und wird von einem &dusseren Rand mit
reichlich bis viel Epidot-Zoisit und Apatit umschlossen. Die Entstehung bzw. der
Ursprung dieser Psephit-Komponenten kann nicht weiter gedeutet werden.
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GARVERA-ZONE

Die Garvera-Zone ist ein schmaler, steilstehender bis {iberkippt siidfallender
Sedimentzug, welcher Ostlich des Oberalppasses das Tavetscher-Zwischenmassiv
von der Gotthard-Decke trennt. Dieser Sedimentzug reprisentiert die Ostliche
Fortsetzung der Urseren-Zone, welche sich von Grengiols (Oberwallis) iiber das
Urserental bis ins Tavetsch erstreckt, am Westende des Tavetscher Zwischenmas-
sivs in einem Bogen gegen Siiden abgelenkt wird und in der Garvera-Zone ihre
Fortsetzung findet (NIGGLI & STAUB 1914, NIGGLI 1944). In der Literatur werden
die Urseren- und die Garver-Zone hiufig zusammenfassend als Urseren-Garvera-
Zone bezeichnet. Gemiss WYss (1985) weisen jedoch lithofazielle Unterschiede
auf eine unterschiedliche tektonische Stellung von Urseren- und Garvera-Zone
hin. Nach seiner Auffassung zieht die Urseren-Zone in die Naht zwischen Aar-
Massiv und Tavetscher Zwischenmassiv und kann nach Osten hin mit der Disenti-
ser Zone parallelisiert werden, wahrend die Garvera-Zone einen eigenstidndigen,
siidlich des Tavetscher Zwischenmassivs verlaufenden Sedimentzug darstellt (AM-
BUHL et al.2008). Gegen Osten kann die Garvera-Zone mit der Ilanz-Zone («Ilan-
zer Verrucanoy) korreliert werden (WYss 1985).

Die Garvera-Zone wird als die stratigraphisch aufliegende noérdliche Sedi-
mentbedeckung der Gotthard-Decke interpretiert (NIGGLI 1912, NIGGLI & STAUB
1914). Die Gesteine werden als postvariszisch eingestuft und sind somit monome-
tamorph. Das Alter der Gesteinsabfolge reicht vom Jungpaldozoikum (= ?Kar-
bon-Perm) bis in den frithen Jura («Lias»). Die zeitliche Zuordnung der &lteren
fossilfreien Anteile zum Jungpaldozoikum erfolgte allein aufgrund ihrer lithologi-
schen Ahnlichkeit mit anderen alpinen Vorkommen («Verrucano», «Permokar-
bon» des Unterwalliser Penninikums). Eine eindeutige Abgrenzung zur liegenden
Paragesteinsserie der Gotthard-Decke ist nur andeutungsweise moglich. Haupt-
unterscheidungsmerkmale sind das Fehlen von Pegmatit- und Aplitgdngen und
grobblittrigem Muskowit in der Garvera-Zone sowie der generell niedrigere, le-
diglich griinschieferfazielle Metamorphosegrad.

Die Garvera-Zone tritt nur in der Nordwestecke des Kartengebiets auf. Die
Zone beginnt mit Griinschiefer, braungrauem Gneis und Schiefer, Metarhyolith
und lokal vorkommendem Metaquarzit. Auf den nérdlich anschliessenden grau-
blauen Phyllit mit Dolomiteinschaltungen folgen ausserhalb des Kartengebiets
mesozoische Sedimente bestehend aus triassischer Rauwacke und Dolomit sowie
frihjurassischen Ton- und Kalkschiefern mit Einschaltungen von Quarzit und
Sandkalk. Diese generelle Schichtabfolge wird als normalstratigraphische Sedi-
mentabfolge interpretiert, welche ohne wesentliche Diskordanz den Paragesteinen
der Gotthard-Decke aufliegt.
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Psp Griinlicher Chlorit-Biotit-Albitschiefer und -gneis, psephitisch bis
pelitisch

Ein auffallend griines Gestein tritt siidlich von Curaglia, beiderseits des Val
Medel, auf. Es handelt sich um ein chloritreiches Gestein mit unterschiedlicher
Korngrosse. Gemiss NIGGLI (1944) besitzt dieser Griinschiefer Albit, Biotit und
Chlorit als Hauptgemengteile und Quarz als Nebengemengteil. Am westlichen
Hang des Val Medel kommt vermehrt Schiefer, im Flussbett des Rein da Medel
und am 6stlichen Hang vorwiegend Gneis vor, welcher einen hoheren Quarzanteil
besitzt. Auf dem unmittelbar westlich anschliessenden Gebiet von Atlasblatt
Oberalppass wurde dieser Griinschiefer nicht gesondert ausgeschieden, obwohl
er von NIGGLI (1944) u.a. im Tobel 6stlich von Cuolm Cavorgia (Val Blaua) und
an einem Aufschluss direkt an der Westgrenze des Kartengebiets (Koord.
2707.500/1169.250) beschrieben wurde. Zu dieser Einheit diirfte der Griinschiefer
stidlich des Pazolatales am Westende des Tavetscher Zwischenmassivs gehoren. In
Analogie zu dhnlichen Lithologien im Verrucano der helvetischen Decken und in
der Ilanz-Zone, wird der griinliche Chlorit-Biotit-Albitschiefer und -gneis als me-
tamorph Uliberprigtes basisches Eruptivgestein gedeutet.

Po Weisser bis gelblicher Metarhyolith

Ostlich des Val Medel bis an die nordliche Kartengebietsgrenze lasst sich ein
bis 80 m michtiger, heller porphyrischer Gesteinszug auskartieren. Gegen den Tal-
boden des Val Medel und westlich vom Tal diinnt diese Einheit aus. Im Gebiet des
westlich angrenzenden Atlasblattes Oberalppass sind nur noch wenige Aufschliis-
se ausgeschieden. Das Gestein liegt innerhalb der jungpaldozoischen Abfolge und
wird als subeffusive Lagergidnge, eventuell auch als effusiver Vulkanit (Metarhyo-
lith) gedeutet. Dieser Metarhyolith ist im Allgemeinen verschiefert; millimeter-
grosse Einsprenglinge aus Quarz und Feldspat sind aber meist noch gut erkennbar.

Py Serizit filhrender Metaquarzit

Ein schieferungsparallel eingeregelter, Serizit fiihrender Metaquarzit tritt nur
an einem Aufschluss siidwestlich von Curaglia am Fahrweg von Pali nach Truaisch
auf (Koord. 2169.480/1707.860). Im unmittelbar westlich angrenzenden Gebiet von
Blatt Oberalppass schied NIGGLI (1944) keinen Metaquarzit aus. Méchtige Ein-
schaltungen von Metaquarzit werden dagegen im westlichen Bereich der Garvera-
Zone im Gebiet Riederen - Alp Rossboden innerhalb des Psephit- und Psammit-
gneises bis -schiefers («Verrucano»; p,) beschrieben (AMBUHL et al.2008). Der am
Fahrweg nach Truaisch vorkommende Metaquarzit ist moglicherweise Teil der im
Osthang des Val Medel auftretenden Psephit- und Psammitgneises.
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Fig.15: Blauschwarzer Tonphyllit mit gelblichen Dolomitlagen (Koord.2708.220/1169.750, Bild-
breite ca.5 m). Foto S. Vogeli.

Py Braungrauer feldspatreicher Psephit- und Psammitgneis bis -schiefer
(«Verrucano»)

Der braungraue feldspatreiche Serizitgneis bis -schiefer mit unterschiedlicher
Korngrosse weist einen je nach Zusammensetzung und Geflige stark variierenden
Schieferungsgrad auf. In der Kartenskizze von NIGGLI (1912) wird dieser allge-
mein als «kKonglomeratschiefer» bezeichnet, mit Analogien zum weiter 6stlich auf-
tretenden «Ilanzer Verrucano». Eigentliche konglomeratische Gesteine wurden im
Kartengebiet keine vorgefunden, dagegen wurden von WINTERHALTER (1930) und
NIGGLI (1944) grobkornige, bis 10 cm grosse Quarzknauern erwihnt. Dieses Ge-
stein diirfte den im westlichen Gebiet des Atlasblattes Oberalppass beschriebenen
feldspatreichen Psephit- und Psammitgneisen entsprechen.

P Blauschwarzer serizitreicher Tonphyllit, lokal mit diinnen quarzitischen
und dolomitischen Lagen

Dieser Phyllit bildet den Ubergang von den jungpaldozoischen zu den triassi-
schen Abfolgen. Er ist durch die von weitem erkennbare blauschwarze Firbung
charakterisiert. Im Aufschluss ist das Gestein feinschiefrig bis phyllitisch, teils mit
Quarz- und Dolomitknauern und -lagen durchsetzt. Hauptgemengteile sind Seri-
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zit (45-75 Vol.-%) sowie Quarz, Albit und Chlorit. Bei der Briicke nach Mutsch-
nengia (Koord.2708.220/1169.750) treten innerhalb des Phyllits vermehrt gelbli-
che, wenige dezimeterméachtige Dolomitlagen mit Quarzknauern auf (Fig.15). Do-
lomit ist eigentlich atypisch flir jungpaldozoische Gesteine. Trotzdem werden sie
von NIGGLI (1944) jedoch nicht als triassische Einschuppungen, sondern als nor-
malstratigraphische Einschaltungen gedeutet. Solche dolomitischen Einschaltun-
gen sind auch aus dem Verrucano der helvetischen Decken bekannt.

AUTOCHTHONES MESOZOIKUM AM SUDRAND
DER GOTTHARD-DECKE

Von der urspriinglichen Sedimenthiille der Gotthard-Decke sind an deren
Siidrand nur noch geringmaéchtige mesozoische Serien reliktisch erhalten geblie-
ben. Diese Sedimentgesteine bestehen in der Regel aus triassischen Sedimenten
(Mels-, Réti- und Quarten-Formation). Nur an wenigen lokalen Stellen sind zu-
sitzlich auch frithjurassische Reste zu finden. Zwischen der Plaun la Greina und
Lumbrein im Val Lumnezia findet sich eine bis zu 200 m méchtige, lediglich ge-
ringfligig gestorte Sedimentabfolge der Trias, die sogenannte Greina-Lumbrein-
Trias, welche der Gotthard-Decke mit stratigraphischem Kontakt aufliegt (Fig.16).
Detaillierte Beschreibungen dieser Vorkommen von FEHR (1956), JUNG (1963),
FREY (1967) und ETTER (1987) geben einen Uberblick iiber den Aufbau und die
Stratigraphie der autochthonen Sedimenthiille der Gotthard-Decke. Die Gstliche
Fortsetzung der autochthonen Trias kann im Gebiet von Blatt Ilanz {iber die «Trias
von Obersaxen» bis in die Gegend von Ilanz verfolgt werden (WYSSLING 1950).
Nach Westen hin setzt sie sich im Gebiet von Blatt Oberalppass bis in die Scopi-
Mulde fort, welche im Val Rondadura in die Luft ausstreicht (BAUMER 1964,
CHADWICK 1965). Sofern vorhanden, bildet die Quarten-Formation das jlingste
triassische Schichtglied der autochthonen Trias. Sie fehlt jedoch in der Regel oder
ist nur noch als ausgediinnte bzw. gekappte Schmitze reliktisch erhalten, da diese
Formation bevorzugt als Abscherhorizont wirkte. Grossere Vorkommen der Quar-
ten-Formation sind im Kartengebiet am Passo della Greina sowie im Gebiet zwi-
schen Pass Diesrut - Alp Ramosa - Fil da Ramosa erhalten geblieben. Der Kontakt
zu den hangenden jurassischen Ton- und Kalkglimmerschiefern der Scopi-Zone ist
tektonischer Natur, wie dies die z.T. mehrfache Verschuppung von triassischen und
jurassischen Einheiten im Dach der autochthonen Trias eindeutig belegt.

Zusitzlich sind an wenigen Stellen friihjurassische Sedimente der autoch-
thonen Sedimentbedeckung erhalten geblicben. Im Gebiet von Atlasblatt Greina
beschrinken sich deren Vorkommen auf geringmiéchtige, nicht kontinuierlich ver-
folgbare Relikte im Nahbereich der Retico-Storung zwischen Lago Retico und Val-
le di Priisfa (Retico-Schuppen; BAUMER 1964, FREY 1967). Im nordostlich an-
schliessenden Gebiet von Atlasblatt Ilanz werden der «Lias von Meierhof» (STAUB
1980, ETTER 1987), der «Lias von Surin» (JUNG 1963, ETTER 1987) und der soge-
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Fig.16: Blick nach Osten in Richtung Passo della Greina und Plaun la Greina. Gut erkennbar

sind die gelblich beigen, subvertikal stehenden Bidnke aus Dolomit, Kalzitmarmor und Rauwa-

cke der Greina-Lumbrein-Trias, welche die hellgrauen kristallinen Gneise der Gotthard-Decke

im Norden (links) vom schwarzen Tonschiefer der Scopi-Zone im Stiden (rechts) abtrennen.
Foto S. Vogeli.

nannte «Spatkalk von Rueun» (WYSSLING 1950, STAUB 1983) ebenfalls als lokale
Relikte der autochthonen friihjurassischen Bedeckung interpretiert. Weitere Reste
der autochthon aufliegenden jurassischen Sedimente sind am Nordrand der Gott-
hard-Decke, ausserhalb des vorliegenden Kartengebiets, in der Urseren- und Gar-
vera-Zone liberliefert.

t Mels-, Roti- und Quarten-Formation, undifferenziert

Vor allem westlich des Val Camadra stehen die Gesteine der autochthonen
Trias nur noch als sehr diinner und in der Regel heterogener Sedimentzug an. In
diesem Fall war eine weitere Aufgliederung im Kartenmassstab 1:25000 nicht
moglich, weshalb sie auf der Karte als «Mels-, R6ti- und Quarten-Formation, un-
differenziert» ausgeschieden wurden.



57

Fig.17: Mels-Formation am Kontakt zum Kristallin der Gotthard-Decke. Links: «Streifengneis»

mit grobaugiger Textur, iiberlagert von «Trias-Basisarkose» (Koord.2722.960/1168.740, Breite

Klemmbrett ca.25cm). Foto S.Vaogeli. Rechts: Detailaufnahme der «Trias-Basisarkose» mit

Feldspatkornern und herauswitternden Quarzgerdllen, die von einer quarzitischen Matrix um-
geben sind. Plaun da Chistagls. Foto M. Wiederkehr.

tm Mels-Formation: Arkose, Quarzit

Die Mels-Formation, welche die basalen, quarzitischen Gesteine der Trias
umfasst, {iberlagert mit scharfem Kontakt das Kristallin der Gotthard-Decke
(Fig.17). Sie besteht an der Basis aus einer hellgrauen bis griinlichen ungeschich-
teten, massigen Arkose («Trias-Basisarkose»), welche mit abnehmender Korngros-
se und zuriicktretendem Feldspatgehalt fliessend in den iiberlagernden weissen
gut gebankten Quarzit {ibergeht. Die meist nur wenige Meter michtige Arkose
fihrt schlecht gerundete bis eckige, gelblich-weisse, pulverig verwitternde Feld-
spatkOrner und bis dezimetergrosse Quarzgerolle, welche von einer quarzitischen
Matrix umgeben sind (Fig.17). Die Korngrosse der Komponenten variiert generell
stark und deren Sortierung ist in der Regel schlecht. Zusitzlich zu den Konglome-
ratlagen sind Einschaltungen von Tonschieferfetzen héufig. Der weisse Quarzit ver-
fligt {iber eine gute Sortierung und zeigt eine undeutliche bis gute Schichtung. In
einzelnen Bianken lassen sich Schriagschichtung sowie selten symmetrische Rippel-
marken beobachten. Der Feldspatgehalt ist generell gering, kann jedoch in einzel-
nen Lagen deutlich zunehmen. Die Michtigkeit der Quarzitbinke nimmt nach
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oben hin etwas ab. Der Ubergang zum hangenden Dolomit der Roti-Formation ist
in der Regel scharf, kann aber auch durch Einschaltungen von griinem Serizitschie-
fer und gelblichem Dolomit zwischen den einzelnen Quarzitbidnken fliessend sein
(z.B. zwischen dem stidlichen Val Camadra und Cap. Scaletta SAT; FREY 1967).

Die Mels-Formation tritt in stark variierender Méchtigkeit auf. Im Gebiet
Plaun da Chistagls - Alp Ramosa - Pass Diesrut ist die basale Trias bis ca.15m
michtig, wihrend sie beim Passo della Greina, Ri di Priisfa und Ri di Sassina kom-
plett fehlt. Am Siidostfuss des Muot la Greina sowie in der Schlucht nérdlich des
Piano della Greina wurden Rinnen- und Muldenfiillungen innerhalb der basalen
Trias beschrieben (JUNG 1963, FREY 1967), welche die Machtigkeitsschwankungen
im Gebiet des Kartenblattes erklaren kdnnten. Generell ist eine Zunahme der
Michtigkeit der Mels-Formation von West nach Ost zu beobachten. Zwischen
dem Val Camadra und dem Lai da Sontga Maria ist die Machtigkeit der basalen
Trias aufgrund einer intensiven tektonischen Durchbewegung entlang der Retico-
Stérung sehr gering und schwankt zwischen 0,5 und 1 m.

llustrative Aufschliisse der Mels-Formation befinden sich beispielsweise im
Gebiet zwischen Pian Geirett und Cap. Scaletta SAT, am Siidostfuss des Muot la
Greina und auf der Alp Ramosa.

tr Réti-Formation: Dolomit, Kalzitmarmor, Rauwacke

Die Roti-Formation umfasst die karbonatischen Sedimente der Trias, welche
sich durch méchtige Dolomit- und Rauwackevorkommen auszeichnen. Sie stellen
mit einer Méchtigkeit von bis zu 200 m das méchtigste Schichtglied der autochtho-
nen triassischen Sedimente der Gotthard-Decke dar. Wie die Mels-Formation ist
auch die Roti-Formation durch grosse Méchtigkeitsschwankungen charakterisiert.
In der Regel wird die Rauwacke sowohl im Hangenden als auch im Liegenden von
gelbem und grauem feinkornigem Dolomit {iber- bzw. unterlagert, wobei auch la-
terale Uberginge zu beobachten sind. Somit lassen sich die Dolomitvorkommen
relativ zur Rauwacke in einen unteren bzw. oberen Dolomit unterteilen, wobei die
unteren Vorkommen eine gelblich-braunliche und die oberen eine graue Farbung
aufweisen sind. Einschaltungen von einzelnen Rauwackelagen oder Wechsellage-
rungen mit Dolomit und Rauwacke sind vor allem am Kontakt zur massigen Rau-
wacke hiufig. Der Ubergang zum Dolomit ist in der Regel fliessend.

Die Abgrenzung zur liegenden Mels-Formation erfolgt durch das Einsetzen
von gelblich braunem lagigem, massigem Dolomit in Wechsellagerung mit diin-
nem Serizitphyllit. Diese Wechsellagerung kann mit dem von BRUNNSCHWEILER
(1948) definierten Dunkelzug-Member korreliert werden (schriftl. Mitteilung
A. Pfiffner). Im oberen Teil der Roti-Formation dominiert ein grauer feinkorniger,
stark gekliifteter Dolomit mit einzelnen Binken von grauem massigem grobkorni-
gem Kalzitmarmor.
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Zu erwihnen sind die grossen Michtigkeitsschwankungen des Dolomits. Ge-
miss FREY (1967) setzen die Dolomitvorkommen auf der Ostseite des Val Camadra
mit einer Méchtigkeit von maximal 20 m ein und sind bis zum Passo della Greina
als schmales Band verfolgbar. In Gstlicher Richtung nimmt ihre Méchtigkeit durch
laterales Ersetzen der hangenden Rauwacke sprunghaft zu und erreicht ca.55 m.
Etwas weiter Ostlich reduziert sich ihre Michtigkeit jedoch wieder auf ca.20 m.

t, Rauwacke

Die autochthonen Sedimente der Trias werden vor allem zwischen der Cap.
Scaletta SAT im Westen und der Alp Ramosa im Osten durch z.T. méchtige Rau-
wackevorkommen geprigt. Generell ist die Rauwacke sehr variabel ausgebildet
und zeigt alle Uberginge vom intakten Dolomit zum bréunlich bis gelblich bei-
gen, pordsen, sandig-siltig verwitternden Kalk mit der fiir die Rauwacke charakte-
ristischen 16cherigen bis zelligen Erscheinung. Lagen mit unversehrten, meist hell-
grauen Dolomitbruchstiicken sind haufig (Triimmer-Rauwacke). Im Allgemeinen
ist der hohe Dolomitanteil der Rauwacke hervorzuheben; méchtige Lagen ohne
Dolomit sind dusserst selten. Zu erwihnen ist, dass die Rauwacke im Allgemeinen
durch die Verkarstung evaporitischer Ausgangsgesteine durch fluviatile und gla-
zifluviatile Prozesse an der Erdoberfldche gebildet wird und demzufolge erst nach
den alpinen Deformationen entstanden und wahrscheinlich quartiren Alters ist
(SCcHAAD 1995). Es sind deshalb vielmehr ihre evaporitischen Ausgangsgesteine,
welche als bevorzugte Abscherhorizonte bei der Deckenbildung dienten.

Wie schon beim Dolomit erwédhnt, ist die Rauwacke durch grosse Michtig-
keitsschwankungen charakterisiert, welche teilweise durch laterale Ubergéinge zum
Dolomit bedingt sind. Gemiss FREY (1967) erreicht die Méchtigkeit der Rauwacke
zwischen Cap. Scaletta SAT und Passo della Greina tiber 200 m und nur etwas wei-
ter ostlich lediglich noch ca.40 m. Zum einen sind diese Schwankungen stratigra-
phischer Natur, zum anderen konnen sie aber auch mit tektonischer Aufschup-
pung erkldrt werden, da die evaporitischen Ausgangsgesteine der Rauwacke, wie
auch die Quarten-Formation (s.u.) bevorzugte Abscherhorizonte darstellen.

to Quarten-Formation: griinlicher Serizitphyllit mit gelblich beigen
Dolomitlagen und weisslicher, Serizit fiihrender schiefriger Quarzit

Die Quarten-Formation besteht hauptséchlich aus gelblich griinem, ebenfl-
chigem bis gefilteltem Serizitphyllit mit ausgeprégter Schieferung, welche durch
den streng parallel eingeregelten Serizit und die ldnglichen Quarzkorner gebildet
wird. Das unterschiedlich gehdufte Auftreten von Chlorit fiihrt zu wechselnden
Intensitdten der griinlichen Farbung. Héufig sind Chloritoidporphyroblasten als
feine, dunkle, schwach glinzende Kné6tchen auf den Schieferungsfldchen zu beob-
achten. Vereinzelt treten diinne, gelbliche Dolomitlagen auf (JUNG 1963). Oft ist
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eine rhythmische Wechsellagerung von zentimeterméchtigen, grauen bis gelblich
beigen, stark verschieferten, feinkdrnigen Dolomitlagen (Dolomitschiefer; JUNG
1963, FREY 1967) und dem griinen Serizitphyllit zu beobachten, wobei die Dolo-
mitlagen aufgrund der Deformation oft boudiniert sind und nur noch als linsen-
formige Einschaltungen auftreten. Das grosste Vorkommen dieser Dolomitschie-
fer befindet sich bei Plaun da Chistagls am Westgrat des Piz da Vrin. Im unteren
Teil der Quarten-Formation finden sich einzelne Binke von griinlich weissem bis
grauem Quarzit, welcher in der Regel als unzusammenhéngende Linsen innerhalb
des Serizitschiefers auftritt («Quarzit der oberen Trias»; JUNG 1963). Dabei han-
delt es sich um fein- bis mittelkdrnigen, schlecht sortierten, porés anwitternden
kalkigen Sandstein und Quarzit mit detritischem Feldspat.

Da die Quarten-Formation, dhnlich der Rauwacke der Roti-Formation, einen
bevorzugten Abscherhorizont darstellt, ist eine vollstindige Abfolge dieser Forma-
tion im Kartengebiet nicht iiberliefert. In der Regel sind lediglich tektonisch redu-
zierte Vorkommen der Quarten-Formation erhalten geblieben, oft konnen diese
aber auch komplett fehlen. Die hiufig auftretenden Verschuppungen der Quarten-
Formation mit den dariiberliegenden jurassischen Ton- und Kalkglimmerschiefern
der Scopi-Zone belegen eindeutig, dass die heute anstehenden Vorkommen der
Quarten-Formation generell tektonisch gekappt sind. Die Méchtigkeiten schwan-
ken hauptséchlich zwischen 0 und 50 m. Die wahrscheinlich vollstdndigste Abfolge
befindet sich am Westgrat des Piz da Vrin (am Fil da Ramosa), wo eine Michtig-
keit von tiber 100 m erreicht wird (FEHR 1956, JUNG 1963).

Igm Stgir-Formation, unterer Teil: schwarzgrauer Sandkalk, * spitig, und
blaugrauer Quarzit, untergeordnet dunkle Ton- und Kalkschiefer

Am siidwestlichen Rand der Gotthard-Decke beschreiben BAUMER (1964)
und FREY (1967) nordlich der Retico-Storung mehrere Vorkommen von wahr-
scheinlich autochthonen friihjurassischen Gesteinen (Lias der Retico-Schuppen).
Des Weiteren treten gemiss FREY (1967) {iber der Quarten-Formation im mittle-
ren Teil des Ri di Sassina sowie als Einschuppungen im schwarzen Tonschiefer der
Coroi-Formation (Scopi-Zone) nordlich des Kristallinspans der Cima di Sassina
(Sassina-Span) und in den Winden des Pizzo Marumo weitere autochthone friih-
jurassische Relikte auf. Ob es sich bei diesen Vorkommen zweifelsfrei um autoch-
thone Sedimente der Gotthard-Decke handelt, ist nicht restlos geklirt. Gemiss
ETTER (1987) handelt es sich dabei um geringmaéchtige Schuppen, welche durch
die Retico-Storung aus dem stratigraphischen Verband der Scopi-Zone losgelOst
wurden.

Bei den fraglichen friihjurassischen Vorkommen dominieren schwarzgrauer,
teilweise spatiger Sandkalk mit schlecht erkennbaren Muschelquerschnitten und
dunkelgrauer bis -blauer grobgebankter Quarzit mit eingelagerten diinnen,
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schwarzen Ton- und Kalkglimmerschiefern. Auffillig ist das Vorhandensein von
schwarzem feinkdrnigem, kalkfreiem Quarzit, welcher von FREY (1967) als «Lias-
Basisquarzit» interpretiert wurde. Diese Abfolge iliberlagert die autochthonen
Sedimente der Trias oder ist als Lamellen in die dariiber liegende Scopi-Zone ein-
gespriesst. Sie besitzt eine grosse Ahnlichkeit mit dem unteren Teil der Stgir-For-
mation der Scopi-Zone, wobei in den erwidhnten Vorkommen lediglich die kom-
petentesten Binke erhalten geblieben sind. Aus diesen Griinden werden die friih-
jurassischen Vorkommen im Kartengebiet, analog des «Lias von Meierhof» und
«Lias von Surin» (Blatt Ilanz), als lokal erhalten gebliebene In-situ-Reste der ur-
spriinglichen Sedimenthiille der Gotthard-Decke interpretiert (JUNG 1963, FREY
1967). Generell besitzen die fraglichen friihjurassischen Relikte eine Méchtigkeit
von 15 bis 20 m und erreichen im Valle di Priisfa ihre grosste Machtigkeit von 50 m
(BAUMER 1964, FREY 1967).

Basierend auf neuesten Beobachtungen erscheint auch eine Zuweisung zur
obersten Trias (Rhétien) plausibel (miindl. Mitteilung F. Galster). Gemiss TRUM-
PY (1949) besitzen die Gesteine des Rhétien im ehemaligen Bereich des helveti-
schen Ablagerungsraums oft Ahnlichkeiten mit denjenigen des frithen Juras
(Lias). Eine Zuweisung der beschriebenen Gesteine zum Rhétien erscheint somit
zumindest fiir die untersten Anteile der friithjurassischen Sedimentabfolgen («Li-
as-Basisquarzit» und basale Stgir-Formation) durchaus moglich. Da keine biostrati-
graphisch bestimmbaren Fossilien gefunden werden konnten, ist eine eindeutige
Zuordnung jedoch nicht méglich.

ULTRAHELVETIKUM

SCOPI-ZONE

Die vorgingig beschriebenen, direkt dem kristallinen Grundgebirge aufla-
gernden triassischen Gesteine und die lokal vorhandenen frithjurassischen Vor-
kommen stellen die Reste der urspriinglich vorhandenen autochthonen Sediment-
hiille am Siidrand der Gotthard-Decke dar. Auf diese reliktisch erhalten gebliebe-
ne Sedimentbedeckung wurde die verkehrt liegende Scopi-Zone {iberschoben
(Fig. 16; BAUMER et al. 1961, ETTER 1987).

Die Scopi-Zone umfasst eine sedimentire Abfolge aus braun- bis grau-
schwarzen Ton- und Kalkglimmerschiefern mit Einschaltungen von Sandkalk- und
Quarzitbanken, welche durch eine klar abgrenzbare und kontinuierliche stratigra-
phische Abfolge charakterisiert ist. Basierend auf spérlichen Fossilfunden (Ammo-
nitenbruchstiicke, Crinoidenstielglieder, Gryphden und weitere Lamellibranchier,
Belemniten, Gastropoden und Korallen) sowie auf lithostratigraphischen Verglei-
chen mit entsprechend ausgebildeten helvetischen Sedimenten wird dieser Sedi-
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mentabfolge ein frith- bis mitteljurassisches Alter zugeordnet (JUNG 1963, BAU-
MER 1964, FREY 1967, ETTER 1987). Die Scopi-Zone kann im vorliegenden Gebiet
je nach Autor in drei bzw. fiinf Einheiten unterteilt werden, welche sich vom Luk-
manierpass im Westen liber das Gebiet der Plaun la Greina bis in Gegend von
Ilanz im Osten kontinuierlich verfolgen lassen. Eine Ubersicht iiber die Gliede-
rung und Korrelation der Sedimente ist in Tabelle 2 widergegeben. Fiir die Kartie-
rung des Gebiets von Blatt Greina wurde die Stratigraphie von BAUMER et al.
(1961) tibernommen. Die von diesen Autoren definierten «Stgir-», «Inferno-» und
«Coroi-Serie» werden entsprechend den aktuellen lithostratigraphischen Nomen-
klaturregeln auf dem vorliegenden Kartenblatt neu als Formationen bezeichnet.

Die Scopi-Zone zieht als 700-3100 m méichtiges Sedimentpaket vom siid-
westlichen zum norddstlichen Kartengebietsrand. Sie baut den Siidhang des Val di
Campo sowie die Gipfel des Cima di Sassina, Pizzo Marumo und Pizzo Coroi auf,
verlduft anschliessend am siidlichen Ende der Plaun la Greina sowie in der Flanke
des Piz Zamuor und bildet im Nordosten die Gipfel des Piz Stgir, Piz Ner, Artg
Diesrut und Piz da Vrin. Die grossen Maichtigkeitsschwankungen gehen haupt-
sidchlich auf interne Verfaltung zuriick, welche sich durch die enge Sassina-Anti-
form und die n6rdliche Marumo-Synform (Taf. 1, Profil 4; FREY 1967) im Zentrum
des Kartengebiets deutlich zeigt. In diesem Bereich besitzt die Scopi-Zone eine
maximale Méchtigkeit von 3100 m. Zusétzlich ist eine generelle Abnahme der
Michtigkeit von ca.2200 m beim Pass Casatscha im Siidwesten auf 700-800 m
beim Pass Diesrut und bei Puzzatsch im Nordosten feststellbar. Bei den angege-
ben Michtigkeiten gilt es zu beachten, dass es sich um Minimalabschitzungen
handelt, da die Coroi-Formation (mittlerer Jura) im Dach der Scopi-Zone tekto-
nisch gekappt wurde, so dass keine Angaben zur urspriinglich vorhandenen tota-
len Michtigkeit gemacht werden konnen.

Is Stgir-Formation, undifferenziert (tektonisch z.T. stark ausgequetscht)

Ostlich des Val Cavalasca wird die Stgir-Formation rasch diinner, und die fiir
den oberen Teil der Stgir-Formation charakteristischen kompetenten und massi-
gen Binke aus Sandkalk und Quarzit gehen zuriick (ETTER 1987). Zusitzlich ist
der untere Teil der Stgir-Formation zwischen der Stidflanke des Piz Zamuor und
des Artg Diesrut tektonisch stark ausgediinnt (JUNG 1963), so dass eine eindeutige
Unterscheidung des unteren und des oberen Teils der Stgir-Formation bzw. deren
Darstellung im Kartenmassstab 1:25000 in besagtem Gebiet nicht mehr mdglich
ist.
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Lis Stgir-Formation, unterer Teil: dunkle Ton- und Kalkschiefer mit Lagen
von rotlich braunem Quarzit und Sandkalk

Der untere Teil der Stgir-Formation besteht vorwiegend aus schwarzbraunen
teilweise sandigen Ton- und Kalkschiefern mit Einschaltungen von diinnbankigen
Lagen bestehend aus schwarzgrauem, z.T. grobspitigem Crinodienkalk, griinlich
braunem Quarzit sowie graubraunem, teilweise oolithischem Sandkalk. In den
schwarzen kalkfreien Tonschiefern ist Chloritoid als sehr feine, leicht glinzende
schwarze Plittchen makroskopisch erkennbar. Gemaiss mehreren Autoren (vgl.
JUNG 1963, BAUMER 1964, FREY 1967) tritt sporadisch an der Basis des unteren
Teils der Stgir-Formation, in direktem Kontakt zur Trias, ein markanter blau-
schwarzer, stark pigmentierter Quarzit auf (sog. «Lias-Basisquarzit»), dessen Méch-
tigkeit zwischen wenigen Dezimetern bis mehreren Metern schwankt. Im Allge-
meinen dominieren an der Basis des unteren Teils der Stgir-Formation kalkige
Tonschiefer, wiahrend in den jiingeren Teilen Bianke aus Sandkalk, Lumachellen-
kalk, kalkigem Sandstein und Quarzit allmdhlich hédufiger auftreten. Den Ab-
schluss bildet, sofern vorhanden, eine schwarze Kalkbank mit Gryphéen-, Schne-
cken- und Cardinienquerschnitten (FREY 1967).

Im Kartengebiet kann der untere Teil der Stgir-Formation als kontinuierliche
Einheit von Siidwesten nach Nordosten verfolgt werden. Erwihnenswert ist die
variable Michtigkeit, welche grosstenteils tektonischer Natur ist. Sie betrdgt maxi-
mal ca.200 m (Ri di Scengio; BAUMER 1964), wobei laut JUNG (1963) und FREY
(1967) in der Regel deutlich geringere Werte von ca.40-100 m zu beobachten sind
An wenigen Stellen ist der untere Teil der Stgir-Formation auf wenige Dekameter
reduziert (Filo di Stanga 5-15 m, Piz Zamuor ca.20 m, Artg Diesrut 20-30 m).

Der untere Teil der Stgir-Formation wird laut BAUMER et al. (1961), JUNG
(1963), FREY (1967) und ETTER (1987) ins Hettangien und Sinémurien gestellt
(Tab. 2), wobei die quarzitischen basalen Teile («Lias-Basisquarzit») vermutlich bis
ins Rhétien zurlickreichen (BAUMER et al.1961). Diese Altersabschitzungen er-
folgten einerseits aufgrund lithologischer Vergleiche mit entsprechenden Abfolgen
aus dem Helvetikum der Glarner Alpen und anderseits aufgrund spérlicher, durch-
wegs schlecht erhaltener Fossilfunde. Wegen des dhnlichen lithologischen Charak-
ters wurde der untere Teil der Stgir-Formation mit der Prodkamm-Serie vergli-
chen, wobei die basalen Anteile als Aquivalente der «Cardinienschichten» und des
«Infraliassandsteins» interpretiert wurden (Tab.2). Basierend auf Fossilfunden,
insbesondere von Gryphaea sp., erscheint eine Einstufung ins Sinémurien gerecht-
fertigt. Bei der Alp Ramosa sowie beim Artg Diesrut beschreibt JUNG (1963) Vor-
kommen von stark verformten Korallen. FREY (1967) beobachtete im Valle Cava-
lasca im sogenannten «Fossilhorizont» im Dach des unteren Teils der Stgir-For-
mation das Auftreten von Schnecken, dickschaligen Muscheln (?Cardinien) und
zahlreichen Crinoiden-Stilgliedern (Isocrinus sp.), welche als 1-3 mm grosse fiinf-
strahlige Sterne oder als fiinfeckige Komponenten deutlich herauswittern (Fig. 18).
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Fig.18: Crinoiden-Stilglieder (Isocrinus sp.) mit fraglichem Muschelquerschnitt in der unteren
Stgir-Formation. Foto M. Wiederkehr.

Die Analyse von Pollenkdrnern und Mikroplankton bei der Lokalitat Mulin da Pi-
tasch (Koord.2735.275/1176.700 auf Blatt Ilanz) lieferte ein friihjurassisches («mit-
tel-liassisches») Alter (PANTIC & ISLER 1981).

l,s Stgir-Formation, oberer Teil: brauner grober Sandkalk und Quarzit,
untergeordnet mit dunklen Ton- und Kalkschieferlagen

Im Gegensatz zum unteren ist der obere Teil der Stgir-Formation durch eine
deutlich einheitlichere Erscheinung charakterisiert, obschon er im Wesentlichen
die gleichen Gesteine wie der untere Teil umfasst. Er wird dominiert durch bis zu
einem Meter michtige braunlich bis rotlich anwitternde Bénke aus grobem Sand-
kalk und Quarzit, welche durch diinne Lagen von dunkelgrauen bis schwarzen
teilweise Chloritoid fiihrenden Ton- und Kalkschiefer voneinander getrennt sind.
Der grobe Sandkalk zeichnet sich durch den oft hohen Gehalt an Crinoiden und
Gryphéen aus, welche jedoch nur selten gut erhalten sind. Zusétzlich zu den be-
reits erwdhnten massigen Bianken aus Sandkalk und Quarzit finden sich Einschal-
tungen von schwarzem Lumachellenkalk, griinlich grauem Echinodermenkalk z.T.
mit dolomitischen Lagen und grauschwarzem Oolith. Im Dach des oberen Teils
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der Stgir-Formation, unmittelbar am Kontakt zur dariiber liegenden Inferno-For-
mation, ist ein «Fossilhorizont» vorhanden, welcher sich durch das gehédufte Auf-
treten von in der Regel stark deformierten Muschelschalen auszeichnet (JUNG
1963, FREY 1967).

Im Gegensatz zu den sandigen Ton- und Kalkschiefern des unteren Teils der
Stgir-Formation bilden der massige Sandkalk und der Quarzit des oberen Teils der
Stgir-Formation oft steile Felswidnde (z.B. am Piz Stgir, am Artg Diesrut und in
der Siidflanke des Piz da Vrin). Die Abgrenzung zum unteren Teil der Stgir-For-
mation erfolgte mit dem erstmaligen Einsetzen des massigen, kalkarmen bis kalk-
freien Quarzits. Die obere Begrenzung ist durch einen deutlichen Wechsel in der
Farbe und in der Hirte der Gesteine charakterisiert. Der markante Wechsel vom
massigen, braunlich bis rétlich anwitternden Sandkalk des oberen Teils der Stgir-
Formation zum dunkelgrauen bis schwarzen Kalkschiefer der tendenziell zurtick-
witternden Inferno-Formation stellt im Kartengebiet eine scharfe lithologische
Grenze innerhalb der Scopi-Zone dar (JUNG 1963).

Der obere Teil der Stgir-Formation weist eine tektonisch bedingte variable
Michtigkeit zwischen ca.40 und 100 m auf. Im Val Camadra beschreibt FREY
(1967) mit ca.200 m die maximale Méchtigkeit. Tendenziell ist jedoch nach Osten
eine tektonisch bedingte Ausdiinnung zu beobachten (FREY 1967).

Basierend auf Ammonitenfragmenten, welche als Arnioceras sp. identifiziert
werden konnten, weisen BAUMER et al. (1961) den oberen Teil der Stgir-Formation
grosstenteils dem spiten Sinémurien («Lotharingien») zu. Diese Fragmente wur-
den von JUNG (1963) am Piz Stgir im sogenannten «Fossilhorizont» im Dach des
oberen Teils der Stgir-Formation gefunden. Im selben Fossilhorizont beschreiben
JUNG (1963), BAUMER (1964), und FREY (1967) zusitzlich Gryphden (Gryphaea
sp.), Crinoiden-Stilglieder (Isocrinus sp. und Isocrinus tuberculatus), dickschalige
Cardinien, Turmschnecken, Seeigelstacheln, Holothuriensklerite (Calclamnella cf.
elliptica) sowie Korallen. Vereinzelte Funde von in der Regel schlecht erhaltenen
Belemnitenbruchstiicken sowie Seelilienstielglieder, welche in dhnlicher stratigra-
phischer Position im Gebiet von Blatt Ilanz gefunden wurden (NABHOLZ 1948,
Wyss & ISLER 2011), bestitigen ein friihjurassisches Alter (Sinémurien-Pliens-
bachien) fiir den oberen Teil der Stgir-Formation (Tab.2). Lithologisch-fazielle
Ahnlichkeiten mit dem spiten Sinémurien («Lotharingien») der helvetischen De-
cken der Westschweiz (z.B. Loup 1992) sind in guter Ubereinstimmung mit den
biostratigraphischen Befunden.

Iy, Inferno-Formation: grauer sandiger,  toniger Kalkschiefer

Wie in Tabelle 2 ersichtlich, entsprechen die grauen sandig-tonigen Kalk-
schiefer der Inferno-Formation der «Serie der mausgrauen tonigen Kalkschiefer
bis kalkigen Tonschiefer» und der «Serie der kieselig-sandigen Kalkschiefer, wech-
sellagernd mit quarzitischen Tonschiefern» von NABHOLZ (1948) sowie den «Kno-
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tenschiefer, Tonschiefer mit Kalkbidnken, etwas sandig» von HUBER (1943). Die
Inferno-Formation kann im Kartengebiet vom Pass Casatscha im Siidwesten bis in
die Gegend des Piz da Vrin im Nordosten kontinuierlich verfolgt werden und bil-
det aufgrund der geringen Verwitterungsresistenz tendenziell weiche und héaufig
von Vegetation {iberwachsene Landschaftsformen. Zwischen dem Val Camadra
und Crap la Crusch wurde die Inferno-Formation von FREY (1967) in einen unte-
ren, mittleren und oberen Teil gegliedert. Diese Unterteilung konnte jedoch nicht
kontinuierlich nachvollzogen werden, da vor allem nach Osten hin die tektonische
Uberprigung deutlich stirker ist (JUNG 1963).

Der untere Teil der Inferno-Formation ist charakterisiert durch eine Wechsel-
lagerung von zentimeter- bis maximal dezimetermichtigen Kalkbidnken und Kalk-
schieferlagen. Michtigkeit und Héufigkeit der Kalkbinke nehmen nach oben hin
allmaihlich ab und es folgt eine monotone Abfolge von Kalkschiefer mit auffallend
hohem Pyritgehalt. Einschaltungen von massigen, grob- bis feinspitigen Kalkban-
ken markieren den oberen Teil der Inferno-Formation. Dabei handelt es sich um
eine Echinodermenbrekzie, welche mit den Kalkschieferlagen eine enge Wechsel-
lagerung bildet. Zu erwihnen ist, dass die Inferno-Formation vom Pass Casatscha
bis ins Val Camadra durch das Auftreten von deutlich herauswitternden Knoten
gekennzeichnet ist. Bei diesen Knoten handelt sich um Plagioklas- und Zoisitpor-
phyroblasten, welche mit ihrem Auftreten den nach Siidwesten zunehmenden
Metamorphosegrad andeuten (Fig. 19).

Gemaiss JUNG (1963) konnen Ostlich der Plaun la Greina im Gebiet von At-
lasblatt Ilanz zwei geringméchtige klastische Einschaltungen ausgeschieden wer-
den. Die «Riein-Schichten» bestehen aus einem nur wenige Meter méichtigen weis-
sen Sandkalk, welcher detritische Feldspite sowie Lagen von Quarzgeréllen fiihrt.
Die «Runcaleida-Schichten» sind charakterisiert durch eine Wechsellagerung von
braunlichen Quarzit- und Sandkalkbdnken mit Kalk- und Tonschiefern, welche
stark den Gesteinen des oberen Teils der Stgir-Formation gleichen. Neben den
hiufigen Echindormentriimmern treten lokal stark deformierte Lumachellenreste
und Béinke von Oolith auf. Die westliche Fortsetzung der «Riein-» und der «Run-
caleida-Schichten» kann im Kartengebiet nicht kontinuierlich verfolgt werden.
FREY (1967) beschreibt im Valle Cavalasca ein isoliertes Vorkommen einer hellen,
kalkhaltigen Quarzitbank, welche moglicherweise mit den «Riein-Schichten» kor-
reliert werden kann. Die Fortsetzung der «Runcaleida-Schichten» ist ebenfalls
nicht eindeutig. FREY (1967) und BAUMER (1964) parallelisieren die Vorkommen
von sandigen Kalkbidnken zwischen dem Valle Cavalasca und dem Ri di Priisfa so-
wie den Crinoidenkalk des Ri di Scengio und die grobe Crinoidenbrekzie des Ri di
Priisfa mit den «Runcaleida-Schichten». Aufgrund der unsicheren Fortsetzung
nach Westen wurden diese beiden Einheiten auf dem vorliegenden Kartenblatt
nicht speziell ausgeschieden.

Die Abgrenzung zum rétlich braunen massigen Sandkalk des oberen Teils
der Stgir-Formation ist, wie schon erwihnt, scharf und sowohl durch die Farbe als
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Fig. 19: Plagioklas- (Plag) und Zoisitporphyroblasten (Ze) im sandig-tonigen Kalkschiefer der
Inferno-Formation. Foto M. Wiederkehr.

auch die Hirte der Gesteine im Geldnde gut erkennbar. Im Gegensatz dazu ist der
Ubergang zu dem dariiber liegenden schwarzen Tonschiefer der Coroi-Formation
fliessend und wird durch eine Zunahme von Graphit sowie eine allméhliche Ab-
nahme des Kalkgehaltes markiert.

Die Inferno-Formation ist charakterisiert durch stark variable Michtigkeiten,
welche wahrscheinlich tektonischen Ursprungs sind. Im slidwestlichen Teil des
Kartengebiets umfasst sie eine Méchtigkeit von 450 bis 500 m. Nach Osten hin
nimmt die Méchtigkeit deutlich ab (<100 m), gleichzeitig ist eine zunehmende
Verschuppung bzw. Repetition der Coroi-Formation und der Inferno-Formation
zu beobachten, was die erwahnte Interpretation einer tektonisch bedingten Aus-
diinnung stiitzt (JUNG 1963). Ob es sich dabei geméss der Ansicht von ETTER
(1987) teilweise lediglich um primire, sedimentir bedingte lithologische Variatio-
nen innerhalb der Inferno-Formation handelt, kann nicht restlos geklért werden.

Zu erwihnen ist der Reichtum an grossen (>10 cm) Belemniten sowie das
Vorhandensein von Crinoidenstielgliedern. Die Fossilien sind jedoch in der Regel
schlecht bestimmbar. Die Belemniten (Passalotheuthis sp.?) sind generell zerrissen
oder sigmoidal deformiert. Gemaiss FREY (1967) treten Belemniten dieser Grosse
nicht vor dem Pliensbachien auf. Im Val Camadra wurden einige gut erhaltene
Crinoidenstielglieder als Isocrinus scalaris (GDEF.) identifiziert (FREY 1967), welche
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besonders im mittleren Jura weitverbreitet war. Lithologisch bestehen Analogien
zum obersten Pliensbachien («Domérien»)-Toarcien der ultrahelvetischen und
helvetischen Decken der Westschweiz («Lias schisteux»; TRUMPY 1952, EPARD
1990). Demzufolge weist die Inferno-Formation vermutlich ein friihjurassisches
Alter auf (Pliensbachien-Toarcien, Tab. 2; BAUMER et al.1961).

ico Coroi-Formation: schwarzer Tonschiefer mit Silt- und
Feinsandsteinlagen

Die monotone Abfolge von schwarzem, in der Regel ebenfldchigem, kalkfrei-
em, stark quarzhaltigem Tonschiefer mit auffillig hohem Pyritgehalt wurde von
BAUMER et al. (1961) als Coroi-Formation bezeichnet. Sie entspricht, wie in Tabel-
le 2 dargestellt, der «Serie der schwarzen Tonschiefer und Tonschieferquarzite»
von NABHOLZ (1948) und den «kalkfreien Tonschiefern» von HUBER (1943). Der
matt bis seidig glinzende schwarze Tonschiefer besitzt einen hohen Gehalt an
Hellglimmer. Als weiteres Mineral ist Chloritoid in Form zahlreicher, sehr feiner,
schwarz glinzender Punkte bzw. Knotchen zu erkennen. Seine prismatischen
Kristalle wachsen generell tiber die Schieferung hinweg und sind hiufig rosetten-
formig angeordnet. Zu erwihnen ist auch der hohe Gehalt an feink6rnigem Gra-
phit. Typisch sind die ringformigen rostigen Verfarbungen auf den Schieferungs-
flichen, welche durch die Verwitterung von Pyrit verursacht werden, sowie die
zahlreichen Quarzkonkretionen. Am Kontakt zu den autochthonen Sedimenten
der Trias am Pass Diesrut sowie auf der Alp Ramosa beschreibt JUNG (1963) grau-
braune dezimeterméchtige Bianke eines feinkOrnigen, gebdnderten Kalksandsteins
bis Quarzits, welcher grosse Ahnlichkeiten mit dem «Eisensandstein» des Siid-
helvetikums aufweist.

Die Abgrenzung zur Inferno-Formation ist unscharf und wurde generell dort
gezogen, wo weitestgehend kalkfreier Tonschiefer vorherrscht. Die zusétzliche,
hiufig intensive Verschuppung zwischen der Coroi- und der Inferno-Formation er-
schwert eine eindeutige Unterscheidung zusitzlich. Die Coroi-Formation weist
eine Michtigkeit von 50 bis 800 m auf. Diese Schwankungen sind grosstenteils
tektonischer Natur, wie die intensive Verschuppung mit der Inferno-Formation
und der tektonische Kontakt zur autochthonen triassischen Sedimentbedeckung
der Gotthard-Decke im Dach der Coroi-Formation deutlich zeigen.

Bis auf die seltenen Belemnitenfunde am Passo della Greina (ALB. HEIM
1891) und im Schutt westlich Pkt.2684 (FREY 1967) sind keine weiteren Fossilfun-
de bekannt. Basierend auf lithologischen Vergleichen mit entsprechenden helveti-
schen Sedimenten wurde die Coroi-Formation von BAUMER et al. (1961) dem
Mittleren Jura (Aalénien) zugeteilt (Tab.2). BAUMER et al. (1961) postulierten des-
wegen eine inverse Lagerung der Metasedimente der Scopi-Zone, welche durch
ETTER (1987) bestitigt wurde.
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PEIDENER SCHUPPENZONE

Mit dem Begriff Peidener Schuppenzone werden samtliche Metasedimente
zwischen der Scopi-Zone im Norden und der Grava-Decke im Stiden zusammen-
gefasst (BOLLI & NABHOLZ 1959, BAUMER et al. 1961, NABHOLZ & VOLL 1963). Im
Gegensatz zur Scopi-Zone ist die Peidener Schuppenzone durch eine unvollstin-
dige Sedimentabfolge charakterisiert, welche hauptséchlich aus Binken von Sand-
kalk und Quarzit sowie aus Kalk- und Tonschiefer der Stgir-Formation besteht.
Vereinzelt sind die unteren bis mittleren Teile der Inferno-Formation erhalten ge-
blieben. Die oberen Sedimentabfolgen der Inferno-Formation und die Coroi-For-
mation fehlen vollstindig. Die repetierten und gekappten Sedimentserien und die
zahlreichen eingeschuppten Triaszlige weisen auf eine im Gegensatz zur Scopi-
Zone viel stirkere tektonische Uberprigung hin, welche sich im komplexen
Schuppenbau manifestiert (Fig.20). In jingster Zeit wurden in der Peidener Schup-
penzone Pseudomorphosen und vereinzelte Relikte von Fe-Mg-Karpholith, einem
Indexmineral fiir die Hochdruck/Niedertemperatur-Metamorphose (HP/LT) der
Blauschieferfazies, beschrieben (WIEDERKEHR et al. 2008, WIEDERKEHR 2009).
Bis zum heutigen Zeitpunkt konnten keine HP/LT-Relikte in der ndrdlich angren-
zenden Scopi-Zone gefunden werden, was auf eine verschiedenartige tektonome-
tamorphe Entwicklung dieser beiden Einheiten hinweist.

Die Michtigkeit der Peidener Schuppenzone betrdgt im Westen im Val Cama-
dra ca.950 m (FREY 1967). In 6stlicher Richtung nimmt ihre Méchtigkeit kontinu-
ierlich ab und erreicht bei Puzzatsch noch ca. 500 m (JUNG 1963).

tp Réti- und Quarten-Formation, undifferenziert

Die diinn ausgewalzten Triaszlige und -lamellen der Peidener Schuppenzone
bestehen hauptsichlich aus griinlichem Serizitphyllit (Quarten-Formation) und
gelblichem Dolomitschiefer sowie massigem Dolomit und Rauwacke (Ré&ti-For-
mation). Vereinzelt tritt weisser Quarzit auf. Wihrend der griinliche Serizitphyllit
hauptsichlich die interne Verschuppung innerhalb der Pianca- und Forca-Zone
markiert, dominieren Dolomit und Rauwacke im méchtigsten Triaszug der Peide-
ner Schuppenzone, welcher die Pianca- von der Forca-Zone abtrennt (Fig.20). Die
in der Regel sehr diinnen und zugleich oft heterogen zusammengesetzten Auf-
schliisse verunmoglichten eine Differenzierung im Kartenmassstab 1:25000 und
wurden deshalb auf der Karte als «R6ti- und Quartenformation, undifferenziert»
dargestellt.

tpr Roti-Formation: Dolomit, Rauwacke

Nennenswerte Massen von karbonatischen Gesteinen der Trias (Roti-Forma-
tion) treten innerhalb der Peidener Schuppenzone vor allem westlich des Val Ca-
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Fig.20: Peidener Schuppenzone (Igp: Puzzatscher Schuppe, lgz: Zamuor-Schuppe, lgg: Buttino-
Schuppe, tp: Trias, lpy: Pianca-Nordschuppe). Blick auf die Westflanke der Bergkette
Pkt. 2543 - Piz Ner westlich Crap la Crusch. Foto M. Wiederkehr.

madra auf. Sie bilden die Steilstufe unterhalb Porteia, in welcher sich die Abriss-
rander der ausgedehnten Sackungsmasse von Foppelle auf dem Gebiet des stidlich
angrenzenden Blattes Olivone befinden. Weitere im Kartenmassstab 1:25000 dar-
stellbare Aufschliisse von Dolomit und Rauwacke befinden sich in den Héngen
westlich und 6stlich der Alpe di Motterascio, wo sie die Grenze zwischen der Pian-
ca- und der Forca-Zone markieren.

tpg Quarten-Formation: griinlicher Serizitphyllit mit gelblich beigen
Dolomitlagen, weisslicher, Serizit fiihrender schiefriger Quarzit

Die Triaszilige innerhalb der Forca-Zone werden hauptséchlich von griinli-
chem Serizitphyllit («Quartenschiefer») gebildet, haufig wechsellagernd mit diin-
nen Lagen von gelblich beigem Dolomit. Untergeordnet tritt weisslicher Serizit
fiihrender Quarzit auf.

Im Massstab 1:25000 ist die Quarten-Formation lediglich westlich des Val
Camadra darstellbar. Hier bildet der mit gelblich beigen Dolomitlagen wechsel-
lagernde Serizitphyllit zwei bis zu mehrere hundert Meter méchtige Nordost-Siid-
west streichende Intervalle. Das nordliche Intervall bildet den Kontakt zur darun-
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terliegenden Scopi-Zone und reicht von Foppa iiber die Steilstufe nordwestlich
Porteia bis in die Gegend von Scengio, wo der besagte Kontakt in isoklinale Falten
gelegt den siidlichen Kartengebietsrand erreicht. Ein zweites Intervall verlauft
siidlich der oben beschriebenen Vorkommen von Dolomit und Rauwacke. Dieser
sidlichere Triaszug bildet die Grenze zwischen der Pianca- und der Forca-Zone.
In stidwestlicher Richtung schwillt die Méchtigkeit dieses Zuges innerhalb kurzer
Distanz an und bildet den Talboden des Val di Campo («Val di Campo-Trias») aus-
serhalb des Kartengebiets.

Ipg, Iy Schwarze bis graue, * sandige Ton- und Kalkschiefer mit braunen
Irz, lrp  Sandkalklagen
Forca-Zone (Buttino, Zamuor-, Puzzatscher Schuppe)

Ips, Ipn ~ Schwarze bis graue, * sandige Ton- und Kalkschiefer mit braunen
Sandkalklagen
Pianca-Zone (Nord-, Siidschuppe)

Die Forca- und Pianca-Zone sowie deren Teilschuppen bestehen hauptséich-
lich aus den Sedimentabfolgen der Stgir-Formation. Zusétzlich treten in der Za-
muor- und Buttino-Schuppe der Forca-Zone sowie in der Pianca-Siid- und Nord-
schuppe die unteren bis mittleren Anteile der Inferno-Formation auf. Da die Sedi-
mentserien der Peidener Schuppenzone mit denjenigen der darunterliegenden
Scopi-Zone identisch sind, wird flir die detaillierten Gesteinsbeschreibungen auf
die vorgidngigen Seiten verwiesen. Es dominieren generell Binke von braunlich
rotlichem Sandkalk und Quarzit sowie Einschaltungen von schwarzbraunem Kalk-
und Tonschiefer.

Innerhalb der Forca-Zone unterschied JUNG (1963) im Osten eine Puzzat-
scher (Igp) und eine Zamuor Schuppe (lyz). Gemaiss FREY (1967) kann nordostlich
der Alpe di Motterascio mit der Buttino-Schuppe (Igg) eine dritte Schuppe abge-
trennt werden. Westlich des Val Larciolo ist die eindeutige Abgrenzung der Puz-
zatscher und der Zamuor-Schuppe nicht mehr moglich so dass auf der Karte beide
Schuppen zusammengefasst dargestellt werden mussten (ly).

Die Pianca-Zone, die siidlich der Forca-Zone quer durch das gesamte Kar-
tengebiet zieht, kann zwischen dem Val Camadra und der Alpe Motterascio in
eine Nord- (Ipy) und eine Siidschuppe (Ips) unterteilt werden (FREY 1967). Ostlich
der Alpe di Motterascio ist nur noch die Pianca-Nordschuppe entwickelt.
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UNTERPENNINIKUM

ZONE PIZ TERRI-LUNSCHANIA

Zwischen der Adula-Decke im Siiden und der Grava-Decke im Norden kann
die Zone Piz Terri- Lunschania im Kartengebiet als eine kontinuierlich verfolgba-
re, Nordost-Stidwest streichende Sedimentzone abgegrenzt werden, deren gene-
relle Architektur von iskolinalen Grossfalten im Frontalbereich der Adula-Decke
geprigt wird (Fig.21). Die Zone Piz Terri- Lunschania kann in folgende Unterein-
heiten gegliedert werden (KUPFERSCHMID 1977, PROBST 1980, GALSTER et al.
2012, UHR 0.].):

—  Giliida-Alpettas-Schuppenzone
—  Terri-Gipfel-Zone

— Darlun-Zone

—  Garzott-Schuppe

Die Terri-Gipfel-Zone im Nordosten und die Garzott-Schuppe im Siidwes-
ten bilden den Kern der Lunschania-Antiform (VOLL 1976, PROBST 1980), einer
iiberregionalen Antiklinalstruktur, welche in nordéstlicher Richtung bis ins Pratti-
gauer Halbfenster verfolgt werden kann (WEH 1998). Die Terri-Gipfel-Zone wird
von einer tektonisch dariiberliegenden, mitverfalteten Schuppenzone, welche nach
WyYss & ISLER (2007) als Giiida-Alpettas-Schuppenzone bezeichnet wird, tiberla-
gert. Die Terri-Gipfel-Zone lésst sich nach Stidosten iiber die Alpettas-Synform
mit der lithologisch vergleichbaren, am Kontakt zur Adula-Decke stark verschupp-
ten Darlun-Zone korrelieren.

Die lithostratigraphische Gliederung der Gesteine der Zone Piz Terri-Lun-
schania wurde von den 0Ostlich und norddstlich angrenzenden Bléttern Vals (AR-
NOLD et al.2007) und Ilanz (ETTER et al.2010) iibernommen und basierend auf
den neuen Erkenntnissen von GALSTER (2010) und GALSTER et al. (2010, 2012) an-
gepasst. Wegen der starken tektonischen Beanspruchung ist die Zuordnung zu den
verschiedenen Einheiten jedoch nicht immer zweifelsfrei méglich.

Die ehemalige paldogeographische Lage und die tektonische Position der
Zone Piz Terri-Lunschania ist nach wie vor umstritten. Neue paldogeographische
und tektonische Interpretationen lieferten die in jlingster Zeit durchgefiihrten se-
dimentologisch-stratigraphischen Untersuchungen von GALSTER et al. (2012). Fiir
einen umfassenden Uberblick wird auf das Kapitel Tektonik verwiesen.

In der Giiida-Alpettas-Schuppenzone wurden vor kurzem Relikte von Fe-
Mg-Karpholith beschrieben (DERUNGS 2008, WIEDERKEHR 2009, WIEDERKEHR
et al.2011). Dieses Mineral ist ein typischer Indikator fiir die HP/LT-Metamorpho-
se (Blauschieferfazies) in Metasedimenten. Diese Entdeckung weist auf eine dhn-
liche tektonometamorphe Entwicklung hin wie die der Peidener Schuppenzone
und der Grava-Decke (WIEDERKEHR et al.2008).
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Lunschania- ' .
Antiform \Sk .  Alpettas-, - Antiform

- Synform %

Fig.21: Zone Piz Terri- Lunschania. Blick auf die Westflanke der Bergkette Piz Terri - Piz Alpet-
tas - Fuorcla Darlun. Foto F. Galster.

Garzott-Schuppe

Ostlich des Lago di Luzzone in den Berghiingen um die Alp Garzott stehen
Einschaltungen von primesozoischem Gneis und mesozoischen Metasedimenten
an, welche im Gegensatz zu den bisherigen Arbeiten (z.B. PROBST 1980) von
GALSTER et al. (2012) als eine eigenstidndige, von der Terri-Gipfel-Zone abgetrenn-
te tektonische Einheit ausgeschieden wurden. Sie bestehen aus mehreren, im
Kartenmassstab 1:25 000 nicht darstellbaren Gneislamellen mit auflagernder Sedi-
mentbedeckung, die ihrerseits verschuppt und verfaltet im Kern der Lunschania-
Antiform liegen und mit tektonischem Kontakt von den kohirenten Sedimentab-
folgen der Terri-Gipfel-Zone («Luzzone-Terri-Decke» nach GALSTER et al.2012)
iiberlagert werden. Diese tektonisch eigenstindige Einheit wird nach der Alp Gar-
zott als Garzott-Schuppe benannt.

Die stratigraphische Entwicklung der posttriassischen Ablagerungen der Gar-
zott-Schuppe impliziert eine durch jurassische Briiche kontrollierte Sedimentation
(synsedimentire Tektonik, GALSTER et al.2012). Die jurassischen Briiche verset-
zen den kristallinen Sockel (p) und dessen triassische Bedeckung und werden von
mono- und polymikten dolomitischen Brekzien sowie von umgelagertem kristalli-
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nem Gneis versiegelt. Stratigraphisch aufwirts sowie lateral ist eine Entwicklung
zu feinkornigen Metasedimenten feststellbar. Diese Sedimentationsbedingungen
sind geméss GALSTER et al.(2012) charakteristisch fiir Becken, welche sich im
Zuge von grossen, krustalen Abschiebungen gebildet haben («supra-detachement
rift basins», MASINI et al.2011). Die erwihnten jurassischen Briiche der Alp Gar-
zott konnten demzufolge mit einer solchen Abschiebung assoziiert werden, wel-
che wihrend des alpinen Riftings und der anschliessenden Bildung der alpinen Te-
thys angelegt wurden (GALSTER et al.2012). Die Reaktivierung und Inversion der
jurassischen Briiche im Zuge der alpinen Kompression erklirt die intensive Ver-
schuppung und die komplexe Tektonik innerhalb der Garzott-Schuppe und der
Zone Piz Terri- Lunschania im Allgemeinen.

] Griinlich grauer Muskovitgneis und -schiefer, = Biotit und Chlorit
fiihrend, reich an leukokraten Quarzflasern («Konglomeratgneis»)

Das im Gebiet der Alp Garzott auftretende gneisige bis schiefrige, = Biotit
und Chlorit fithrende prdmesozoische Gestein ist aufgrund seiner Erscheinung
eindeutig sedimentdren Ursprungs. Charakteristisch sind die leukokraten Quarz-
flasern und -knollen, welche als ehemalige Quarz- und Quarzitgerdlle interpretiert
werden. Nach GALSTER et al.(2012) dominiert gut gebankter arkosischer Sand-
stein, der reich an rostigbraun verwitternden ankeritischen Einschliissen ist und
hiufige Einschaltungen von Glimmerschiefer und Konglomerat mit Geréllen von
Quarz und Quarzit enthilt. Im unteren Val Scaradra treten neben den erwidhnten
stark verformten Quarzgeréllen zusitzlich Komponenten von feink6rnigem Gneis
auf (BAUMER 1964). In den nur schlecht aufgeschlossenen basalen Anteilen der
Abfolge ist lokal ein Gneis vorzufinden, welcher gewisse Ahnlichkeiten mit einem
polyzyklischen kristallinen Gneis aufweist. Den Abschluss der Serie bildet ein
sehr grobkorniges Konglomerat, welches lokal durch griinliche Schiefer ersetzt
wird. Die gesamte sedimentire Serie wurde im Zuge der alpinen Uberprigung in-
tensiv vergneist. Sie wurde in den bisherigen Arbeiten als «Konglomeratgneis»
bzw. «Verrucano» angesprochen (JENNY et al. 1923, EGLI 1966).

t Dolomit, Quarzit, weissliche und griinliche Phyllite

Die Aufschliisse von triassischen Gesteinen umfassen hauptsichlich Dolomit
und untergeordnet Quarzit sowie weissliche und griinliche Phyllite. Vor allem bei
sehr kleinen und zugleich heterogen zusammengesetzten Aufschliissen war eine
Aufgliederung im Kartenmassstab 1:25000 nicht mdglich. In der Regel handelt
sich dabei um sporadische Vorkommen, welche zweifelsfrei der Trias zugeordnet
werden konnen, deren stratigraphische Abfolge jedoch nicht mehr erkennbar ist.
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ta Gelblicher und grauer Dolomit, lokal marmorisierter Kalk

Triassische Ablagerungen im stratigraphischen Kontakt zum unterlagernden
Muskovitgneis und -schiefer (p) mit einer mehr oder weniger kohdrenten und gut
nachvollziehbaren Abfolge finden sich vor allem bei der Einmiindung des Ri di
Scaradra am Ostufer des Lago di Luzzone sowie in den hellen Felswinden Ostlich
der Alp Garzott. Dabei ist zu beachten, dass die triassische Abfolge der Garzott-
Schuppe nur selten vollstdndig ist. Haufig wird sie durch eine Erosionsfldche ober-
halb einer deformierten tektonischen Brekzie abgeschnitten. Diese Erosionsfliche
verlduft schiefwinklig zur Stratigraphie und kappt lokal sogar den darunterliegen-
den Muskovitgneis und -schiefer (p).

Uber einem geringmichtigen feinkdrnigen Quarzit mit einer rotlichen bis
griinlichen Arkose an der Basis folgt ein briaunlicher Dolomit, in welchem ein
ca.2-4 m méchtiger marmorisierter Kalk mit Anzeichen von Bioturbation dazwi-
schengeschaltet ist. Diese basale Abfolge ist in den untersten Bereichen der Gar-
zott-Schuppe nur sehr geringmichtig. Dariiber folgt eine michtige Abfolge von
weisslichem Dolomit wechsellagernd mit grauem bis leicht violettem mergeligem
Dolomit, welcher die Hauptmasse der triassischen Ablagerungen darstellt. Diese
Wechsellagerung weist grosse Ahnlichkeiten mit den «Dolomie bicolori» der Soja-
und Adula-Decke auf, welche von GALSTER et al.(2012) und CAVARGNA-SANT et
al.(2014) mit der Fazies der sogenannten «nordpenninischen Trias» assoziiert
wird. Den Abschluss dieser dolomitischen Formation bildet ein nur lokal vorkom-
mender hellgelber Dolomit.

Sy Poly- und monomikte Brekzie mit Einschaltungen von Sandkalk und
Quarzit, Kalkschiefer mit sandig-tonigen Zwischenlagen

Uber einer Frosionsfliche, welche im Dach der triassischen Ablagerungen
und lokal sogar im Muskovitgneis und -schiefer (p) verlduft, befindet sich ein Sedi-
mentkomplex aus wahrscheinlich jurassischem Kalkschiefer und Brekzien, dessen
detaillierte lithologische Aufgliederung im Kartenmassstab nicht moglich ist. Eine
grobkornige monomikte Dolomitbrekzie mit quarzitischer Matrix versiegelt die
Erosionsflache und bildet hiufig die Basis dieser Sedimentabfolge (Fig.22). Late-
ral sowie stratigraphisch aufwirts tritt eine polymikte Brekzie als Einschaltungen
in kalkigem Sandstein und Quarzit auf. Lagen von grobkoérnigem umgelagertem
Kristallingestein sind lokal in der monomikten Dolomitbrekzie dazwischenge-
schaltet. Stratigraphisch aufwirts sowie lateral entwickelt sich die Sedimentabfolge
zu einem feinkornigen Kalkschiefer mit hiufigen quarzitischen Zwischenlagen,
Sandsteinbdnken und tonigen Einschaltungen. Lokal lagert diese tendenziell fein-
kornige Abfolge direkt dem triassischen Dolomit oder dem unterlagernden Mus-
kovitgneis und -schiefer (p) auf.
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Fig.22: Detailansicht der basalen, grobkdrnigen monomikten Brekzie mit Komponenten von
triassischem Dolomit in quarzitischer Matrix. Nordostlich der Alp Garzott. Foto F. Galster.

Terri- Gipfel-Zone und Darlun-Zone

Die Garzott-Schuppe und die dariiberliegende Terri-Gipfel-Zone sowie die
stidlich anschliessende Darlun-Zone bilden im 6stlichen Valle di Garzora und 0st-
lich des Piz Alpettas die Kerne der liberregionalen Antiklinalen der Lunschania-
Antiform bzw. der Darlun-Antiform (Fig.23; VoOLL 1976, PROBST 1980, STEIN-
MANN 1994). Die dazwischenliegende Alpettas-Synform kann als korrespondie-
rende Synform interpretiert werden. Eine Verbindung der Terri-Gipfel-Zone mit
der Darlun-Zone, wie sie von PROBST (1980) schematisch dargestellt wurde, exis-
tiert jedoch nicht. Der Kontakt zwischen diesen beiden Zonen ist eindeutig tekto-
nischer Natur. Ob diese tektonische Uberpriagung bereits vor oder erst nach der
Verfaltung stattfand, kann nicht eindeutig gekldrt werden. Geméss WIEDERKEHR
et al. (2008) fand diese tektonische Uberprigung der Falten im Zuge weiter anhal-
tender Kompression und der finalen Platznahme der Adula-Decke statt. Eine Ver-
bindung der von JENNY et al.(1923) als «Buindnerschiefer iiber der Soja-Decke»
ausgeschiedenen Darlun-Zone mit der Terri-Gipfel-Zone ist aus lithologischen
Griinden plausibel (KUPFERSCHMID 1977, PROBST 1980, UHR 0.J.). Im Gegensatz
zur Darlun-Antiform, welche unmittelbar weiter Ostlich im Gebiet von Atlasblatt
Vals in die Tiefe abtaucht, kann die Lunschania-Antiform nach Osten bis ins Prit-



78

NW Darlun-Zone SE

+ stdlicher,
verschuppter Teil

«Lagensandkalk»

[T
Terri-Schiefer

Brekzien und Kalkschiefer

% «Fanee-Trias»
Muskovitgneis («Verrucano»)

Garzott-*
Schuppe

Fig.23: Schematischer Aufbau der Terri-Gipfel-Zone und der Darlun-Zone (modifiziert nach
PROBST 1980, nicht massstiblich).

tigauer Halbfenster verfolgt werden (STEINMANN 1994, WEH & FROITZHEIM
2001). Der siidliche Teil der Darlun-Zone ist im unmittelbaren Kontakt zur Adula-
Decke stark verschuppt. Die starke tektonische Uberprigung am Nordrand der
Adula-Decke wird durch die intensive Verschuppung der mesozoischen Sedimen-
te mit den paldozoischen Gneisen und Schiefern im Bereich Torno - Fuorcla Val
Nova verdeutlicht. Die Terri-Gipfel-Zone grenzt sowohl im Norden als auch im
Stiden an eine tektonisch dariiberliegende und mitverfaltete Schuppenzone, die
als Giiida-Alpettas-Schuppenzone bezeichnet wird (Wyss & ISLER 2007, s.u.).
Basierend auf stratigraphischen Untersuchungen wurde die Terri-Gipfel-Zo-
ne im herkdmmlichen Sinne von GALSTER et al.(2012) neu in Garzott-Schuppe
und die «Luzzone-Terri-Decke» gegliedert (Fig. 23). Da letztere weitestgehend mit
der Terri-Gipfel-Zone korrelierbar ist, wurde aus Konsistenzgriinden zu den an-
grenzenden Atlasblittern Vals und Ilanz die frithere Bezeichnung beibehalten. Ein
Versuch einer Korrelation der Sedimentabfolgen der Terri-Gipfel-Zone, der Dar-
lun-Zone und der Giiida-Alpettas-Schuppenzone mit denjenigen der Scopi-Zone
wurde von GALSTER (2010) und GALSTER et al.(2012) publiziert. Die Ergebnisse
dieser Untersuchungen sind in Tabelle 3 zusammengefasst. Als Markerhorizonte
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wurden die fiir den helvetischen Lias charakteristischen detritischen Schiittungen
im oberen Sinémurien («Lotharingien») und im oberen Pliensbachien («Domé-
rien», LOUP 1992) verwendet, welche in der Scopi-Zone mit dem oberen Teil der
Stgir- und der Inferno-Formation korreliert werden konnen. Die stratigraphische
Interpretation wird gestiitzt durch die Ammonitenfunde (4Arnioceras sp.), welche
ein Sinémurien-Alter fiir den mit dem é&lteren detritischen Niveau assozierten
«Fossilmarmor» i.Allg. angeben.

Griinlich grauer Muskovitgneis und -schiefer, = Biotit und Chlorit
fiihrend, reich an leukokraten Quarzflasern («Konglomeratgneis»)

Das kristalline Substrat der Terri-Gipfel-Zone besteht im Kartengebiet aus
griinlich grauem, schlecht gebanktem und im Bruch grau schillerndem Muskovit-
gneis und -schiefer, welche hauptsidchlich Muskovit und untergeordnet Biotit fiih-
ren (EGLI 1966). Charakteristisch sind die rostigbraun verwitternden Ankeritein-
schliisse sowie die sehr hiufig auftretenden leukokraten Quarzflasern bis -knollen,
welche entlang der Schieferungsfliachen orientiert sind und dadurch die Kleinfilte-
lungen sehr gut nachzeichnen. Gemaiss JENNY et al. (1923) werden diese leukokra-
ten Quarzflasern als stark deformierte Ger6llkomponenten interpretiert, so dass
die Bezeichnungen «Konglomeratgneis» und «Verrucano» nachvollziehbar sind.

Im Gegensatz zu der Interpretation von EGLI (1966) und PROBST (1980), wel-
che den beschriebenen konglomeratischen Gneis als nordwestliche Fortsetzung
des «Soja-Verrucanos» auffassen, vertreten GALSTER et al.(2010) die Meinung,
dass es sich dabei um eine von der Soja-Decke getrennte Einheit handelt, welche
von diesen Autoren als «Luzzone-Gneis» bezeichnet wird. Die Argumente fiir
diese Abtrennung basieren auf lithofaziellen Unterschieden in den triassischen
Ablagerungen innerhalb der Terri-Gipfel-Zone und der Soja-Decke, die den Gneis
mit stratigraphischem Kontakt iiberlagern.

t Dolomit, Quarzit, weissliche und griinliche Phyllite

Diinne, kontinuierlich verfolgbare triassische Gesteinsziige sind entlang von
Uberschiebungen und Schuppengrenzen der Terri-Gipfel-Zone bzw. Darlun-Zone
aufgeschlossen und bestehen hauptsichlich aus gelblich beigem Dolomit sowie
weisslichen und griinlichen Phylliten («Quartenschiefer»). Im Kern der Lunscha-
nia-Antiform befinden sich in den kalkig bis tonigen Terri-Schiefern zahlreiche,
vom ehemaligen kristallinen Substrat abgeschiirfte Triaslamellen (UHR 0.].), wel-
che auf der vorliegenden Karte nicht weiter differenziert wurden. Bei diesen iso-
lierten Triasvorkommen handelt es sich hauptsdchlich um Dolomit, Quarzit sowie
weissliche und griinliche Phyllite («Quartenschiefer»). Die in der Regel sehr diin-
nen und zugleich oft heterogen zusammengesetzten Aufschliisse verunmaoglich-
ten eine Aufgliederung im Kartenmassstab 1:25000.
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tr Heller * kalkiger Dolomit, biotubierter Kalk («Fanee-Trias»)

Ungefihr 750 m siidlich der Maiensésse von Garzora ist der eindeutig strati-
graphische Kontakt zwischen dem Muskovitgneis (p’) und den aufliegenden,
mehrheitlich karbonatischen Sedimenten der Trias aufgeschlossen. Diese Sedi-
mente bilden oberhalb Fanee eine ca.1 km lange und bis zu 100 m hohe, markante
helle Felsrippe. Ein Ubersichtsprofil in GALSTER et al.(2010) liefert dazu folgende
Gesteinsabfolge:

—  Die grobkornigen Konglomerate im Dach des Muskovitgneises (p’) gehen in
einen an der Basis groben, nach oben hin feink6rnigen, weissen, sehr reinen
Quarzit iiber. Der Quarzit weist lokal eine rétliche oder griinliche Fiarbung
auf. Zudem ist eine Wechsellagerung im Zentimeterbereich von sehr reinen,
massiven und glimmerreichen, diinnplattig verwitternden Binken zu beob-
achten.

— Nach oben hin wird der basale Quarzit deutlich unreiner und karbonatrei-
cher. Eine alternierende Abfolge von ca.5 m aus Quarzit mit karbonatischer
Matrix, Glimmerschiefer und braunlichem Dolomit ist jeweils unterhalb ei-
ner ersten massiven Dolomitbank vorhanden. Umgeben von zwei massigen,
mehr oder weniger reinen Dolomitbidnken befindet sich eine 15-20 m méch-
tige Abfolge von bioturbiertem Kalk mit ausgepriagtem Wiihlgefiige («gewdir-
melter Kalk», calcaires vérmiculés, Fig.24).

—  Dariiber folgt ein ca.20 m maéchtiger, fein laminierter, leicht kalkiger, asch-
grauer Dolomit mit einer Bankung im Dezimeter- bis Meterbreich. Der Kalk-
gehalt variiert von einer Bank zur anderen.

—  Ein nur geringméichtiges Intervall von 1-2 m einer intraformationellen Brek-
zie folgt liber dem gebankten Dolomit.

— Dariiber folgt eine 30-40 m michtige, homogen ausgebildete Abfolge von
gelblichem Dolomit.

—  Den Abschluss bildet eine Wechsellagerung von diinnbankigem, mit Detritus
angereichertem Dolomit und griinlichen und gelblichen Phylliten (Quarten-
Formation).

Die lithostratigraphischen Einheiten der triassischen Sedimentabfolge besit-
zen nach Ansicht von GALSTER et al. (2010, 2012) gewisse Ahnlichkeiten mit den-
jenigen der Préalpes Médianes, welche charakteristisch fiir die Briangonnais-Fazi-
es der Trias sind (MEGARD-GALLI & BAUD 1977), und kdnnen gemiss diesen Au-
toren mit den lithostratigraphischen Einheiten der Westalpen korreliert werden
(«Basaler Quarzit», St-Triphon-Formation, Champcella-Formation, Clot-la-Cime-
Formation, «Dolomies blondes» und Quarten-Formation). Auf dem vorliegenden
Atlasblatt konnten die oben aufgelisteten lithostratigraphischen Einheiten auf-
grund der oft nur sehr geringmichtigen Ausbildung im Massstab 1:25000 nicht
aufgegliedert werden. Sie wurden als «Fanee-Trias» zusammengefasst.
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Fig.24: Handstiick eines bioturbierten Kalkes mit ausgepragtem Wiihlgefiige («gewiirmelter
Kalk» bzw. calcaires vérmiculés). Forcadana (Blatt Olivone, aus GALSTER et al.2010).
Foto F. Galster.

S’ Terri-Schiefer: schwarze Ton- und Kalkglimmerschiefer, * sandig,
mit einzelnen dm-méchtigen Marmorbizinken

Uber den triassischen Gesteinen liegen mit stratigraphischem Kontakt méch-
tige Sedimentabfolgen, welche aufgrund ihrer Fazies eine starke Affinitdt zum hel-
vetischen Ablagerungsraum aufweisen. Es handelt sich dabei um eine tendenziell
monotone Gesteinsabfolge aus schwarzen, teilweise sandigen Ton- und Kalkglim-
merschiefern mit einzelnen Marmorbinken, welche von KUPFERSCHMID (1977)
und UHR (0.].) als Terri-Schiefer bezeichnet wurden. Eine Wechsellagerung von
Tonschiefer, Mergel und Kalk, tiberlagert von feinkornigem Quarzit, bildet den ba-
salen Teil dieser Formation. Zu erwihnen ist, dass im frontalen, externeren Be-
reich der Terri-Gipfel-Zone und der Darlun-Zone tendenziell Kalkglimmerschie-
fer dominieren und im riickwertigen, interneren Teil vor allem Tonschiefer vorherr-
schen. Der Ubergang zwischen diesen beiden Lithologien findet sich im Gebiet
von Dolee und reprisentiert mit grosser Wahrscheinlichkeit einen Fazieswechsel.
Die Terri-Schiefer stellen das dominierende Element der Terri-Gipfel-Zone und
der Darlun-Zone dar und bilden den Kern der grossskaligen Lunschania- und der
Darlun-Antiform (Fig.23).
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Einschaltungen von zentimetermichtigem, z.T. sandigem, grauem Marmor
treten innerhalb der Terri-Schiefer regelmaissig auf. In diesen Marmorbénken sind
seltene Crinoidenquerschnitte zu beobachten. Charakteristisch sind die mehrpha-
sig verfalteten grauen Marmorbidnke und Quarz-Kalzit-Adern, welche die starke
tektonische Uberprigung widerspiegeln. Die Terri-Schiefer konnen geméss GALS-
TER et al. (2012) mit der Stgir-Formation sowie dem unteren und mittleren Teil der
Inferno-Formation korreliert werden (Tab. 3).

I’ «Fossilmarmor» i.Allg., Marmor mit Gryphien und Ammoniten

Nur in der siidlichen Darlun-Zone, d.h. zwischen der Darlun-Antiform und
dem Nordrand der Adula-Decke, tritt ein geringméchtiger, rostig braun anwittern-
der, im frischen Bruch grauer, leicht sandiger Marmor mit zahlreichen weisslichen
kalzitischen Fossilquerschnitten auf. Geméss KUPFERSCHMID (1977) sind vor al-
lem Querschnitte von Gryphien, Crionoiden, Seeigeln, Kleingastropoden, Bryo-
zoen und fraglichen Milioliden héufig zu finden. Ammoniten, wie sie von A.Uhr
in der die gleichen Fossilien fiihrenden Abfolge (Iy) in der Giiida-Alpettas-Schup-
penzone beschrieben wurden, sind in der siidlichen Darlun-Zone bis heute nicht
bekannt, eine zeitliche und lithologische Korrelation mit derselben ist jedoch na-
heliegend. Eine biostratigraphische Altersabschitzung ist einzig durch das Auftre-
ten von Gryphéden moglich, die dem «Fossilmarmor» ein Sinémurien-Alter zuwei-
sen (Tab.3, KUPFERSCHMID 1977).

S’a «Lagensandkalk»: Wechsellagerung von tonig-kalkigem Schiefer und
Chloritoid fiihrendem Quarzit

Uber den Terri-Schiefern folgt eine Sedimentabfolge, welche durch eine fei-
ne Wechsellagerung von kalkigen und quarzitischen Lagen charakterisiert ist. Die-
se Abfolge wurde von KUPFERSCHMID (1977) als «Serie der Lagensandkalke» be-
zeichnet. Hervorzuheben ist das Auftreten von Chloritoid in den quarzitischen
Lagen. Nach GALSTER et al. (2010, 2012) stellt diese quarzitische Abfolge ein durch
detritischen Eintrag dominiertes Ablagerungsmilieu dar, welches mit den friih-
jurassischen («kDomérien», oberes Pliensbachien) detritischen Einschaltungen der
helvetischen Sedimentabfolgen (oberer Teil der Inferno-Formation) korreliert wer-
den kann (Tab. 3).

Der «Lagensandkalk» ist vor allem in der Darlun-Zone besonders méchtig
entwickelt und flankiert dort den aus den Terri-Schiefern aufgebauten Antiklinal-
kern der Darlun-Antiform (Fig.23). In der Terri-Gipfel-Zone ist der «Lagensand-
kalk» nur als kontinuierlich verfolgbares, in siidwestlicher Richtung diinner wer-
dendes Band unmittelbar am Uberschiebungskontakt zur Giiida-Alpettas-Schup-
penzone ausgebildet.
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Tabelle 3: Korrelation der ultrahelvetischen und unterpenninischen jurassischen
Sedimentabfolgen im Bereich der Zone Piz Terri- Lunschania (nach GALSTER 2010 und

GALSTER et al. 2012).
Gliederung Zone Piz Terri-Lunschania im Kartengebiet Scopi-Zone Alter
KUPFERSCHMID (1977), PROBST (1980) BAUMER et al.(1961) Stufe
Terri-Gipfel-Zone und
Darlun-Zone Guida-Alpettas-Schuppenzone
Kalkig-toniger Schiefer mit
Einschaltungen von Sandkalk
und Quarzit (Sgk)
Gneisquarzit (Sq) r 9 __ 7 2_
N, S R — - Coroi-Formation Aalénien
«Lagensandkalk» (S’ql) S Oberer Teil Toarcien
Ton-und g «Domérien»
Kalkglimmerschiefer (S¢) £ ) .
© Mittlerer Teil
o . .
Terri-Schiefer (S’) c Pliensbachien
[
€ Unterer Teil
«Fossilmarmor» i.Allg Riffmarmor,
’ ’ «Fossilmarmor» i. Allg. Oberer Teil «Lotharingien»
c Sinémurien
k]
T
£
. . \ Ton-und © Unterer Teil
Terri-Schiefer (St) Kalkglimmerschiefer (S¢) .é’
a Hettangien
Basaler Teil
Rhétien

Giiida-Alpettas-Schuppenzone

Uber der Terri-Gipfel-Zone liegt mit tektonischem Uberschiebungskontakt
eine Schuppenzone, welche ebenfalls grossriumig um die Lunschania-Antiform
herumgefaltet wurde und heute sowohl nérdlich als auch siidlich der Terri-Gipfel-
Zone anstehend ist (Fig.21). Laut KUPFERSCHMID (1977) und PROBST (1980) wur-
den diese Zonen als «Nordliche» und «Siidliche Schuppenzone» bezeichnet. Sie
sind mit der «Giiida-Schuppenzone» und der «Alpettas-Schuppenzone» von UHR
(0.J.) zu parallelisieren, welche von WYss & ISLER (2007) zur Giliida-Alpettas-
Schuppenzone zusammengefasst wurden. Gemaiss PROBST (1980) konnen diese
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beiden Schuppenzonen als eine Einheit interpretiert werden, da ihr Gesteinsinhalt
weitestgehend identisch ist. Die Schuppenzonen sind intern stark verschuppt und
verfaltet und konnen in mehrere Untereinheiten gegliedert werden (KUPFER-
SCHMID 1977). Anstelle von Schuppenbildungen erkldiren GALSTER et al.(2012)
die auftretenden Repetitionen der Sedimentabfolgen im Val Giiida mit einer um
die Lunschania-Antiform gefalteten isoklinalen Antiform, deren Kern aus triassi-
schen Gesteinen als scheinbare Synform im nordlichen Schenkel der Lunschania-
Antiform vorliegt. Eine direkte Verbindung zwischen der noérdlichen und der siid-
lichen Guida-Alpettas-Schuppenzone liber das Scharnier der Lunschania-Anti-
form ist jedoch nicht evident (ETTER et al.2010, WYSS & ISLER 2011).

Gemiss KUPFERSCHMID (1977) stellt die Giiida-Alpettas-Schuppenzone den
urspriinglich slidlichsten, internsten Teil der Zone Piz Terri - Lunschania dar. Relik-
te von und Pseudemorphosen nach Fe-Mg-Karpholith, welche in jlingster Zeit
entdeckt wurden, belegen, dass die Zone Piz Terri- Lunschania bzw. zumindest
die Giiida-Alpettas-Schuppenzone - #hnlich der Peidener Schuppenzone und
Grava-Decke - eine metamorphe Uberprigung unter HP/LT-Bedingungen der
Blauschieferfazies erfahren haben (DERUNGS 2008, WIEDERKEHR 2009, WIEDER-
KEHR et al.2011).

t Dolomit, Quarzit, weissliche und griinliche Phyllite

Die Giiida-Alpettas-Schuppenzone wird von zahlreichen diinnen, Trias-
ziigen/-lamellen durchzogen. Diese werden hauptsichlich durch weissliche und
griinliche Phyllite (Quarten-Formation) und gelblichen bis weisslich grauen Dolo-
mit und z.T. kalkigen Dolomitmarmor gebildet. Untergeordnet tritt griinlicher bis
beiger massiger, z.T. auch schiefriger Quarzit auf, eingeschaltet in schwarzen kalk-
freien Tonschiefer. Im Val Giiida findet sich lokal zusétzlich Lumachellenkalk. Im
Gegensatz zur Terri-Gipfel-Zone und Garzott-Schuppe sind die triassischen Sedi-
mente der Guida-Alpettas-Schuppenzone auf die obersten Anteile der Trias be-
schrinkt, so dass eine mogliche Affinitdt zum Briangonnais nicht nachgewiesen
werden kann.

Si Dunkle Ton- und Kalkglimmerschiefer, = sandig

Uber den triassischen Gesteinen folgt eine heterogene Sedimentabfolge aus
schwarzem kalkfreiem Tonschiefer, wechsellagernden Ton- und Kalkglimmer-
schiefern, teilweise mergeligem Sandkalk und untergeordnetem Quarzit. Den Ab-
schluss der Serie bilden relativ homogene Kalkschiefer, die von schwarzem kalk-
freiem Tonschiefer iiberlagert werden. Diese Gesteine wurden im Ostlich anschlies-
senden Gebiet von Blatt Vals in Anlehnung an KUPFERSCHMID (1977) und
PROBST (1980) als «Altere Ton- und Kalkschiefer» und «Basale Tonschiefer» ausge-
schieden. Geméss GALSTER et al.(2012) kann diese heterogene Sedimentabfolge
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Fig.25: Ammonitenfunde in der Giiida-Alpettas-Schuppenzone im Val Giiida. Links: Ammoni-
tenquerschnitt. Foto F. Galster. Rechts: Bruchstiick eines Arnioceras s.p. (aus UHR 0.].).

mit der Stgir-, der Inferno- und der Coroi-Formation der Scopi-Zone korreliert wer-
den (vgl. Tab. 3). DERUNGS (2008), WIEDERKEHR (2009) und WIEDERKEHR et al.
(2011) beschreiben in dieser Einheit in der ndrdlichen Giiida-Alpettas-Schuppen-
zone eingangs zur Alp Blengias Relikte von Karpholith, was als Hinweis fiir eine
Uberpriagung unter HP/LT-Bedingungen (Blauschieferfazies) interpretiert wird.

I «Fossilmarmor» i.Allg., Marmor mit Gryphden- und Ammoniten

Der «Fossilmarmor» stellt einen wichtigen Leithorizont in der Zone Piz Terri -
Lunschania dar. Der meist massige, dunkelgraue, z.T. stark sandige Marmor fillt
vor allem durch seine rostige Anwitterung und den makroskopisch sichtbaren Fos-
silgehalt auf. Aufgrund seiner Resistenz gegen Verwitterung bildet der Marmor im
Gelédnde oft eine deutlich erkennbare Rippe. Einschaltungen von sandigen Kalk-
schieferintervallen und Quarzitbinken sind hiufig. Basierend auf den darin enthal-
tenen Gryphien, Cardinien und Pectiniden sowie Crinoidenstielgliedern wird die-
sem Marmorzug ein Sinémurien-Alter zugewiesen (Tab. 3), welches durch Ammo-
nitenfunde (Fig.25; Arnioceras s.p.) von A.Uhr im oberen Val Gliida bestatigt
wird. Im Val Serenastga und Val Stgira (Blatt Vals) sind zusitzlich Belemnitenrost-
ren und Echinodermen zu beobachten (PROBST 1976, UHR 0.].).
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Nach den stratigraphischen Untersuchungen von GALSTER et al.(2012) stellt
der «Fossilmarmor» das oberste Element der Stgir-Formation dar und bildet die
Grenze zur dariiber liegenden Inferno-Formation (vgl. Korrelation in Tab. 3). Die-
se Interpretation stimmt mit den Ammonitenfunden in der Scopi-Zone {iberein
(Arnioceras sp., JUNG 1963), welche ebenfalls von einer auffillig fossilreichen
Schicht nordlich des Piz Stgir am Kontakt Stgir-/Inferno-Formation stammen
(BAUMER et al.1961). Der Ammoniten fiihrende sandige Marmor geht lateral in
den «Fossilmarmor» und den Riffmarmor der siidlichen Giiida-Alpettas-Schup-
penzone tiber (GALSTER et al.2012).

Ir Heller massiger Riffmarmor («Riff des Val Stgira»)

In der siidlichen Giiida-Alpettas-Schuppenzone tritt ein hervorzuhebender,
gemiss WYSS & ISLER (2007) ebenfalls zum «Fossilmarmor» gehorender, jedoch
auf der vorliegenden Karte als eigene Einheit ausgeschiedener Riffmarmor auf.
Charakteristisch fiir den ca.50 m michtigen, weisslich grauen massigen Riffmarmor
sind grob rekristallisierte Kalzitschlieren, welche unregelmaissige, teils geschlosse-
ne Formen und Schlingen bilden. Lokal treten braunlich hervorwitternde dolomi-
tisierte Partien auf. A.Uhr beschreibt Vorkommen von grossen Pectiniden, welche
ebenfalls fiir Ablagerungsbedingungen unter Rifffazies sprechen. Gemiss GEYER
(1977) wird dieser Riffmarmor als ein Bioherm in Lithiotis-Fazies interpretiert.
Der Riffmarmor bildet parallel zum Streichen ein kontinuierliches Gesteinsband,
welches Ostlich und westlich des Piz Alpettas in dekametergrosse Falten gelegt
wurde. Westlich des Piz Alpettas keilt dieses Band in der Alpettas-Synform aus.

Sq «Gneisquarzit»: briaunlich beige anwitternder, Glimmer, Feldspat,
Quarz und Karbonat fiihrender Metapsammit mit gneisartiger Textur

Der «Gneisquarzit» stellt die auffilligste Einheit der Giiida-Alpettas-Schup-
penzone dar und bildet in der Regel deutlich hervortretende Rippen im Gelédnde.
Es handelt sich um einen braunlich beige anwitternden, grauen bis leicht griinli-
chen, Hellglimmer flihrenden, mittel- bis grobk6rnigen metamorphen Sandstein
mit gneisartiger Textur. Die konglomeratisch ausgebildete Basis iiberlagert spora-
disch eine dolomitische Brekzie. In der Regel erscheint der «Gneisquarzit» massig
gebankt, z.T. treten aber auch schiefrige bis phyllitische Varietiten auf. Je nach Ge-
halt an Graphit kénnen auch schwarze bis hellbeige Varietidten auftreten. Charak-
teristisch ist der Gehalt an detritischem Kalifeldspat und Hellglimmer.

Anhand von detritischem Kalifeldspat kann eine grobe Abschitzung der ur-
spriinglichen Korngrosse vorgenommen werden. Am Piz Alpettas und in der Fuor-
cla Blengias tritt der «Gneisquarzit» in seiner grobsten Varietdt auf (PROBST 1980),
was gemiss der paldogeographischen Rekonstruktion von KUPFERSCHMID (1977)
der stdlichsten Einheit entspricht. Demzufolge kann eine Schiittungsrichtung aus
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Stidwesten, von der sogenannten «Adula-Schwelle» angenommen werden (KUP-
FERSCHMID 1977). Diese Rekonstruktion steht jedoch im Widerspruch zu derjeni-
gen von GALSTER et al. (2010, 2012), welche aufgrund stratigraphischer Beobach-
tungen die «Adula-Schwelle» paldogeographisch nordlich der Zone Piz Terri-Lun-
schania platzieren. Fiir das zweifelsfrei aus siidwestlicher Richtung geschiittete
Ausgangsgestein des «Gneisquarzits» wird gemass diesen Autoren eine weitere,
relativ zur Giliida-Alpettas-Schuppenzone internere Hochzone angenommen, von
welcher durch Erosion freigelegtes Kristallin abgetragen und in nérdliche Rich-
tung geschiittet wurde. Diese Ansicht wird durch stratigraphische Beobachtungen
gestiitzt, welche darauf hindeuten, dass der kristalline Sockel der Adula-Decke im
Jura nie freigelegt worden ist (CAVARGNA-SANI et al.2014) und demzufolge nicht
als Liefergebiet fiir den «Gneisquarzit» in Betracht gezogen werden kann.

Der Ausdruck «Gneisquarzit» ist formal nicht ganz korrekt. Der Ausdruck
wird jedoch beibehalten, da er das Erscheinungsbild des Gesteins sehr gut charak-
terisiert. Nach allgemeiner Auffassung handelt es sich hierbei um einen metamor-
phen Sandstein (Quarzit), welcher durch den nennenswerten Gehalt an Feldspat
und Hellglimmer hiufig eine gneisartige Textur aufweist. Aufgrund der mineralo-
gischen Zusammensetzung und der sedimentdren Strukturen entspricht der
«Gneisquarzit» am ehesten einer metamorphen Grauwacke (PROBST 1976).

Gemiss NABHOLZ et al.(1967) kann der «Gneisquarzit» mit der «Serie der
groben Sandkalke und Quarzite» parallelisiert werden. Dies wiirde dem oberen
Teil der Stgir-Formation nach BAUMER et al. (1961) entsprechen, der in den mittle-
ren bis spiten Friihjura gestellt wird. Aufgrund palynologischer Untersuchungen
im «Gneisquarzit» nordlich von Lunschania (Blatt Vals) vermuten PANTIC &
ISLER (1981) ein friihjurassisches Alter. GALSTER et al.(2012) weisen dem Gneis-
quarzit hingegen ein mitteljurassisches Alter zu (Tab. 3), da gemadss ihrer Beobach-
tungen der Gneisquarzit transgressiv {iber die vorgingig teilweise erodierten friih-
jurassischen Sedimentabfolgen, welche mit denjenigen der Scopi-Zone vergleich-
bar sind, abgelagert wurde.

Aus lithologischer Sicht kann der Gneisquarzit als ein sehr méchtiges Aqui-
valent der in den helvetischen Decken weit verbreiteten detritischen Einschaltung
des oberen Pliensbachien («Domérien») interpretiert werden. Moglich wére aber
auch eine Korrelation mit den zahlreichen mitteljurassischen detritischen Schiit-
tungen in den paldogeographisch interneren Bereichen (z.B. Brekzien-Decke, mit-
teljurassische Abfolgen der Niesen-Decke).

S« Briaunlicher kalkig-toniger Schiefer, teilweise wechsellagernd mit
Bénken von Sandkalk und Quarzit

Stratigraphisch aufwirts entwickelt sich der Gneisquarzit kontinuierlich zu
einem dunklen Kalkglimmerschiefer mit hidufigen Einschaltungen von briunlich
schwarzem Tonschiefer, der mit mergeligem bis sandigem Kalk und Quarzit wech-
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sellagert (Tab.3). Diese Sedimentabfolgen treten nur in der nordlichen Giida-
Alpettas-Schuppenzone auf und liegen am Kontakt zu den tektonisch dariiber lie-
genden Kalkglimmerschiefern der Grava-Decke. In Anlehnung an KUPFER-
SCHMID (1977) und PROBST (1980) wurden diese Gesteine auf dem Ostlich
anschliessenden Blatt Vals als «Jiingere Ton- und Kalkschiefer» ausgeschieden.

ADULA-DECKE

In der stidostlichen Ecke des Kartengebiets ist der nordlichste und frontalste
Teil der Adula-Decke aufgeschlossen, welcher aus Amphibolit, Paragneisen, Glim-
merschiefern und Orthogneisen paldozoischen Alters besteht. Erwdhnenswert
sind vor allem die zwei Orthogneise - Granitgneis Typ Zervreila und Augengneis
Typ Garenstock s.1. - welche den im Gebiet von Atlasblatt Greina aufgeschlosse-
nen Teil der Adula-Decke dominieren. Paragneise und Glimmerschiefer durchzie-
hen in mehreren Ziigen diese Orthogneise und bilden vor allem am Nordrand der
Adula-Decke einen kontinuierlich verfolgbaren, nach Siidwesten méchtiger wer-
denden Paragesteinszug. Der Kontakt zu den angrenzenden Metasedimenten der
Zone Piz Terri-Lunschania (Darlun-Zone) ist tektonisch stark iiberprigt, wie die
intensiven Verschuppungen im Bereich Toroi- Fuorcla Val Nova eindeutig bele-
gen (Fig.26). Basierend auf einer neuen lithostratigraphischen Gliederung der
kristallinen Gneise und Schiefer, kombiniert mit U-Pb-Zirkonalter und geochemi-
schen Untersuchungen, wurde die paldozoische Entwicklung der nordlichen Adu-
la-Decke von CAVARGNA-SANI et al. (2014) rekonstruiert.

Charakteristisch fiir die Adula-Decke sind die zahlreichen Relikte einer alpi-
nen Hochdruckmetamorphose unter blauschiefer- bis eklogitfaziellen Bedingun-
gen, welche im Zuge der paldogenen, siidwirts gerichteten Subduktion des euro-
piischen Kontinentalrandes unter die Apulische Platte erreicht wurden (EVANS &
TROMMSDORF 1978, HEINRICH 1986, LOW 1987, NIMIS & TROMMSDORF 2001).
Generell ist eine Zunahme des erreichten Maximaldrucks von Norden nach Sii-
den zu beobachten (HEINRICH 1982, 1983, DALE & HOLLAND 2003).

Ap Amphibolit

Die amphibolitischen Gesteine der Adula-Decke sind im Gebiet des Atlas-
blattes Greina nicht detailliert unterschieden worden. Die nur lokal auftretenden
Vorkommen beschrianken sich hauptsichlich auf gut verfolgbare ENE-WSW
streichende Ziige im unteren imVal Nova. Es handelt sich dabei vor allem um Am-
phibolit und Chloritschiefer bis -gneis (Prasinit). Neben Hornblende und Plagio-
klas sind vor allem Chlorit, Biotit und Epidot-Zoisit/Klinozoisit vorhanden.

Die erwdhnten Amphibolitziige sind in der Regel nicht homogen und weisen
hiufig lagige Einschaltungen auf, die reich an leukokratem Quarz und Plagioklas
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Adula-Decke Darlun-Zone Adula-Decke " Darlun-Zone * Adula- Darlun-Zone

Decke

Fig.26: Intensiv verschuppter Kontakt zwischen der Adula-Decke im Siiden und der Darlun-
Zone im Norden. Siidlich Fuorcla Val Nova; Blickrichtung West. Foto M. Wiederkehr.

sind. Die amphibolitischen Gesteine sind aufgrund ihrer dunkelbraunen bis griin-
schwarzen Anwitterung im Geldnde gut erkennbar. Im frischen Bruch erscheinen
sie in der charakteristischen, intensiven griinen Farbe, wie die Aufschliisse im
Bach des siidlichen Val Nova eindriicklich zeigen. Eigentliche Glaukophanite, Ek-
logite und Granatamphibolite, wie sie aus dem 0stlich anschliessenden Gebiet von
Blatt Vals beschrieben sind, sind nicht bekannt.

Py Briunlich anwitternde Glimmerschiefer und Paragneise i.Allg.

Als Glimmerschiefer werden simtliche Quarz fiihrenden, glimmerreichen
Gesteine mit ausgeprigter Schieferung zusammengefasst. Entsprechend der primé-
ren Gesteinschemie weist die mineralogische Zusammensetzung der Glimmer-
schiefer eine gewisse Variabilitdt auf. Es dominieren Granat und Biotit flihrende
Chlorit-Muskovitschiefer (Metapelite), untergeordnet kommen reinere, quarziti-
sche Muskovitschiefer vor.

Speziell zu erwihnen ist der lings des Nordrandes der Adula-Decke auftre-
tende Chloritoid fithrende Chlorit-Serizit-Schiefer mit Quarzflasern, welcher von
EGL1 (1966) als «Glimmerschiefer am Nordrand der Adula-Decke» beschrieben
wurde. Dieser besitzt eine gewisse Ahnlichkeit mit dem Biotit und Chlorit fiihren-
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Fig.27: Die dunklen, griinlich-braunlich anwitternden Glimmerschiefer und Paragneise sind
deutlich vom hellen Phengit-Gneis (Granitgneis Typ Zervreila) unterscheidbar. Stidostflanke
des Piz Val Nova. Foto M. Wiederkehr.

den Muskovitgneis (p’) der Zone Piz Terri- Lunschania und wurde daher von JEN-
NY et al. (1923) als «Verrucano» interpretiert. Erwdhnenswert sind die charakteris-
tischen Flasern und lateral rasch auskeilenden Lagen aus Dolomit, Kalzitmarmor
und Serizit flihrendem Quarzit, die vor allem 0stlich des Val Scaradra hiufig meh-
rere Meter lange Linsen bilden. JENNY et al. (1923) und EGLI (1966) interpretieren
diese Karbonatschmitzen als eingeschuppte triassische Gesteine.

In Assoziation zu den erwihnten Glimmerschiefern treten leuko- bis mesok-
rate, fein- bis mittelkdrnige, hdufig Epidot fiihrende Zweiglimmerplagioklasgneise
auf. Die Uberginge zu den erwihnten Glimmerschiefern sind in der Regel flies-
send und es sind simtliche Ubergangsformen zu beobachten. Die Glimmerschie-
fer und Paragneise heben sich dank ihrer dunklen, griinlich-brdunlichen Anwitte-
rungsfarbe deutlich von den helleren Orthogneisen der nordlichen Adula-Decke
ab und sind so im Geldnde ohne grossere Probleme abgrenzbar (Fig.27). Sie bil-
den das Umgebungsgestein, in welche letztere intrudiert sind und besitzen dem-
zufolge ein hoheres Alter. Entsprechend neuerer lithostratigraphischen Untersu-
chungen konnen die im Kartengebiet als «Glimmerschiefer und Paragneise
i.Allg.» ausgeschiedenen Einheiten als klastische Metasedimente und metavulka-
noklastische Ablagerungen kambrischen bis ordovizischen Alters interpretiert wer-
den (Salahorn- und Heinisch-Stafel-Formation, CAVARGNA-SANI et al.2014).
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Fig.28: Augengneis Typ Garenstock s.l. mit den charakteristischen bldulich grauen Mikroklin-
augen. Val Nova. Foto M. Wiederkehr.

GOg Grobkorniger Zweiglimmeraugengneis mit bis zu dm-grossen, meist
flaserigen bis knauerartigen Mikroklinaugen
(Augengneis Typ Garenstock s.1.)

Der grau bis graubraun anwitternde, im frischen Bruch ausgeprigt griinlich
gefirbte grobkornige Zweiglimmeraugengneis ist charakterisiert durch das Auftre-
ten von zentimeter- bis dezimetergrossen, weisslich bis bldulich grauen, meist fla-
serigen bis knauerartigen Mikroklinaugen (Fig.28). Charakteristisch ist eine aus-
geprigt schiefrige und vielfach gefiltelte Textur. Hellglimmer, Chlorit und Biotit
sind oft in Lagen angereichert, welche die leukokraten Augen stromlinienférmig
umfliessen.

Die Abgrenzung zum Phengitgneis ist wegen der deutlich graubraunen An-
witterung unproblematisch. Zusétzlich weist der Augengneis im Vergleich zum
Phengitgneis eine deutlich schlechtere Bankung auf. Die Kontakte sind meistens
scharf und nur gelegentlich fliessend. U-Pb-Altersbestimmungen an Zirkonen des
Augengneises ergaben ein spitordovizisches Intrusionsalter von 459-446 Ma (Ca-
VARGNA-SANI et al.2014).

In der vorliegenden Karte wurden sdmtliche im Gebiet von Atlasblatt Greina
auftretenden grobkornigen Augengneise der Adula-Decke als «Augengneis Typ
Garenstock s.1.» zusammengefasst. Diese umfassen den «Augengneis Typ Garen-
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stock s.str.» von FRISCHKNECHT et al.(1923) sowie den «Phengit-Biotit-Augen-
gneis Typ Scharboda», welcher bis anhin als grobkornige Ausbildung des Phengit-
gneises interpretiert wurde (ROOTHAAN 1918, JENNY et al.1923).

GOg Heller Biotit fiihrender Phengitgneis, gleichkornig bis porphyrisch,
mit deutlicher Schieferung (Granitgneis Typ Zervreila)

Der Biotit flihrende Phengitgneis stellt aufgrund seiner weiten Verbreitung
und der sehr hellen Farbe das auffilligste Gestein des im Gebiet des Atlasblattes
Greina vorkommenden Anteils der Adula-Decke dar und bildet hiufig schroffe
Felswinde. Der gleichkOrnige bis porphyrische Gneis zeigt eine ausgeprigte Schie-
ferung, in welcher geldngte und von Phengitlagen umflossene Mikroklinaggregate
linsenformig bis lagig eingeregelt sind. Neben Phengit und Mikroklin stellen Quarz,
Plagioklas, Biotit, Epidot und Chlorit die haufigsten Minerale dar. Charakteristisch
ist die meist ausgezeichnete Bankung und die damit einhergehende typische plat-
tige bis tafelige Morphologie.

Zu erwihnen ist die Homogenitidt des Phengitgneises. Nebengesteinsschol-
len sind selten, und nur an wenigen Lokalitdten durchschlagen aplitische Ginge
das Gestein. Der ehemals intrusive magmatische Ursprung dieses Gesteins wird
durch nur sehr lokal erhaltene Granitgefiige belegt. Anhand von Rb-Sr-Gesamtge-
steinsdatierungen ermittelten JAGER et al. (1967) ein variszisches Alter dieser Int-
rusion. Dieses mit einem grossen Fehler behaftete Alter wurde in jlingster Zeit
durch U-Pb-Altersbestimmungen an Zirkonen verfeinert, welche ein frithpermi-
sches und somit postvariszisches Alter von 297-288 Ma ergaben (CAVARGNA-SANI
et al.2014). Gemaiss den neusten Altersbestimmungen wurde der Phengitgneis so-
mit lediglich alpin deformiert und metamorph {iberprégt.

GRAVA-DECKE

Uber der Zone Piz Terri-Lunschania folgen die kilometermichtigen Sedi-
mentserien der Grava-Decke, deren Uberschiebungskontakt ebenfalls um die
Lunschania-Antiform herumgefaltet wird. Die Grava-Decke besteht aus einer mo-
notonen Serie von rotlich braun anwitternden, graublauen Ton- und Kalkschiefern
mit Binken von schiefrigem Marmor und sandigem Kalk. Auf dem &stlich an-
schliessenden Gebiet von Blatt Vals sind die besagten Sedimentserien mit mafi-
schen und ultramafischen Gesteinen assoziiert, welche ein jurassisches Alter auf-
weisen (STEINMANN 1994). Diese Assoziation zeigt eindeitig, dass zumindest Tei-
le der Grava-Decke auf ozeanischer Kruste abgelagert wurden (STEINMANN &
STILLE 1999). Die Hauptmasse der Sedimente der Grava-Decke weist gemdiss
STEINMANN (1994) ein kretazisches Alter auf. Das vollstindigste Profil in den
Biindnerschiefern des nordlichsten Teils der Grava-Decke befindet sich im Tu-
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risch-Tobel, wo STEINMANN (1994), in Anlehnung an die dariiberliegende, litholo-
gisch identisch aufgebaute Tomiil-Decke, eine Gliederung in Birenhorn-, Nolla-
ton-, Nollakalk- und Carnusa-Formation vornahm (vgl.auch Wyss & ISLER 2007).
Diese Gliederung ist in slidwestlicher Richtung jedoch nicht iibertragbar. Die
Michtigkeit der Grava-Decke nimmt vom Domleschg kommend bis ins Val Luz-
zone im Kartengebiet deutlich ab. Diese Abnahme der Michtigkeit ist wahrschein-
lich tektonischer Natur. Im Bereich des Val Luzzone sind demzufolge die weiter
Ostlich gut erkennbaren Faltenstrukturen der Valzeina-Synform und der korres-
pondierenden Lunschania-Antiform tektonisch stark {iberprdgt. Aus diesem
Grund ist es nicht moglich, die von STEINMANN (1994) definierte stratigraphische
Unterteilung im Kartengebiet auszuscheiden. Deshalb wurden die Kalkglimmer-
schiefer und Tonschiefer der Grava-Decke als Kartiereinheit zusammengefasst.

Die Metamorphose der Metasedimente der Grava- und Tomiil-Decke wird
durch das hiufige Auftreten von Fe-Mg-Karpholith charakterisiert (GOFFE &
OBERHANSLI 1992, OBERHANSLI et al. 1995, BOUSQUET et al.2002), einem Index-
mineral fiir die HP/LT-Metamorphose (Blauschieferfazies). Relikte von Fe-Mg-
Karpholith wurden in jiingster Zeit auch im Kartengebiet beschrieben (WIEDER-
KEHR et al.2008, 2011).

tg Griinliche Phyllite, Rauwacke, kalkiger und dolomitischer Marmor,
z.T. schiefrig, Serizit fiihrender Quarzit

Am Kontakt zur liegenden Peidener Schuppenzone und der Zone Piz Terri -
Lunschania kann ein kontinuierlich verfolgbarer Triaszug, die «Grenztrias», kar-
tiert werden. Da an mehreren Stellen ein normalstratigraphischer Ubergang vom
Niveau der Quarten-Formation zu den dariiber liegenden Kalkglimmerschiefern
sichtbar ist, wird die «Grenztrias», in Anlehnung an JUNG (1963), als Basis der
Grava-Decke aufgefasst. Die Triasvorkommen umfassen Quarzit, Rauwacke, Do-
lomit- und Kalkmarmor sowie Phyllite («Quartenschiefer»). Die einzelnen Litho-
logien wurden in der Karte nicht differenziert, da sie, mit Ausnahme der Dolomit-
marmore, nur in geringer Méchtigkeit auftreten.

Sg Graublaue Kalkglimmerschiefer,  sandig, mit marmorisierten
Sandkalkbznken, untergeordnet meist geringmiichtige, dunkle
Tonschiefer mit sandigen Kalkbzinken

Es handelt sich um eine eher monotone Abfolge von rétlich bis braunlich an-
witternden, mehrheitlich graublauen bis schwarzen Kalkglimmerschiefern in un-
regelmaissiger Wechsellagerung mit grobgebanktem marmorisiertem Sandkalk
und untergeordnet vorkommendem dunklen Tonschiefer bzw. Phyllit. Typisch
sind die zahlreichen, in der Regel mehrphasig verfalteten Quarz-/Kalzitadern und
-linsen. Infolge der Zunahme des Metamorphosegrades in siidwestlicher Richtung
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Fig.29: Schwarze Plagioklasporphyroblasten (Plag) und garben- bis rosettenformiger Zoisit (Zo)
im Kalkglimmerschiefer der Grava-Decke. Val Luzzone. Foto M. Wiederkehr.

treten in den Kalkglimmerschiefern der Grava-Decke ungefihr auf der Hohe des
Lago di Luzzone bis zu zentimetergrosse, neugesprosste schwarze Plagioklaspor-
phyroblasten und garben- bis rosettenformiger Zoisit auf (Fig.29). Im Bereich des
siidlichen Kartengebietsrandes ist gerade noch das Einsetzen von neugespross-
tem, oft quer zur Hauptschieferung stehendem Biotit erkennbar (Querbiotit).

Das Alter der Grava-Serie ist aufgrund fehlender Fossilien umstritten. Ge-
miss NABHOLZ (1945) wird die Basis durch die seit langem bekannten Gryphden
als friihjurassisch (Sinémurien) angenommen. Palynologische Untersuchungen
ergaben ein mittel- bis spétjurassisches (PANTIC & ISLER 1981) bzw. kretazisches
Alter (Cénomanien, PANTIC & GANSSER 1977), welches davor bereits von TRUM-
PY (1957) und STAUB (1958) angenommen wurde. STEINMANN (1994) hilt auf-
grund des hohen Gehalts an organischem Kohlenstoff und der Resultate isotopen-
geochemischer Untersuchungen (Nd-Isotope) gar ein Kreidealter fiir wahrschein-
lich. Gemass PROBST (1980) handelt es sich bei den Sedimentabfolgen der
Grava-Decke um eine «Série compréhensive», wobei die kretazischen Anteile be-
deutend méchtiger sind.
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QUARTAR

Das Gebiet von Atlasblatt Greina gehort zum Einzugsgebiet des Tessin-
(Ticino-)gletschers und befindet sich unmittelbar siidostlich des zwischen Oberalp-
pass und Disentis gelegenen Eisdoms Vorderrhein, in welchem die Eisoberfldche
zur Zeit des letzteiszeitlichen Maximums (Last Glacial Maximum, LGM) auf iiber
2900 m{i. M. lag, was rund 1500 m {iber der heutigen Talebene bei Sedrun ent-
spricht (FLORINETH & SCHLUCHTER 1998, SCHLUCHTER 2009). Die Zungen des
Tessingletschers hatten ihre maximale Ausdehnung wihrend des LGM vor rund
25-19ka erreicht (OROMBELLI 1974, 1983a,b, BINT 1997) und stiessen bis nach
Norditalien in die Gegend von Sesto Calende, Varese und Como vor.

Im Gebiet von Atlasblatt Greina belegen Schliffgrenzen (FLORINETH &
SCHLUCHTER 1998, 2000), dass das Eis vom erwidhnten Eisdom Vorderrhein nach
Siiden iiber den Lukmanierpass, den Pass Cristallina, die Fuorcla Sura da Lavaz
und die Plaun la Greina dem Tessingletscher zufloss. Lediglich ein kleiner Teil der
Eismassen Ostlich des Grates Torrone di Garzora-Piz Terri- Pass Diesrut - Piz
Cavel floss nach Osten dem Rheingletscher zu. Erwdhnenswert ist die Divergenz
des Gletscherflusses beim Crap la Crusch: Wihrend der Hauptstrom iiber die
Alpe di Motterascio in siidliche Richtungen floss, bewegte sich ein Nebenstrom
liber den Passo della Greina ins Val Camadra, was aus Gletscherschliffen und
-striemungen abgeleitet werden konnte (Fig.30, SCAPOZZA & FONTANA 2009).
Aus dem Eis ragten nur die hochsten Gipfel als Nunataks. Diesbeziiglich sind vor
allem die Gipfel der Medelser Gruppe sowie die Erhebungen um den Piz Vial und
Piz Caschleglia, der breite Riicken des Pizzo Coroi und die Gipfelpartien der Kette
Piz Terri - Piz Scharboda - Torrone di Garzorra zu erwdhnen.

Erst mit dem sukzessiven Zerfall der geschlossenen inneralpinen Eismasse in
individuelle Gletscher konnte die Akkumulation glazialer Ablagerungen einset-
zen. Im Gebiet von Atlasblatt Greina werden die Quartdrablagerungen von den
Morinen der spit- und postglazialen Gletschervorstosse dominiert. Diese beste-
hen, neben den charakteristischen wallférmigen Erhebungen der Morinenwille,
hauptsichlich aus Grundmoridnenmaterial und aus blockreicher Obermorine, wel-
che beim Zuriickschmelzen der Gletscherzungen in den Gelindemulden und
-senken abgelagert worden ist. Auf der Karte sind drei unterschiedliche Gletscher-
ablagerungen (Tills) ausgeschieden worden: Moridnen der Letzten Vergletscherung
(q4m), Lokalmorinen (q;,) und neoglazialen Morénen (q,g,).

Zusitzlich zu den Gletscherablagerungen wurden auf dem Atlasblatt Ablage-
rungen fluviatlien und gravitativen Ursprungs wie Alluvionen, Schwemmficher,
Hang- und Bachschutt, Rutschmassen usw. dargestellt. Die vorliegende Darstel-
lung des Quartérs basiert hauptsdchlich auf Feldaufnahmen, die durch die Inter-
pretation von Orthofotos und dem digitalen Terrainmodell (swissALTI3P) sowie
durch die Auswertung historischer Karten erginzt wurden.
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Fig.30: Fliessrichtung der Gletscher im Gebiet der Plaun la Greina wéihrend des Maximums der
Letzten Eiszeit (LGM) und wihrend des Spétglazials (aus SCAPOZZA & FONTANA 2009).

Speziell hervorzuheben ist das Gebiet rund um die Plaun la Greina, welche
als eine der letzten intakten inneralpinen Hochebenen der Schweiz eine schiit-
zenswerte Landschaft von nationaler Bedeutung darstellt und sich durch einen
Reichtum an quartérgeologischen Formen auszeichnet (FONTANA 2008, SCAPOZ-
ZA & FONTANA 2009, SCAPOZZA et al.2011). Zusitzlich sei auf die interessante
Darstellung der geschichtlichen und kulturellen Bedeutung des Gebiets von
THURSTON (1973) verwiesen. Die Plaun la Greina liegt in der Kernzone des ge-
planten «Parc Adula», der mit iiber 1000 km?2 dereinst den grossten Nationalpark
der Schweiz darstellen wird. Voraussichtlich im Jahre 2015 wird die Bevolkerung
der 20 betroffenen Gemeinden tiber den Nationalpark abstimmen.

Pleistozin

Q4m Morine (Till) der Letzten Vergletscherung

Wihrend des Maximums der Letzten Fiszeit (LGM) waren die Téler bis
etwa auf 2400-2800 m . M. mit Eismassen bedeckt (FLORINETH & SCHLUCHTER
1998, SCHLUCHTER 2009). Mit dem Riickschmelzen der Gletscher wurden die mit-
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gefiihrten Sedimente, welche heute vor allem die Landschaft der grosseren Tiler
in den Talbdden priagen, abgelagert. Speziell hervorzuheben sind in diesem Zu-
sammenhang das Val Medel, das Val Camadra, das Val Luzzone, die Gebiete um
den Piz da Vrin sowie die Plaun la Greina. Erneute Gletschervorstosse fiihrten zur
Bildung von lokalen End- und Seitenmoridnen, welche im vorliegenden Gebiet je-
doch nur selten erhalten geblieben sind. Die Moridnen der ausgehenden Letzten
Eiszeit weisen, im Gegensatz zu den neoglazialen Mordnen, durchwegs Pflanzen-
bewuchs auf, und die Formen sind durch Erosion sanft und rundlich. In der Regel
handelt es sich meist um diffuse, flichenhaft verbreitete Morinenablagerungen an
den Seitenhidngen und auf den Trogschultern der grosseren Tiler. In Télern mit
steilen Héangen (z.B. Val Cristallina oder Val Plattas) sind diese Ablagerungen mit
jiingerem Hangschutt oder mit Bach- und Trockenschuttkegeln {iberdeckt.

Aus Studien von FLORINETH & SCHLUCHTER (1998), FONTANA (2008), SCA-
POZZA & FONTANA (2009) und SCHLUCHTER (2009) geht hervor, dass die Eis-
massen nordlich des Gebirgszuges Piz Scopi - Piz Medel - Piz Cavel zur Zeit des
letzteiszeitlichen Maximums vom Eisdom Vorderrhein gegen Siiden abflossen,
d.h. tiber den Lukmanier-Pass, Pass Cristallina, Passo della Greina und die Alpe di
Motterascio (Fig.30). Wiahrend der ausklingenden Letzten Eiszeit im Spétglazial
fand eine Umkehr der Fliessbewegung statt, und die Eismassen flossen vom Passo
della Greina ausgehend in Ostliche und westliche Richtungen ab. Im Gebiet des
Crap la Crusch teilte sich der Eisstrom in einen nach Norden ins Val Sumvitg und
in einen nach Siiden iiber die Alpe di Motterascio ins Val Luzzone miindenden
Gletscherarm (Fig.30, FONTANA 2008). In diesem Zusammenhang ist zu erwih-
nen, dass die Nord-Siid verlaufenden Tiler Valle Cavalasca und Val di Larciolo,
geschiitzt durch den nordlich gelegenen Nunatak des Pizzo Coroi, ihre eigenen
Lokalgletscher besassen. Diese Interpretation wird gestiitzt durch die Beobach-
tung, dass in diesen Télern keine aus Kristallingesteinen bestehenden erratischen
Blocke zu finden sind (FREY 1967).

Mordnenwidlle des ?Daun-Stadiums (Greina)

Im Gebiet zwischen Crap la Crusch und der norddstlichen Plaun la Greina
sind drei markante Wille erkennbar, welche als Seitenmorénen einer in norddstli-
cher Richtung fliessenden Gletscherzunge interpretiert werden (Fig. 31). Aufgrund
von morphologischen Ahnlichkeiten mit dem All’Acqua-Stadium im Val Bedretto
(RENNER 1982) kénnen diese Moridnenwiille mit dem von MAISCH (1981) definier-
ten Daun-Stadium der 6stlichen Alpen korreliert werden (FONTANA 2008, ScCA-
P0ZZA & FONTANA 2009).

Mordnenwdlle i. Allg.

Die Morinenwille im Allgemeinen umfassen diejenigen Wille, welche aus-
serhalb der neoglazialen Randlagen liegen, fiir welche aber keine ausreichenden
Indizien fiir ein Daun- oder Egesen-Alter vorhanden sind.
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Fig.31: Morédnenwille des ?Daun-Stadiums. Plaun la Greina. Blick nach Stidwesten (aus SCA-
P0zZA & FONTANA 2009). Foto G. Scapozza-Fontana.

Erratiker

Grundsitzlich sind Erratiker im Kartengebiet weit verbreitet. Sie besitzen
aber vor allem im Bereich der kristallinen Gesteine der Gotthard- und der Adula-
Decke sowie im hochalpinen Gebiet generell keinen oder nur sehr beschriankten
Leitwert. Zusitzlich ist eine Durchmischung mit lokalen Sturzblocken die Regel.
Aus diesen Griinden wurde grundsitzlich auf die Darstellung von Erratikern ver-
zichtet. Einzig in den mesozoischen Metasedimenten siidlich der Gotthard-Decke
wurden vereinzelte Erratiker kartiert. In diesen Gebieten kann aufgrund der Ver-
teilung der aus Kristallingesteinen der Gotthard-Decke bestehenden Erratikern
auf die Fliessrichtung der Gletscherstrome geschlossen werden. Interessant ist,
dass im Val Cavalasca und im Val di Larciolo kristalline Erratiker fehlen und des-
halb angenommen wird, dass diese Tdler wihrend der Letzten Vergletscherung
von lokalem Eis erfiillt waren.

Qm Lokalmorine (Till), ?Egesen-Stadium

Die Lokalmorinen sind charakterisiert durch einen im Vergleich zu den Mo-
rinen der Letzten Vergletscherung in der Landschaft frischeren Habitus und ten-
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denziell markantere Wallformen. Oft zeichnen sich diese Moridnenflichen durch
eine grobe Blockstreu aus. Im Gegensatz zu den neoglazialen Morénen sind sie
eindeutig starker verwittert und meist dicht bewachsen. Die Lokalmoridnen liegen
meist im Vorfeld der Morinen des 1850er-Hochstandes und repriisentieren die
Ablagerungen der letzten spétglazialen Gletschervorstdsse, welche als kleinrdumi-
ge, lokale Gletscher des ehemals grossflidchigen Eisstromnetzes der Letzten Ver-
gletscherung interpretiert werden. Mit der Bezeichnung Lokalmorine soll zum
Ausdruck gebracht werden, dass diese Moridnen keine Verbindung zu den grossen
Talgletschern wie z.B. zum Tessin- oder Rheingletscher besassen. Obwohl im vor-
liegenden Gebiet keine absoluten Datierungen dieser Ablagerungen vorliegen,
konnen sie aus Analogie zu dhnlichen Ablagerungen im Gebiet von Atlasblatt
Oberalppass und der Ostlichen Alpen am ehesten dem Egesen-Stadium zugewie-
sen werden (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 zweifelhaf-
ter Zugehorigkeit wurden als Morine der Letzten Vergletscherung ausgeschieden.

Mordnenwdlle

Wiille dieses letzten ausgeprigten spatglazialen Vorstosses finden sich bei-
spielsweise im Val la Buora und dem siidlich angrenzenden Gebiet bei Puzzetta
Sura, im Val Plattas (beide durch Teilstrome des Glatscher da Medel gebildet), Gst-
lich des Piz Terri sowie innerhalb kleinerer Areale Ostlich Rentiert Dadens, west-
lich der Alp Ramosa und bei Cogn di Camadra.

Mordnenbastionen

Morinenbastionen sind wallartig ins Haupttal vorgebaute Schuttkorper, de-
ren talseitig hohe und steilabfallende Boschungen hiufig starker Erosion ausge-
setzt sind. Sie bestehen aus ausgeschmolzenen Blockmassen aus Ober- und
Grundmorinenmaterial, welche am Zungenende lokaler Kargletscher abgelagert
wurden. Ein Beispiel einer spitglazialen Moridnenbastion befindet sich oberhalb
der Alp Vallesa, nordlich der Fuorcla da Vallesa.

Spitglaziale Schwemmficher, glazifluviatile Sedimente

Als spitglaziale Schwemmficher werden Geldndeformen interpretiert, wel-
che aufgrund ihrer Morphologie eindeutig fluviatilen Ursprungs sind, jedoch mit
dem heute beobachtbaren Abflussregime nicht erklidrbar sind. Beispiele dazu stel-
len die relativ steilen, liberwachsenen kegelférmigen Strukturen im Talgrund siid-
westlich des Tgiern da Vanescha dar. Diese méchtigen Schuttkegel mit noch gut
erkennbaren Abflussrinnen stehen nicht in Zusammenhang mit der aktuellen Ent-
wisserung. Zusitzlich weist der dichte Bewuchs auf eine sehr geringe bis komplett
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Fig.32: Spitglazialer Schwemmfacher (rechts). Gaglianera (aus SCAPOZZA et al.2011).
Foto G. Scapozza-Fontana.

fehlende Abflussdynamik hin. Aus diesen Griinden werden solche Schuttkegel als
spatglaziale Schwemmficher interpretiert. Der spektakuldrste spitglaziale
Schwemmficher befindet sich Gstlich des Passo della Greina im Vorfeld des Glat-
scher da Gaglianera (Fig.32). Wihrend die westliche Hilfte des Schwemmfichers
heute noch aktiv ist, stellt dessen Gstliche Hélfte den deutlich hohergelegenen, mit
zahlreichen ehemaligen Abflussrinnen durchzogenen, heute inaktiven spitglazia-
len Schwemmficher dar (SCAPOZZA et al.2011). Im frontalen Bereich einiger Lo-
kalmorinen findet sich ausgewaschene oder aufgearbeitete Morine, welche teil-
weise von glazifluviatilen Ablagerungen nicht unterscheidbar ist. Ein Beispiel dazu
stellt der Talgrund bei der Alp Blengias dar.

Fossile Blockgletscher

Fossile bzw. reliktische Blockgletscher weisen in den Zwischenrdumen der
Blocke kein Eis mehr auf und zeigen daher keine Anzeichen einer aktiven Bewe-
gung mehr. Sie sind charakterisiert durch zusammengesackte, hiufig mit Vegeta-
tion liberwachsene Loben. Beispiele dazu befinden sich 6stlich der Alpe di Cama-
dra di Dentro, im Val Lavaz nordwestlich Stavelatsch und westlich des Torrone di
Garzora.
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Holozin

Qrm Neoglaziale Morine (Till)

Das Holozén setzte vor rund 11,6 ka ein und war durch mehrere aufeinander
folgende 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 verstidrkten Vorstoss der Gletscher. Bemerkens-
wert ist, dass wihrend des gesamten Neoglazials die Umrisse, welche die Glet-
scher in der End- und Kulminationsphase (Hochstand) der «Kleinen Eiszeit» von
1850 erreicht hatten, nicht wesentlich liberschritten worden sind.

Die neoglazialen Morinen charakterisieren sich durch scharf abgrenzbare,
markante Mordnenformen mit steile Boschungen, fehlende bis magere Vegeta-
tion, wenig fortgeschrittene bis nicht vorhandene Bodenbildung sowie durch spér-
lichen Flechtenbewuchs auf dem Felsuntergrund und den Moridnenblocken. Die
kartierten Flichen wurden mit den topographischen Karten aus der zweiten Hilfte
des 19.Jh. (Dufour- und Siegfriedkarten) abgeglichen. Der Gletscherstand auf
dem vorliegenden Kartenblatt entspricht demjenigen von 2011 und wurde anhand
von Orthofotos interpretiert. Seit dem mittleren 19.Jh. sind die Gletscher be-
triachtlich zuriickgewichen; ein Trend, der sich in den letzten zwei Jahrzehnten
noch verstarkt hat (MAISCH 1992, MAISCH et al.2000). So sind heute viele der klei-
neren Gletschermassen, welche im Verhiltnis zu ihrer Ausgangsgrosse starker
schrumpfen als die grosseren Gletscher, fast oder ganz verschwunden. Das Zu-
riickweichen der Eismassen ist eindriicklich beim Glatscher Davos la Buora
(Fig.33; Riickzug von gut 500 m seit 1985) und sehr ausgeprigt beim Glatscher da
Lavaz, welcher Teil des Schweizerischen Gletschermessnetzes ist und iiber die
Hiilfte der Flidche einbiisste, ersichtlich. Die jlingsten blockigen Ablagerungen
(Hangschutt am Gletscherrand vermischt mit Moridnenablagerungen) erweisen
sich als sehr instabil und sturzgefihrdet.

Mordnenwdlle

Die neoglazialen Moridnenwille sind charakterisiert durch die ausgeprigten,
frischen Wallformen. Héufig entspricht der dusserste Verlauf der Seiten- und End-
morinen den Umrissen, welche die Gletscher zur Zeit des Hochstandes von 1850
erreicht hatten. Oft sind mehrere Stadien des Zurilickweichens der Gletscherzun-
gen zu beobachten. Diesbeziiglich erwdhnenswert sind die markanten Morédnen-
wille des Glatscher Davos la Buora (Fig.33) und des Glatscher da Plattas (Glet-
scherzungen des Glatscher da Medel) sowie im Bereich des komplett abgeschmol-
zenen Gletschers nordostlich des Piz Scharboda.
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Fig.33: Glatscher Davos la Buora. Die markanten Seitenmorénen diirften dem 1850er-Hoch-
stand der «Kleinen Eiszeit» entsprechen. Foto S. Vogeli.

Mordnenbastionen

Michtige Moridnenbastionen haben sich unterhalb des Kargebiets des Glat-
scher da Puzzeta sowie nordlich des Piz Valdraus, nordwestlich der Fuorcla da Sta-
velatsch und westlich der Vernokhorner gebildet.

Blockgletscher

Blockgletscher kennzeichnen sich durch grosse Ansammlungen von Blocken
mit charakteristischen zungenartigen Wolbungen und Loben, die durch die Bewe-
gung der gesamten Masse entstanden sind. Die Rand- und Stirnbereiche weisen
eine steile Boschung auf. Die Bewegung dieser Schuttmassen wird durch das in
den Zwischenrdumen der Blocke vorhandene Eis ermoglicht. Das Vorhandensein
von rezenten Blockgletschern ist ein Indiz fiir Permafrost. Auf der vorliegenden
Karte wurde zwischen rezenten Blockgletschern, die mehrheitlich aus Moridnen-
material aufgebaut sind, und solchen, die mehrheitlich aus Hangschutt bestehen,
unterschieden. Ausgeprigte Blockgletscher sind am nordwestlichen Abhang des
Piz Cazirauns, im Hang 6stlich des Piz Muraun, nordlich des Piz Starlera, nrdlich
des Piz la Capiala und 6stlich der Fuorcla Darlun vorhanden.
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Glazifluviatile Sedimente

Erwihnenswerte Vorkommen fluviatil umgelagerter und ausgewaschener
Morine befinden sich im Val 1la Buora und im Val Plattas im Gletschervorfeld des
Glatscher da Medel.

Moriine (Till) auf Gletscher oder Toteis

Im Kartengebiet treten nur vereinzelte schuttbedeckte Gletscher und Toteis-
flachen 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 Ober- und Innenmorine talwirts zu wandern. Schuttlieferanten stellen aber
auch singulére Ereignisse in Form lokaler Fels- und Bergstiirze dar. Beispiele dazu
sind beim Glatscher da Medel und Glatscher da Lavaz zu beobachten.

Gebiete mit Hakenwurf

Hakenwurf entsteht durch die Wirkung der Schwerkraft in der oberfldchen-
nahen Verwitterungszone steilstehender Schichten. Im Gebiet von Atlasblatt
Greina ist dieses Phinomen nur von lokaler Bedeutung (einzelne Felsrippen) und
meist kaum auskartierbar.

Die Feststellung, dass in der nérdlichen Region des vorliegenden Gebiets die
Schichten in der Gipfelregion flacher liegen als im Talboden, wurde teilweise als
Ausdruck von Hakenwurf interpretiert. Die flachere Lagerung ist aber iiber die
ganze Region feststellbar und beschriankt sich nur nicht auf die Verwitterungs-
schicht.

Gebiete mit Solifluktion

Solifluktion entsteht beim Auftauen der obersten Bodenschicht und Gleiten
des wassergesittigten Bodens iiber den noch gefrorenen Unterboden. Dabei ent-
stehen zungenartige Gebilde (Loben, Fig.34), die mehrere Dezimeter iiber die
Umgebung herausragen. Das Phinomen der Solifluktion ist ein Hinweis auf ein
fortschreitendes Auftauen des Untergrundes. Grossere Gebiete mit Solifluktion
befinden sich siidlich des Passo della Greina, stlich Crap la Crusch und in den
nach Norden exponierten Hanglagen des Piz Stgir, des Fil da Blengias und des Fil
da Ramosa.

Zerriittete Sackungsmassen

Ist die Deformation innerhalb einer Sackungsmasse so stark, dass sich der fiir
Sackungsmassen charakteristische zusammenhingende, mehr oder weniger ur-
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Fig.34: Solifluktionsloben im Hangschutt der Nordflanke des Pizzo Coroi. Der Durchmesser
der Loben betrigt 20 bis 30 m (aus FONTANA 2008). Foto G. Scapozza-Fontana.

spriingliche Schichtverband auflost, bezeichnet man sie als zerriittete Sackungs-
masse. Dabei handelt es sich um stark zerbrochenen Fels ohne jegliche Kohision,
welcher eine Anhidufung von Blockschutt darstellt und unter Umsténden mit einer
Fels- bzw. Blocksturzmasse oder grobblockigen Moridne verwechselt werden kann.
Typische Beispiele von zerriitteten Sackungsmassen liegen im Stidhang des Piz
Tgietschen, beim Fil da Ramosa, siidlich des Piz Stgir und im Bereich des siidli-
chen Kartengebietsrandes unterhalb Foppa di Rocca.

Sackungsmassen

Von Sackungsmassen ist die Rede, wenn sich Gesteinsmassen mehr oder we-
niger in ihrem urspriinglichen Verband von ihrer Unterlage 16sen und talwérts ab-
gleiten. Ein eindriickliches Beispiel einer Sackungsmasse befindet sich in den kal-
kig-tonigen Metasedimenten im Stidwesthang des Pizzo Marumo mit der fiir Sa-
ckungsmassen charakteristischen Bildung gestaffelt angeordneter Nackentélchen.
Weitere ausgedehnte Sackungsmassen befinden sich in den Siidosthéngen des
Artg Diesrut und des Piz da Vrin, wo die hangparallel orientierten tonigen Metase-
dimente (Dip Slope) als Gleithorizont wirken. Erwdhnenswert sind zudem die Sa-
ckungsmassen im Stidhang des Piz las Palas und siidlich des Lago di Luzzone.
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Rutschmassen

Rutschmassen beschriankter Ausdehnung sind oberhalb Mutschnengia im
Phyllit der Garvera-Zone (pg) Zu beobachten. Diese entstehen durch das sukzessi-
ve Einschneiden des Baches mit nachfolgender Destabilisierung der Hénge, be-
sonders auf der nordlichen Talseite, entsprechend der gegen Siiden einfallenden
Schichtung/Schieferung. Weitere lokale Rutschmassen finden sich im Gebiet der
Alp Ramosa, westlich des Artg Diesrut und am Nordende der Plaun la Greina.

Blockschutt

Unterhalb von Steilwidnden sind 6fters Sturzbldcke zu finden. Gréssere Block-
ansammlungen, die auf grossere Fels- oder Bergstiirze hinweisen, sind selten zu
beobachten. VON RATH (1862) erwihnt in seinem Reisebericht grossere Felsstiirze
ausgangs des Val Cristallina, die im Jahre 1834 niedergingen. Grdssere Blocke sind
auf dem linken Ufer und im Bachbett des Rein da Cristallina anzutreffen. Das
grosste Blockfeld befindet sich am Nordhang von Tuors (Val Casatscha), wo wahr-
scheinlich der Berggipfel kollabierte. Eine kleinere Blockansammlung befindet
sich unterhalb einer Ausbruchnische westlich der Alpe di Priisfa.

Protalus Ramparts, Schneehaldenmorinen

Protalus Ramparts (Blockgirlanden) sind im vorliegenden Gebiet nur wenige
vorhanden. Sie werden nach HAEBERLI (1985) als embryonale Blockgletscher in-
terpretiert. Beispiele dazu befinden sich siidlich des Passo della Greina (Fig.35)
oder siidlich des Piz Canal.

Schneehaldenmorinen entstehen durch sukzessive Anhdufung von Blécken
am Fusse einer Schneehalde oder durch Kriechbewegungen der Schneehalde
selbst, was zur Stauchung des am Fusse abgelagerten Materials flihrt. Ein Beispiel
fir eine Schneehaldenmorine liegt unmittelbar siidlich der Fuorcla da Stave-
latsch.

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

Hangschuttkegel, Hangschuttschleier und flichiger Hangschutt sind, bedingt
durch das ausgeprigte Felsrelief, weit verbreitet. Der Hangschutt ist in den kristal-
linen Bereichen, vor allem in den Gebieten der postvariszischen Intrusiva, mehr-
heitlich grobkornig bis blockig, in den postvariszischen Metasedimenten dagegen
eher feink6rnig. Hangschuttkegel und -schleier entstehen am Ausgang von nur
selten Wasser fiihrenden Felseinschnitten und Runsen bzw. unterhalb steiler Fels-
winde, -hdnge und -riegel. Lokal ist der Hangschutt mit groberen Blécken durch-
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Fig.35: Protalus Rampart (embryonaler Blockgletscher) siidlich des Passo della Greina. Der
Durchmesser der Blockwulst betrégt ca.15 m (aus FONTANA 2008). Foto G. Scapozza-Fontana.

setzt. Die Unterscheidung zwischen mit Gras bewachsenem Hangschutt und Mo-
rdne ist nicht immer eindeutig und erfolgte teilweise aufgrund morphologischer
Kriterien, wie z.B. auffillige Hangknicke, angedeutete Hangschuttkegel oder glat-
tere bzw. rauere und unregelmassigere Oberfldchenstruktur.

Gemischte Schuttkegel

Schuttkegel, die sowohl aus Hangschutt (Trockenschutt) als auch aus Bach-
bzw. Murgangablagerungen bestehen, wurden als gemischte Schuttkegel darge-
stellt. Dieser Typ Schuttkegel ist im Gebiet von Blatt Greina héufig und in allen
Tilern verbreitet.

Schwemmficher, Bachschuttkegel

Eine deutlich kegelformig gewdlbte Oberfliche ist charakteristisch fiir
Schwemmficher und Bachschuttkegel, welche generell am Ausgang von Télern,
Felseinschnitten und Runsen mit persistenten Bachldufen geschiittet werden. Eine
von charakteristischen Schwemmfidchern gepriagte Landschaft befindet sich im Ge-
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biet zwischen der Plaun la Greina und der Alpe di Motterascio. Im Val Camadra
bei Pian Geirett liegt ein ausgesprochen grosser Schwemmfécher, dessen frontaler
Teil fiir den Bau der Staumauer des Lago di Luzzone teilweise abgebaut wurde.

Murgangrinnen

An zahlreichen Stellen sind Murgénge niedergegangen und haben markant
eingetiefte Abflussrinnen, hdufig mit den charakteristischen Seitenwillen (Le-
vees), hinterlassen. Etliche dieser Rinnen sind auf die Hochwasserereignisse von
1987 zuriickzufiihren, aber bereits stirkere Gewitter, wie dasjenige vom 10. Sep-
tember 2008 wihrend der Feldarbeiten, fiihrten zu neuen, untiefen Murgangrin-
nen. Im Sommer 2012 wurde die Briicke der Strasse Cozzera - Pian Geirétt von ei-
nem Murgang weggerissen.

Erosionsrinder, Terrassenkanten

Erosionsriander und Terrassenkanten finden sich vorwiegend in den tief ein-
geschnittenen Tilern, wie im Val Medel und im Val Plattas, und sind meist die
Folge der Erosion der Lockergesteine durch einen Fluss.

Torfmoore

Torfmoore (Flachmoore) von nationaler Bedeutung befinden sich auf der
Plaun la Greina siidlich des Crap la Crusch und im Val Plattas nordlich der Alp
Sura bei Stavel Veders.

Siimpfe

Die Sumpfflichen im Gebiet von Atlasblatt Greina sind meist von kleinerer
Ausdehnung und beschriinken sich auf glazial leicht {ibertiefte Pfannen, oft hinter
kleineren Mordnenwillen. Erwdhnenswert sind vor allem die Vorkommen im siid-
lichen Val Plattas, auf der Plaun la Greina, der Alpe di Motterascio und der Alp
Ramosa.

qq Rezente Alluvionen

Rezente Alluvionen beschriinken sich auf den Bereich beiderseits der grosse-
ren Flussldufe. Breitere Alluvialebenen sind zuhinterst im Val Plattas, im Val Cris-
tallina, im Val Sumvitg, entlang des Brenno, bei der Lampertsch Alp sowie auf der
Plaun la Greina vorhanden. Die letzteren wurden in Zusammenhang mit geologi-
schen Untersuchungen fiir das Stauseeprojekt Greina mit zahlreichen Sondier-
bohrungen ergriindet.
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Kiinstliche Auffiillungen, Aufschiittungen

Aufschiittungen stehen meist in Zusammenhang mit dem Bau von Stollen
bei Kraftwerksanlagen (Stollen Uffiern - Stausee Lai da Sontga Maria, Stollen Se-
drun - Tavanasa, Stollen Val di Campo - Val Camadra) und sind im Kartengebiet
von eher geringer Ausdehnung. Im Val Medel und Val Camadra wurden an ver-
schiedenen Stellen Lawinenschutzddmme zur Kanalisierung der Lawinen iiber
kiinstliche Bauwerke als Schutz der Strasse errichtet. In der Plaun Curaglia wurde
eine ehemalige Kiesabbaustelle bis ins Jahr 1962 als Kehrichtdeponie genutzt.
Grossere Aufschiittungen und Materialumlagerungen erfolgten im Zuge der Ab-
bautitigkeit des Bachschuttkegels bei Pian Geirett, wo flir den Bau der Luzzone-
Staumauer Sand und Kies abgebaut wurden.
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TEKTONIK

Einleitung

Die tektonische Gliederung und die paldogeographische Rekonstruktion des
Ablagerungsraumes des Gebiets von Atlasblatt Greina sind kontrovers und variie-
ren je nach Autor (Fig.36). Die tektonische Gliederung des Atlasblattes Greina er-
folgte in Anlehnung an die Tektonische Karte der Schweiz 1:500000, wobei der
Begriff Infrapenninikum vermieden und durch Helvetikum und Ultrahelvetikum
ersetzt wurde (s.u.) sowie unter Beriicksichtigung der angrenzenden Atlasblédtter
Vals, Ilanz und Oberalppass. Die Darstellung auf dem Atlasblatt Greina muss als
Kompromiss verstanden werden, da in der Karte nur eine Interpretation darge-
stellt werden kann. Die tektonischen Einheiten werden einerseits dem Subpenni-
nikum (MILNES 1974, SCHMID et al.2004) bzw. dem Infrapenninikum (TRUMPY
1980) und anderseits dem Helvetikum, Ultrahelvetikum und Unterpenninikum
zugeordnet (z.B. PFIFFNER 2009, vgl. Fig.36). Nach ein paar allgemeinen Bemer-
kungen zu den Begriffen Subpenninikum, Infrapenninikum und Ultrahelvetikum
werden die in der Kartenlegende erwihnten tektonischen Einheiten und deren
tektonische Stellung kurz beschrieben.

Mit dem Begriff Subpenninikum, der von MILNES (1974) eingefiihrt wurde,
werden die strukturell tiefsten Einheiten des Lepontischen Doms und des Tauern-
fensters bezeichnet (SCHMID et al.2004). Mit dem Begriff Penninikum wird im
Allgemeinen die metamorphe Zentralzone der Alpen umschrieben und keine pa-
ldogeographische Einheit. Um diese Konfusionen zu vermeiden, miisste man den
Begriff Penninikum theoretisch vermeiden (BERGER et al.2005), was natiirlich
praktisch unmoglich ist, da das Penninikum zu stark in der Literatur verwurzelt ist.
Der Begriff Subpenninikum wurde von SCHMID et al. (2004) im Sinne eines Kom-
promisses verwendet. Er umfasst simtliche metamorph iiberpriagten Einheiten
des distalen europiischen Kontinentalrandes, die im eigentlichen Sinne dem hel-
vetischen Ablagerungsraum angehoren, aufgrund ihrer heutigen Lage und ihrer
metamorphen Uberprigung jedoch eher als Teil des Penninikums - in diesem Fall
als subpenninisch - bezeichnet werden.

Der Begrift Infrapenninikum wurde von TRUMPY (1980) ohne weitere Erkla-
rungen eingefiihrt. Es ist nicht eindeutig nachvollziehbar, ob mit der Vorsilbe «inf-
ra» der unterste Teil des Penninikums oder aber die darunterliegenden Einheiten,
d.h. ultrahelvetische und helvetische, umschrieben werden. Um diese Unklarhei-
ten zu vermeiden, sollte der Begriff Infrapenninikum vermieden werden, obwohl
er auf der aktuellen Tektonischen Karte der Schweiz 1: 500000 verwendet wurde.

Der in der Kartenlegende und in den vorliegenden Erlduterungen fiir die
Scopi-Zone und die Peidener Schuppenzone verwendete Begrift Ultrahelvetikum
ist streng genommen als rein strukturelle, tektonische Zuordnung zu verstehen.
Es handelt sich dabei um Metasedimente in helvetischer Fazies, welche paldogeo-
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graphisch relativ zur Gotthard-Decke in einer siidlicheren, interneren Position zu
beheimaten sind und im Zuge der alpinen Gebirgsbildung auf die Gotthard-De-
cke tiberschoben wurden. Eine eindeutige Zuweisung zum Ultrahelvetikum im
paldogeographischen Sinne ist erst ab dem Maastrichtien (spéte Kreide) moglich.

Tektonische Einheiten

Gotthard-Decke

Die Gotthard-Decke stellt die tiefste tektonische Einheit im Kartengebiet
dar. Zu ihr werden die als autochthone Sedimentbedeckung interpretierte Garve-
ra-Zone und die Carpet-Schuppe gezihlt. Entsprechend den auf S.17 erwidhnten
Ausfiihrungen wird auf dem vorliegenden Atlasblatt und in den dazugehérenden
Erldauterungen die bis anhin gebriduchliche Bezeichnung Gotthard-«Massiv» zu-
gunsten der Gotthard-Decke fallen gelassen. Es ist allgemein akzeptiert, dass die
Gotthard-Decke das ehemalige kristalline Substrat von Teilen der helvetischen
Decken reprisentiert (SCHMID et al.1996, KEMPF & PFIFFNER 2004, PFIFFNER
2009). In der Westschweiz wird die helvetische Wildhorn-Decke als stratigraphi-
sche Fortsetzung der Termen-Zone gedeutet, die als autochthone Sedimentbede-
ckung der Gotthard-Decke interpretiert wird (MASSON et al. 1980, ESCHER et al.
1988). Die Gotthard-Decke wird daher auf dem Atlasblatt dem Helvetikum zuge-
ordnet. Geméss MILNES (1974) und SCHMID et al. (2004) wird die Gotthard-Decke
aufgrund ihrer strukturellen Position, ihrer kristallinen Zusammensetzung und ih-
rer metamorphen Uberprigung als subpenninisch bezeichnet, um den im Ver-
gleich zu den herkdmmlichen helvetischen Decken doch deutlichen Unterschie-
den gerecht zu werden (Fig. 36).

Scopi-Zone

Traditionell wird die Scopi-Zone als Teil des «gotthardmassivischen Mesozo-
ikums» bzw. «gotthardmassivischen Allochthons» interpretiert. Diese Begriffe
sollten jedoch vermieden werden, da sie auf die eindeutig widerlegte Interpreta-
tion der Scopi-Zone als normalliegende Sedimentbedeckung am Siidrand der
Gotthard-Decke, wie sie von NABHOLZ (1948) bzw. NABHOLZ & VOLL (1963) vor-
geschlagen wurde, zurlickgehen. Die ehemalige kristalline Unterlage der Scopi-
Zone kann nicht eindeutig zugeordnet werden; gesichert ist nur die Tatsache, dass
diese in einer relativ zur Gotthard-Decke siidlicheren, beckeninterneren Position
zu beheimaten ist (Fig.36). Nach Ansicht von PFIFFNER (2009) kann die von ihm
als ultrahelvetisch interpretierte Leventina-Lucomagno-Decke als das ehemalige
kristalline Substrat der Scopi-Zone angesehen werden; sie wird dementsprechend
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in struktureller Hinsicht dem Ultrahelvetikum zugeordnet. Faziell sind die Meta-
sedimente der Scopi-Zone eindeutig helvetisch. Wie auf S.110 erwéhnt, kann das
Ultrahelvetikum als eigensténdiger paldogeographischer Bereich mit einer dazuge-
horenden charakteristischen Fazies erst in der Kreide klar abgegrenzt werden und
ist demzufolge fiir die jurassischen Sedimentabfolgend der Scopi-Zone nicht nach-
weisbar. Geméass SCHMID et al.(2004) und WIEDERKEHR et al.(2008) wird die
Scopi-Zone dem Subpenninikum zugewiesen (Fig.36).

Peidener Schuppenzone

Die Peidener Schuppenzone ist lithologisch mit der Scopi-Zone vergleichbar.
Im Gegensatz zur Scopi-Zone, die durch eine kohédrente Sedimentabfolge mit ei-
ner deutlich erkennbaren Stratigraphie charakterisiert ist, weist die Peidener
Schuppenzone einen komplexen Schuppenbau auf. Die zahlreichen, in der Regel
kontinuierlich verlaufenden Triasziige erlauben die Unterteilung der Peidener
Schuppenzone in eine nordliche Forca-Zone und eine siidliche Pianca-Zone, wel-
che ihrerseits wiederum in mehrere, intern z.T. stark verfaltete Schuppen unter-
teilt werden konnen. Die gegenseitige Abgrenzung dieser Zonen und Schuppen
wie auch die Abgrenzung von der liegenden Scopi-Zone und der hangenden Gra-
va-Decke erfolgt anhand der meist nur geringmichtigen Triasziige. Im Osten kon-
nen in der Forca-Zone die Puzzatscher Schuppe (Igp) und die Zamuor-Schuppe
(Iz) ausgeschieden werden (JUNG 1963). In Richtung Westen kann im Gebiet der
Alpe di Motterascio zusitzlich noch die Buttino-Schuppe (lpg) abgetrennt werden
(FREY 1967). Im Gebiet zwischen dem Grat des Toroi und dem siidlichen Karten-
gebietsrand kann die Puzzatscher Schuppe von der Zamuor-Schuppe nicht mehr
eindeutig unterschieden werden. Sie sind deshalb auf der Karte als «Puzzatscher
und Zamuor-Schuppe, undifferenziert» (Iy) dargestellt. Die Pianca-Zone wird in
eine Nord- (Ipy) und eine Stidschuppe (Ips) unterteilt, wobei nur die Nordschuppe
im Kartengebiet kontinuierlich von Westen nach Osten verfolgbar ist. Die Siid-
schuppe keilt von Westen her kommend im Gebiet Ostlich der Alpe di Motterascio
aus. Je nach Autor wird die Peidener Schuppenzone dem Ultrahelvetikum (PFIFF-
NER 2009) bzw. dem Subpenninikum zugeordnet (SCHMID et al.2004, WIEDER-
KEHR et al.2008; Fig.36).

Zone Piz Terri- Lunschania

Die Zone Piz Terri- Lunschania stellt nach PROBST (1980) die autochthone
mesozoische Sedimentbedeckung der Soja-Decke («Soja-Verrucano») dar und
wird dem Unterpenninkum zugeordnet. Basierend auf der Interpretation von
MILNES (1974) wurde die Zone Piz Terri- Lunschania von SCHMID et al. (2004) und
WIEDERKEHR et al. (2008) hingegen als subpenninisch interpretiert (Fig.36). All
diesen Interpretationen gemeinsam ist die «Einwurzelung» der Zone Piz Terri-



113

Lunschania in der Soja-Zone im Liegenden der Adula-Decke. Die Soja-Decke
wird im Allgemeinen mit der Lebendun-Decke parallelisiert (EGLI 1966).

In jlingerer Zeit wurde die Zone Piz Terri- Lunschania von GALSTER (2010)
und GALSTER et al. (2010, 2012) sedimentologisch-stratigraphisch bearbeitet und
neu gegliedert (s.S.73ff.). Aufgrund detaillierter Untersuchungen der triassischen
Sedimente wurde die Garzott-Schuppe von der Terri-Gipfel-Zone abgetrennt und
als eigenstdndiges tektonisches Element interpretiert. Die Garzott-Schuppe kénn-
te aufgrund der identischen Ausbildung der triassischen Gesteine (nordpennini-
sche Trias nach GALSTER et al.2012) die nordliche Fortsetzung der Soja-Decke dar-
stellen. Der verbleibende Teil der Terri-Gipfel-Zone («Luzzone-Terri-Decke» nach
GALSTER et al.2012) mit stratigraphischem Kontakt zum permischen Gneis des
Val Luzzone ist charakterisiert durch das Auftreten von triassischen Sediment-
abfolgen, die gewisse Ahnlichkeiten mit denjenigen der Préalpes médianes (Brian-
connais-Fazies der Trias) aufweisen. Entsprechend diesem Befund schliessen
GALSTER et al. (2012) auf eine relativ zur Adula-Decke interneren paldogeographi-
schen Position der Terri-Gipfel-Zone («Luzzone-Terri-Decke») und moglicherwei-
se auch der Darlun-Zone und der Giiida-Alpettas-Schuppenzone (Fig.36) und
favorisieren eine Einwurzelung dieser Einheiten in der Misox-Zone iiber der Adu-
la-Decke. Geméiss GALSTER et al. (2012) wurde der Muskovit-Gneis (p’) der Terri-
Gipfel-Zone auf die normalstratigraphische Abfolge der Garzott-Schuppe iiber-
schoben, welche sich im Kern der Lunschania-Antiform befindet. Diese Beobach-
tung steht im Einklang mit den stratigraphischen Argumenten, welche eine
Abtrennung der Garzott-Schuppe implizieren. Die beobachtete stratigraphische
Uberlagerung von triassischen Gesteinen in Briangonnais-Fazies durch helveti-
sche jurassische Sedimentabfolgen deutet darauf hin, dass zur Zeit des frithen Ju-
ras der Ablagerungsraum des Briangonnais sehr nahe bei demjenigen des Helveti-
kums gelegen haben muss (s. Diskussion in GALSTER et al.2012).

Adula-Decke

Die Adula-Decke weist im Vergleich zu den anderen lepontischen Kristallin-
decken einen deutlich verschiedenen inneren Aufbau auf (vgl. JENNY et al. 1923,
BERGER et al.2005). Die gesamte Decke ist charakterisiert durch eine ausgeprigte
mylonitische Foliation und eine sehr heterogene Zusammensetzung, bestehend
aus verschiedenen Ortho- und Paragneisen mit Einschaltungen von Metapeliten,
Amphiboliten und Marmoren, welche, mehrere Untereinheiten bildend, brettartig
iibereinandergestapelt wurden. Aus diesem Grund wird die Adula-Decke generell
als ein «lithosphérisches Melange» («lithospheric melange») interpretiert, welches
in einem Subduktionskanal zusammengeschweisst wurde (TAC: Tectonic Accre-
tion Channel; TROMMSDORFF 1990, ENGI et al.2001). Gemiss dieser Interpreta-
tion ist eine eindeutige paldogeographische Zuordnung der Adula-Decke nicht
moglich (Fig.36). Bei den granitischen Anteilen diirfte es sich mit grosser Wahr-
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scheinlichkeit um verschuppte Partien des distalsten europdischen Kontinentalran-
des handeln. Da der innere Aufbau vor allem im oberen Teil der Adula-Decke
durch mehrere klar abgrenzbare Lappen bzw. Untereinheiten charakterisiert ist
(JENNY et al.1923, KUNDIG 1926, NAGEL et al.2002b), favorisieren BERGER et
al. (2005) den Begriff Adula-Deckenkomplex. Von den bis zu neun Lappen sind
vor allem der im Gebiet von Atlasblatt Greina vorkommende Fanella-, der Zer-
vreila- und der Trescolmen-Lappen zu erwihnen.

Aufgrund der konsistenten stratigraphischen Uberlieferungen der autochtho-
nen mesozoischen Bedeckung («internes Mesozoikumy), gekoppelt mit der weit-
rdumigen und kontinuierlichen Verteilung chemisch identischer und gleichaltriger
Granitintrusionen (Granitgneis Typ Zervreila, ca.290 Ma), wird zumindest der
nordliche Teil der Adula-Decke als eine kohidrente Decke mit einer klar zuweisba-
ren paldogeographischen Position interpretiert (GALSTER et al.2012, CAVARGNA-
SANI, 2014). Diese Ansicht wird gestiitzt durch konsistente Altersbestimmungen
an prialpinen und alpinen Eklogiten der Adula-Decke (s.Diskussion in HER-
WARTZ et al.2011).

Die Adula-Decke wird generell dem Unterpenninikum zugeordnet (z.B.
PrOBST 1980; Fig.36). Gemiss PFIFFNER (2009) reprasentiert sie einen Teil der
kristallinen Unterlage des Wallis-Trogs (Nordpenninisches Becken geméss STEIN-
MANN 1994). Nach Ansicht von MILNES (1974) und SCHMID et al. (2004) stellt die
Adula-Decke die oberste subpenninische Einheit dar.

Grava-Decke

Die Grava-Decke ist die hochste tektonische Einheit im Kartengebiet. Ge-
miss VOLL (1976) entsprechen die «Lugnezer Schiefer», welche von NABHOLZ
(1945) noch als eigenstidndige tektonische Einheit interpretiert wurden, sowie die
«Sosto-Schiefer» (JENNY et al.1923) der siidwestlichen Grava-Decke, die um die
Lunschania-Antiform herumgefaltet wurde. Diese Ansicht wurde von PROBST
(1980) und STEINMANN (1994) bestitigt. Die Biindnerschiefer im Raum Val Luz-
zone - Olivone stellen demzufolge eine von oben durch die Valzeina-Synform ein-
gefaltete Sedimentabfolge der Grava-Decke dar, welche entgegen friiherer Inter-
pretationen (KopPp 1925, NABHOLZ 1945) nicht den tiefsten Tessiner Kristallin-
decken zugeordnet werden kann, sondern iiber die Lunschania-Antiform mit der
Misox-Zone verbunden ist (WINTERHALTER 1930, BAUMER 1964, VOLL 1976). Im
Zuge der alpinen Gebirgsbildung wurden die aus der Misox-Zone {iber der Adula-
Decke stammenden unterpenninischen Metasedimente um die frontale Adula-
Decke herumgefaltet, so dass sie heutzutage im Val Luzzone im Stirnbereich und
im Raum Olivone weiter siidlich unterhalb derselben zu liegen kommen.

Es ist allgemein akzeptiert, dass die Gesteine der Grava- und der weiter Ost-
lich vorkommenden Tomiil-Decke die hauptséchlich kretazische Sedimentfiillung
des Wallis-Trogs (Nordpenninisches Becken nach STEINMANN 1994; Fig.36) dar-
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stellen. Ob diese Sedimente auf lediglich ausgediinnter europdischer kontinentaler
Kruste (Wallis-Trog; PROBST 1980, PFIFFNER 2009) oder auf neu gebildeter ozea-
nischer Kruste (Wallis-Ozean; FLORINETH & FROITZHEIM 1994, STEINMANN
1994, SCHMID et al.2004) abgelagert wurden, ist umstritten. Die heute nur lokal
vorkommenden basischen und ultrabasischen Gesteine erlauben keine eindeutige
Aussage.

Prialpine Strukturen

Im Gebiet von Atlasblatt Greina sind die Vorkommen praalpiner Strukturen
auf die paldozoischen Kristallineinheiten der Adula- und der Gotthard-Decke be-
schriankt. Im Gegensatz zur Gotthard-Decke wurde die Adula-Decke im Zuge der
alpinen Subduktion und der anschliessenden Deckenstapelung strukturell dusserst
stark {iberprdagt. Dabei wurden praktisch simtliche pridalpinen Strukturen ausge-
16scht. Die einzigen noch sichtbaren prialpinen Strukturen der Adula-Decke sind
die ehemaligen Intrusivkontakte der Orthogneise zu den umgebenden prévariszi-
schen Gneisen und Schiefern. Diese Kontakte sind jedoch wihrend der alpinen
Gebrigsbildung liberprigt und mit den alpinen Planargefiigen parallelisiert wor-
den. Eine vertiefte Zusammenfassung zu den prialpinen Strukturen der Adula-
Decke ist somit hinfillig.

Gotthard-Decke

Die Gotthard-Decke zeigt im Allgemeinen einen von der alpinen Gebirgsbil-
dung nur wenig verianderten variszischen Bau. Dies tritt besonders in den Gebie-
ten Ostlich des Val Plattas, nordlich der postvariszischen Intrusionen («Santeri-
Lappen») sowie in der Gaglianera nérdlich der Plaun la Greina deutlich in Erschei-
nung.

Nordlich der Plaun la Greina sind im «Streifengneis» unterschiedlich orien-
tierte prialpine Schieferungsflaichen zu beobachten, die lokal durch steilstehende
alpine Scherzonen liberprigt werden. Wahrscheinlich wurde das kristalline Grund-
gebirge in dieser Gegend wihrend der variszischen Orogenese nur sanft verfaltet,
wihrend weiter westlich vor allem eine penetrative Einengung dominierte und
folglich steilstehende Schieferungsflichen liberwiegen.

Im Gebiet Ostlich des Val Plattas fallen die prialpinen Schieferungsflichen
relativ flach gegen Siiden ein; im Nordosten kénnen diese auch flach gegen Nor-
den oder Osten einfallen (Taf. 1, Profile 2, 3 und 5). Diese flache Lagerung, welche
bereits von ALB. HEIM (1891) beschrieben wurde, wird vom Medel-Granit abge-
schnitten; sie ist somit &lter als die Granitintrusion und wird als variszisches
Planargeflige interpretiert. Auffillig ist der aus einer Abfolge von Paragneis, Au-
gengneis und Amphibolit aufgebaute «Santeri-Lappen», welcher mit tektonischem
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«Santeri-Lappen»

Fig.37: Flach nach Siiden einfallende variszische Uberschiebung des «Santeri-Lappens». West-
flanke Piz Cazirauns - Piz Caschleglia (A,: Binderamphibolit, GOj: grobaugiger «Streifengneis»,
Gy, Paragneis, G: Migmatitgneis). Foto S. Vogeli.

Kontakt dem Migmatitgneis aufliegt (Fig.37; Taf. 1, Profil 2). Die zwischen Piz Ca-
schleglia - Denter Corns-Piz Santeri flach liegenden Strukturen werden gegen
Stiden allmahlich steiler und von der postvariszischen Intrusion abgeschnitten
bzw. intrudiert. Die Granitintrusion erfolgte somit im «Wurzelbereich» dieser
Lappenbildungen. Der Mikrogranit (sty), welcher rund um den Piz Cazirauns ver-
lauft und tiber die Fuorcla da Stavelatsch bis zur Crest da Crusch weiterzieht, liegt
subparallel zu den Strukturen des «Santeri-Lappens» und ist als Zeichen spétvaris-
zischer Schubtektonik zu interpretieren.

Der «Santeri-Lappen» wurde bereits auf der tektonischen Ubersichtskarte von
WEBER (1922) mit den Paragneisen siidlich der Intrusionsmasse korreliert, was
aufgrund des beiderorts vorkommenden Bidnderamphibolits plausibel erscheint.
Der im «Santeri-Lappen» auftretende, teilweise grobporphyrische Augengneis ist
mit dem «Streifengneis» mit grobaugiger Textur («nordlicher Augengneis») ver-
gleichbar, welcher unmittelbar siidlich an die Paragneise angrenzt. Im Stirnbereich
des «Santeri-Lappens» (am Piz Cazirauns und an der Nordwand des Piz Santeri)
sind ausgeprigte Deformationsstrukturen zu beobachten. Der im Liegenden des
«Santeri-Lappens» vorkommende Migmatitgneis ist intensiv mit den Gesteinen
des «Santeri-Lappens» verfaltet worden. Ostlich der Nordwand des Piz Santeri
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sind einzelne Faltenumbiegungen erkennbar. Diese Faltenstrukturen werden mit
der variszischen Tektonik und der Bildung des «Santeri-Lappens» korreliert.

Das «Streifenlinear» der préavariszischen Orthogneise, welches zur Namens-
gebung des «Streifengneises» beitrug, aber nicht ausschliesslich in diesen Ortho-
gneisen vorzufinden ist, diirfte ein variszisch gebildetes Gefiigeelement darstellen,
da es von den postvariszischen Intrusiva abgeschnitten wird. Dieses flache, ENE-
orientierte Gefligeelement unterscheidet sich deutlich vom steilen alpinen Stre-
ckungslinear. Die Binderung in den Para- und Migmatitgneisen ist mit grosser
‘Wahrscheinlichkeit priavariszischen Alters.

Die vor allem westlich des Kartengebiets vorherrschende alpine Facherstruk-
tur der Gotthard-Decke wird somit gegen Osten durch generell flachliegende, de-
ckenédhnliche Strukturen abgelost (Fig.38, Taf.1); eine Feststellung, die bereits
ALB.HEIM (1891) dokumentierte. Ob sdmtliche flachliegenden Deckenstrukturen
analog zum «Santeri-Lappen» prialpin sind oder allenfalls von zusétzlichen alpi-
nen Bildungen tiberlagert werden, kann aufgrund der im Rahmen dieser Kartie-
rung durchgefiihrten Feldarbeiten nicht restlos geklart werden. Eine zusitzliche,
eher flachliegende Struktur, welche als alpine Einschuppung spétpaldozoischer
Gesteine der Carpet-Schuppe interpretiert wird, befindet sich in der Nordflanke
des Piz Cavel. Eine Ablosung der vor allem westlich des Kartengebiets dominie-
renden alpinen Facherstruktur durch flachliegende, leicht nach Siiden einfallende
Strukturen alpinen Alters sind hauptsichlich in den dariiberliegenden postvariszi-
schen Metasedimenten dokumentiert (FREY 1967, ETTER 1987, ETTER et al.2010).
Die alpine Ficherstruktur ist das Resultat der spitalpinen Riickfaltung und der da-
mit assozierten Steilstellung der Deckenstirn der Gotthard-Decke durch die Chie-
ra-Synform (Fig.38). In 6stlichen Richtungen und somit strukturell aufwirts wer-
den die steilstehenden, {iberkippten Planargefiige durch die offene Gotthard- bzw.
Greina-Antiform sukzessive in die normalliegende, leicht nach Siiden einfallende
Position iiberfiihrt (THAKUR 1973, ETTER 1987). Somit kann abschliessend festge-
halten werden, dass die Ablosung der Ficherstruktur in der Ostlichen Gotthard-
Decke einerseits durch die flachliegende variszische Deckenstrukturen und ander-
seits durch die nach Osten hin ausklingende nordliche Steilzone (Gotthard- bzw.
Greina-Antiform) bedingt wird (Fig. 38).

Alpine Strukturen

Gotthard-Decke

Alpine Deformationsstrukturen sind hauptsichlich im nordlichen und stidli-
chen Grenzbereich der Gotthard-Decke deutlich ausgebildet. Dies ist vor allem in
den postvariszischen Intrusiva im Val Casatscha zu erkennen. Der Cristallina-Gra-
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nodiorit ist hier gegeniiber der kornigen Ausbildungen noérdlich des Val Uffiern
eher flaserig ausgebildet und teils deutlich vergneist. Lokal kann dieser kaum mehr
von verschieferten Lamprophyren unterschieden werden. Dasselbe gilt fiir den
Medel-Granit, der in Nachbarschaft zum «Streifengneis» mit grobaugiger Textur
(«ndrdlicher Augengneis») nicht mehr klar von diesem abgegrenzt werden kann.
Eine deutliche Vergneisung erfolgte auch am Nordrand der Granitintrusion und
steht in Zusammenhang mit der Lavaz-Storung.

Zwischen Val Plattas und Val Sumvitg iiberwiegen die prialpinen Strukturen,
die aber durch steilstehende alpine Scherzonen diskordant durchtrennt werden.
Dasselbe gilt fiir einen beschriankten Bereich zwischen Piz Greina und dem Rein
da Sumvitg (Gaglianera).

Ostlich des Val Sumvitg erfolgt eine Einschuppung von vermutlich spétpaléo-
zoischen («permokarbonen») Ablagerungen der Carpet-Schuppe. Dabei handelt
es sich um eine alpine oder alpin reaktivierte Struktur. Bereits ALB. HEIM (1891)
beschrieb diese Deckenstrukturen 0Ostlich des Val Sumvitg. Er erkannte, dass die
Schieferung in der 6stlichen Gotthard-Decke sich zunehmend an diejenige der da-
riiber liegenden Sedimentbedeckung anschmiegt (Taf. 1, Profile 3-6). Dies ist an
der konkordanten Lagerung der Mels-Formation auf dem «Streifengneis» mit
grobaugiger Textur («nordlicher Augengneis») in der Umgebung der Alp Ramosa
zu beobachten (Fig. 17).

Geméiss PETTKE (1991) und anderen Bearbeitern sind im Kristallin der Gott-
hard-Decke drei alpine Deformationsphasen unterscheidbar (s. Tab. 4). Wiahrend
einer ersten Deformationsphase D; wurde die prialpine Schieferung isoklinal ver-
faltet. Dabei wurde eine erste Schieferung (Achsenebenenschieferung) S, gebildet.
Die alpine Hauptschieferung (S,;) der Gotthard-Decke wurde wihrend D, ange-
legt. Dabei wurde die priexistente Schieferung S; {ibernommen, verstérkt und pe-
netrativ ausgebildet. Auf den Hauptschieferungsflichen wurde gleichzeitig das in
der Regel steil einfallende Streckungslinear gebildet. Eine schwache Krenulations-
schieferung S; (Runzelschieferung), die die Verfiltelung der Hauptschieferung be-
wirkte, bildete sich wahrend der dritten Deformationsphase Ds.

Postvariszische Intrusiva (Medel-Granit, Cristallina-Granodiorit)

MERZ (1989b) untersuchte in ihrer Dissertation die Gefiigeelemente der nur
alpin {iberprigten postvariszischen Intrusiva. Sie unterschied, neben der Haupt-
schieferung und einer lokalen Schieferung am Nordrand der Granitintrusion, drei
Generationen weitgehend duktiler Scherzonen (C;-C;, s.Tab. 4). C; beschriankt
sich auf die Lavaz-Stérung am Nordrand der Granitintrusion und C, sowie C; sind
konjugierte Elemente, gebildet durch den Zusammenschub bei der alpinen Ge-
birgsbildung. C, ist NW-SE orientiert und mittelsteil bis steil Richtung NE oder
SW einfallend, C; ist SW-NE orientiert und eher flach nach NW oder SE einfal-
lend. Die Lavaz-Stérung wurde bereits friih angelegt und durch die jiingeren C,-
und C;-Strukturen leicht krenuliert.
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Jungpaliozoische Metasedimente (Garvera-Zone)

Im Kartengebiet sind die Vorkommen spitpaldozoischer Metasedimente der
Garvera-Zone auf die NW-Ecke beschrinkt. Gemidss WYSS (1985) kénnen drei
Deformationsphasen unterschieden werden (s.Tab. 4). Eine erste Schieferung S,
(Cavistrau-Phase nach PFIFFNER 1977) wurde weitgehend von der alpinen Haupt-
schieferung S, tiberprigt und ist nur noch reliktisch erkennbar. Mit D, assoziierte
Falten sind sehr selten und wurden z.B. bei Curaglia beschrieben (WYss 1985).
Wihrend D, wurde die alpine Hauptschieferung S, (Calanda-Phase nach PFIFE-
NER 1977) gebildet, auf welcher ein steil stehendes Linear zu erkennen ist. S, wird
von einer hauptsichlich in den inkompetenten Lithologien entwickelten Krenula-
tionsschieferung S; tiberprigt, welche mit der Riickfaltung der Gotthard-Decke as-
soziiert wird (Ruchi-Phase nach PFIFFNER 1977). Hiufig auftretende millimeter-
bis zentimeterbreite Knickbinder repriasentieren Strukturelemente, welche nach
D; angelegt wurden (LEU & WYSS 1992).

Adula-Decke

Die paldozischen Gneise und Schiefer der Adula-Decke wurden im Zuge der
alpinen Orogenese strukturell sehr stark {iberpragt. Am Nordrand der Adula-Decke
unterschied LOW (1987) vier Deformationsphasen (s. Tab. 4). Einen aktuellen, um-
fassenden Uberblick zur strukturellen Entwicklung der Adula-Decke liefert Na-
GEL (2008).

Die erste Deformationsphase D; (Sorreda-Phase nach LOW 1987) entspricht
der deckeninternen Verschuppung des Adula-Kristallins mit triassischen bis juras-
sischen Metasedimenten, welche heute nur noch als isolierte, lokale Einschuppun-
gen erhalten geblieben sind und als «Internes Mesozoikum» zusammengefasst
werden.

Die nachfolgende Phase D, (Zapport-Phase nach LOW 1987) bildet mit der
Hauptfoliation das dominierende strukturelle Element der nordlichen und mittle-
ren Adula-Decke. Charakteristisch sind liegende makro- bis mesoskopische isokli-
nale Falten. Oft sind nur noch isolierte Scharniere der mesoskopischen D,-Falten
als stark gestreckte, intrafoliale Falten mit z.T. komplett abgescherten Schenkeln
erkennbar. Auf der Hauptfoliation ist ein starkes, parallel zu den Nord-Siid strei-
chenden D,-Faltenachsen verlaufendes Streckungslinear erkennbar, dessen Scher-
sinn-Indikatoren generell nordwirts gerichtete Bewegungen anzeigen. Diese Be-
wegungen werden im Allgemeinen mit der Deckenstapelung assoziiert.

Intensive penetrative Deformation im nordlichen, frontalen Bereich der
Adula-Decke wird mit der dritten Deformationsphase D; assoziiert (Leis-Phase
nach LOw 1987). Die Ds-Strukturen entwickeln sich etwa von der Hohe des Zer-
vreilasees an sowohl progressiv gegen die Basis im Westen als auch gegen die Stirn
im Norden der Adula-Decke. Generell wird angenommen, dass D; die frontale
Antiform der Deckenstirn bildet. Der heutige Nordrand der Adula-Decke wird im
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Fig.39: Pseudomorphose nach Fe-Mg-Karpholith (Psm Cp) {iberprigt von D,- und D,-Falten.
Val Luzzone. Foto M. Wiederkehr.
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Allgemeinen als Produkt einer Deckenverfaltung interpretiert, welche die ur-
spriingliche Deckenstirn nach Westen in die Region von Olivone abknickte (MIL-
NES 1974, AYRTON & RAMSEY 1974, MAXELON & MANCKTELOW 2005). Entlang
der nordlichen Adula-Decke bildet D; enge bis isoklinale, WSW-ENE streichende
Falten mit einer neuen Achsenebenenschieferung und einem ausgeprégten, paral-
lel zu den Faltenachsen verlaufenden Streckungslinear (Fig. 38).

Die Carassino-Antiform, eine Ost-West streichende flexurartige Grossfalte,
iiberprigt die wiahrend D; gebildet Adula-Deckenstirn und lenkt diese nach Wes-
ten um (Fig.38). Diese grossraumige Flexur sowie die lokal im frontalsten Teil der
Adula-Decke auftretenden parasitiren Krenulationen werden mit Dy korreliert
(Carassino-Phase nach LOW 1987). Gemiss LOW (1987) ist der Kontakt zwischen
der Adula-Decke und den nordlich angrenzenden Metasedimente der Zone Piz
Terri- Lunschania zwischen Olivone und der Alp Scharboda praktisch durchwegs
von einer sproden Kakiritzone begleitet, welche moglicherweise zeitgleich mit Dy
angelegt wurde. Erwidhnenswert ist die intensive Verschuppung am Kontakt mit
der Darlun-Zone, welche vor allem im Gebiet der Fuorcla Val Nova sehr deutlich
in Erscheinung tritt. Diese Verschuppung wurde wahrscheinlich bei der Decken-
stapelung, d.h. wiahrend der D, Zapport-Phase angelegt.

Mesozoische Metasedimente siidlich der Gotthard-Decke

Die mehrphasige strukturelle Entwicklung der Metasedimente am Nord-
ostrand des Lepontischen Doms wurde von zahlreichen Bearbeitern dokumentiert
und analysiert (CHADWICK 1968, THAKUR 1971, VOLL 1976, PROBST 1980, ETTER
1987, WIEDERKEHR et al.2008). Zusammenfassend kénnen im Kartengebiet vier
Deformationsphasen in den Metasedimenten siidlich der Gotthard-Decke unter-
schieden werden (s. Tab. 4).

Gemiss VOLL (1976) und WIEDERKEHR et al.(2008) fiihrte die erste Defor-
mationsphase (D;) zur Bildung der weitverbreiteten, in der Regel mehrphasig ver-
falteten Karpholith fiihrenden Quarz- und Quarz-Kalzit-Adern. Die Bildung die-
ser Adern erfolgte in einem im Kleinbereich transtensiven Milieu durch Wieder-
ausfdllung aus wissrigen Losungen und fiihrte zur Bildung von nadelférmigem bis
faserigem Quarz und Fe-Mg-Karpholith unter blauschieferfaziellen Bedingungen
(«oblique fibrous veins»; WEH & FROITZHEIM 2001). Diese faserigen Adern sind
typisch fiir HP/LT-Metasedimente und werden als Pseudomorphosen nach Fe-
Mg-Karpholith interpretiert (Fig.39; GOFFE & CHOPIN 1986, RIMMELE et al. 2003,
TROTET et al.2006). Sie sind in der Grava-Decke, der Zone Piz Terri- Lunschania
und der Peidener Schuppenzone weitverbreitet. Obwohl in der nordlich angren-
zenden Scopi-Zone bis heute keine HP/LT-Bedingungen nachgewiesen werden
konnten, ist eine Uberpriagung durch D, nicht auszuschliessen.

Die Fe-Mg-Karpholith fiihrenden Quarz-Kalzit-Adern werden von der zwei-
ten Deformationsphase (D,) isoklinal verfaltet. Die dazugehérende Achsenebe-
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nenschieferung bildet die penetrative Hauptschieferung S,, die aus Hellglimmer
und Chlorit besteht. Diese Schieferung S, verlduft parallel bis subparallel zur
Schichtung sowie einer moglicherweise wiahrend D, angelegten Schieferung S;.
Durch die Uberprigung der nachfolgenden Deformationsphasen ist S, hiufig in
Form von Mikrolithons in D;-Faltenscharnieren reliktisch erhalten. Neben isokli-
nalen Kleinfalten, erkennbar anhand von feinen Siltschniiren, bilden die Maruma-
Synform und die Sassina-Antiform gut sichtbare Grossfalten im Kartengebiet
(Fig.38 und Taf.1, Profil 4; FREY 1967, ETTER 1987), die den stratigraphischen
Kontakt zwischen der Coroi- und der Inferno-Formation verfalten und ebenfalls
zu D, gehoren. Gemass ETTER (1987) wurden die Retico-Stérung am Siidrand der
Gotthard-Decke sowie die Decken- und Schuppengrenzen ebenfalls wihrend D,
angelegt.

Die dritte Deformationsphase (Ds) bildet enge, isolklinale Gross- und Klein-
falten, assoziiert mit einer starken Achsenebenenschieferung S;. Gemiss ETTER
(1987) und WIEDERKEHR et al.(2008) werden die Grossfalten der Valzeina-Syn-
form, der Lunschania-Antiform, der Alpettas-Synform und der Darlun-Antiform
dieser Deformationsphase zugeordnet (Fig.38 und Taf.1, Profile 5 und 6). In nord-
ostliche Richtungen flach abtauchende Faltenachsen und steile nach SE bis SSE
einfallende Faltenachsenebenen sind typisch fiir D;. Héufig ist eine Krenulation
mit dazugehorendem, parallel zu den D;-Faltenachsen orientiertem Krenulations-
linear zu beobachten. Die Unterscheidung zwischen S, und S; ist nur in D3-Falten-
scharnieren moglich, wo S, reliktisch innerhalb von durch S; gebildete Mikro-
lithons erkennbar ist. In den Schenkeln der isoklinalen Ds-Falten verlaufen S, und
S; parallel und konnen nicht voneinander unterschieden werden. Geméss WIE-
DERKEHR et al.(2008) handelt es ich dabei um eine «zusammengesetzte» Schiefe-
rung S,/S; («composite schistosity»).

Wihrend der vierten Deformationsphase (D4) wurden die Metasedimente
zwischen der Gotthard-Decke und der Adula-Decke grossraumig verfaltet. ETTER
(1987) unterschied aufgrund der Lage der Krenulationsschieferung, der Vergenz
der Schleppfalten und der Ausbildung der Falten mehrere Faltungsformen. Ge-
miss WIEDERKEHR et al.(2008) ist die in siidwestliche Richtung zunehmende
Verformungsintensitit von D, fiir die Bildung der verschiedenen Faltungsformen
verantwortlich. D, bildet im Gebiet der vorliegenden Karte generell offene Falten
mit welliger Ausbildung, welche eine treppenférmige Abfolge von Syn- und Anti-
formen aufbauen (Fig.38). In Faltenscharnieren engerer D,-Falten entwickelt sich
lokal eine neue Achsenebenenschieferung Sy, welche die S,/S;-Hauptschieferung
liberprigt. Diese neue Schieferung S, verkorpert eine Drucklosungsschieferung,
assoziiert mit der Bildung von Mikrolithons, in welchen S,/S; gut erkennbar ist.
Aufgrund der nach Norden einfallenden Achsenebene werden die D,-Falten als
«Riickfalten» interpretiert, die mit der Bildung der nérdlichen Steilzone korreliert
werden (Fig.38; MILNES 1974).
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Alpine Zerrkliifte

Alpine Zerrkliifte sind im Kristallin der Gotthard-Decke weit verbreitet und
liegen vorwiegend subvertikal zur Hauptschieferung. ARNOLD (1972) bestimmte
anhand von Rb-Sr-Daten an Adular und Biotit aus den Kliiften und dem Neben-
gestein des Cristallina-Granodiorits (Proben aus dem Freispiegelstollen Val Casat-
scha - Stausee Lai da Sontga Maria) das Alter der Abkiihlung des Gebirges auf
300°C (geschlossenes System fiir Rb und Sr) mit 16-15 Ma. Es wird angenommen,
dass die Bildung der Kluftmineralien bei Temperaturen zwischen 300 und 550°C
erfolgte. Grossere alpine Zerrstrukturen repriasentieren wahrscheinlich auch die auf
der Westseite des Val Camadra vorkommenden Fluorit und Erz fiihrende Quarz-
ginge (PETTKE 1991).

Kliiftung

Die Kliiftung entstand nach der alpinen Hauptdeformation; sie wurde nicht
im Detail untersucht.

Storungen

Die im Kartengebiet dargestellten Briiche und Scherzonen sind das Resultat
der Auswertung von Orthofotos und von Feldaufnahmen. Es handelt sich dabei
meist um spréde Strukturen, die oft innerhalb von élteren Scherzonen angelegt
wurden. Kohisionslose Tektonite (Kakirite) wurden nur selten beobachtet (z.B.
bei Koord.2712.230/1167.440).

Die bedeutendste Stérung innerhalb der Gotthard-Decke verlduft ungefihr
entlang des Nordrandes des Medel-Granits und wird als Lavaz-Stérung bezeich-
net. Eine weitere Storung, welche vermutlich bereits wihrend des variszischen
Zyklus gebildet und mit grosser Wahrscheinlichkeit wihrend des alpinen Zyklus
reaktiviert wurde, verlduft innerhalb des Phyllitzugs Platta - Fuorcla da Vallesa -
Fuorcla da Stavelatsch.

Die Lavaz-Storung ist zwischen dem Val la Buora und nordlich des Piz Vigli-
uts im Val Lavaz sehr ausgeprigt ausgebildet (Taf. 1, Profile 1-3). Bei der Fuorcla
dalla Buora ist die Kataklase des Medel-Granits auf einer Breite von 20-30 m sehr
stark ausgebildet; der Granit zerfallt zu Grus. Beiderseits der Fuorcla da Lavaz
und zwischen Laiets und Draus (Val Lavaz) ist die Storung durch eine bis zu 15 m
breite mylonitisierte Zone mit quarzitischen Gesteinen und untergeordnet glim-
mer- und karbonatreichen Linsen und Lagen charakterisiert. WINTERHALTER
(1930) interpretierte diese Zone als mogliche Einschuppung triassischer Sedimen-
te, MERZ (1989a) deutet sie als Quarzmylonite tektonischen Ursprungs, wobei die
quarzitischen und karbonatreichen Lagen durchaus einen sedimentiren Ursprung
haben konnten. Hervorzuheben ist die im Westen (Blatt Oberalppass) beim Bau
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des Gotthard-Basistunnels bei ca.km 125,5 durchfahrene, rund 150 m méchtige
kakiritische Storungszone, die als westliche Fortsetzung der Lavaz-Storung inter-
pretiert wird (NIGGLI et al.2008). Geméss MERZ (1989a) war die Lavaz-Storung
wihrend D, aktiv (Tab. 4).

Die Scherflichen der Lavaz-Stérung fallen steil bis subvertikal Richtung
NNE ein. MERZ (1989a) erwihnt die Aufschiebung des nordlichen Blocks gegen-
iiber dem siidlichen Block der Granitintrusion. Dabei wurde allerdings nicht mit
einem Gefiigeelement, sondern mit der Orientierung der Scherflichen argumen-
tiert. Bei einer Ficherstruktur mit gegen Norden einfallenden Scherflichen wird
eine Aufschiebung des nordlichen Blocks angenommen. Geht man jedoch davon
aus, dass der «Santeri-Lappen» mit den Bdnderamphibolitvorkommen beim Piz
Vigliuts zu korrelieren ist, miisste ein gegenteiliger Bewegungssinn angenommen
werden. Denkbar ist, dass die Lavaz-Stérung bereits prialpin entstanden ist, d.h.
nach der Intrusion der Granite im Wurzelbereich der Deckenstrukturen. Bei der
Dehnungsphase am Ende der variszischen Orogenese konnte eine Abschiebung
des nordlichen Blocks eingeleitet worden sein. Quarz und Karbonat kénnten folg-
lich als Infiltrationen, wenn nicht sogar als sedimentéire Ablagerungen gedeutet
werden. Wihrend der alpinen Orogenese wurde die Storung reaktiviert, und durch
Aufschiebung des nordlichen Blocks wurden die Quarzmylonite gebildet. Eindeu-
tige Anzeichen von triassischen Ablagerungen sind jedoch nirgends festzustellen.

Eine weitere Hauptstorung ist die Retico-Stérung am Siidrand der Gotthard-
Decke (Taf. 1, Profile 1-4). Diese verlduft meist nicht direkt am Kontakt Kristallin -
autochthone Trias, sondern innerhalb der Trias bzw. zwischen der Trias und den
Metasedimenten der Scopi-Zone. Ostlich des «Sassina-Spans» verliert sich die Re-
tico-Storung in den Gesteinen der Scopi-Zone, wihrend sie im Westen (Blatt
Oberalppass) in die Borel-Zone {ibergeht. Beiderseits des Lago Retico sind Reste
autochthoner triassisch-friihjurassischer Metasedimente (Retico-Schuppen) erhal-
ten geblieben. Unterhalb des Ostgrates der Cima della Bianca ist der Kontakt Kris-
tallin-Trias durch etliche parallel zueinander verlaufende Scherfldchen tiberprigt
worden. Die Retico-Storung weist einen Versatz von tiber 2000 m auf. Geméss ET-
TER (1987) diirfte diese Storung sowohl wihrend der Trias als auch wéihrend des
Juras aktiv gewesen sein. Wihrend des alpinen Zyklus war die Retico-Stoérung zeit-
gleich mit der bzw. nach der Uberschiebung der Scopi-Zone auf die Gotthard-
Decke aktiv (D,, Tab. 4).

Bei Pian Geirétt im nordlichen Val Camadra biegt die praktisch horizontal
gelagerte autochthone Trias um und zieht anndhernd senkrecht gegen den Passo
della Greina (Taf. 1, Profil 3). Diese Umbiegung scheint durch eine Scherzone, die
zwei bis drei Kilometer nordlich, parallel zur Retico-Stérung verlduft, verursacht
zu sein. Diese Scherzone zeigt jedoch einen geringeren Versatz als die Retico-Sto-
rung und bildete keine eigentliche Verwerfung aus, sondern vermochte die Trias
nur zu schleppen (ETTER 1987).
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Jungquartdre Verwerfungen

Jungquartidre Verwerfungen treten besonders im siidlichen Aarmassiv hiufig
auf und sind auch im westlich angrenzenden Gebiet von Blatt Oberalppass be-
schrieben worden. Im Kartengebiet sind jungquartire Verwerfungen nur auf der
Nordseite des Val Uffiern und des Val Lavaz deutlich ersichtlich. Zwei ausgeprigte
Strukturen sind im Val Uffiern bei Stavel da Nuorsas (Koord.2711.300/1162.120)
und siidlich Fontaunas (Koord.2711.500/1161.500) vorhanden. Charakteristisch ist
die geringe Anhebung des talseitigen Blocks gegeniiber dem bergseitigen Block.
An solchen Stellen bilden sich oft kleinere Tiimpel. Bei Stavel da Nuorsas wird der
Bach in die entstandene Verwerfungsrinne gelenkt. Geméss ECKARDT et al. (1983)
sind die Bewegungen jiinger als die Letzte Vergletscherung und diirften auf tief-
griindige Hangbewegungen entlang von Schwichezonen nach dem Wegschmelzen
der Gletscher zuriickzufiihren sein. Im Gebiet von Atlasblatt Greina versetzen
jungquartire Verwerfungen lediglich stidlich des Piz Rentiert im Val Lavaz nach-
weislich Morinenablagerungen und Hangschutt (Koord.2716.200/1168.300). Die
Verwerfung bei Stavel da Nuorsas wird dagegen im Westen durch Moridnenablage-
rungen, wahrscheinlich des Egesen-Stadiums, {iberdeckt.
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METAMORPHOSE

Samtliche Einheiten im Gebiet des vorliegenden Atlasblattes sind alpin meta-
morph iiberpragt. Aufgrund der Lage am nordostlichen Rand des Lepontischen
Doms nimmt die Intensitét der Metamorphose generell von Norden bzw. Nord-
westen gegen Sitiden bzw. Stidosten zu und reicht von der Griinschieferfazies bis
zur beginnenden Amphibolitfazies (FREY et al.1999, FREY & FERREIRO MAHL-
MANN 1999, ENGI et al.2004, OBERHANSLI et al.2004).

Generell gilt, dass die mesozoischen Metasedimente und deren spitpaldozi-
sche Unterlage sowie die postvariszischen Intrusiva der Gotthard-Decke alpin mo-
nometamorph {iberprigt sind. Das privariszische und variszische Grundgebirge
(«Altkristallin») der Gotthard- und der Adula-Decke ist hingegen polymetamorph
uberprigt, wobei sich bis zu drei Metamorphosezyklen iiberlagern. Die Zuord-
nung des Mineralbestandes zu einer spezifischen Metamorphose und die Unter-
scheidung zwischen praalpinen und alpinen Paragenesen sind oft problematisch.

Zu erwihnen ist, dass auch die kdnozoische alpine Metamorphose z.T. als
mehrphasig bezeichnet werden kann. Mehrere tektonische Einheiten erfuhren im
Zuge der Alpenbildung eine frithe, mit der Subduktion einhergehende Hoch-
druckmetamorphose, welche in einem spéteren Stadium durch eine Barrow-Meta-
morphose iiberlagert wurde (ENGI et al. 1995, NAGEL et al.2002a, WIEDERKEHR et
al.2008, 2011). Eine eindeutige Zuordnung der Mineralparagenesen zu einem spe-
zifischen Metamorphose-Ereignis ist somit auch fiir die alpine Orogense nicht im-
mer zweifelsfrei moglich.

Prialpine Metamorphosen

Gotthard-Decke

Basierend auf systematischen Untersuchungen an mafischen Gesteinen sowie
radiometrischen Altersbestimmungen an Zirkon konnte die polyorogene Entste-
hungsgeschichte der Gotthard-Decke rekonstruiert werden, wobei ein kompletter
kaledonischer Zyklus nachgewiesen werden konnte (ABRECHT et al. 1991, ABRECHT
& BIINO 1994, BIINO 1994, 1995). Reliktisch erhaltene eklogitfazielle Mineralpara-
genesen innerhalb von Granat-Amphiboliten reprisentieren die dlteste noch nach-
weisbare Metamorphose in der Gotthard-Decke, welche anhand von U-Pb-Alters-
bestimmungen an Zirkon auf 472-460 Ma datiert wurde (GEBAUER et al.1988,
GEBAUER 1990, OBERLI et al.1993, 1994). Fiir dieses Hochdruckereignis, welches
mit der ekloglitfaziellen Uberpragung des Akkretionskeils wihrend der kaledoni-
schen Subduktion assoziiert wird, werden Maximalbedingungen von 2,4 £0,3 GPa
und 680+30°C abgeschitzt (BIINO 1994, 1995). Relikte dieser Hochdruckmeta-
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morphose sind nur sehr selten in den Amphiboliten und Bédnderamphiboliten er-
halten. Im Gebiet von Blatt Greina ist lediglich ein gesichertes Eklogitvorkommen
innerhalb des Banderamphibolits (A;,) des «Santeri-Lappens» nordlich der Fuorcla
da Lavaz nachgewiesen (BIINO 1994).

Unmittelbar im Anschluss an die Hochdruckmetamorphose folgte eine ra-
sche Heraushebung unter mehr oder weniger gleichbleibenden Temperaturbedin-
gungen, welche mit einer sukzessiven granulitfaziellen und granatamphibolitfaziel-
len Uberprigung sowie weitrdumigen Migmatitbildungen einherging (0,9-0,5 GPa
und 680£30°C; BIINO 1995) und als Kollisionsphase vor 460-464 Ma interpretiert
wird (GEBAUER et al.1988, OBERLI et al.1994). Die Migmatitbildung erfolgte im
druckbetonten Teil des Sillimanit-Stabilitdtsfeldes, wie durch das gleichzeitige Auf-
treten von Kyanit und Sillimanit in den Migmatitgneisen belegt wird (ARNOLD
1970, BIiNO 1994). Bis heute ist nicht eindeutig geklart, ob alle migmatitischen
Gneise gleichaltrig sind.

Im Gegensatz zum kaledonischen ist der variszische Zyklus und die damit ein-
hergehende Metamorphose deutlich schwécher ausgeprigt; ihre Rekonstruktion
ist daher weit gehend noch ungeklart. Allgemein werden fiir den variszischen Zyk-
lus Maximalbedingungen in unterer bis mittlerer Amphibolitfazies angenommen.
Diese Bedingungen wurden gleichzeitig mit oder nach der Platznahme der postva-
riszischen Intrusiva (Medel-Granit, Cristallina-Granodiorit und Uffiern-Diorit) er-
reicht und implizieren einen erh6hten Wirmefluss in der Kruste (SCHALTEGGER
& GEBAUER 1999).

Adula-Decke

Wie die Gotthard-Decke besteht auch die Adula-Decke grosstenteils aus
frithpaldozischen Paragneisen und Glimmerschiefern, die von mittel- bis spét-
paldozischen, alpin durchdringend vergneisten Granitkdrpern intrudiert wurden
(CAVARGNA-SANI et al.2014). Diese Gesteine haben eindeutig mehrere Gebirgs-
bildungszyklen durchlaufen und werden geméiss BERGER et al. (2005) als «poly-
zyklische Gneise» interpretiert.

Im Gegensatz zur Gotthard-Decke wurde die Adula-Decke wihrend der alpi-
nen Subduktion und anschliessenden Deckenstapelung sowohl metamorph wie
auch strukturell hochgradig {iberprigt, wie die weitverbreiteten Hochdruck-Para-
genesen und die Ausbildung einer durchdringenden alpinen Schieferung und Ver-
schuppung belegen. Somit sind bis heute keine eindeutigen Relikte der praalpinen
Metamorphosezyklen {iberliefert. Indirekte Indizien basierend auf P-T-Abschét-
zungen sind lediglich in der nordlichen Adula-Decke bekannt. Fiir die alpine blau-
schiefer- bis eklogitfazielle Metamorphose werden generell Temperaturen von
450-550°C angenommen (HEINRICH 1986, LOW 1987, WIEDERKEHR et al.2011),
wihrend Abschitzungen von DALE & HOLLAND (2003) und ZULBATI (2008, 2010)
deutlich hohere Temperaturen von bis zu 670°C ergaben. In Anlehnung an die



130

geochemischen Untersuchungen von LIATI et al. (2009) und HERWARTZ et al.
(2011), welche ein variszisches Alter (370-330 Ma) fiir einige Hochtemperatur-
Eklogite der nordlichen Adula-Decke ergaben, konnen diese hoheren Temperatur-
abschitzungen mit grosser Wahrscheinlichkeit als prialpine Relikte interpretiert
werden.

Alpine Metamorphose

Der alpine Metamorphosezyklus ist besonders in den mesozoischen Metase-
dimenten und in der alpin dusserst stark tiberpragten Adula-Decke sehr gut doku-
mentiert. In dieser Hinsicht sind vor allem die mesozoischen Metasedimente zu
erwihnen, die dank ihrer grossen Verbreitung und ihrer je nach Metamorphose-
grad und Gesamtgesteinschemie stark variablen Mineralogie eine grosse Bedeu-
tung fiir die Rekonstruktion alpiner Druck-Temperatur-Pfade (P-T-Pfade) besitzen
(vgl. BOUSQUET et al.2008). Im Gegensatz dazu eignet sich die alpin deutlich
schwicher liberprigte Gotthard-Decke mangels geeigneter Lithologien und wegen
der Problematik betreffend Unterscheidung zwischen prialpinen und alpinen Para-
genesen nur bedingt fiir die Rekonstruktion der alpinen Metamorphose.

Fiir einen allgemeinen, iiberregionalen Uberblick wird auf die Metamorpho-
sekarten von FREY et al.(1999) und OBERHANSLI et al.(2004) und die dazugeho-
renden Erlduterungen (FREY & FERREIRO MAHLMANN 1999, ENGI et al.2004) so-
wie auf BERGER et al.(2005), BERGER & BOUSQUET (2008), BOUSQUET et al.
(2008) und ENGI (2011) verwiesen.

Im Folgenden wird die alpine Metamorphose der Adula-Decke, der mesozoi-
schen Metasedimente («Biindnerschiefer») sowie der Gotthard-Decke erldutert.
Dabei ist zu erwidhnen, dass je nach tektonischer Einheit die Rekonstruktion der
alpinen Metamorphose entlang eines einfachen oder komplexen (bimodalen) P-T-
Pfades verlduft. Ein einfacher P-T-Pfad ist charakterisiert durch einen Metamor-
phose-Hohepunkt, bei welchem Druck- und Temperaturmaxima mehr oder weni-
ger gleichzeitig durchlaufen wurden, gefolgt von einem retrograden Pfad. Im Ge-
gensatz dazu zeigen komplexe (bimodale) P-T-Pfade in der Regel ein thermisches
Maximum, welches ein friitheres, druckbetontes Ereignis liberprégt. In diesem Fall
verlduft die alpine Metamorphose mehrphasig, wobei die Identifikation der ent-
sprechenden Mineralparagenesen und deren Zuordnung zum Druck- bzw. Tempe-
raturmaximum entscheidend fiir den rekonstruierten Verlauf des P-T-Pfades ist.

Adula-Decke

Zum besseren Verstindnis der alpin metamorphen Entwicklung der in der
Siidwesteclfe des Kartengebiets nur marginal angeschnittenen Adula-Decke folgt
zuerst ein Uberblick zur alpinen Metamorphose und zu den verfiigbaren radiome-
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trischen Altersbestimmungen. In einem zweiten Teil wird detaillierter auf die ge-
bietsspezifischen Gegebenheiten der nérdlichen Adula-Decke eingegangen.

Wihrend der alpinen Gebirgsbildung wurde die Adula-Decke von einer eozi-
nen Hochdruckmetamorphose weitrdumig und intensiv erfasst. Der ausgeprigte
Metamorphosegradient und die spektakuldren blauschiefer- bis eklogitfaziellen
Metabasika und Metasedimente innerhalb der Adula-Decke standen im Fokus
zahlreicher petrologischer Untersuchungen, welche eine genaue Rekonstruktion
des alpinen Metamorphosezyklus ermdglichten. Einen Uberblick dazu geben die
Arbeiten von FREY & FEREIRRO MAHLMANN (1999), ENGI et al. (2004), BERGER
et al. (2005), BERGER & BOUSQUET (2008) und NAGEL (2008).

Zahlreiche Autoren postulieren, dass die Adula-Decke wihrend der alpinen
Gebirgsbildung einen einfachen P-T-Pfad durchlaufen hat, in welchem das Druck-
und das Temperaturmaximum etwa gleichzeitig erreicht wurden, gefolgt von einer
retrograden Entwicklung (Fig.40; HEINRICH 1986, LOW 1987, MEYRE et al.1997,
NAGEL et al.2002a, DALE & HOLLAND 2003). Die Bedingungen wihrend des
Druckmaximums nehmen generell von ca. 1,2 GPa und 500-600 °C im Norden auf
2,5-3,0 GPa und 750-850°C im Siiden zu (HEINRICH 1986, DALE & HOLLAND
2003). Die Zunahme von Norden nach Siiden wird im Allgemeinen als ein Effekt
des ehemaligen Metamorphosegradienten interpretiert, welcher wiahrend der siid-
gerichteten Subduktion der Adula-Decke aufgebaut wurde (HEINRICH 1986,
TROMMSDORFF et al. 2000, DALE & HOLLAND 2003).

Mineralzonengrenzen und Metamorphose-Isograde der im Anschluss an die
Hochdruckmetamorphose folgenden amphibolitfaziellen Uberprigung nehmen
ebenfalls nach Siiden zu, schneiden jedoch durch den Lepontischen Deckenstapel
(NIGGLI & NIGGLI 1965, TROMMSDORFF 1966, THOMPSON 1976). Der Kontakt
zwischen der Adula-Decke und der darunterliegenden Simano-Decke wurde dem-
zufolge wihrend der Dekompression angelegt, und die Uberprigung durch die
Barrow-Metamorphose kann als Ergebnis einer raschen isothermalen Druckent-
lastung der Hochdruck-Bedingungen erkliart werden (NAGEL et al.2002a). Im Ge-
gensatz dazu postulieren mehrere Autoren fiir die Adula-Decke einen komplexen
(bimodalen) P-T-Pfad, in welchem die amphibolitfazielle Barrow-Metamorphose
als ein eigenstandiger, erst nach der Dekompression und der damit einhergehen-
den Abkiihlung erfolgter Wirmepuls interpretiert wird (TOTH et al.2000, BROU-
WER et al. 2005; BROUWER & ENG12005, ZULBATI 2008, WIEDERKEHR et al.2011).

Die verfligbaren Alter konzentrieren sich auf die Eklogitvorkommen der
Alpe Arami und der Cima di Gagnone (ausserhalb des vorliegenden Kartenge-
biets). Die Sm-Nd-Isochronen in Granat ergeben fiir diese Lokalitdten Alter zwi-
schen 42-38 Ma (BECKER 1993), in grober Ubereinstimmung mit SHRIMP-Ana-
lysen an Zirkon und mit Lu-Hf-Altersbestimmungen an Granat, welche Alter zwi-
schen 43-35Ma fiir die Hochdruckmetamorphose anzeigen (GEBAUER 1996,
HERWARTZ et al.2011). Alter von 70-47,5 Ma wurden mittels Lu-Hf-Untersuchun-
gen an Granat in der Gegend der Alpe Repiano ermittelt (BROUWER et al.2005).
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Diese Alter werden generell mit dem Beginn des Granatwachstums entlang des
prograden Pfades assoziiert und markieren den Ubergang von der Blauschiefer-
zur Eklogitfazies (LAPEN et al.2003, SKORA et al.2006). Wihrend die anschlie-
ssende Uberprigung durch die amphibolitfazielle Barrow-Metamorphose im Sii-
den um 33-25Ma erfolgte (vgl. GEBAUER 1999), deuten neuere Arbeiten darauf
hin, dass am Nordrand des Lepontischen Doms die thermische Uberprigung jiin-
ger als 20 Ma ist (ALLAZ et al. 2011, JANOTS et al.2009, WIEDERKEHR et al. 2009).

Es wurde schon frith erkannt, dass die alpine Metamorphose in der nordli-
chen Adula-Decke mehrphasig verlief. Basierend auf der Untersuchung von Meta-
basiten konnte VAN DER PLAS (1959) drei aufeinanderfolgende alpine Phasen un-
terscheiden, wobei die erste Phase mit der Paragnese Glaukophan-Crossit-Na-Py-
roxen-Granat-Rutil als Druckmaximum zu interpretieren ist. In den mesozoischen
Kalkglimmerschiefern («Internes Mesozoikum») und in den paldozoischen Glim-
merschiefern im Raum Vals-Zervreila belegt die Mineralparagenese Granat-Kya-
nit-Chloritoid * Zoisit = Staurolith die Hochdruckmetamorphose (LOW 1987, THU-
RING 1990, ZULBATI 2008). Druck-Temperaturabschitzungen fiir das Hochdruck-
ereignis der nordliche Adula-Decke variieren stark. Wahrend HEINRICH (1986),
Low (1987) und ZULBATI (2008) Bedingungen der oberen Blauschieferfazies
(1,0-1,5 GPa und 450-550°C; Fig.40) annehmen, werden von anderen Autoren
eklogitfazielle Bedingungen angegeben (1,7 GPa und 640°C, DALE & HOLLAND
2003; 1,9 GPa und 580°C, ZULBATI 2010). Neuere Untersuchungen an organi-
schem Material in den mesozoischen Metasedimenten («Internes Mesozoikum»)
ergaben in sehr guter Ubereinstimmung mit den Abschitzungen von HEINRICH
(1986) und LOW (1987) Maximaltemperaturen von 500-520 °C fiir die Hochdruck-
metamorphose (WIEDERKEHR et al.2011). Die Temperaturbedingungen der an-
schliessenden thermischen Uberprigung im Zuge der Barrow-Metamorphose sind
umstritten. Im Gegensatz zu 590-670 °C von ZULBATI (2008, 2010) geben TODD &
ENGI (1997) mit 500-550°C sowie LOW (1987) mit 400-450°C deutlich niedrigere
Temperaturen an. Untersuchungen in den unmittelbar nérdlich der Adula-Decke
angrenzenden mesozoischen Metasedimenten ergaben Maximalbedingungen von
0,5-0,8 GPa und 425-500°C fiir die Barrow-Metamorphose am norddstlichen
Rand des Lepontischen Doms (Fig. 40; WIEDERKEHR 2009).

Mesozoische Metasedimente

Sdmtliche mesozoischen Metasedimente im Gebiet von Atlasblatt Greina
wurden von einer griinschiefer- bis amphibolitfaziellen Barrow-Metamorphose
mehr oder weniger stark iiberpriagt, wobei der Metamorphosegrad generell von
Norden nach Siiden bzw. Nordosten nach Siidwesten zunimmt und mit dem soge-
nannten Lepontischen Wiarmedom assoziiert wird. Zahlreiche Untersuchungen
am nordostlichen Rand des Lepontischen Wirmedoms lieferten Erkenntnisse aus
welchen sich grundlegende Gesetzmaissigkeiten der Barrow-Metamorphose und
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ihrer prograden Entwicklung ableiten lassen (WENK 1962, TROMMSDORFF 1966,
CHADWICK 1968, FREY 1969, 1978, NIGGLI & NIGGLI 1965, NIGGLI 1970, WENK
1970, Fox 1975, Livi et al. 2002).

Aufgrund ihrer weitrdumigen und vor allem kontinuierlichen Verbreitung
eignen sich die Metasedimente besonders fiir die Rekonstruktion der mehrphasi-
gen metamorphen und strukturellen Entwicklung der alpinen Gebirgsbildung.
Teile der zwischen Gotthard- und Adula-Decke eingefalteten Metasedimente
(«Biindnerschiefer») weisen einen beachtlichen Metamorphosegradienten auf,
welcher von der Blauschieferfazies im Nordosten bis zur amphibolitfaziellen Bar-
row-Metamorphose («Lepontische Metamorphose») im Siidwesten reicht. Das
Gebiet von Blatt Greina besitzt somit eine Schliisselposition fiir die Rekonstruk-
tion des alpinen Druck-Temperatur-Deformation-Zeit-Pfades und der geodynami-
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schen Entwicklung der Zentralalpen von der frithen Subduktion bis zur anschlies-
senden Kollision.

In jiingster Zeit durchgefiihrte petrologische, strukturelle und geochemische
Untersuchungen ermdglichten die Rekonstruktion der bis anhin nur sehr grob do-
kumentierten mehrphasigen Metamorphose der «biindnerschieferartigen» Meta-
sedimente (WIEDERKEHR 2009). Im Anschluss werden die einzelnen Metamor-
phosephasen eingehend erldutert.

Blauschieferfazielle Metamorphose (43-40 Ma)

Die metamorphe Uberprigung der Metasedimente war aufgrund der mono-
tonen und tendenziell wenig aussagekriftigen Mineralparagenese Hellglimmer-
Chlorit-Quarz-Kalzit/Dolomit lange Zeit nur ungeniigend bekannt und generell
als griinschieferfaziell interpretiert worden (THUM & NABHOLZ 1972). Hinweise
auf eine frithere HP/LT-Metamorphose wurden erst mit der Entdeckung des in
der Grava- und Tomiil-Decke weitverbreitet auftretenden Fe-Mg-Karpholiths 6st-
lich des Gebiets von Blatt Greina erkannt (GOFFE & OBERHANSLI 1992, OBER-
HANSLI et al. 1995, BOUSQUET et al.1998). Neuere Arbeiten belegen weitere Vor-
kommen von Fe-Mg-Karpholith in der Grava-Decke sowie in der Peidener Schup-
penzone (WIEDERKEHR et al.2008) und der Zone Piz Terri- Lunschania (DERUNGS
2008, WIEDERKEHR 2009) im Kartengebiet.

Fe-Mg-Karpholith ist ein typisches Indexmineral fiir HP/LT-Bedingungen in
Metasedimenten (GOFFE et al.1973, THEYE et al.1992). Relikte der blauschiefer-
faziellen Mineralparagenese Fe-Mg-Karpholith-Chlorit-Phengit-Quarz + Chlorito-
id treten ausschliesslich innerhalb von Quarz-Kalzit-Adern auf und nie in der Ge-
steinsmatrix. Die charakteristische, griinlich silbrig glinzende, faserige Erschei-
nung dieser Adern ist typisch und wird als makroskopische Pseudomorphose nach
Fe-Mg-Karpholith interpretiert (Fig.41a; GOFFE & CHOPIN 1986, GOFFE et al.
1989, FOURNIER et al.1991). Innerhalb dieser Adern ist Fe-Mg-Karpholith nur
noch als mikroskopische, haarformige Relikte, eingeschlossen in groben, nicht re-
kristallisierten Quarz-Altkornern, erkennbar (Fig.41b). Quarz, Chlorit, Phengit
und Paragonit bilden hiufig nadelférmige Einschliisse, welche mikroskopische
Pseudomorphosen nach Karpholith repriasentieren (Fig.41c¢). Selten ist auch Chlo-
ritoid vorhanden (Fig.41d).

Fiir das Druckmaximum im vorliegenden Gebiet werden Bedingungen von
1,2-1,4 GPa und 350-400 °C abgeschiitzt (Fig.40), die als blauschieferfazielle Uber-
prigung im Zusammenhang mit der Subduktion des Wallis-Trogs (Nordpennini-
sches Becken nach STEINMANN 1994) interpretiert wird (BOUSQUET et al. 2002,
WIEDERKEHR et al.2008). Ar-Ar-Altersbestimmungen an reliktisch erhaltenen ko-
genetischen Hellglimmern aus dem Engadiner Fenster und dem Safiental ergaben
ein mitteleozidnes Alter von 43-40 Ma fiir diese HP/LT-Metamorphose (WIEDER-
KEHR et al.2009).
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Fig.41: Relikte der HP/LT-Metamorphose. a) Makroskopische Pseudomorphose nach Fe-Mg-
Karpholith (Psm Cp mit Pfeilrichtung parallel zu Quarzfasern). b) Nadelférmige Relikte von
Fe-Mg-Karpholith (Cp) eingeschlossen in Quarz (Qz). ¢) Nadelférmige mikroskopische Pseudo-
morphose nach Fe-Mg-Karpholith aus Hellglimmer (Hgl), Chlorit (Chl) und Quarz (Qz).
d) Mikroskopische Pseudomorphose nach Fe-Mg-Karpholith mit Chloritoid (Ctd).
Fotos M. Wiederkehr.

Die Tatsache, dass Fe-Mg-Karpholith auch in der Peidener Schuppenzone
und in der Zone Piz Terri-Lunschania auftritt, belegt, dass auch die Sedimentbe-
deckung am Ubergang zum helvetischen Ablagerungsraum in tiefere Bereiche des
Akkretionskeils gelangten und blauschieferfaziell iiberpriagt wurden. In der exter-
neren Scopi- und Garvera-Zone wurden bis heute keine Hinweise auf eine friihere
blauschieferfazielle Uberprigung gefunden.

Griinschieferfazielle Metamorphose (32-29 Ma)

Die Metasedimente im Nordosten des Kartengebiets qnd ihre 6stliche Fort-
setzung zeigen eine durchdringende griinschieferfazielle Uberprigung, wie die
weitverbreitete Mineralparagenese Hellglimmer-Chlorit-Quarz-Kalzit/Dolomit +



136

(1107 ‘T 12 YHANAAAIIA YorU) BUIRID) 1JB[QSB[IY UOA 191920
W USRISUTWIXOPU] UOA ULJRIYNY Sep pun (D, Ul uaqesuernjerodway, ‘omewowoy-1ydern) sunroireanierodwa], 10p 91y gy "SI

yujonels 4 exoeg-pieynon uiersy [T +]
HueAy| x suoz-eienten [——]
1eueio 4 Biyrsewy [
woig @ auoz-1doog DHD
(sepioBiio) sepjoibeld &) auozuaddnyog Jeuspiad [[[]]]
ustozmsiozounny \/ elUBLISUNT-11I3] ZId BUOZ E
1ieBiepp
S oysa-eInpy X ]
pIOILIOIYD
X urssaBunioymoydo [
asoydiowelsp-moLeg
‘I's ox0a@-enesn [
proyiolyy X XX X X X X X X X
-~ X X XX X
yujoydiey-Biy-ed Ner e
yoeu asoydiowopnasd _{SIEA

(i119Y) ynjoydaey-Bin-a4 Q ~

X X X X

X X X X x

X x x x

950y dIOWRIBIN-¥ONIPYIOH |~
ajesdulpl : P (

19ISNIA/SIIUSSI]

Swopuy ~ £ L~
“eiuByosuUNT, o
M T e e

R ARER R




137

Chloritoid belegt. Generell werden Temperatur- und Druckabschitzungen von
0,5-0,7 GPa und 350-425°C angenommen (Fig.40; BOUSQUET et al.2002, RAHN
et al.2002, WIEDERKEHR et al.2011). Die Tatsache, dass hauptséchlich Hellglim-
mer, Chlorit und Quarz die Pseudomorphosen nach Fe-Mg-Karpholith aufbauen
in Kombination mit der reliktischen Erhaltung von Karpholith impliziert eine kal-
te, und/oder rasche Druckentlastung mit anschliessender griinschieferfazieller
Uberprigung der HP/LT-Paragenesen (Fig. 40; GILLET & GOFFE 1988).

Genauere Abschitzungen der Metamorphosebedingungen sind mittels Un-
tersuchungen an organischem Material moglich, wie detaillierte Studien im Be-
reich der vorliegenden Karte sowie in den 0Ostlich und westlich anschliessenden
Gebieten dokumentieren (PETROVA et al. 2002, FERREIRO MAHLMANN et al.2002,
WIEDERKEHR et al.2011). Basierend auf der temperaturabhingigen Umwandlung
von amorphem organischem Material zu kristallinem Graphit und der damit ver-
bundenen systematischen Zunahme des Ordnungsgrades in der Struktur des orga-
nischen Materials (Graphitisierungsprozess) kann der Metamorphosegrad abge-
schitzt werden (z.B. QUINN & GLASS 1958, FRENCH 1964, GREW 1974, BUSECK &
Bo-JUN 1985, PASTERIS & WOPENKA 1991). In jlingster Zeit wurde diese Bezie-
hung zur Kalibrierung eines entsprechenden Geothermometers verwendet, wel-
ches aufgrund des irreversiblen Graphitisierungsprozesses stets die Maximaltem-
peratur, die ein Gestein entlang eines P-T-Pfades erreicht hat, angibt (BEYSSAC et
al.2002, RAHL et al.2005). Sdmtliche auftretenden Metasedimente des Kartenge-
biets wurden von WIEDERKEHR et al.(2011) diesbeziiglich untersucht, wobei die
ermittelten Temperaturen von 400 °C im Norden bzw. Nordosten auf ca.500°C im
Siiden bzw. Stidwesten ansteigen (Fig.42). Die von WIEDERKEHR et al.(2011) kon-
struierten Isothermen zeigen in Bezug zur iiberregionalen Lunschania-Antiform
einen charakteristischen Verlauf: Wihrend die Isothermen <425°C nordostlich
des Piz Terri durch die Lunschania-Antiform verfaltet werden, wird diese in siid-
westlicher Richtung von sdmtlichen Isothermen >450°C durchgeschnitten. Dies
bedeutet, dass das Verteilungsmuster der Maximaltemperaturen eine Uberlage-
rung von mindestens zwei thermischen Ereignissen darstellt. Das éltere Tempera-
turverteilungsmuster nordwestlich des Piz Terri wird demzufolge mit der nach der
Druckentlastung erfolgten griinschieferfaziellen Uberprigung assoziiert, wohinge-
gen das jlingere in Zusammenhang mit der Barrow-Metamorphose des nordlichen
Lepontischen Doms gebracht wird (WIEDERKEHR et al.2011).

Ar-Ar-Altersbestimmungen an Hellglimmer innerhalb von Pseudomorpho-
sen nach Fe-Mg-Karpholith ergaben zwei statistisch abgrenzbare Alterspopulatio-
nen von 36-33 und 32-29 Ma, welche mit der Dekompressionsphase und der an-
schliessenden griinschieferfaziellen Uberprigung assoziiert werden (Fig.40; WIE-
DERKEHR et al.2009). Diese Interpretation steht in guter Ubereinstimmung mit
den Ergebnissen von JANOTS et al.(2009), welche das Einsetzen der griinschiefer-
faziellen Bedingungen am Lukmanierpass und im Val Piora ebenfalls mit
32-29 Ma datiert haben.
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Erwidhnenswert ist die Bedeutung von Chloritoid, welcher in den Metasedi-
menten hdufig auftritt und in der Regel griinschieferfazielle (z.B. RAHN et al.
2002), in bestimmten Fillen jedoch blauschieferfazielle Bedingungen anzeigt (vgl.
OBERHANSLI et al.2003). Bis auf seltene Ausnahmen, wo Chloritoid eindeutig mit
Fe-Mg-Karpholith assoziiert werden kann (Fig.41d), werden die Chloritoidvor-
kommen im Kartengebiet mit Bedingungen der Griinschieferfazies korreliert.

Zu beachten gilt, dass die oben erlduterte griinschieferfazielle Metamorphose
fiir simtliche tektonischen Einheiten, welche ein HP/LT-Stadium durchlaufen ha-
ben, eine retrograde, fiir die Scopi- und Garvera-Zone ohne bekannten fritheren
Hochdruck jedoch eine prograde Entwicklung darstellt (Fig.40).

Barrow-Metamorphose (19-18 Ma)

Das vorliegende Gebiet liegt am norddstlichen Rand des amphibolitfaziellen
Lepontischen Wiarmedoms, welcher nach WIEDERKEHR et al. (2008) als ein eigen-
stiandiger, jingerer Wiarmepuls die fritheren blauschieferfaziellen Bedingungen
tiberprigt (Fig.40). Basierend auf den Untersuchungen an organischem Material
in den Metasedimenten verliuft die Grenze dieser jiingeren thermischen Uberpri-
gung entlang der 450 °C-Isotherme, welche von Nordosten herkommend als erste
die Lunschania-Antiform durchschneidet und sich ungefihr vom Torno tiber den
Pizzo Coroi zum Passo della Greina erstreckt (Fig.42; WIEDERKEHR et al.2011).

Von Nordosten nach Siidwesten nehmen die Bedingungen dieser spiten ther-
mischen Uberprigung der Barrow-Metamorphose bei ungefihr gleichbleibendem
Druck (0,5-0,8 GPa) kontinuierlich von 450 °C auf tiber 550 °C siidlich des Lukma-
nierpasses sowie am Pizzo Molare ausserhalb des Kartengebiets zu (Fig.40; z.B.
WIEDERKEHR 2009). Mit zunehmender Erwdrmung treten in den Metasedimen-
ten makroskopisch gut erkennbare neugesprosste Mineralporphyroblasten auf
(Fig.42). In den Kalkglimmerschiefern der Grava-Decke ist am Nordostrand des
Lago di Luzzone das Einsetzen von z.T. garben- und rosettenféormigem Zoisit zu
beobachten. Mit zunehmender Temperatur folgen in siidwestlicher Richtung suk-
zessive Plagioklas (Oligoklas) und Titanit, im Gebiet unmittelbar am siidlichen
Kartengebietsrand tritt Biotit zum ersten Mal auf. Am Osthang des Val Camadra
treten im unteren Teil der Stgir-Formation erstmals Granat und Disthen auf, wih-
rend in der Inferno-Formation deutlich herauswitternde Knétchen bestehend aus
Zoisit und Plagioklas zu erkennen sind.

Die amphibolitfazielle Barrow-Metamorphose am Nordostrand des Leponti-
schen Doms wurde in jiingster Zeit auf 19-18 Ma datiert (ALLAZ et al.2011, JA-
NOTS et al.2009, WIEDERKEHR et al.2009); sie ist somit deutlich jlinger als die
temperaturdominierte Uberpragung im Siiden. Der Begriff «Lepontische Meta-
morphose» repriasentiert demzufolge eine heterochrone, von Siiden nach Norden
jiinger werdende thermische Uberprigung.
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Gotthard-Decke

Innerhalb der Gotthard-Decke ist eine generelle Zunahme des Metamorpho-
segrads von Norden nach Sliden zu beobachten. Im grossten Teil der Gotthard-
Decke herrschten griinschieferfazielle Bedingungen. Ausgiebig untersucht sind die
ausserhalb des Kartengebiets anstehenden Chloritoid fiihrenden Metasedimente
der Garvera-Zone (NIGGLI 1912), fiir welche Bedingungen von ca.0,5 GPa und
360-480°C abgeschitzt werden (LIVI et al.2002, RAHN et al.2002, WIEDERKEHR
et al.2011). Neuste U-Th-Pb-Altersbestimmungen an Monazit ergaben 21-17 Ma
fuir die griinschieferfazielle Metamorphose der Garvera-Zone (JANOTS & RUBATTO
2014).

Der Ubergang zur Amphibolitfazies verlduft im Bereich der westlichen Blatt-
hilfte und im westlich anschliessenden Gebiet des Atlasblattes Oberalppass unge-
fahr entlang des Siidrandes der Gotthard-Decke. Innerhalb der Gotthard-Decke
erfolgt die Transformation von Mikroklin zu Sanidin im Bereich der Griinschiefer-
fazies (Fig. 42, ca.450 °C-Isograde; BERNOTAT & BAMBAUER 1982).
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TEKTONOMETAMORPHE ENTWICKLUNG

Das Kiristallin der Gotthard- und der Adula-Decke wurde von mehreren Ge-
brigsbildungen geprigt. Basierend auf systematischen Untersuchungen an basi-
schen Gesteinen und radiometrischen Altersbestimmungen an Zirkon in den
1990er Jahren sind dies in der Gotthard-Decke die kaledonische im Ordovizium,
die variszische im Karbon und die alpine im Kénozoikum (s. Uberblick in MER-
COLLI et al.1994). Im Vergleich dazu ist die prdalpine Entwicklung der Adula-
Decke deutlich weniger gut bekannt. Die #dusserst starke Uberprigung durch die
alpine Metamorphose und Deformation hat die Spuren vorhergehender Gebirgs-
bildungen verwischt. In jlingerer Zeit durchgefiihrte detaillierte Zirkon-Altersbe-
stimmungen liefern erste Hinweise zur paldozoischen Entwicklung und lithostrati-
graphischen Gliederung der Adula-Decke (CAVARGNA-SANI et al.2014).

Ordovizischer Zyklus und iltere Relikte

Gotthard-Decke

Die iltesten Gesteine der Gotthard-Decke umfassen die basischen und ultra-
basischen Gesteine sowie die Protolithe der privariszischen Paragneise und der
Migmatitgneise. Die untersuchten Zirkone dieser Gesteine ergaben Alterswerte
von 0,6 bis 3,4 Ga (Mrd. Jahre) und werden als Abtragungsprodukte einer aufgear-
beiteten prikambrischen Kruste interpretiert (SCHALTEGGER & GEBAUER 1999).
Mit dem Beginn der Subduktionsphase und der Bildung eines Akkretionskeils er-
folgte eine eklogitfazielle Uberprigung ordovizischen Alters (472-460 Ma, GE-
BAUER et al. 1988, BIINO & MEISEL 1993, MEISEL et al.1996). Die rasche Heraus-
hebung mit sukzessiver granulit- und granatamphibolitfazieller Uberprigung wéh-
rend der anschliessenden Kollision fiihrte zur Bildung der Migmatite. Ob alle
Migmatite gleichaltrig sind, ist nicht geklirt. Unklar ist auch, ob die im Val Uffiern
innerhalb des «Streifengneises» vorkommenden Migmatite vor oder wihrend der
Intrusion des «Streifengneisy-Magmas gebildet wurden. Der gesamte «vorstrei-
fengneisische» Kristallinkomplex der Gotthard-Decke wird als «Proto-Gotthard»
bezeichnet (MERCOLLI et al. 1994). Im Zuge grossrdumiger Krustenaufschmelzung
intrudierte - wahrscheinlich in mehreren Phasen - das «Streifengneis»-Magma
(spétes Ordovizium -friihes Silur, 450-440 Ma; ARNOLD 1970, BOSSART et al.1986,
SERGEEV & STEIGER 1996, 1998). Jiingstes Glied diirfte der «Streifengneis» mit
grobaugiger Textur («nordlicher Augengneis») darstellen.
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Adula-Decke

Altersbestimmungen an detritischen Zirkonen der Paragneise und Glimmer-
schiefer lieferten kambrische (ca.518 Ma, Salahorn-Formation) bis ordovizische
Maximalalter (460 Ma, Trescolmen-Formation; CAVARGNA-SANI et al.2014). Die
mit diesen Paragneisen assoziierten basischen und ultrabasischen Gesteine wer-
den als Relikte einer ehemaligen ozeanischen Kruste gedeutet. Es wird angenom-
men, dass es sich dabei um an einem aktiven Kontinentalrand geschiittete klasti-
sche Sedimente handelt. Die Intrusion des Augengneises Typ Garenstock s.1. wur-
de auf 458-446 Ma datiert und ist in etwa zeitgleich mit den metavulkano-
klastischen Ablagerungen der Heinisch-Stafel-Formation (ca.451 Ma; CAVARGNA-
SANT et al.2014). Die ordovizische Intrusion und die kambrisch-ordovizischen
Metasedimente werden mit einer Subduktionszone und der damit einhergehen-
den Krustenextension (back-arc extension) am nordlichen Kontinentalrand von
Gondwana assoziiert (STAMPFLI et al.2011, VON RAUMER et al. 2013).

Variszischer Zyklus

Gotthard-Decke

Die Vergneisung der spatordovizischen bzw. friihsilurischen Granite der
Gotthard-Decke wird im Allgemeinen dem variszischen Zyklus zugeordnet. Die
Uberprigung zum «Streifengneis» erfolgte unter amphibolitfaziellen Bedingun-
gen und charakterisiert sich durch die Bildung einer ausgeprigten Foliation mit
einem flachliegenden Lineargefiige (sog. «Streifenlinear»). Wihrend des variszi-
schen Zyklus werden zusitzlich jlingere, mittelpaldozische Metasedimente dem
Kristallin der Gotthard-Decke angegliedert. Dazu gehoren die Ausgangsgesteine
der Laiets-Zone und der Ostlich davon vorkommenden Paragesteinsserie am Siid-
rand der Gotthard-Decke, welche mit der Borel- und der Tenelin-Zone zu Korre-
lieren sind, und die des Paragneises am Nordrand der Gotthard-Decke. Im Dach
der Gotthard-Decke bildeten sich durch Abscherung verschiedener Gesteinspake-
te Lappen und Schuppen, die gegen Norden vorgeschoben wurden (Schuppentek-
tonik, Bildung des «Santeri-Lappens»). Wiahrend des variszischen Zyklus herrsch-
ten in der Gotthard-Decke amphibolitfazielle Bedingungen, die vor ungefihr
330 Ma erreicht wurden (NUNES & STEIGER 1974, SCHALTEGGER 1993).

Postvariszisch (spétes Karbon -friihes Perm) erfolgte die Intrusion granitoi-
der Magmen (Medel-Granit, Cristallina-Granodiorit und Uffiern-Diorit, sowie
saure und basische Génge) in den «Wurzelbereich» dieses Schuppenbaus. Spuren
einer Kontaktmetamorphose sind nicht erkennbar, da das umgebende Gestein be-
reits vor der Intrusion amphibolitfaziell iberprigt war. Die Intrusion der granitoi-
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den Magmen wird als postvariszisch interpretiert, da diese in den abgeschlossenen
variszischen Deckenstapel eingedrungen und nur alpin deformiert sind (MERZ
1989b).

Adula-Decke

Hinweise auf eine variszische Hochdruckmetamorphose lieferten neuere Al-
tersbestimmungen an Eklogiten der Adula-Decke (370-340 Ma; LIATI et al.2009,
HERWARTZ et al.2011). Die ermittelten Zirkonalter der basischen Linsen und der
umgebenden Glimmerschiefer (Metapelite) weisen mit 655 bis 460 Ma eine sehr
grosse Streuung auf, wobei die basischen Linsen tendeziell hGhere Zirkonalter
aufweisen als die Glimmerschiefer (CAVARGNA-SANI et al.2014). Die mit den
Glimmerschiefern assoziierten basischen Linsen werden als tektonisches Melange
interpretiert, welches innerhalb des Akkretionskeils einer dem variszischen Zyklus
zugeordneten Subduktion gebildet wurde (Trescolmen-Formation; CAVARGNA-
SANT et al.2014, LIATI et al.2009). Postvariszisch (297-288 Ma, friihes Perm) er-
folgte die Intrusion des Phengitgneises (Granitgneis Typ Zervreila) in den abge-
schlossenen variszischen Deckenstapel (CAVARGNA-SANI et al.2014).

Alpiner Zyklus

Nach der variszischen Orogenese folgte eine Phase der subaerischen Erosion
(Peneplainisierung des variszischen Gebirges) assoziiert mit der Sedimentation
kontinentaler Ablagerungen («Permokarbon» der Garvera-Zone und der Carpet-
Schuppe). Mit Beginn der Trias wurde das Gebiet allmédhlich wieder tiberflutet
und zunehmend mit vorwiegend marinen Sedimenten iiberlagert. Wahrend der al-
pinen Gebirgsbildung, die ihren Anfang in der Kreidezeit nahm, wurden die me-
sozoischen Ablagerungen durch Schubtektonik vom kristallinen Sockel abgeschert
und weit nach Norden verfrachtet. Zuriick blieben nur geringmichtige autochtho-
ne Ablagerungen (Basis der Trias) und die etwas méchtigeren allochthone Einhei-
ten (Piora-Scopi-Zone).

Die helvetischen Decken haben ihren Ursprung zwischen Aar-Massiv und
Gotthard-Decke. Der siidliche Bereich des Ablagerungsraumes der helvetischen
Decken reichte bis siidlich der Gotthard-Decke. Siidlich davon folgen die pennini-
schen Decken mit den méchtigen flyschartigen Metasedimenten («Biindnerschie-
fern») und den Kristallindecken des Lepontischen Doms.

Im Kartengebiet konnen die verschiedenen Stadien der alpin metamorphen
Entwicklung anhand der ausgeprigten Uberlagerung einer fritheren druckbetonten
Metamorphose und einer nachfolgenden, hauptsichlich temperaturbetonten Uber-
prigung der Barrow-Metamorphose exemplarisch studiert und rekonstruiert wer-
den. Zusitzliche strukturgeologische Untersuchungen sowie radiometrische Alters-
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bestimmungen liefern wichtige Hinweise fiir die geodynamische Entwicklung der
Zentralalpen von der Subduktion bis zur anschliessenden Kollision (Fig. 43).

Subduktion und druckbetonte Metamorphose

Blauschiefer- bis eklogitfazielle Gesteine sind in der Adula-Decke und in Tei-
len der im Kartengebiet vorhandenen Metasedimente (Grava-Decke, Zone Piz
Terri- Lunschania, Peidener Schuppenzone) bekannt und dokumentieren die frii-
he, mit der Subduktion und der damit assoziierten Bildung des Akkretionskeils im
Zusammenhang stehende alpine Entwicklung. In den Metasedimenten belegen
die weitrdumig auftretenden Relikte von Fe-Mg-Karpholith blauschieferfazielle
Bedingungen von 1,2-1,4 GPa und 350-400°C (Fig.40, BOUSQUET et al.2002).
Diese Relikte treten ausschliesslich innerhalb von Quarz-Kalzit-Adern auf, die
wihrend der an die Subduktion gekoppelten Deformationsphase D; gebildet wur-
den (Safien-Phase nach WIEDERKEHR et al.2008). Generell werden die teilweise
mehrere Kilometer méchtigen, unterpenninischen Metasedimente als Akkretions-
keil interpretiert (BERGER et al.2005), welcher sich im Zusammenhang mit der
Schliessung der alpinen Tethys gebildet hatte. Die in tiefere Bereiche dieses Akkre-
tionskeils integrierten, unterpenninischen Metasedimente der Grava-Decke und
Teile der sedimentidren Bedeckung des distalen europdischen Kontinentalrandes
(Zone Piz Terri-Lunschania und Peidener Schuppenzone) erfuhren dabei eine
HP/LT-Metamorphose.

In der Adula-Decke belegen die heute isoliert auftretenden mesozoischen
Gesteine («Internes Mesozoikumy) eine frithe, noch vor dem Druckmaximum an-
gelegte Verschuppung, die mit der fortlaufenden Integration der Adula-Decke in
den Akkretionskeil einherging. Diese ersten alpinen Deformationsstrukturen D;
werden gemaiss LOW (1987) der Sorreda-Phase zugeordnet und dokumentieren
Bedingungen der druckbetonten Griinschieferfazies (0,6-0,8 GPa und 380-450°C).
ENGI et al. (2004) und BERGER et al. (2005) korrelieren diese frithen Verschuppun-
gen mit dem Eintritt in den Akkretionskanal (TAC: Tectonic Accretion Channel),
in welchem die Gesteine bis in grosse Tiefen subduziert wurden. Das Druckmaxi-
mum der n6rdlichen Adula-Decke erreichte blauschiefer- bis eklogitfazielle Bedin-
gungen mit 1,0-1,5 GPa und 450-550°C (Fig.40, HEINRICH 1986, LOW 1987, WIE-
DERKEHR et al.2011).

Ar-Ar-Altersbestimmungen an mit Fe-Mg-Karpholith assoziierten, reliktisch
erhaltenen Hellglimmern ergab ein mitteleozianes Alter von 43-40 Ma fiir die blau-
schieferfazielle Uberprigung der Grava-Decke (WIEDERKEHR et al.2009). Die ver-
fligbaren Altersbestimmungen fiir die Hochdruckmetamorphose der Adula-Decke
sind kontrovers und weisen mit 60-35 Ma eine sehr hohe Streuung auf (BECKER
1993, GEBAUER et al.1992, GEBAUER 1996, BROUWER et al.2005). Fiir das Druck-
maximum der eklogitfaziellen Metamorphose der Adula-Decke wird generell ein
spateozines Alter von 40,5-35 Ma angenommen (HERWARTZ et al. 2011).
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Deckenstapelung

Wihrend der Deckenstapelung wurden die vorgéngig blauschiefer- bis eklo-
gitfaziell Gberpriagten Gesteine auf die vorgelagerten, nur niedrigmetamorphen
Einheiten {iberschoben und exhumiert (Fig.43). Dabei wurde mit der alpinen
Hauptschieferung das dominante strukturelle Element angelegt.

Die Beobachtung, dass bei der retrograden Umwandlung von Fe-Mg-Kar-
pholith v.a. Hellglimmer, Chlorit und Quarz gebildet wurden impliziert in Kombi-
nation mit der Erhaltung von reliktischem Fe-Mg-Karpholith eine isothermale
und/oder rasche Druckentlastung der HP/LT-Metasedimente der Grava-Decke,
der Peidener Schuppenzone und der Zone Piz Terri- Lunschania. Nach WIEDER-
KEHR et al.(2008) wird diese Deformationsphase in Anlehnung an die Deckensta-
pelung der mittelpenninischen Tambo- und Suretta-Decke als Ferrera-Phase be-
zeichnet, wohlwissend, dass die Bildung der Hauptschieferung mit allergrosster
‘Wahrscheinlichkeit heterochron und eine Parallelisierung mit der Ferrera-Phase
nur hinsichtlich der geodynamischen Bedeutung zulassig ist. Der Beginn der De-
kompression wurde mittels Ar-Ar-Alterbestimmungen an Hellglimmer, welcher
zusammen mit Chlorit und Quarz als Pseudomorphosen nach Fe-Mg-Karpholith
auftritt, auf 36-33 Ma abgeschitzt (WIEDERKEHR et al.2009).

Die Dekompression und Deckenstapelung der blauschiefer- bis eklogitfaziel-
len Adula-Decke erfolgte wiahrend der Zapport-Phase (LOW 1987), gleichzeitig mit
der Bildung der Hauptfoliation. Zirkonalter von 35-32 Ma werden mit der Redqui-
librierung der Hochdruckgesteine im Zuge der Druckentlastung korreliert (GE-
BAUER 1996, HERMANN et al.2006). Nach Abschluss der Deckenstapelung gelang-
te die Adula-Decke in die heutige flachliegende Position. Die anschliessende, le-
diglich auf den nordlichen Bereich beschriankte Deformationsphase fiihrte zur
Bildung einer liegenden Grossfalte, welche als Deckenstirn interpretiert wird, asso-
ziiert mit einem ausgepragten Ost-West streichenden Streckungslinear (Leis-Phase
nach LOow 1987). Die kinematische Bedeutung sowie Korrelation der Leis-Phase
mit den Deformationsphasen in den umgebenden Metasedimenten ist jedoch bis
heute kontrovers.

In der Gotthard-Decke kam es wahrend dieser Phase zur Abscherung der hel-
vetischen Sedimente und zur nordwirts gerichteten Uberschiebung der helveti-
schen und ultrahelvetischen Decken (Pizol-Phase nach PFIFFNER 1977). Die bis auf
die teilweise nur reliktisch erhaltene autochthone Trias entblosste Gotthard-Decke
wurde wihrend dieser Phase von der allochthonen Scopi-Zone tiberschoben.

Am Ende dieser lang andauernden, in den verschiedenen tektonischen Ein-
heiten diachron ablaufenden alpinen Hauptdeformationsphase wurde der gesamte
Deckenstapel weitestgehend angelegt. Die nachfolgenden Deformationsphasen
modifizierten lediglich den in dieser Phase angelegten Stapel.

Fig.43 (linke Seite): Der «orogene Fahrplan» des Gebiets von Atlasblatt Greina (nach PFIFF-
NER 2009, mit Ergdinzungen von WIEDERKEHR et al. 2009, BERGER et al. 2011 und JANOTS &
RUBATTO 2014).
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Die mit dieser Stapelung einhergehende Versenkung der tektonischen Ein-
heiten in Kombination mit der Verdickung des alpinen Deckenstapels fiihrte zu
einer grossraumigen griinschieferfaziellen Uberprigung (0,5-0,7 GPa und 350-
450°C). Altersbestimmungen von JANOTS et al. (2009) am Lukmanierpass und im
Val Piora sowie von WIEDERKEHR et al. (2009) im Engadiner Fenster und im Safi-
ental ergaben in guter Ubereinstimmung ein Alter von 32-29 Ma fiir die weitréu-
mig auftretende griinschieferfazielle Metamorphose.

Erste Deckenverfaltungsphase

Die anhaltende Kompression fiihrte zu einer weiteren Verkiirzung, welche in
der Folge durch Deckenverfaltungen aufgenommen wurde. Im Zuge einer ersten
Deckenverfaltungsphase (Domleschg-Phase nach STEINMANN 1994, Lunschania-
Phase nach Wyss & ISLER 2011) wurde der penninische Deckenstapel erheblich
modifiziert und die im Kartengebiet dominierende Architektur der Metasedimen-
te zwischen Gotthard- und Adula-Decke angelegt. Wiahrend dieser Phase kam es
zur Bildung von engen bis isoklinalen Grossfalten mit Amplituden von teilweise
uber 10 km; dies sind von Norden nach Siiden: Valzeina-Synform, Lunschania-
Antiform, Alpettas-Synform und Darlun-Antiform. Nach ETTER (1987) und WIE-
DERKEHR et al. (2008) wird auch die flexurartige Umbiegung der Adula-Stirn, die
sogenannte Carassino-Antiform (Carassino-Phase nach LOW 1980), mit dieser
Phase korreliert. Wiahrend die Alpettas-Synform sowie die Darlun- und die Caras-
sino-Antiform unmittelbar auf dem Gebiet des Ostlich angrenzenden Kartenblat-
tes Vals ausklingen, konnen die Valzeina-Synform und die Lunschania-Antiform
Richtung Nordosten bis ins Prittigauer Halbfenster verfolgt werden (STEINMANN
1994, WEH & FROITZHEIM 2001). Sowohl gegen Olivone im Gebiet des siidlich
angrenzenden Kartenblattes als auch gegen die nordliche Front der Adula-Decke
ist eine progressive Zunahme der Deformationsintensitét feststellbar, welche sich
in einer zunehmenden tektonischen Uberprigung (Zerscherung) der Grossfalten
manifestiert.

In der unterlagernden Gotthard-Decke wurde wihrend dieser Phase die
WSW-ENW streichende, heute steilstehende Hauptfoliation angelegt. In den
postvariszischen Intrusiva (Medel-Granit und Cristallina-Granodiorit) entstand
dabei ein konjugiertes, subparallel zur Foliation verlaufendes, duktiles Schersys-
tem C, und C; als Reaktion auf die anhaltende Kompression (MERZ 1989b).

Diese erste Deckenverfaltungsphase wird generell mit der Riickiiberschie-
bung entlang der Insubrischen Linie parallelisiert, fiir welche ein Alter von
30-25Ma vermutet wird (vgl. SCHMID et al.1997). Mittels Ar-Ar-Altersbestim-
mungen an Hellglimmern wurde das Alter der Domleschg-Phase auf 26-24 Ma ab-
geschétzt (WIEDERKEHR et al.2009).
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Barrow-Metamorphose

Die gut dokumentierte und in zahlreichen Arbeiten studierte griinschiefer-
bis amphibolitfazielle Barrow-Metamorphose am Nordostrand des Lepontischen
Doms stellt fiir die HP/LT-Metasedimente der Grava-Decke, der Zone Piz Ter-
ri- Lunschania und der Peidener Schuppenzone einen separaten, von der fritheren
Hochdruckmetamorphose eindeutig getrennten Warmepuls dar (WIEDERKEHR et
al.2008). Im Kartengebiet nimmt der Metamorphosegrad der hauptséchlich tem-
peraturbetonten Uberprigung in siidwestlicher Richtung zu und erreicht am siidli-
chen Kartengebietsrand die Grenze Griinschiefer-/Amphibolitfazies. Die Tempe-
raturen innerhalb der nordlichen Adula-Decke erreichten dabei gemidss LOwW
(1987) und WIEDERKEHR et al.(2011) mit 450-500°C im Vergleich zur fritheren
Hochdruckmetamorphose deutlich niedrigere Werte (Fig. 40).

Diese spite Barrow-Metamorphose fand wihrend einer tektonischen Ruhe-
und Konsolidierungsphase unter weitgehend statischen Bedingungen statt. Sie
Uberpriagt siamtliche Deckengrenzen und Ds-Strukturen (v.a. Lunschania-Anti-
form), und die mit dieser Erwirmung assoziierten neugesprossten Minerale tiber-
wachsen die priexistente S,/S;-Schieferung in den mesozoischen Metasedimen-
ten (ENGI et al. 2004, WIEDERKEHR et al.2008, 2011).

In jiingerer Zeit durchgefiihrte Altersbestimmungen an Monazit, Hellglim-
mer und Biotit ergaben 19-18 Ma als Alter fiir die amphibolitfazielle Barrow-
Metamorphose am Nordostrand des Lepontischen Doms (Fig.43; JANOTS et al.
2009, WIEDERKEHR et al.2009, ALLAZ et al.2011). Damit ist sie deutlich jiinger als
die thermische Uberprigung im Siiden des Lepontischen Doms, welche auf
33-25Ma geschitzt wird (s. Uberblick in GEBAUER 1999). Diese unterschiedlichen
Zeitriume zwischen Norden und Siiden zeigen deutlich, dass die sogenannte «Le-
pontische Metamorphose» kein einheitliches und isochrones Ereignis darstellt,
sondern vielmehr als eine heterochrone und vor allem auf unterschiedliche Pro-
zesse von Wirmeproduktion und -transport zuriickgehende thermische Uberpri-
gung interpretiert werden muss (vgl. BERGER et al.2011). Geméss WIEDERKEHR
et al. (2008) ist vor allem die erh6hte radiogene Warmeproduktion der {ibereinan-
dergestapelten lepontischen Kristallindecken fiir diese spite thermische Uberpri-
gung des norddstlichen Lepontischen Doms verantwortlich.

Zweite Deckenverfaltungsphase (Riickfaltung)

Die zweite Deckenverfaltungsphase (Chiera-Phase nach WIEDERKEHR et al.
2008) reprasentiert eine grossraumige Riickfaltung innerhalb der Gotthard-Decke
und wird mit der Bildung der nordlichen Steilzone assoziiert (Fig.43; MILNES
1974). Dabei wurde der gesamte Deckenstapel durch die enge Chiéra-Synform in
eine liberkippte, steil nach Norden einfallende Lagerung gebracht (MILNES 1976,
ETTER 1987). Ausgehend von der siidostlich des Kartengebiets verlaufenden Chie-
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ra-Synform (im Gebiet von Atlasblatt Ambri-Piotta) entwickelten sich in nordost-
licher Richtung eine Vielzahl von parasitiren Syn- und Antiformen, welche mit
kontinuierlich abnehmender Intensitit in die nordlich anschliessende, sehr offene
«Greina- bzw. Gotthard-Antiform» (THAKUR 1973, ETTER 1987) iibergehen und
den iiberkippten Deckenstapel wieder in eine normale Lagerung bringen.

Die Riickfaltung iiberdauerte die thermische Uberprigung der Barrow-Meta-
morphose und ist demzufolge sehr jung, mdglicherweise jlinger als 18 Ma (WIE-
DERKEHR et al.2009). Der Beginn der spit- und postalpinen Heraushebung ist ge-
maéss PFIFFNER (2009) zwischen Ende Oligozédn und Mitte Miozén (22-15 Ma) an-
zusetzen. Mittlere Hebungsraten von 0,5km/Ma wurden anhand von (U-Th)/
He-Altersbestimmungen ermittelt, wobei zwischen 16 und 14 Ma erhéhte He-
bungsraten von 0,7 km/Ma berechnet wurden (GLOTZBACH et al.2010, JANOTS &
RUBATTO 2014).
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ROHSTOFFE

Kies, Sand

Grossere Abbaustellen von Kies und Sand fiir den lokalen Gebrauch als Bau-
stoff wurden in den spit- bis postglazial geschiitteten Terrassen bei Curaglia und
im Schuttkegel bei Pian Geirétt im hintersten Val Camadra fiir den Bau der Luz-
zone-Staumauer betrieben.

Vererzungen

Ausgedehntere Erzlager sind im Gebiet des Atlasblattes Greina keine vor-
handen. An verschiedenen Stellen treten kleinste Erzvorkommen auf, die aber alle-
samt nicht abbauwiirdig sind. Einzig im Val Camadra wurde in Zusammenhang
mit Quarz-Fluorit-Géngen eine frithere Abbautitigkeit festgestellt (PETTKE 1991;
s.u. Abschnitt Fluorit).

Erwidhnenswert ist eine mit Magnetit imprignierte Zone 6stlich des Piz Tgie-
tschen (FEHR 1956), die sich mit einer Méchtigkeit von etwa 4 m und einer Linge
von ca.100 m parallel zum Streichen des «Streifengneises» ausdehnt. Des Weite-
ren wurden Vorkommen von Bleiglanz auf der Alp Ramosa (FEHR 1956) und der
Fuorcla Stavelatsch (WINTERHALTER 1930), von Fahlerz am Fil Liung siidlich der
Camona da Medel CAS (WINTERHALTER 1930), von Magnetit und Hiamatit bei
Camona am Nordostende der Plaun la Greina, von Scheelit im Freispiegelstollen
Val Uffiern - Lai da Sontga Maria und in Kliiften sowie von Baryt an mehreren
Stellen in den triassischen Sedimenten zwischen Lago Retico und Plaun la Greina
erwidhnt (WENGER et al.1990). Die erwdhnten Vererzungen treten, mit Ausnahme
von Scheelit, mehrheitlich am Kontakt Kristallin-Trias oder an tektonisch stark
tiberprigten Scherzonen auf (Fil Liung, Fuorcla Stavelatsch).

Gold

Die Erzvorkommen in der Surseleva sind schon seit Jahrhunderten bekannt.
Das mit der Vererzung im Grenzgebiet Aar-Massiv, Tavetscher Zwischenmassiv
und Gotthard-Decke assozierte Berggold lockt seit {iber hundert Jahren Strahler
in die Surselva. Im Juli 2000 wurde in einer goldhaltigen Quarzader im Val Sum-
vitg mit 1,4 kg der grosste Berggoldfund der Schweiz endeckt. Neben den Primaér-
lagerstitten sind auch Sekundarlagerstitten in Form von Waschgold weit verbrei-
tet. Die Fliisse der Surselva durchnschneiden die erwdhnte Vererzungszone und
das herausgewaschene Gold reichert sich in den Alluvionen an. Sehr ergiebige
Fundstellen finden sich in der Lukmanierschlucht und im Val Sumvitg. Ein im
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Vorderrhein gefundenes Nugget stellt mit 123,1 g das bis heute grosste bekannte
Nugget der Schweiz dar.

Die ausgedehnte, schichtgebundene Vererzungszone innerhalb des Serizit-
schiefers siidlich von Disentis wurde in den frithen 1980er Jahren von einem kana-
dischen Bergbauunternehmen mit geologischen Untersuchungen, elektromagneti-
schen Messungen, Bohrungen und geochemischen Analysen erkundet (KNOPF et
al.1989). Die goldverdéchtige Zone der Surselva erstreckt sich etwa 15 km lang und
bis zu 2 km breit entlang des Vorderrheins und umfasst drei steilstehende 100 bis
400 m michtige Horizonte im Tavetscher Ziwschenmassiv (Lukmanierschlucht)
und eine 200 m méchtige Schicht im anschliessenden Nordteil der Gotthard-De-
cke (Val Plattas). 1986 erhielt die kanadische Bergbaufirma Narex die alleinigen
Sondierrechte fiir mehere Jahre. Im Gebiet von Mompé-Medel wurden in der Fol-
ge 17 Sonierbohrungen von jeweils 200 bis 250 m abgeteuft. Die vorgefundenen
Goldgehalte von 0,7 bis 3 g/t waren jedoch zu gering fiir den kommerziellen Ab-
bau (WEIBEL 1992).

Im Phyllit des Val Plattas wurde 1991 in Zusammenarbeit mit der kanadi-
schen Micham Resources in zwei zueinander abgewinkelten Bohrungen (Vertikal-
und Schrigbohrung senkrecht zur Schieferung) von je 200 m Linge nach Gold ge-
bohrt. Dabei wurden in den angebohrten Vererzungen ein deutlich hoherer Gold-
gehalt von 2 bis 7g/t vorgefunden (PFANDER & JANS 2013). Trotz der guten
Resultate kam es aber nie zu einem kommerziellen Abbau. Die auf kurze Strecken
schnell wechselnden Goldgehalte, aber auch die Frage nach der Umweltvertrag-
lichkeit diirften die Griinde gwesen sein.

Mit dem steigenden Goldpreis wurde das in den 1990er Jahren fallen gelasse-
ne Projekt im Val Plattas wieder aufgenommen. Die Gemeinden Disentis, Medel,
Sumvitg, Trun und Tujetsch erteilten 2006 der Genfer Firma MinAlp SA die Be-
willigung zur Durchfiihrung von Untersuchungen fiir die Dauer von fiinf Jahren.
Fiir den unterirdisch geplanten kommerziellen Abbau wurden Oberflichenexplo-
rationen im Val Plattas, bei Stavelatsch 6stlich der Camona da Medel CAS und bei
Crappa Grossa siidlich von Disentis durchgefiihrt (KRUMMENACHER 2008). Die
2011 gegriindete SwissGold Exploration AG mit Sitz in Curaglia fiihrte ein Ober-
flichenbeprobungsprogramm durch. Aufgrund der ermutigenden Ergebnisse wur-
de fiir 2012 ein Sondierbohrprogramm geplant. Am 1. April 2012 entschied sich je-
doch die Bevolkerung der Gemeinde Medel gegen eine Verlangerung der Explora-
tionsbewilligung (PFANDER & JANS 2013).

Goldvorkommen sind auch in der siidlichen Gotthard-Decke gefunden wor-
den. Im Gebiet von Campo und Ghirone wurde nachweislich nach Gold geschiirft
(TADDEI 1937). Im Val Camadra waren einst mehrere Goldminen in Betrieb, und
noch heute heisst eine Stelle im Gebiet von Cento Valli «Bécc d’or» (Goldloch),
an welcher ein von Hand gegrabener, 16 m langer Stollen im von Pyrit fiihrenden
Quarzadern durchzogenen «Streifengneis» erhalten ist (TADDEI 1937).
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Kluftmineralien

Die Surselva ist bekannt fiir ihren Reichtum an Kliiften mit besonders scho-
nen und auch seltenen Kluftmineralien. Reich an Kliiften sind besonders das nérd-
liche Val Cristallina, das seinen Namen wegen dieses Reichtums erhielt, sowie die
Umgebung des Val Casatscha. Aber auch in allen anderen Gebieten sind bereits
Kliifte ausgebeutet worden. Grossere Hohlrdume, so z.B. in der Gegend von Tu-
ors (stidliches Val Uffiern), zeugen von der Aktivitit der Strahler.

Besonderes Interesse an den Mineralkliiften zeigten wissenschaftlich versier-
te Patres des Klosters Disentis. Eine grossere Sammlung, die aber in den Wirren
der Napoleonischen Zeit verloren ging, wurde von Pater Placidus a Spescha (1752-
1833) angelegt.

Fluorit

PETTKE (1991) kartierte im westlichen Val Camadra zwei ausgedehnte, etwa
Nord-Sid streichende, bis 2 m michtige Quarz-Fluorit-Erz-Génge. Lokal ent-
deckte Schiirfstellen sowie ein 25 m langer Stollen (Koord.2713.800/1162.550) wei-
sen auf eine historische Abbautitigkeit hin. Hauptgemengteile dieser Génge sind
Quarz und griiner Fluorit. Als weitere Begleiter werden Kupfersulfide und Blei-
glanz erwihnt. Diese Ginge werden als alpine Bildungen interpretiert, welche mit
der Entstehung der weitverbreiteten alpinen Zerrkliifte in Zusammenhang stehen
diirften.
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TECHNISCHE GEOLOGIE

Stauseeprojekt Greina

Die friihesten Pline eines Stauseeprojekts im Gebiet der Plaun la Greina ge-
hen auf das Jahr 1914 zuriick (FONTANA 2008). Mit dem stark ansteigenden Strom-
bedarf'in der ersten Hilfte des vergangenen Jahrhunderts wurden mehrere Projek-
te zur Nutzung des Wassers des Rein da Sumvitg gepriift und die Idee des Stausee-
projektes Greina in den 1940er Jahren wieder aufgegriffen (STAUB & LEUPOLD
1946a,b, CADISCH 1947, 1948). Das Projekt sah die Errichtung von zwei Sperrstel-
len vor: eine im Bereich des natiirlichen Felsriegels bei Camona am Nordostende
der Plaun la Greina zum Aufstauen des Rein da Sumvitg und eine zusétzliche
beim Crap la Crusch, die das Abfliessen des Wassers nach Siiden verhindern sollte
(LEUPOLD & BUCHI 1946, LEUPOLD 1947). Fiir das Projekt wurden mehrere bis
127 m tiefe Sondierbohrungen abgetduft (KAECH 1946, 1947). 1958 erteilten die
Gemeinden Vrin und Sumvitg der NOK Baden und den Rhitischen Werken fiir
Elektrizidt AG Thusis die Konzession fiir die Nutzung des Rein da Sumvitg. Im
Bereich der geplanten Sperrstellen und des zukiinftigen Stausees wurden diesbe-
ziiglich detaillierte Baugrunduntersuchungen durchgefiihrt, die zahlreiche Son-
dierbohrungen, Schichte und Sondierschlitze umfassten (VAWE 1965). Das Stau-
seeprojekt wurde jedoch sehr bald zuriickgestellt, da zur gleichen Zeit Bestrebun-
gen zur Nutzung der Kernenergie im Gange waren. Erst 1975 wurde das
Stauseeprojekt Greina im Vorfeld der Debatten fiir den Bau eines zweiten Kern-
kraftwerkes wieder aufgegriffen (CAMENISCH 1977). Nach landesweiten Protesten
wurde Ende 1986 das Projekt aus wirtschaftlichen Griinden endgiiltig zuriickge-
zogen.

Stauseeprojekt Lampertsch Alp

Die Kraftwerke Zervreila AG Vals, im Besitz der Konzession fiir die Nutzung
des Valser Rheins im Gebiet Lampertsch Alp - Lénta, arbeiteten in den frithen
1950er Jahren ein Vorprojekt aus, welches eine Sperrstelle im Felsriegel nordwest-
lich der Lampertsch Alp vorsah. Zwecks Abklarungen der Fundationsverhiltnisse
im Bereich der geplanten Sperrstelle wurden mehrere Bohrungen abgeteuft und
Schichte sowie zwei Sondierstollen gebaut (CADISCH & WEBER 1954). Der Aus-
hub dieser zwei Sondierstollen ist heute noch in den Hangen nordostlich der Lam-
pertsch Alp erkennbar. Ende der 1980er Jahren haben die Einwohner von Vals das
Konzessionsgesuch der Kraftwerke Zervreila AG Vals fiir die Errichtung des Stau-
sees im Gebiet Lampertsch Alp - Linta abgelehnt.
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Stausee Lago di Luzzone

Der Stausee Lago di Luzzone der Blenio Kraftwerke AG (Ofible) wurde von
1959 bis 1963 als Ersatz fiir das nicht realisierte Stauseeprojekt Greina erstellt. In
den Jahren 1997-1998 wurde die bestehende Sperrstelle um 17 m erhoht. Mit ei-
ner Hohe von 225 m zdhlt die Bogenstaumauer Luzzone heute zu den héchsten
der Alpen, die Kronenldnge betrdgt 600 m. Das Gesamtvolumen des Bauwerks
umfasst 1,33 Mio. m3. Im Stausee konnen rund 88 Mio. m3 Nutzwasser gespeichert
werden. Durch einen Druckstollen gelangt das Wasser in die Zentrale Olivone,
welche sich komplett im Inneren des Sosto befindet (Blatt Olivone). Von dort wird
das Wasser tliber einen Freilaufstollen im linksseitigen Valle di Blenio via Aus-
gleichbecken Val Malvaglia zur Zentrale Biasca geleitet. Beim Aufstauen des Sees
1964 wurden die Gebdude der Alpsiedlungen Cavallo und Sasso geflutet. Anga-
ben zur Geologie des Staubeckens und der Widerlager der Mauer finden sich in
BAUMER (1964).

Greinabahn

Eine Verlangerung der bestehenden Eisenbahnlinie Weesen - Linthal nach
Siiden bis Biasca mit Anschluss an die Gotthardbahn wurde bereits zu Beginn des
letzten Jahrhunderts angedacht. Der Regierungsrat des Kantons Tessin gab 1905
eine Studie zum Projekt Greinabahn in Auftrag (MOSER 1905). Vorgesehen war
der Bau eines geradlinigen Bahntunnels von Olivone bis nach Sumvitg als Teil der
Bahnlinie Biasca- Chur, welche als Alternative zur Eisenbahn {iber den Lukma-
nierpass dienen sollte. Fiir das Projekt erstellte ALB. HEIM (1906) eine geologische
Prognose, u.a. mit den zu erwartenden Gebirgstemperaturen.

Als Alternative zu dem heute im Bau stehenden Gotthard-Basistunnel gab
1963 das «Schweizerische Aktionskomitee pro T6di-Greina-Bahn», dem Vertreter
mehrerer Kantonsregierungen angehorten, ein Gutachten in Auftrag, um die
mogliche Wirtschaftlichkeit einer «T6di-Greina-Bahn» zu priifen (TRUMPY &
LEUPOLD 1963). Die Planungen wurden dann aber nicht weiterverfolgt.
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HYDROGEOLOGIE

Die meisten Biche und Fliisse im Gebiet von Atlasblatt Greina werden zur
Erzeugung hydroelektrischer Energie genutzt. Die Bédche des Val Uffiern und des
Val Casatscha werden iiber Freispiegelstollen in den Stausee Lai da Sontga Maria
bei der Lukmanierpasshohe geleitet. Der Rein da Medel wird siidlich von Curaglia
und der Rein da Sumvitg stidlich von Tenigerbad gefasst und tiber einen Freispie-
gelstollen und einen anschliessenden Druckstollen in die Zentrale Tavanasa gelei-
tet. Das Wasser des Ri di Priisfa und des Brenno fliesst iiber einen Freispiegelstol-
len in den Stausee Lago di Luzzone.

Quellen

Die im Kartengebiet dargestellten Quellen wurden dem Quellkataster der
Kantone Graubiinden und Tessin entnommen. Weitere im Zuge der geologischen
Aufnahme der Gotthard-Decke vorgefundenen Quellen wurden aufgrund ihrer
Lage (Felsquellen) und Ergiebigkeit zusitzlich aufgenommen. Die hiufig auftre-
tenden Wasseraustritte am Ubergang Fels-Lockergestein wurden hingegen nicht
erfasst. Im Rahmen der geologischen Aufnahme erfolgte keine systematische Auf-
nahme der Quellen. Es besteht deshalb kein Anspruch auf Vollstidndigkeit.

Bei den meisten Quellen handelt es sich um Lockergesteinsquellen, die aus
den Moranenablagerungen oder aus dem Hangschutt gespiesen werden. Felsquel-
len sind vor allem in den Kristallingesteinen nur selten anzutreffen. Die Wasser-
zirkulation findet in diesen fast ausschliesslich entlang sproder Strukturen (Kliifte,
Bruchzonen) statt. Bedeutende Quellen innerhalb des «Streifengneises» befinden
sich Ostlich des Lago Retico im Nahbereich der Retico-Stérung. In den mesozoi-
schen Metasedimenten weisen vor allem der Dolomit und die Rauwacke der Trias
und die haufigen Einschaltungen von friihjurassischem Kalk eine hohe hydrauli-
sche Durchléssigkeit und lokal eine gute Wasserfiihrung auf.

Grundwasser

Wegen des grosstenteils erosiven Charakters der Fliisse fehlen in den Tilern
durchziehende Schotterkdrper. Porengrundwasservorkommen beschrinken sich
auf die lokal vorhandenen Alluvionen des Val Camadra, des Val Cristallina, des
Val Plattas, der Plaun la Greina und der Lampertsch Alp. Die Lockergesteinsbede-
ckung der Plaun la Greina wurde im Rahmen der geologischen Untersuchungen
zum geplanten Stauseeprojekt von mehreren Bohrungen durchbohrt. Dabei wur-
de eine Maichtigkeit von bis zu 57 m angetroffen, wobei der Hauptteil aus Mori-
nenmaterial besteht und die Alluvionen nur selten eine Machtigkeit von {iber 10 m
aufweisen (VAWE 1965).
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