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VORWORT

Das Atlasblatt Nr.119 Piz Bernina ist das Resultat zahlreicher neuerer For-
schungsarbeiten, die zwischen 1965 und 1994 ausgefiihrt worden sind, haupt-
sdchlich durch bzw. unter der Leitung von Volkmar Trommsdorff, Professor an
der ETH Ziirich. Peter Spillmann fiihrte im Auftrage der Landesgeologie die
Kompilation der vorhandenen Teilkarten sowie einige lokale Ergéinzungen und
Revisionen durch. Im Laufe der redaktionellen Bearbeitung wurden dann auch
die im vergangenen Jahrzehnt im Umfeld der stark zuriickgeschmolzenen Glet-
scher neu zum Vorschein gekommenen Aufschliisse nachkartiert. Diese Arbeit
wurde ebenfalls von P. Spillmann ausgefiihrt.

Die wissenschaftliche Review des vorliegenden Kartenblattes und der dazu-
gehorigen Erlduterungen wurde von der Schweizerischen Geologischen Kommis-
sion (Leitung Prof. A. Pfiffner) koordiniert und in verdankenswerter Weise von
Prof. D. Bernoulli, Prof. O. Miintener und Prof. M. Maisch ausgefiihrt.

Den Geologen, die im vorliegenden, sehr anspruchvollen Terrain eine Kar-
tierung ausgefiihrt haben, aber auch allen iibrigen Beteiligten, die in irgend einer
Weise zum Gelingen des vorliegenden Kartenblattes beigetragen haben, sei unser
wirmster Dank ausgesprochen. Ein besonderer Dank gilt aber auch Rudolf Staub,
der mit seiner 1946 publizierten «Geologischen Karte der Bernina-Gruppe»
(Geologische Spezialkarte Nr.118, Massst. 1:50 000) in hohem Masse zur Kennt-
nis und zum Verstidndnis dieses Gebietes beigetragen hat. R. Staub fand denn
auch seine letzte Ruhestitte im kleinen Bergfriedhof neben dem Kirchlein von
Fex, inmitten seiner geliebten Biindner Berge.

V. Trommsdorff, der geistige Vater dieser Karte, hat die Fertigstellung
seines Werkes leider nicht mehr erleben diirfen. Er verstarb am Tage des letzten
Farbdurchganges.

September 2007

Bundesamt fiir Landestopografie
Geologische Landesaufnahme



EINLEITUNG

V. Trommsdorff begann 1965 mit der Kartierung im Gebiet des Atlasblattes
Piz Bernina und legte gleichzeitig eine umfangreiche Handstiicksammlung an.
Zwischen 1970 und 1990 folgte eine Reihe von Diplomarbeiten: Die Kartierun-
gen von SEGER (1971), WANNER (1971) und DIETRICH (1971) im Fextal wurden
unter der Leitung von A. Gansser am Geologischen Institut der Univ. Ziirich aus-
gefiihrt. Die weiteren verwendeten Arbeiten entstanden am Institut fiir Mine-
ralogie und Petrographie der ETH-Ziirich unter dem Referat von V. Tromms-
dorff: BUCHER (1972), PFEIFER (1972), AEMISSEGGER (1976) und RAZ (1977) ar-
beiteten im Malenco-Gebiet, wihrend KUNDIG (1982), STAUBLI (1982), PHILIPP
(1982a), MULLER (1982), MUNGER (1982) und RAGETH (1982) im Oberengadin,
im Bereich der Bernina-Decke s.1. und den Platta-Ophiolithen tétig waren. Ab
1985 lag das Schwergewicht auf der Bearbeitung der Margna-Decke, die von
GUNTLI (1987), LINIGER (1987), SPILLMANN (1988), ZINGG (1988), HERMANN
(1991) und MUNTENER (1991) kartiert und untersucht wurde. Wertvolle Impulse
lieferte im Weiteren die Arbeit von BUCHI (1987) am Nordrand des vorliegenden
Atlasblattes. In den Jahren 1989—1993 schliesslich bearbeitete P. Spillmann im
Rahmen einer Dissertation die tektonische Entwicklung des penninisch-ostalpinen
Grenzbereichs im Bernina-Gebirge (SPILLMANN 1993).

Alle diese Arbeiten bildeten die Grundlage fiir die Kompilation des vorlie-
genden Kartenblattes. Einige noch bestehende Kartierungsliicken wurden in den
Feldsommern 1993 und 1994 geschlossen. Ebenfalls wurde eine Uberarbeitung
des Quartérs vorgenommen. Dabei waren die Kontakte mit W. Héberli, D. Von-
der Miihll und M. Hélzle, Versuchsanstalt fiir Wasserbau, Hydrologie und Was-
serbau der ETH-Ziirich, und M. Maisch, Geographisches Institut der Universitét
Ziirich, sowie die Hilfe von P. Nievergelt (ETH Ziirich, Luftbildauswertung) sehr
wertvoll. Wegen des ab dem Ende der 1980er Jahre markant verstdrkten Glet-
scherschwundes wurden 2002 Nachkartierungen ausgefiihrt. Diskussionen mit
S. M. Schmid, A. Montrasio, H. Furrer, N. Froitzheim, G. Manatschal, P. Niever-
gelt und V. Dietrich lieferten ebenfalls wertvolle Impulse.

Verdankungen

Die Autoren mochten sich bei all denen bedanken, die in irgendeiner Art an
der Entstehung des vorliegenden Atlasblattes mitgeholfen haben. Speziell seien
hier die Freunde, Kollegen und Studenten erwéhnt, die insbesondere als Seilpart-
ner zahlreiche Begehungen erst erméglicht haben. Zahlreiche Hiittenwarte, Hotel-
wirte, aber auch Steinbruchbetreiber und Sennen beidseits der Landesgrenze
sorgten fiir kulinarische und gesellige Momente wihrend der Feldarbeit.



R. Kiindig und R. Vogler von der Schweizerischen Geotechnischen Kom-
mission und der Firma Geotest AG sei herzlich gedankt fiir die zur Verfiigung
gestellte Infrastruktur. Ebenfalls gedankt sei dem Amt fiir Umwelt Graubiinden,
das Angaben zu Sondierungen und zur Hydrogeologie beisteuerte. Fiir die Unter-
stiitzung und die Geduld bei der Reinzeichnung des Atlasblattes bedanken wir
uns bei den Herren H. Fischer und L. Jemelin, fiir die sorgféltige und engagierte,
redaktionelle und kartographische Umsetzung bei Y. Gouffon und R. Triissel der
Landesgeologie (swisstopo). Die Karte und Erlduterungen haben zudem von der
sorgfiltigen und konstruktiven Begutachtung durch D. Bernoulli, M. Maisch,
O. Miintener und A. Isler profitiert. Wertvolle Impulse lieferten ausserdem die
Diskussionen mit Tj. Peters, der das benachbarte Blatt St. Moritz bearbeitete.

Leider ist V. Trommsdorff kurz vor der Fertigstellung des Blattes verstor-
ben. P. Spillmann widmet diese Arbeit seinem Andenken.

GEOGRAPHISCH-GEOLOGISCHE UBERSICHT

Das Bernina-Gebirge liegt im Bereich der siidostlichen Zentralalpen. Sein
Hauptkamm verlduft entlang der schweizerisch-italienischen Landesgrenze (Kan-
ton Graubiinden, Provinz Sondrio) und kulminiert im Piz Bernina (4048,6 mii.M.).
Der liberwiegende Teil des Kartenblattes bedeckt hochalpines Geldnde. Besiedel-
tes Gebiet findet sich einzig in der Gemeinde Sils/Segl im Nordwesten des Blat-
tes. Die Téler Fedoz, Fex und Roseg sowie die italienischen Gebiete um die Alpe
Fora (Val Forasco) und den Lago di Gera werden berglandwirtschaftlich genutzt.
Die Gebiete Furtschellas-Corvatsch und die Diavolezza sind durch Seilbahnen
touristisch erschlossen. Dem Besucher stehen zahlreiche Clubhiitten des Schwei-
zerischen Alpenclubs (SAC) und des Club Alpino Italiano (CAI) sowie etliche
Berghotels zur Verfiigung. Zahlreiche Gebiete im Hochgebirge sind aus alpinisti-
schen Griinden und wegen der Gefédhrdung durch Stein- und Eisschlag nur er-
schwert oder nicht zugénglich. Eine direkte Beobachtung am Aufschluss ist daher
in weiten Gebieten nicht moglich. Die géngigsten Routen sind im SAC-Club-
fiihrer «Biindner Alpen, Band V, Bernina-Gruppe» (GIULIANI 2007) beschrieben.

Tektonisch gesehen liegt das Bernina-Gebirge im stidlichsten Abschnitt der
Penninikum/Ostalpin-Grenze der Ostlichen Zentralalpen (Rhitische Alpen). Der
Deckenstapel des Bernina-Gebirges umfasst oberpenninische und unterostalpine
Einheiten. Entsprechend dem allgemeinen Einfallen der tektonischen Elemente
nach NE sind die tektonisch tiefsten Einheiten im Westen und Siiden des Karten-
blattes aufgeschlossen. Im Bereich der Aufschliisse der tiefsten unterostalpinen
Decke, der Margna-Decke, sind zwischen Monte dell’Oro und Piz Tremoggia
Gipfel zwischen 3000 und 3400m anzutreffen. Die nichsthohere tektonische



Einheit, die Sella-Teildecke, baut die Gipfelreihe der Sella-Gruppe mit Héhen um
3500 m auf. Die Corvatsch-Teildecke, die im Rosegtal (Val Roseg) auf die Sella-
Teildecke sowie im Norden auf die Platta-Decke iiberschoben ist, ist am N-S-
orientierten Grat zwischen Val Fex und Val Roseg aufgeschlossen.

Das Kerngebiet des Bernina-Massivs wird von Gesteinen der Bernina-
Decke s. str. aufgebaut. Der Hauptkamm zwischen Piz Roseg und Piz Palii um-
fasst sieben iiber 3900 m hohe Gipfel. Der sich vom Piz Bernina iiber den Piz
Morteratsch nach Norden erstreckende Grat gliedert das Bernina-Gebirge in die
Téler Morteratsch und Roseg. Die hauptsidchlich aus wenig deformierten, spét-
und postvariskischen Intrusivgesteinen aufgebaute Bernina-Decke s.str. wird
durch diese Téler weitrdumig gegliedert und tief eingeschnitten. Eine etwas be-
scheidenere Ausfiihrung dieser Szenerie wiederholt sich im westlichen Teil des
Kartenblattes in der Gestalt der nach NNW entwissernden Téler Fex und Fedoz.
Diese Talungen verlaufen in etwa parallel zum Streichen der alpin stark iiber-
prigten Schiefer und Gneise der Margna-Decke und geben einen guten Einblick
in deren interne Struktur. Gegen Siiden fdllt der Hauptkamm des Bernina-
Massivs steil in die Valmalenco ab. Unterbrochen wird dieser Steilabfall durch
ausgedehnte Gletscherflichen, die zum Teil den Deckenstapel morphologisch
nachzeichnen. So liegt z.B. die Vedretta di Scerscen inferiore im Niveau der
Tremoggia-Mulde, welche als Deckentrenner zwischen Margna-Decke und Ber-
nina-Decke s. 1. fungiert und die Vedretta di Scerscen superiore folgt der Fortset-
zung der mylonitischen Sedimentzonen der tieferen Bernina-Decke s. 1., welche
die Sella- und die Corvatsch-Teildecke abgrenzen.

Der Nordwesten des Kartenblattes umfasst bei Sils/Segl einen kurzen Ab-
schnitt der Oberengadiner Seenplatte. Das breite Hochtal des Oberengadins folgt
dem Streichen einer spétalpinen Bruchzone, der Engadiner Linie, und trennt das
Bernina-Gebirge von der Err-Julier-Gruppe.



PETROGRAPHIE UND STRATIGRAPHIE

OBERPENNINIKUM

Oberpenninische Ophiolith-Einheiten treten im Gebiet des Bernina-Massivs

auf zwei tektonischen Niveaus auf (siche tekt. Ubersichtskértchen):

Die Malenco-Forno-Lizun-Decke stellt die tektonisch tiefste Einheit der
Bernina-Gruppe dar und liegt unter der unterostalpinen Margna-Decke.

Die Platta-Decke bildet im Oberengadin das Hangende der Margna-Decke.
Im Fextal keilt sie zwischen der Sella- und der Corvatsch-Teildecke (Berni-
na-Decke s.1.) aus.

In diesem Kapitel werden die basischen und die ultrabasischen Gesteine der

Ophiolitheinheiten beschrieben. Die metamorphe Sedimentbedeckung (Mittlerer
Jura bis Frithe Kreide) des ehemaligen Ozeanbodens wird gemeinsam mit den
Metasedimenten der unterostalpinen Decken abgehandelt.

MALENCO-FORNO-LIZUN-DECKE

Die Malenco-Forno-Lizun-Decke ist das tektonisch tiefste Element, das im

Gebiet des Atlasblattes aufgeschlossen ist. Sie gliedert sich in drei tektonisch-
lithologische Einheiten:

den Malenco-Serpentinit, welcher im siidlichen Teil des Atlasblattes im
Liegenden der Margna-Decke auftritt. Er ist Teil des iiber eine Fldche von
ca. 130 km? aufgeschlossenen Ultramafititkrpers der Valmalenco.

den Monte-del-Forno-Komplex, der ebenfalls im Liegenden der Margna-
Decke auftritt und den Malenco-Serpentinit gegen Westen ablost. Dieser ist
nur im dussersten Siidwesten des Kartenblattes vorhanden. Es handelt sich
um einen Ophiolithkomplex, der aus einer vulkanischen Basis (Forno-
Amphibolit) und einer spitjurassisch-kretazischen Sedimentbedeckung
(Rossi- und Muretto-Formation) besteht.

die Lizun-Griinschiefer. Diese bilden die Fortsetzung des Monte-del-Forno-
Komplexes nordlich der Engadiner Linie (ausserhalb des Atlasblattes).



Sm Malenco-Serpentinit

Petrographisch besteht der Malenco-Serpentinit aus Chlorit und/oder Brucit
fiihrenden, magnetitreichen Antigoritschiefern mit wechselndem Gehalt an Diop-
sid und Olivin. Im Handstiick handelt es sich um griine bis rostrotbraun anwit-
ternde Schiefer mit schwarzen, geldngten Erzaggregaten, die zur Hauptsache aus
Magnetit bestehen. Dies kann zu starken Auslenkungen der Magnetnadel fiihren.
Im Weiteren wurden die opaken Phasen Perovskit, Ilmenit, Pentlandit, Awaruit,
Taenit, Heazlewoodit, Chalkopyrit sowie Kupferlegierungen beschrieben (PERET-
TI 1988).

Zahlreiche Vorkommen von idiomorphen, wiirfeligen Perovskitkristallen mit weiteren gut
auskristallisierten Erzmineralien in kalzitischen Adern finden sich siidlich der Cime di Musella
(BEDOGNE et al. 1993). Ostlich der Forcella d’Entova, auf ca.2800 m, wurden idiomorphe
Magnetite, wiirfeliger Perovskit, Chalkopyrit und selten Tremolit in Kalzitadern beobachtet
(SIGISMUND 1949) und siidwestlich der Sassa d’Entova, auf 2550 m unterhalb Pkt. 2608 m, sind
griinblaue Chlorite (Klinochlor-Pennin), tafelige Ilmenitkristalle (bis 5 cm), Magnetitoktaeder
und Titanklinohumit in Kalzitadern vorhanden (GRAMACCIOLI 1962).

Die Schieferungsflachen sind héufig verfaltet bis fein krenuliert. Z.T. inter-
ferieren zwei sehr feine Krenulationen miteinander. In stark deformierten Berei-
chen kann die Krenulation oder die Kleinféltelung eine neue Schieferung generie-
ren. Die Langung der Erzaggregate in den Schieferungsflichen definiert eine
Streckungslineation.

Die mikroskopisch erkennbare Mineralparagenese Antigorit, Diopsid und
Olivin belegt eine alpine Regionalmetamorphose in oberer Griinschieferfazies
(TROMMSDORFF & EVANS 1974). Im auf dem Atlasblatt dargestellten obersten
Teil des Malenco-Serpentinits ist alpin gebildeter Olivin selten. Hingegen kann
vereinzelt Brucit, ein Edukt olivinbildender Reaktionen, beobachtet werden.
In den unteren Teilen der Serpentinitmasse (Valle di Scerscen, Alpe Fora) ist al-
pin gebildeter Olivin jedoch héufiger. Neben Antigorit wurde auch Chrysotil als
weiteres gesteinsbildendes Serpentinmineral beobachtet (MELLINI et al. 1987,
PERETTI 1988).

Vom urspriinglich peridotitischen Mineralbestand sind noch reliktische Kli-
nopyroxene erhalten. Klinopyroxen-, magnetit- und chloritreiche Lagen sind
Ausdruck eines priméren, magmatischen Lagenbaus.

MUNTENER & HERMANN (1994) beschreiben idiomorphe Granate (Andradit, Melanit und
Demantoid), Perovskit und Vesuvian in einer dieser Lagen bei 790.920/133.800 (siidlich der
Cime di Musella, knapp ausserhalb des Kartenblattes). BEDOGNE et al. (1993) interpretieren die-
se Vorkommen jedoch als Metarodingite.

Titanklinohumit, Titanklinohumitadern

Titanklinohumit tritt gesteinsbildend oder in Adern auf. Letztere enthalten
5-30mm grosse Olivin- und Titanklinohumitkristalle sowie bis 10cm lange,
verbogene Chloritsdulen mit Durchmessern von 5—10 mm. Diese Adern sind élter
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als die alpine Hauptschieferung. Durch die intensive Deformation sind sie haufig
zu einzelnen Knollen zerrissen, die boudinartig in der Schieferung liegen. Beson-
ders zahlreich sind Titanklinohumit-Olivin-Chloritknollen im Gebiet nordostlich
der Alpe Fora (SPILLMANN 1988). Beschreibungen der Mineralogie und der
Petrographie dieser Adern sind in DE QUERVAIN (1938), SIGISMUND (1949),
TROMMSDORFF & EVANS (1980) und WEISS (1997) publiziert.

SPILLMANN (1988) beobachtete nordlich der Alpe Fora (782.180/134.600)
auch eine undeformierte, diopsidhaltige Titanklinohumit-Olivin-Chloritader, die
aus einer aderparallelen Felsplatte herauswittert. Diese 2—5 cm miéchtige, steil-
stechende Ader verlduft diskordant zur flachliegenden, alpinen Hauptschieferung
des umgebenden Serpentinits und wurde offensichtlich erst nach derselben gebildet.

Aktinolith-(Strahlstein-)Adern, spdite Adern im Allgemeinen

Aktinolithadern sind im Serpentinit nahe des Uberschiebungskontaktes zur
hangenden Margna-Decke hiufig. Der Uberschiebungskontakt selbst ist zwar sel-
ten aufgeschlossen, doch finden sich entlang desselben im Schutt griine, gerunde-
te Knollen, die aus grobstidngeligem, strahligem Aktinolith bestehen. Neben der
grobstdngeligen Ausbildung als Strahlsteine treten seltener aktinolithreiche
Schiefer auf, mit feinsténgeligen, in die Schieferungsfliche eingeregelten Akti-
nolithkristallen. In der Schieferungsflache selbst sind sie ungeregelt. Anstehende
Aktinolithadern sind siidlich des Pass dal Tremoggia, am SW-Grat der Sassa
d’Entova sowie an der Forcella d’Entova gefunden worden.

Eine Zonierung der aktinolithreichen Adern wurde an einem Aufschluss
stidlich des Piz Tremoggia beobachtet (783.030/134.905; SPILLMANN 1988): Die
max. 0,5 m méchtige Ader durchsetzt diskordant den geschieferten, leicht dolo-
mithaltigen Serpentinit. Der Aderrand besteht aus feinkdrnigem Talk und Chlorit.
Gegen das Innere der Ader folgt ein Bereich mit grobsténgeligen, strahligen Ak-
tinolithkristallen. Das Zentrum der Ader besteht aus einem groben, unregelmaéssi-
gen Filz aus blittrigem Chlorit.

Gelbgriiner Edelserpentin und faseriger Chrysotilasbest kristallisierte in spa-
ten, sprod deformierten Adern, Scherzonen und Falten (Kinkzonen). HERMANN
(1991) und MUNTENER (1991) beschreiben im Weiteren Chlorit-Diopsidadern als
spéte Bildungen.

Smk Karbonathaltige Serpentinite, Ophikarbonate

Das Auftreten von Ophikarbonaten konzentriert sich im Gebiet des Atlas-
blattes auf stark deformierte Zonen nahe der Uberschiebung der Margna-Decke.
Bei den Karbonaten handelt es sich um Magnesit oder Dolomit, seltener Kalzit.
Dieselben bilden geléngte, grobkornige Aggregate in meist talkhaltigen Serpenti-
niten. Im Weiteren tritt Tremolit auf. Dolomit kommt bei Koord. 782.700/
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134.530 auch als Kluftmineral in talkreichen Kliiften vor. Diese Ophikarbonate
werden aufgrund ihres Auftretens und ihres Gefiiges als metasomatische Bildun-
gen im Nahbereich der Uberschiebung der Margna-Decke interpretiert.

Beim Aufschluss nordwestlich der Alpe Fellaria (792.960/134.200) handelt
es sich um kalzitische Ophikarbonate. Der Karbonatgehalt dieser Gesteine ist va-
riabel und generell hoher als in den oben beschriebenen, metasomatisch gebilde-
ten, karbonathaltigen Serpentiniten. Ahnliche kalzitische Ophikarbonate am Pass
d’Ur (ausserhalb des Kartenblattes, siche tekt. Ubersichtskértchen) wurden auf-
grund von Analysen der Kohlenstoff- und Sauerstoff-Isotopenverhiltnisse als
marine Bildungen interpretiert (BENNING & SIDLER 1992). Marine Ophikarbonate
treten im Malenco-Serpentinit auch bei Campo-Franscia in der Val Scermendone
und in der Val Ventina (ausserhalb des Atlasblattes) auf (TROMMSDORFF & EVANS
1977, MONTRASIO 1984, POZZORINI 1996, POZZORINI & FRUEH-GREEN 1996).

Op Forno-Amphibolit

Aufschliisse des Forno-Amphibolits finden sich ausschliesslich in der siid-
westlichsten Ecke des Atlasblattes. Der tektonische Kontakt zur iiberschobenen
Margna-Decke ist nicht aufgeschlossen. Ebenso ist die im Talgrund der Val Mu-
retto verlaufende Muretto-Storung von Schutt bedeckt.

Der Forno-Amphibolit stellt im vom Atlasblatt abgedeckten Gebiet einen
getiipfelten Porphyroblasten-Amphibolit dar (GYR 1967, GAUTSCHI 1980, DIET-
HELM 1984, GIERE 1984, PERETTI 1985). Bei den am Handstiick gut erkennbaren
Porphyroblasten handelt es sich um 0,5-3 mm grosse, rundliche bis flaserige
Plagioklase (Albit—Oligoklas), die metamorph gebildet wurden. Das Gestein ist
infolge des variierenden Plagioklasgehaltes z. T. gebdndert. Relikte von magmati-
schen Phénokristallen fehlen in diesen als Metabasalte interpretierten Amphiboli-
ten. Hingegen sind lokal Pillowstrukturen und Hyaloklastite (MONTRASIO 1973)
zu beobachten. Im Umfeld derselben sind netzartig veréstelte und lateral auskei-
lende Epidotschlieren und Kalksilikatlagen («Interpillow-Sedimente») vorhan-
den. Der Chemismus bzw. der Spurenelementgehalt des Forno-Amphibolits
(RIKLIN 1977, GAUTSCHI 1980, DE CAPITANI et al. 1981, PERETTI & KOPPEL 1986,
PUSCHNIG 1998, 2000) ist vergleichbar mit demjenigen vulkanischer Gesteine an
mittelozeanischen Riicken (MORB — «Mid-Oceanic Ridge Basalts» — des T-Typs).

Die innerhalb des Atlasblattes gelegenen Aufschliisse des Forno-Amphi-
bolits liegen im dusseren Bereich der Kontaktaureole der Bergeller Intrusion. Die
kontaktmetamorphe Uberprigung der regionalmetamorphen Mineralparagenese
dussert sich in einer Ummantelung der regionalmetamorphen, aktinolithischen
Amphibole durch pargasitische Hornblende (GAUTSCHI 1980) und einer randli-
chen Zunahme des Anorthitgehaltes der Plagioklase (RIKLIN 1977, GAUTSCHI
1980).
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Die Sedimentbedeckung des Forno-Amphibolits (FERRARIO & MONTRASIO
1976, PERETTI 1985) ist im siidlichen Teil der Val Muretto, im Liegenden der
Gneise der Margna-Decke, aufgeschlossen. Im Gebiet des Atlasblattes sind diese
kalkhaltigen Glimmerschiefer von Hangschutt bedeckt.

PLATTA-DECKE

Die Platta-Decke besteht zur Hauptsache aus ophiolithischem Grundgebirge
(Serpentinit, Gabbro, Metabasalte und Griinschiefer) sowie untergeordneten mit-
teljurassisch-kretazischen Sedimenten. Die Platta-Ophiolithe bilden keine kohi-
rente Uberschiebungsdecke, sondern zeigen eine starke Zergliederung in einzelne
Schuppen, die z.T. auch nicht ophiolithisches Material (Kristallin, Kristallin-
Brekzien, pra-mitteljurassische Sedimente) enthalten.

Beschreibungen der Platta-Ophiolithe finden sich in STAUB (1915b),
CORNELIUS (1935), DIETRICH (1970), DIETRICH (1971), DE CAPITANI (1983),
MANATSCHAL & NIEVERGELT (1997), DESMURS (2001), DESMURS et al. (2001),
MUNTENER & HERMANN (2001), SCHALTEGGER et al. (2002), BERNOULLI et al.
(2003), DESMURS et al. (2003), MANATSCHAL et al. (2003) und MUNTENER et al.
(2004). Aus den neueren Arbeiten resultierte die Teilung der Platta-Ophiolithe in
eine Obere und eine Untere Serpentinit-Einheit, welche sich beziiglich Struktur
und Entwicklung der basischen und ultrabasischen Gesteine deutlich voneinander
unterscheiden. Aufgrund der bestehenden Beschreibungen und der Dominanz
basischer Gesteine sind die Aufschliisse der Platta-Decke siidlich der Engadiner
Linie wohl zur Unteren Serpentinit-Einheit zu stellen (inkl. «Furtschellas-
Grialetsch-Grat-Schuppe»; KUNDIG 1982, STAUBLI 1982).

Im vorderen Fextal sind die Platta-Ophiolithe mit Gesteinen der Margna-
Decke und der Sella-Teildecke verschuppt. In Analogie zur Platta-Decke im
Oberhalbstein (MANATSCHAL & NIEVERGELT 1997) konnte es sich dabei teilweise
auch um abgescherte Teile des Kontinentalrandes handeln («extensional alloch-
thons»). Gegen Siiden keilen sie zwischen der Sella-Teildecke im Liegenden und
der Corvatsch-Teildecke im Hangenden aus. Die Beschreibung der Lithologie der
Platta-Ophiolithe folgt zur Hauptsache den Diplomarbeiten von KUNDIG (1982;
Ultramafitite) und STAUBLI (1982; basische Gesteine).

Eine Exkursion durch das Gebiet der Platta-Ophiolithe ab der Mittelstation
der Luftseilbahn Surlej—Silvaplana—Corvatsch (Corvatschbahn) bis zum Furt-
schellas-Grat ist in TROMMSDOREFF et al. (1975) beschrieben.
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Sp Serpentinit

Im Gelénde sind die Serpentinitaufschliisse oft anhand der reduzierten Dich-
te der Vegetationsdecke zu erkennen.

Bei den Serpentiniten handelt es sich mehrheitlich um Antigoritserpentinite.
Reine Antigoritfelse finden sich im Gebiet zwischen Ils Homins und Ils Lejins.
Die Serpentinite am Lej da Silvaplauna sowie im Gebiet Grialetsch-Furtschellas
dagegen enthalten neben Antigorit auch Chrysotil (bis 55 %) als Serpentinmine-
ral. Lizardit konnte nirgends eindeutig nachgewiesen werden (KUNDIG 1982). In
den Serpentiniten mit erhohtem Chrysotilanteil sind oft Relikte des urspriingli-
chen, peridotitischen Mineralbestandes zu beobachten (Klinopyroxene, Pseudo-
morphosen nach Orthopyroxen und Olivin).

Die antigoritreichen Serpentinite sind dicht, homogen und massig ausgebil-
det und von sehr dunkler, schwarzgriiner Farbe. Griinschwarz gldnzende Rutsch-
harnische zerteilen das Gestein in grobe Blocke.

Die dunkelgriinen, chrysotil- und antigorithaltigen Serpentinite zeigen ma-
kroskopisch erkennbare, flaschengriin bis milchigweiss schillernde Klinopyro-
xenkristalle (Augit). Mikroskopisch sind Relikte von primiren Orthopyroxenen
sowie Maschenstrukturen (pseudomorph nach Olivin) zu beobachten. Die zahl-
reichen Rutschharnische sind von hellgriimem Chrysotil (sog. Edelserpentin)
iiberzogen.

Ein leichter Karbonatgehalt ist typisch fiir stark verwitterte Serpentinite.
Das Karbonat ist dispers verteilt oder tritt in Form feinster Aderchen auf. Diese
Gesteine finden sich in Kontakt mit Ophikarbonaten und zeigen fliessende Uber-
génge zu diesen.

Die Serpentinite in der Nachbarschaft der zwischen Grialetsch und Furt-
schellas gelegenen Diabasintrusionen sind stark vertalkt. Der Talk ist dispers ver-
teilt oder tritt in Schlieren auf. Es bestehen Ubergiinge zu eigentlichen Talk-
schiefern.

Als alpine Mineralneubildungen sind neben Serpentinmineralien Amphibole
(Tremolit, Aktinolith), Karbonate und sehr selten Diopsid vorhanden. Die Entste-
hung der Amphibole ist an Kalzit oder Dolomit fithrende Serpentinite gebunden.
Dolomithaltige Serpentinite sind meistens vertalkt. Magnesit wurde nicht festge-
stellt. Ebenso konnte Olivin weder als Relikt des urspriinglichen Mineralbestan-
des noch als alpine Bildung erkannt werden. In stark vertalkten Serpentiniten tritt
untergeordnet Titanit auf. In talkfreien, antigoritreichen Serpentiniten sind sehr
selten geringe Mengen von Brucit nachweisbar.

Der Erzgehalt der Serpentinite ist relativ hoch (bis 15%). An oxidischen
und sulfidischen Erzmineralien wurden bestimmt: Magnetit, Hamatit, IImenit,
Pyrit, Pentlandit, Kupferkies sowie braune Chromspinelle mit Magnetitrand. Die
Erzkoérner sind hiufig von Chlorit umgeben.
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Grossere sulfidische Vererzungen sind an den folgenden Lokalitdten zu
beobachten: Ils Lejins (781.350/144.000), Sattel westlich Furtschellas (781.420/
142.780, bis 1 cm grosse Pyritwiirfel), nordlich Furtschellas (781.750/143.220),
westlich Margun Surlej (782.000/145.900, Pyritwiirfel und Pyritadern). Am Gria-
letsch-Grat (z.B. bei 780.500/143.120) tritt Pyrit mit Kupferkies in Kliiften auf,
zusammen mit Kalzit, Chlorit und Periklin. Der Kupfergehalt ist durch Malachit-
iiberziige angezeigt.

Bei den braunen Spinellen (Chrom-Aluminium-Eisenspinell) mit opakem
Magnetitrand handelt es sich um Relikte des urspriinglichen, peridotitischen Mi-
neralbestandes. Der Magnetitrand ist Ausdruck der alpinen Uberprigung.

Harnische, Adern

Auf den Rutschharnischfldchen kristallisierte gewohnlich eine erzfreie, feine,
gelblichgriinliche Chrysotilschicht. Die Harnischflichen zeigen keine einheitliche
Orientierung. Chrysotil tritt aber auch in jungen Adern auf, wo er faserig dicht
oder feinfaserig (Asbest) ausgebildet ist. Vereinzelt durchziehen dm-breite Adern
aus Chrysotilasbest die Serpentinite (bei Prugnieu, 780.400/145.000; Ils Homins,
780.700/144.350; Curtinella, 782.170/144.920).

Neben den Chrysotiladern ist auch Kluftantigorit zu beobachten. Diese
Kluftfiillungen sind élter als die Chrysotiladern. Eine spezielle Ausbildung von
Kluftantigorit in Rosettenform ist bei Ils Lejins (781.350/144.040) und Ils Ho-
mins (780.700/144.300) zu beobachten.

Die Grosse der Serpentinitbruchstiicke in den Schutthalden unterhalb der
Aufschliisse gibt Auskunft iiber die Dichte der Rutschharnische und Adern im
anstehenden Fels.

Nephrit

STAUB (1915b) beschreibt anstehendes Nephritmaterial am Kontakt zum
iiberschobenen Corvatsch-Kristallin beim Furtschellas-Sattel. KUNDIG (1982)
bestitigt diese Diagnose nicht, beschreibt jedoch Nephritfunde im Blockschutt
des Grialetsch-Furtschellas-Grates (780.500/143.160, 781.220/142.760). Es han-
delt sich dabei um zdhe, scharfkantig brechende Aggregate aus Aktinolith—
Tremolit. Siidlich Curtinella (781.760/144.140) ist sehr feinkdrniger Nephrit mit
Fuchsit-Blittchen zu beobachten.

Sex Ophikarbonat

Bei den als Ophikarbonate kartierten Gesteinen handelt es sich um stark
karbonatisch durchaderte Serpentinite oder um brekzienartige Gesteine.

Die stark durchaderten Ophikarbonate enthalten neben Kalzit untergeordnet
auch Dolomit. Die Méchtigkeit der Adern variiert zwischen 0,5 mm und 3 cm.
Daneben sind Karbonate auch dispers im Gestein verteilt.
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Die brekziosen Gesteine sind ausschliesslich ophikalzitisch. Die Komponen-
ten sind eckig und nicht sortiert. Die karbonatischen Bereiche sind griinlich-weiss
und verwittern bréunlich. In der kalzitischen Grundmasse ist die Neubildung von
Na-Tremolit zu beobachten (KUNDIG 1982).

Ser Rodingit

Rodingite wurden an zwei Lokalitédten kartiert: oberhalb Prugnieu (780.440/
144.950) und bei IIs Lejins (781.060/143.850).

Bei den Rodingiten von Prugnieu handelt es sich um mehrere Meter méchti-
ge Linsen von feinkdrnigem, hellem, Kalzit fithrendem Vesuvian-Grossular-
Diopsidfels, mit akzessorischem Epidot und Chlorit sowie opaken Mineralien.
Die feinkoérnige Grundmasse der Rodingite besteht aus Granat (Hydrogrossular),
Vesuvian und Chlorit und ist von verschiedenen Adergenerationen durchsetzt. In
der Reihenfolge ihrer Entstehung sind dies: rotlichbraune Hydrogrossularadern,
feinkornige Kalzitadern mit Tremolit, olivgriine Vesuvian-Diopsidadern, hellgrii-
ne Vesuvian-Grossularadern sowie Kalzitadern als jlingste Bildungen.

Die Rodingite bei Ils Lejins sind teilweise unter Sprengschutt der Skipiste
begraben. Die Kontakte zum Nebengestein sind nicht aufgeschlossen. Die hell-
gelblich bis flaschengriinen, dichten Gesteine sind stark durchadert und bestehen
aus Epidot, Albit (Periklin in Kliiften), Aktinolith, Titanit und Diopsid. Selten
tritt bis 5 mm grosser Skapolith in Kliiften auf.

(08 Griinschiefer i. Allg., Metapillowbrekzie, Metahyaloklastit

Die als Griinschiefer i. Allg. kartierten Gesteine werden als alpin iiberprégte,
basische Effusivgesteine interpretiert (STAUBLI 1982). Der effusive Charakter
dieser Gesteine ist durch Pillowstrukturen (Kissenlaven) und hyaloklastische La-
gen angezeigt. Die alpine Metamorphose und Deformation fiihrten zu einer fast
vollstdndigen Rekristallisation des préalpinen Mineralbestandes. Der neugebilde-
te, alpine Mineralbestand ist einheitlich. Die charakteristische Paragenese besteht
aus Albit, Chlorit, Epidot, Aktinolith und Quarz. Dazu kommen Serizit, Kalzit,
opake Minerale (Pyrit, Himatit, [lmenit) sowie akzessorisch Titanit und Apatit.
Kalzit tritt gesteinsbildend oder in jiingeren Adern auf.

Die Plagioklase sind iiberwiegend zu isometrischen, leicht geldngten Albit-
kornern rekristallisiert. Vereinzelt sind jedoch grossere, stark saussuritisierte und
serizitisierte, polysynthetisch verzwillingte Plagioklase zu erkennen. Diese kén-
nen als magmatische Phinokristalle interpretiert werden. In einer der nachfolgend
beschriebenen Ausbildungsarten der Griinschiefer sind Klinopyroxene zu beo-
bachten, welche ebenfalls Relikte des magmatischen Mineralbestandes darstellen.
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Aufgrund makroskopischer Merkmale konnen die Griinschiefer weiter un-
terteilt werden (STAUBLI 1982) in:

Metapillowbrekzie, Metahyaloklastit: In diesen sehr inhomogenen Griin-
schiefern lassen sich Pillowfragmente als dunkelgriine, variolenreiche, eckige
Komponenten ausmachen. Die Matrix ist geschiefert und chloritreich. Die Kom-
ponenten sind z.T. auch schlierig und geldngt. Mikroskopisch zeigen sich leuko-
xen-, chlorit- und albitreiche Zonen, dhnlich dem Material, das in den Pillowla-
ven zwischen den Pillows angetroffen wird.

Klinopyroxen fiihrender Griinschiefer: In diesen wenig geschieferten,
massigen Griinschiefern treten schwarzgriine, isometrische Klinopyroxene (bis
0,5mm) auf. Gut zu erkennen sind diese Klinopyroxenkristalle auf angewitterten
Schieferungsflachen. Diese Gesteine dhneln den intrusiven Diabasen am Grialetsch.
Sie werden als Lagerginge oder grossere Lavafliisse interpretiert. Randlich zei-
gen die Vorkommen dieses Typs Ubergiinge zu hyaloklastischer Ausbildung.

Metapillowlava: Deutliche Pillowstrukturen sind im Gebiet zwischen IIs Le-
jins (780.950/144.050), Ils Homins und Curtinella zu beobachten. Die alpine De-
formation fiihrte zu einer starken Pldttung der urspriinglich relativ isometrischen
Pillows in Richtung der Schieferung sowie zu einer Streckung in Richtung der
Streckungslineation. Die urspriinglich glasige Randpartie der Pillows bildet eine
3—7 cm méichtige Zone mit gelblichgriinen Variolen und einem flaschengriinen
Abschreckungsrand, bestehend aus Chlorit und Leukoxenschlieren mit Epidot
sowie albitreichen Zonen. Die urspriinglich runden, glasigen Variolen sind eben-
falls stark gepléttet und geléngt. IThre Zahl nimmt gegen aussen ab. Das urspriing-
liche Glas ist sehr feinkornig rekristallisiert zu Albit, Epidot und wenig Aktino-
lith. Zwischen den Pillows konnen hyaloklastische Bereiche und sehr variolenrei-
ches Material beobachtet werden.

Gebdnderter Griinschiefer, Griinschiefer i. Allg., Prasinit: Unter diesem Be-
griff werden die Griinschiefer, die nicht eindeutig einer der oben beschriebenen
Ausbildungsarten entsprechen, zusammengefasst. Die primaren Geflige sind stark
iiberpragt. Die in den gebdnderten Griinschiefern z.T. vorhandenen variolen-
reichen Lagen diirften auf stark geplittete Pillowstrukturen oder Hyaloklastite
zurlickgehen. Ein grosser Teil der Griinschiefer ist homogen, ohne erkennbare
Strukturen. Die Variation der griinlichen Farbtonung ist durch wechselnde Epi-
dot-, Chlorit- und Aktinolithgehalte bedingt. Adern und Linsen aus Kalzit, selte-
ner Albit, sind hdufig. Verbreitet sind auch bis 5 mm grosse Pyritwiirfel.
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Yo Metagabbro
op Diabas

Das Auftreten von Intrusivgesteinen der Platta-Decke ist innerhalb des
Kartenblattes auf das Gebiet zwischen Grialetsch und Furtschellas beschrankt.
Zusammen mit den Serpentiniten, in die sie eingedrungen sind, bilden sie die tek-
tonisch hochste Schuppe der Platta-Ophiolithe («Furtschellas-Grialetsch-Grat-
Schuppe»; KUNDIG 1982, STAUBLI 1982). Diese Schuppe unterscheidet sich von
den unterliegenden, stark deformierten Teilen der Platta-Ophiolithe durch das
praktisch vollstindige Fehlen einer penetrativen, alpintektonischen Uberprigung.
Der urspriingliche Mineralbestand ist, entsprechend dem Grad der alpinen Meta-
morphose, statisch als griinschieferfazielle Paragenese rekristallisiert. Wegen der
fehlenden Deformation ist das magmatische Gefiige mehrheitlich noch erkennbar.

Die Figur 1 zeigt den verfalteten Kontakt zwischen den mylonitischen
Griinschiefern und Metasedimenten der Sella-Teildecke und der Platta-Decke und
den wenig deformierten Serpentiniten und Diabasintrusionen der obersten
Schuppe der Platta-Ophiolithe.

GRIALETSCH ~

N

Fig. 1: Ansicht der Grialetsch-Westwand (780.500/143.140). Verfalteter Kontakt zwischen
mylonitischen Griinschiefern und Metasedimenten der obersten, schwach deformierten Platta-
Decke, bestehend aus Serpentinit, der von Diabasgéngen durchschlagen wird; BS: Kalkschie-
fer, D: Diabas, GS: Griinschiefer, KS: Kieselschiefer, S: Serpentinit. Unten links: Sedimente der
Sella-Teildecke; DO: Dolomit, KM: Kalkmarmor (aus STAUBLI 1982 und KUNDIG 1982).
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Die porphyrischen Diabase enthalten idiomorphe Plagioklaskristalle (2,5 x
5 mm) als frithe Phianokristalle. Die makroskopisch gut erkennbaren Kristalle zei-
gen mikroskopisch eine starke Saussuritisierung mit Bildung von Epidot und
Kalzit. Die Saussuritisierung der xeno- bis hypidiomorphen Plagioklase der
Metagabbros ist dagegen weniger ausgepragt.

Die Klinopyroxene (Augit) wurden von magmatisch gebildeter brauner
Hornblende durchwachsen und verdrdangt und von alpin gebildetem Aktinolith
ummantelt. Die Pyroxenrelikte sind von Titanit, Leukoxen und Ilmenit durch-
setzt. Entlang von Spaltrissen bildete sich Chlorit. In sehr grossen Pyroxenen
konnen Orthopyroxenlamellen (Diallag) beobachtet werden. Einige Gabbros und
Diabase enthalten als sekundire Bildung (DESMURS et al. 2001) griinen bis rot-
lichgrauen Biotit in kleinen Pléttchen (bis 0,5 mm).

Die Diabase konnen in zwei Varietiten gegliedert werden:

—  Feinkdrnige, gleichkérnige Diabase treten in schmalen, bis 50 cm méchtigen
Gingen oder als Randfazies von grosseren Diabasmassen auf. Die dichten,
dunkelgriinen Gesteine sind leicht geschiefert. Im Diinnschliff ist ein leicht
fluidales bis massig richtungslose Gefiige zu erkennen. Im Ubergang zu
groberporphyrischen Diabasen treten feine Plagioklasleisten auf. Phéano-
kristalle sind makroskopisch keine zu erkennen.

Modalbestand: Plagioklas 40—-50 %, Epidot-Klinozoisit 20—25 %, Amphibol 10-15 %,
Klinopyroxen 5—-20 %, Chlorit 7—10 %, Ti-Phasen 5 %.

—  Die grobporphyrischen Diabase enthalten bis 1 cm lange, ungeregelte, teil-
weise fluidal angeordnete, griinliche Plagioklaskristalle in einer feinkorni-
gen Grundmasse. Pyroxene sind nur selten makroskopisch erkennbar.

Modalbestand der Grundmasse: Epidot 30 %, Amphibol 15-20 %, Chlorit 10—15 %, Augit
10-20 %, Ti-Phasen 7—10 %.

Die mittel- bis grobkérnigen Metagabbros sind dunkelgriin-weissgelblich
gefleckt. Die Textur ist meistens schiefrig bis flaserig, selten massig. Makrosko-
pisch sind dunkle, bis 8 mm grosse Pyroxene und Amphibole und hypidiomorphe
Plagioklase erkennbar.

Modalbestand: Plagioklas 35-40 %, Amphibol 30-35 %, Epidot-Klinozoisit 15-20 %,
Chlorit 5-7 %, Augit 3—10 %, Ti-Phasen 4—7 %, Kalzit 1-3 %.

Kontaktverhdltnisse, Geochemie, Abfolge der Intrusiva und Altersdaten

KUNDIG (1982) und STAUBLI (1982) zeigten, dass zuerst die Metagabbros in
das ultrabasische Rahmengestein intrudiert sind. Diese wurden ihrerseits von den
jiingeren, max. 50 cm breiten, feinkérnigen Diabasgéngen durchschlagen, die mit
feinen, cm-breiten Apophysen in die Metagabbros eingedrungen sind und Xeno-
lithe von Gabbro aufweisen. Die grobporhyrischen, bis 5m méchtigen Diabas-
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génge besitzen einen feinkérnig—mikroporpyrischen Reaktionssaum, der belegt,
dass sie jlinger als die umgebenden Serpentinite sind. Mehrfachintrusionen von
Diabas in Diabas sind haufig.

Die Orientierung der gangartigen Intrusionen ist sehr unregelméssig und
entspricht keineswegs einem einheitlich ausgerichteten, parallelen Gangschwarm
(«sheeted dyke complex»).

Chemische Gesamtgesteinsanalysen der Griinschiefer, Diabase und Gabbros
ergaben eine nahe Verwandtschaft mit rezenten Tholeiiten des Ozeanbodens
(STAUBLI 1982).

Die Chemie und Petrographie der basischen Gesteine der Platta-Decke
ist im Detail in DESMURS et al. (2002) beschrieben. SCHALTEGGER et al. (2002)
datierten Gabbros und ein Albititbruchstiick aus einer Pillowbrekzie aus der Un-
teren Serpentinit-Einheit im Oberhalbstein (U/Pb-Alter an Zirkon). Die Alter
gruppieren sich um 161 + 1 Ma (Dogger/Malm-Grenze).

UNTEROSTALPIN

Das Unterostalpin gliedert sich in das préalpine, variskisch gepriagte Kristal-
lin (Grundgebirge, «basement») und dessen postvariskische, mesozoische Sedi-
mentbedeckung (Deckgebirge).

Die Abgrenzungen der unterostalpinen Decken im Bernina-Gebirge sind
durch die mesozoischen Sedimente, die die Grundgebirgskorper der einzelnen
tektonischen Elemente voneinander trennen, definiert. Die méchtigsten Vorkom-
men von mesozoischen Sedimenten innerhalb des Kartenblattes finden sich in der
Fex-Schuppenzone und in deren siidlicher Fortsetzung, der Tremoggia-Mulde.
Die als Synklinale ausgebildete Tremoggia-Mulde trennt das Kristallin der
Margna-Decke vom Kristallin der Bernina-Decke s. 1.

Das unterostalpine Kristallin besteht aus

—  altkristallinen Schiefern und Gneisen (praalpin und alpin {iberprigt) und
—  spit- und postvariskischen, magmatischen Gesteinen (nur alpin {iberpragt).

Die altkristallinen Gneise und Schiefer bilden die Rahmengesteine der spét-
und postvariskischen Intrusivgesteine. Sie zeigen, neben der alpinen Uberpri-
gung, eine praalpine Deformation und Metamorphose. Die spit- und postvariski-
schen Intrusivgesteine sind, analog zu den oberpenninischen Ophiolithgesteinen
und zur mesozoischen Sedimentbedeckung, ausschliesslich alpin iiberprigt. Eine
stratigraphische Zwischenstellung zwischen Kristallin und Sedimentbedeckung
nehmen postvariskische, rhyolithische Gesteine ein.
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KRISTALLIN DER MARGNA-DECKE

Das Kristallin der Margna-Decke ldsst sich in vier lithologische Einheiten
gliedern (SPILLMANN 1993, SPILLMANN & BUCHI 1993):

—  Maloja-Formation (Altkristallin, praalpin metamorph)

—  Fedoz-Formation (Altkristallin, prdalpin metamorph, granulitisch)
—  Orthogneise (Fora- und Maloja-Gnesis, spatvariskische Intrusiva)
—  Fedoz-Metagabbro (postvariskische Intrusiva, granulitisch)

Eine Ubersicht iiber die in der Literatur verwendete Nomenklatur und Glie-
derung des Kristallins der Margna-Decke ist in SPILLMANN (1993) tabellarisch
dargestellt. Die hier verwendete Gliederung lehnt sich an die Arbeiten von
CORNELIUS (1912) und STAUB (1914, 1915b, 1917b) an. Die von STAUB (1946)
in der Legende zu seiner Bernina-Karte verwendete Gliederung konnte lediglich
teilweise nachvollzogen werden.

Die Hauptschieferung in den altkristallinen Schiefern ist alpinen Alters, da
sie mit der Schieferung in der mesozoischen Sedimentbedeckung identisch ist.
Durch diese homogene, penetrative, alpine Verschieferung und Mylonitisierung
der Margna-Decke ist die Definition der altkristallinen Lithologie erschwert. Die
Spuren einer prialpinen Uberprigung des Altkristallins sind nur reliktisch vor-
handen. Die Intrusivkontakte zwischen den spétvariskischen Intrusiva und den
altkristallinen Einheiten sind durch die alpine Schieferung weitgehend iiberpragt
und parallelisiert worden. Urspriingliche Diskordanzen sind daher nur selten zu
beobachten. Die Abgrenzung der Metasedimente der altkristallinen Maloja-
Formation von den untertriadischen Schiefern an der Basis der mesozoischen
Sedimentbedeckung ist wegen der starken alpinen Schieferung nicht exakt defi-
nierbar. In der stark verschuppten Fex-Schuppenzone wurden deshalb die detriti-
sche Basis der Sedimentbedeckung und die obersten Teile des Margna-Kristallins
zusammengefasst als «Schiefer der Fex-Schuppenzone» auskartiert.

Gegen Osten diinnt die Margna-Decke sehr stark aus. Ostlich der Valle di
Scerscen ist das Altkristallin dieser Decke nur noch wenig méchtig und intensiv
und mehrphasig deformiert. Es wird in diesem Bereich der Margna-Decke als
Maloja-Formation bezeichnet. Eine klare Abgrenzung der altkristallinen Fedoz-
Formation von den Orthogneisen oder vom Fedoz-Metagabbro ist aber nicht im-
mer moglich.

ALTKRISTALLIN

Eine Unterscheidung der altkristallinen Gesteine der Maloja- und Fedoz-
Formation («Maloja-Serie» und «Fedoz-Serie» von SPILLMANN 1993) ist am iso-
lierten Handstiick nur bedingt moglich. Die Kartierung erfordert die Beurteilung
eines grosseren Gesteinsverbandes.
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Py Maloja-Formation

Die Aufschliisse der Maloja-Formation in der mittleren Val Fex und am
Grat zwischen Piz Led und Muott’Ota gehdren zur Maloja-Teildecke, der hohe-
ren der beiden Teildecken der Margna-Decke (vgl. tekt. Ubersichtskértchen, Ma-
loja-Kristallin), wahrend die Schiefer in der hintersten Val Fex und in der Val
Malenco der tieferen Fora-Teildecke (Fora-Kristallin) zugerechnet werden.

Die Schiefer der Maloja-Formation umfassen gebénderte, braungrau-rostig
anwitternde, hdufig flaserige Chlorit-Glimmerschiefer und Granat-Chlorit-Glim-
merschiefer (Fig.2a). Neben diesen Metapeliten treten basische und untergeord-
net karbonatische Lagen auf.

Bei den basischen Gesteinen handelt es sich um massige, boudinierte Gra-
natamphibolit-Kdrper oder um bénderungskonkordante Lagen von Epidotamphi-
bolit, die kontinuierlich iiber epidot- und amphibolhaltige Glimmerschiefer in die
metapelitischen Glimmerschiefer iibergehen.

Bei den karbonatischen Lagen handelt es sich um geringméchtige (0,2—
1 m), grobkdrnige Kalzitmarmore. Seltener treten in der Maloja-Formation auch
Epidotfelse oder Kalksilikatfelse auf.

Sehr untergeordnet finden sich zudem leukokrate, quarz- und feldspatreiche,
metapegmatitische Lagen, die konkordant in die Schiefer eingeschaltet sind (Pass
dal Tremoggia, Piz Led, Muott’ Ota).

Die Metasedimente der Maloja-Formation sind alpin penetrativ verschiefert
und mylonitisiert. Die alpine Schieferung ist in der Regel parallel zur sedimenté-
ren Binderung orientiert. Die Achsenebenen der isoklinal verfalteten Quarz-
schlieren verlaufen parallel zur alpinen Schieferung, die als Achsenebenenschie-
ferung ausgebildet ist. In der Schieferung ist z.T. ein Streckungslinear ausgebil-
det. Spitere Deformationen fiihrten zu einer Verfaltung und Krenulation dieser
Schieferung. Abgesehen von der metasedimentdren Bénderung sind préalpine
Strukturen nur sehr selten. Zuweilen konnen doppelt isoklinal verfaltete Quarz-
schlieren beobachtet werden, deren erste Verfaltung als prdalpin betrachtet wird.

Die metapelitischen Schiefer, welche die Hauptmasse der Maloja-Formation
ausmachen, zeigen einen beinahe ausschliesslich alpinen Mineralbestand: Granat,
Chlorit, Phengit, Quarz, teilweise Biotit und selten Stilpnomelan. Akzessorisch
tritt Albit, Epidot, Titanit, [lmenit und Rutil auf. Die Schieferung wird gebildet
von Chlorit und Phengit, der z. T. mit Biotit verwachsen ist. Untergeordnet treten
postkinematisch gebildete Chlorit- und Phengitleisten auf, die quer zur Schiefe-
rung gewachsen sind. Der modale Glimmergehalt in den Schiefern der Maloja-
Formation betrdgt 40—50 %. Die alpin gebildeten Granate sind idiomorph, fein-
kornig (0,1—0,5 mm) und in parallel zur Schieferung orientierten Bahnen konzen-
triert (Fig. 2a). Haufig ist eine postkinematische Zersetzung der alpin gebildeten
Granate zu beobachten (Fig. 2b).
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Vom préaalpinen Mineralbestand sind in den Metapeliten der Maloja-Forma-
tion nur vereinzelt grobkérnige (0,5—1,5mm), xenomorphe Granate erhalten.
Diese Granatklasten sind prékinematisch beziiglich der alpinen Hauptschieferung.

Fig. 2: Alpine Metamorphose der altkristallinen Metapelite in der Maloja-Formation (nach SPILL-
MANN 1989): a) Feinkdrnige, idiomorphe Granate in der alpinen Schieferung. b) Postkinematische
Zersetzung eines alpinen Granates. Chl: Chlorit, Gra: Granat, HGI: Hellglimmer, Qz: Quarz.
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Amphibolite

Besser erhalten ist der prialpine Mineralbestand in den boudinierten massi-
gen Amphibolitkorpern. Die Paragenese Granat, Hornblende und Plagioklas be-
legt Metamorphosebedingungen der Amphibolitfazies, ein Metamorphosegrad,
der bei der alpinen Metamorphose der Margna-Decke nicht erreicht wurde. Die
alpine Uberpriigung des prialpinen Mineralbestandes fiihrte in den Metabasika
zur Zersetzung der Granate zu Aggregaten von Albit, Klinozoisit und Chlorit. Die
préalpinen Hornblenden zeigen regionalmetamorphe, aktinolithische Anwachs-
rander (GAUTSCHI 1980, GUNTLI 1987). GUNTLI & LINIGER (1989) beschreiben
die Variation des Chemismus der alpin gebildeten Amphibole in der vorderen Val
Fedoz. Die mit der alpinen Hauptschieferung gebildeten, zonierten, blaugriinen
Amphibole zeigen einen barroisitischen Chemismus im Kern, der gegen den
Rand zunehmend aktinolithisch wird. Die Glaukophankomponente in den alpin
gebildeten Amphibolen ist ein Hinweis auf eine eher druckbetonte, kretazische
Regionalmetamorphose. Typischerweise sind die alpin nicht umgewandelten
Granatamphibolite als massige, boudinierte Korper erhalten, wéihrend die Epidot-
amphibolite und Griinschiefer gebéndert sind und kontinuierliche Uberginge zu
den metapelitischen Bereichen zeigen. Kartographisch ausgeschieden wurden nur
die massigen Granatamphibolite.

Typischer Modalbestand eines massigen Granatamphibolits: Amphibol 50—55 %, Granat
15 %, Epidot 10 %, Chlorit 10 %, Titanit 5 %, Albit-Oligoklas 5 %, llmenit akz.

Marmore, selten Kalksilikatfelse

Bei den Marmorlagen der Maloja-Formation handelt es sich in der Regel um
reine, grobkornige Kalzitmarmore, die z.T. randlich einen griinen Aktinolithsaum
aufweisen. Relikte praalpiner Paragenesen in Marmoren und Kalksilikatfelsen der
Maloja-Formation wurden einzig an der Bochetta delle Forbici beschrieben
(HERMANN 1991, MUNTENER 1991). Diese entsprechen den Metakarbonaten der
Fedoz-Formation (siehe unten).

Metapegmatitische Lagen

Diese sehr leukokraten Gesteine bilden konkordante Lagen (0,5—2 m) in den
gebinderten Schiefern der Maloja-Formation. Die Ausbildung ist massig, ent-
sprechend dem geringen Phengitgehalt (10—15%). Der Phengit bildet eine
schwach ausgeprégte Schieferung ab. Die grobkornigen, xenomorphen Kalifeld-
spite (ca. 20 %) sind perthitisch entmischt. Die ebenfalls grobkérnigen Albit-
kristalle (ca. 20 %) sind polysynthetisch verzwillingt, wobei die Zwillingslamel-
len stark verbogen sind. Quarz (ca. 45 %) ist dynamisch rekristallisiert. Akzesso-
risch treten Epidot, Granat und Turmalin auf.

Eine auffillige, sehr turmalin- und muskovitreiche, metapegmatitische Lage
tritt im Sattel siidlich des Pkt. 2458 m am Grat der Muott’Ota auf (778.600/
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140.875). Die kurzprismatischen (bis 2 cm), schwarzen Turmaline sind idiomorph
mit gut ausgebildeten Endflichen. Daneben treten verformte, grobe Muskovit-
blétter auf. Die massige, grobkdrnige Matrix ist quarz- und feldspatreich. LAREI-
DA (1981) beschreibt ausserdem andalusithaltige Pegmatite in der Val Fedoz.

Bei diesen metapegmatitischen Lagen handelt es sich vermutlich um pegma-
titische Génge préalpinen Alters, die durch die alpine oder bereits durch préalpine
Deformationen mit der Bénderung der Maloja-Formation parallelisiert wurden.
Nur vereinzelt sind noch urspriingliche Diskordanzen erkennbar.

Tektonische Brekzie («Ur-Brekziey)

Die eindriicklichsten Aufschliisse von «Ur-Brekzie» im Gebiet des Atlas-
blattes sind siidlich der Forcella d’Entova (786.150/134.100) zu beobachten. Die
Typlokalitdt dieser am Kontakt zwischen der Margna-Decke und dem Malenco-
Serpentinit auftretenden «tektonischen Brekzie» liegt am Pass d’Ur (797.140/
131.550, ausserhalb des Atlasblattes) und wurde von GERBER (1966), PFEIFER
(1972), SIDLER (1990) und SIDLER & BENNING (1992) beschrieben.

Die Matrix dieser «Ur-Brekzie» ist eine an Chlorit und Titanit/Rutil reiche
Varietdt der Maloja-Formation. In diese Matrix sind gelédngte, cm bis dm grosse
Knollen eingebettet. Diese stellen metasomatisch umgewandelte Relikte von ultra-
basischen (Talk-Aktinolithfelse), basischen (talkhaltige Amphibolite) oder sauren
(titanitreiche Chlorit-Glimmerschiefer) Gesteinen dar. Typisch fiir die «Ur-
Brekzie» ist eine intensive Albitblastese.

Gemiss SIDLER & BENNING (1992) dokumentiert die «Ur-Brekzie» eine
mehrphasige tektonische Aktivitdt mit gleichzeitiger Metasomatose am Margna/
Malenco-Kontakt (vgl. Kapitel zur Tektonik und TROMMSDORFF et al. 1993).

MONTRASIO et al. (2004) stellen einen Teil der Aufschliisse der «Ur-
Brekzie» zum Malenco-Serpentinit (z.B. an der Forcella d’Entova) und sehen in
diesen Vorkommen einen Beleg fiir einen prialpinen Kontakt zwischen Mantel-
gesteinen und unterostalpiner Kruste am dussersten Kontinentalrand der adriati-
schen Platte.

Albitblastese

Typisch fiir die Maloja-Formation ist eine ausgeprégte, postkinematische
Albitblastese. Die Albitblastese ist in der Fora-Teildecke generell und in Kon-
taktndhe zum Liegenden Malenco-Serpentinit speziell stark ausgeprégt. In Kon-
taktndhe zum Serpentinit ist zudem ein verstirktes Wachstum von Chloritleisten
quer zur Schieferung zu beobachten. Albitblastese und Chloritwachstum kénnen
mit einem metasomatischen Austausch zwischen dem ultrabasischen Malenco-
Serpentinit und den sauren Schiefern der Margna-Decke in Zusammenhang ge-
bracht werden.
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Gy Fedoz-Formation

Die Fedoz-Formation wurde von STAUB (1917a), aufgrund von Untersu-
chungen in der Val Fedoz, erstmals beschrieben und dokumentiert. In spédteren
Arbeiten (z.B. STAUB 1921) verwendete er die Ausdriicke «Fedoz-Valpelline-
Serie» oder gar «Valpelline-Serie», um auf die lithologische Ahnlichkeit des
Margna-Kristallins mit dem Kristallin der Dent-Blanche-Decke der Westalpen
hinzuweisen.

Die grossten Aufschliisse der Fedoz-Formation finden sich in der hinteren
Val Fedoz und in der SE- und S-Wand des Piz Fora. Im Kern der frontalen Um-
biegung der Fora-Teildecke verfingert sich die Fedoz-Formation mit dem Fedoz-
Metagabbro (vgl. Profile 1-3, Tafelbeilage). Gegen Osten nimmt die Méchtigkeit
der Fedoz-Formation ab. Wie die Profile zeigen, bilden die Gesteine der Fedoz-
Formation die internen Bereiche der Fora-Teildecke. Sie quert das Fextal bei der
Plaun Vadret und streicht dann iiber die Steilstufe der Curunellas in den mittleren
Teil der SW-Wand der Tremoggia-Gruppe, um schliesslich in den Schiefern der
Maloja-Formation auszukeilen.

Bei den Gesteinen der Fedoz-Formation handelt es sich um braunrot-rostig
anwitternde, meist feinkdrnige, massige Béandergneise und Schiefer. Die Bénde-
rung variiert im Bereich von 0,1—1 m. Darin sind zahlreiche, 0,1—-10 m méchtige,
grobkornige Kalzitmarmore, Kalksilikatfelse und Epidotfelse eingeschaltet. Lo-
kal (v.a. in der Tremoggia-Gruppe) treten zahlreiche metapegmatitische, quarz-
und feldspatreiche Lagen auf. Eine postkinematische Albitblastese ist nur selten
Zu beobachten.

Der Glimmergehalt der Gneise der Fedoz-Formation ist mit 10—-25 % ver-
gleichsweise tief, was zu einer massigen Ausbildung der Béndergneise fiihrte.
Dies steht im Gegensatz zu den flaserigen, glimmerreichen Schiefern der Maloja-
Formation. Typisch fiir die Bandergneise der Fedoz-Formation ist das gehdufte
Auftreten von grobkornigen, 0,5—1,5cm grossen Granaten (Modalbestand 20—
30 %, Fig.3a), die prakinematisch gebildete, xenomorphe Klasten darstellen. Die
aufgrund des geringen Glimmergehaltes wenig ausgepragte Schieferung wird
durch feine Biotit-, Chlorit- und Phengitpldttchen markiert, welche die grobkor-
nigen Granatklasten umfliessen. Im Weiteren kristallisierten in der Schieferung
feinkornige Epidot- und Albitkérner. Untergeordnet tritt Kalifeldspat auf. Quarz
ist dynamisch rekristallisiert und bildet parallel zur Schieferung gelédngte Aggre-
gate. Diese bilden die urspriinglich grobkdrnigen Quarzkristalle ab. Quarzein-
schliisse innerhalb der Granatklasten zeigen keine dynamische Rekristallisation
und sind, im Gegensatz zu den rekristallisierten Quarzen der Matrix, reich an na-
deligen Rutileinschliissen.

Granatgneise: Der geringe Gehalt an Glimmermineralien, die zudem vor-
wiegend alpin gebildet wurden, sowie der hohe Gehalt an Granat und dessen
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grobkornige Ausbildung sind Anzeichen, dass es sich bei den Ursprungsgesteinen
dieser Granatgneise um granoblastische, ultrametamorphe Gesteine (Granofelse)
gehandelt hat. Die Rutilnadeln in den undeformierten Quarzeinschliissen der Gra-
natklasten weisen auf die Entmischung einer urspriinglich bei sehr hohen Tempe-
raturen im Quarz geldsten Ti-Komponente hin.
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Fig. 3: Alpine Metamorphose der altkristallinen Metapelite in der Fedoz-Formation (nach SPILL-

MANN 1989): a) Prialpiner, prakinematischer Granatklast und alpine Schieferung. b) Post-

kinematische Zersetzung eines prialpinen Granatklasten. Bio: Biotit, Chl: Chlorit, Ep: Epidot,
Gra: Granat, HGI: Hellglimmer, Qz: Quarz.



Fig. 4: Granoblastisches Geflige in den Granatgneisen der Fedoz-Formation (779.180/133.715);
Kalifeldspat fithrender Granat-Plagioklas-Quarzfels. Gra: Granat, P1: Plagioklas, Q: Quarz.

Neben der synkinematischen Zerstdrung des prialpinen Mineralbestandes
wihrend der Ausbildung der alpinen Schieferung ist in gewissen Bereichen der
Fedoz-Formation eine ausgepriigte postkinematische, statische Uberpriigung der
Granatklasten zu beobachten. Diese Rekristallisation bewirkte eine vollstdndige
Zersetzung der Granate zu ungeregelten Aggregaten, bestehend aus feinschuppi-
gen Chlorit-, Biotit- und Phengitleisten sowie opaken Mineralen (Fig. 3b).

Granulite: Sudlich der Furcela da Fedoz, in Kontaktndhe zum Fedoz-
Metagabbro, wurden in den Béndergneisen der Fedoz-Formation reliktische, gra-
noblastische Gefiige beobachtet (Fig.4). Die entsprechenden Gesteine zeigen
keine mylonitische, alpine Uberpriigung des Gefiiges, doch ist der prialpine Mi-
neralbestand durch statische Rekristallisation stark verédndert.

Makroskopisch sind in diesen massigen Gesteinen bis 1,5cm grosse, teil-
weise idiomorphe Granate, gelblichweisse Feldspite sowie klare, blduliche Quar-
ze zu erkennen. Der Bruch dieser harten Gesteine ist splittrig.

Mikroskopisch ist ein gleichkdrniges, granoblastisches Gefiige zu beobach-
ten, mit etwa gleich viel Granat, Plagioklas und Quarz. Die almandinreichen
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Granate sind mindestens hilftig bis vollstdndig in ungeregelte Aggregate aus fei-
nen Chlorit-, Biotit- und Phengitplattchen umgewandelt. Die Plagioklase sind
stark saussuritisiert und serizitisiert. Z.T. ist schwach eine polysynthetische
Verzwillingung (Schachbrettalbit) zu erkennen. Die Quarzkristalle zeigen eine
stark unduldse Ausloschung. An Kornkontakten zu benachbarten Quarzkristallen
ist die Bildung von Subkdrnern (Mortelquarz) zu beobachten. Daneben finden
sich aber auch stark gebuchtete, amdboide Korngrenzen, die auf eine dynamische
Rekristallisation hinweisen. Die Quarzkristalle sind Teil des préalpinen Mineral-
bestandes, also nicht alpin rekristallisiert. Das zeigt sich auch in den zahlreichen,
eingeschlossenen Rutilnadeln, die fiir die makroskopisch erkennbare Blaufarbung
(Blauquarz) verantwortlich sind. Der Quarz zeigt zudem myrmekitische Ver-
wachsungen mit Plagioklas.

Kalifeldspat tritt nur untergeordnet auf. Akzessorisch sind Apatit, Zirkon,
Rutil und opake Phasen vertreten.

Das granoblastische Gefiige, die myrmekitischen Verwachsungen und die
Rutileinschliisse in den Quarzen sind Indizien fiir eine praalpine, sehr hochgradi-
ge, granulitfazielle Uberprigung der Bindergneise der Fedoz-Formation. Die
prialpinen Gefiige und Mineralparagenesen sind aber wegen der alpinen Uber-
priagung nur reliktisch erhalten. Préalpine Paragenesen mit Cordierit oder Pyro-
xen (Hypersthen) wurden in der Fedoz-Formation der Margna-Decke nicht nach-
gewiesen. Sehr selten, in alpin wenig deformierten Bereichen, treten sténgelige
Aggregate mit Muskovit, Paragonit, Quarz und Ilmenit auf (STAUB 1921, SCHU-
MACHER 1975, GUNTLI & LINIGER 1989), welche als Pseudomorphosen nach
Alumosilikaten oder Staurolith gedeutet werden konnen. BISSIG & HERMANN
(1999) fanden in einer Probe, die beim Dosso Calvo (siidlich der Furcela da Fe-
doz) aufgesammelt wurde, reliktischen Disthen in einer Matrix aus Paragonit.

In analogen Gesteinen der Malenco-Forno-Lizun-Decke umfasst der Mineral-
bestand der pelitischen Granulite Granat, Quarz, Biotit, Plagioklas, Disthen und
Ilmenit. Eine erste retrograde Uberprigung erfolgte bereits prialpin wihrend der
jurassischen Heraushebung der Unterkrusten- und Mantelgesteine und fiihrte zur
Bildung von Rutil, Staurolith, Chloritoid, Paragonit, Clinozoisit, Albit, Phengit,
Muskovit und Chlorit. Alpin bildeten sich nebst Clinozoisit, Albit, Phengit,
Muskovit und Chlorit noch Stilpnomelan, Titanit und Fe-Oxid (MUNTENER et al.
2000).

Marmore, Kalksilikatfelse

Im Gegensatz zu den relativ reinen, kalzitischen Marmoren der Maloja-
Formation waren die Metakarbonate der Fedoz-Formation urspriinglich nicht
rein kalzitisch, was zur Ausbildung von Ca-Mg-Al-Silikaten fiihrte. Verbreitet
sind diopsidhaltige Paragenesen. Die grobkornigen (0,2—0,7 mm), grauschwarzen
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Diopsidkristalle bilden zusammen mit grobkdrnigem Kalzit gelédngte Klasten, die
in eine alpin rekristallisierte Matrix aus Epidot-Klinozoisit oder Zoisit, Kalzit und
Plagioklas eingebettet sind. Weitere Mineralparagenesen, die auf hohe Metamor-
phosebedingungen hinweisen, sind in Form von Antigorit- und Chloritaggregaten
erhalten, die pseudomorph urspriinglich vorhandenen Olivin resp. Spinell abbil-
den. Ebenfalls typisch sind sehr dichte, harte, relativ reine Epidotfelslagen. Rosa-
rote Lagen enthalten Mn-reiche Epidote (Thulit).

Mineralien der Humitgruppe wurden u.a. in den méchtigen Marmorauf-
schliissen SSW des Piz Tremoggia (ca. 2850m) gefunden (BENETTI 1984,
BEDOGNE et al. 1993). Stark verbreitet sind Marmore mit kompakten, feinschup-
pigen Serpentinlagen. Der Antigoritgehalt stammt aus deformierten Antigorit-
pseudomorphosen nach Olivin. Nach BENETTI (1984) bestehen diese «Edelser-
pentinlagen» aus der Serpentinvarietit Lizardit. Im Weiteren werden bis 15 mm
grosse, idiomorphe Phlogopitblitter sowie Klinochlor beschrieben.

Neben diesen Mg-betonten Metakarbonaten enthalten die Marmore der Fe-
doz-Formation auch zahlreiche Al-haltige Kalksilikatmineralien. In den schon
erwihnten Aufschliissen am Piz Tremoggia (BENETTI 1984, BEDOGNE et al.
1993) sind viele Mineralien idiomorph in Kliiften kristallisiert. Die hier vorkom-
menden Mineralien umfassen u.a. Diopsid (prismatische Kristalle bis 12 mm),
Grossular (Rhombendodekaeder und Ikositetraeder, variable Farbung), Vesuvian
(prismatische Kristalle), Klinozoisit und Epidot (prismatische Kristalle, variable
Farbung), Apatit (bis 3 mm, idiomorph), Titanit, Hellglimmer, Tremolit, Pyrit,
selten Zinkblende und sehr selten Geikielit.

Interessante Kalksilikat- und Marmorblocke treten in den Morédnen des
Fedozgletschers in der hintersten Val Fedoz auf (BEDOGNE et al. 1995). LINIGER
& GUNTLI (1988) beschreiben kalzitisch-dolomitsche Marmore mit Tremolit,
Diopsid, Klinochlor, Muskovit, Phlogopit und Talk.

SPAT- BIS POSTVARISKISCHE INTRUSIVGESTEINE

Die Einstufung der Metaintrusiva im Kristallin der Margna-Decke als spét-
resp. postvariskisch ist nicht durch radiometrische Datierungen belegt. Die intru-
siven Beziehungen zum altkristallinen Rahmengestein sind durch die alpine De-
formation weitgehend verwischt worden. Die zeitliche Zuweisung beruht daher
allein auf dem Nachweis einer fehlenden variskischen Metamorphose sowie auf
der geochemischen und petrographischen Ahnlichkeit der spétvariskischen Or-
thogneise mit den Intrusivgesteinen der Bernina-Decke s.1. einerseits (GUNTLI
1987, SPILLMANN & BUCHI 1993) und der postvariskischen Metagabbros mit dem
Braccia-Gabbro der Malenco-Forno-Lizun-Decke anderseits (GAUTSCHI 1980,
BISSIG & HERMANN 1999).
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GOy Orthogneise (spatvariskisch)

Die Orthogneise der westlichen Margna-Decke werden auch als Maloja-
und Fora-Gneis bezeichnet, entsprechend ihrem Auftreten in der Maloja- resp.
Fora-Teildecke (LINIGER & GUNTLI 1988, SPILLMANN 1989). Die westliche
Margna-Decke besteht zu ca. 50 % aus diesen Gneisen (vgl. Tafelbeilage). Gegen
Osten keilen sie in der altkristallinen Maloja-Formation aus. Die stlichsten Auf-
schliisse von Orthogneis wurden nordlich des Lago Scarolda kartiert. Noch weiter
ostlich liegende, leukokrate, geringméchtige Gneislagen wurden bei der Kartie-
rung in die altkristalline Maloja-Formation integriert.

Am méchtigsten sind die Orthogneise der Margna-Decke in der Val Fedoz.
Gegen Osten nimmt die Méchtigkeit ab (vgl. Profile). Die Orthogneise stehen in
stratigraphischem Kontakt mit den Metasedimenten des mesozoischen Deckge-
birges (Fedoz-Mulde, Fex-Schuppenzone, Tremoggia-Mulde im Fextal) und bil-
den zusammen mit der altkristallinen Maloja-Formation die &ussere Hiille der
Margna-Teildecken.

Petrographisch handelt es sich bei den Orthogneisen um stark verschieferte
bis mylonitisierte Epidot-Chlorit-Phengitgneise, teilweise mit Biotit, selten mit
Stilpnomelan. Akzessorien sind Kalzit, Aktinolith, Pyrit, Titanit, Ilmenit, Rutil
und vereinzelt sehr feinkdrniger, idiomorpher Granat.

Die augigen Partien enthalten z.T. idiomorphe, bis 5 cm grosse, perthitische
Kalifeldspate. Neben den Kalifeldspatklasten sind keine magmatischen Relikte
erkennbar. Eine seltene Ausnahme bilden Allanite (Orthite) im Kern von grosse-
ren Epidotkdrnern. In stark deformierten, mylonitischen Zonen sind keine oder
nur sehr kleine Kalifeldspataugen, die sich aus zerbrochenen Kristallen ableiten,
erhalten. Quarz und Plagioklas (Albit—Oligoklas) sind alpin rekristallisiert. Die
Schieferung wird durch Phengit und wenig Chlorit gebildet. Die Chlorit- und
Phengitleisten sind z.T. quer zur alpinen Hauptschieferung gewachsen. In den
tektonisch tieferen Bereichen im Siidwesten tritt zusétzlich Biotit auf, verwach-
sen mit Chlorit und Phengit. Stilpnomelan tritt nur in den tektonisch hochsten
Orthogneisen der Margna-Decke auf. Zwischen dem Verschwinden von Stilpno-
melan und dem ersten Auftreten von Biotit in grosserer Tiefe liegt ein Bereich, in
dem Chlorit und Phengit auftreten.

Typisch fiir die Orthogneise sind makroskopisch gut sichtbare, griinliche
Phengitpléttchen auf den frischen Schieferungsflachen. In den meisten Féllen ist
auf den Schieferungsfldchen ein Streckungslinear zu erkennen. Sehr auffillige
Linearstrukturen (Sténgelgneise) sind auf dem Gipfel des Piz Fora zu beobachten.
Haufig ist die Schieferung durch spétere Deformationen krenuliert und verfaltet.
Eine eigentliche Krenulationsschieferung ist jedoch nur sehr selten ausgebildet.
Typisch sind im Weiteren diskrete, steilstehende Kinkbénder.
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In der Ostflanke des Piz Fora (2600 m) stehen die Orthogneise in direktem
Kontakt mit Granatamphiboliten der Maloja-Formation. Siidwestlich der Alpe
Fora (siidlich des Atlasblattes, 781.650/133.250) finden sich in den Orthogneisen
bis 10m lange, gestreckte Linsen aus massigem Granatamphibolit. Dies zeigt,
dass die Protolithe der Margna-Orthogneise das prialpin amphibolitfaziell iiber-
préagte, altkristalline Kristallin intrudiert haben. Ein weiterer Hinweis auf die ur-
spriinglich intrusiven Kontakte der Orthogneise ist eine nur sehr selten erkennba-
re, spitzwinklige Winkeldiskordanz zwischen den Orthogneisen und der Bénde-
rung des Altkristallins (hinterstes Fextal, 780.800/136.100).

Der Fora-Gneis ist nach LINIGER & GUNTLI (1988) leukokrater als der chlo-
ritreichere Maloja-Gneis. Gesamtgesteinsanalysen der Margna-Orthogneise erga-
ben einen granodioritischen bis granitischen Chemismus (GUNTLI 1987), wobei
der Fora-Gneis im Vergleich zum Maloja-Gneis stdrker differenziert ist (SiO,-
Gehalte bis 70 %). Beziiglich der Haupt- und Spurenelement-Zusammensetzung
entsprechen die Margna-Orthogneise den sauren Gliedern der kalkalkalischen
Magmatite im Kristallin der Bernina-Decke s. 1. (SPILLMANN & BUCHI 1993). Die
Augengneise zeigen eine makroskopische Ahnlichkeit mit dem porphyrischen
Musella-Granit, dem sauersten Glied der kalkalkalischen Magmatite der Bernina-
Intrusiva (MUNTENER 1991).

BISSIG (1997) und BISSIG & HERMANN (1999) beschreiben das lokale Auf-
treten einer praalpinen Schieferung. Diese wird mit jurassischer Extensionstekto-
nik in Verbindung gebracht.

Basische Einschliisse (nicht kartiert)

Basische Einschliisse treten als geringméchtige, stark geldngte Linsen in den
Gneisen auf. BISSIG & HERMANN (1999) unterscheiden zwei Typen von basischen
Einschliissen in den Margna-Gneisen:

—  Apatit und Titanit fithrende Epidot-Biotitamphibolite, mit einer Affinitit zu
alkalischen Magmatiten (GUNTLI 1987, BISSIG 1997, PUSCHNIG 1998). Z.T.
mit reliktischer, praalpiner Schieferung.

—  Porphyrische Biotit-Chloritamphibolite, mit einer Affinitdt zu tholeiitischen
Magmatiten (PUSCHNIG 1998). Ohne reliktische, praalpine Schieferung.

Ultramafische Einschliisse

Der Fora-Gneis ist reich an Ultramafititeinschliissen, hauptsiachlich im Ge-
biet zwischen Piz Led und Piz Fora. Es handelt sich dabei um gestreckte Korper
aus talk- und karbonatreichen Antigoritschiefern, die wirr durchadert sind. Die
Adern enthalten in der Regel Talk und Dolomit. Talk bildet zudem sehr feinkor-
nige, unregelmissige Aggregate. An den Kontakten zum umgebenden Fora-Gneis
bildete sich grobstdngeliger Aktinolith (Strahlstein) sowie Talk und Chlorit
(«blackwall»).
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Der Modalbestand der Serpentinite am Gipfel des Piz Fora umfasst: Antigorit 50 %, Talk
40 %, Dolomit 7 %, Magnetit 3 %.

Eine magmatische Beziechung zwischen diesen ultrabasischen Einschliissen
und den sauren Protolithen der Orthogneise ist wenig wahrscheinlich. Es handelt
sich eher um préalpine Einschuppungen von ultramafischem Material in das Kris-
tallin der Margna-Decke (SPILLMANN 1993). Die Vertalkung, die Karbonatadern,
sowie die «Blackwall-Bildungen» sind die Folge eines metasomatischen Austau-
sches zwischen den ultrabasischen Einschliissen und dem sauren Rahmengestein.

Gy, Fedoz-Metagabbro (postvariskisch)

Der Fedoz-Metagabbro bildet gemeinsam mit der Fedoz-Formation den
Kern der Fora-Teildecke. Die grossten Vorkommen von Fedoz-Metagabbro bau-
en die SW-Wand des Monte dell’Oro auf. Im Westen, in der frontalen Umbie-
gung der Fora-Teildecke, wird der Fedoz-Metagabbro von Fora-Gneis umhiillt.
Gegen Osten wird die Metagabbromasse geringméchtiger und ist mit der altkri-
stallinen Fedoz-Formation verfingert (vgl. Profile 1-3, Tafelbeilage). Dieser
Kontakt kann als alpin deformierter Intrusivkontakt interpretiert werden. Die Pro-
filkonstruktion ergibt eine spitzwinklige Diskordanz zwischen der Bénderung der
Fedoz-Formation und dem intrudierten Metagabbro. Diskordanzen im Auf-
schlussbereich beschreibt LINIGER (1987) in der hinteren Val Fedoz. Siidlich der
Furcela da Fedoz enthilt der Fedoz-Metagabbro zudem einen geldngten Xenolith
aus Gneis der Fedoz-Formation.

Der Kern der Maloja-Teildecke enthélt ebenfalls Fedoz-Metagabbro. Ent-
sprechende Aufschliisse befinden sich am Piz da la Margna, westlich des Atlas-
blattes (LINIGER & GUNTLI 1988). Ein Ausldufer des Fedoz-Metagabbros zieht
in der vorderen Val Fedoz vom Talgrund zum Grat der Muott’ Ota hinauf (vgl.
Profil 7, Tafelbeilage).

Die Hauptmasse des Fedoz-Metagabbros besteht aus flaserigen Chlorit-
Aktinolith-Klinozoisit/Epidot-Albitschiefern und -gneisen. Im Siidwestabhang des
Monte dell’Oro lassen sich zwei Varietdten unterscheiden (BISSIG 1997, BISSIG &
HERMANN 1999):

—  Graue bis rétlichbraun anwitternde, Klinozoisit fithrende Chlorit-Aktinolith-
gneise (Magnesio-Metagabbros)

—  Melanokrate, Titanit und Apatit fithrende Chloritamphibolite (Ferro-Meta-
gabbros)

Die Ferro-Metagabbros bilden Génge in den Magnesio-Metagabbros. Ver-
einzelt treten in den Metagabbros auch gangartige, Biotit, Muskovit, Aktinolith,
Chlorit und Epidot fiihrende Quarz-Albit-Gesteine auf. Diese werden als hoch
differenzierte, quarzdioritische Gesteine interpetiert (BISSIG & HERMANN 1999).
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Im Fedoz-Metagabbro sind praktisch keine primdrmagmatischen Mine-
ralbestinde und nur sehr selten praalpine Gefiige und Strukturen erhalten. Mei-
stens dominiert eine gut definierte alpine Schieferung, die zu einem fein- bis
grobplattigen Bruch des Gesteins fiihrt. Bei den dunklen Flasern handelt es sich
um nicht orientierte Amphibolaggregate, welche pseudomorph Pyroxen abbilden.
Die urspriingliche Plagioklasmatrix ist von Albit und Klinozoisit durchwachsen
(BISSIG & HERMANN 1999).

Die alpin metamorphe Paragenese umfasst Amphibol, Chlorit, Plagioklas
(Albit—Oligoklas), Epidot/Zoisit, Quarz und Ti-Phasen (Ilmenit, Titanit). Teil-
weise ist auch Biotit vorhanden. In melanokraten, Fe-reichen Lagen (Ferro-
Metagabbros) tritt zusdtzlich Granat auf (GAUTSCHI 1980). Der Chemismus der
Amphibole liegt zwischen Magnesio-Hornblende und Aktinolith (GAUTSCHI
1980, GUNTLI & LINIGER 1989). Unter dem Einfluss der Bergeller Kontaktmeta-
morphose bildeten sich in den siidostlichsten Aufschliissen um die regionalmeta-
morphen aktinolithischen Amphibole dunkelgriine, pargasitische Anwachsrénder
(GAUTSCHI 1980, SPILLMANN 1988, GUNTLI & LINIGER 1989). Das Auftreten von
anorthitreicherem Plagioklas (An > 17 %) neben Albit (Peristeritliicke) ist eben-
falls Ausdruck der Einwirkung der Bergeller Kontaktmetamorphose (RIKLIN
1977, GAUTSCHI 1980). GAUTSCHI (1980) und GUNTLI & LINIGER (1989) disku-
tieren anhand der Amphibolchemismen den Charakter der alpinen Metamorphose:
Die Glaukophankomponente in den regionalmetamorph gebildeten, aktinolithi-
schen Amphibolen sind ein Indiz fiir eine druckbetonte Regionalmetamorphose,
wihrend die pargasitischen Anwachsrénder typisch sind fiir die temperaturbeton-
te Kontaktmetamorphose. Die Zonierung der regionalmetamorphen Amphibole
(aktinolithische Zusammensetzungen am Rand) zeigt zudem, dass wihrend der
Metamorphose zunéchst das Druckmaximum erreicht wurde, dem bei beginnen-
der Entlastung das Temperaturmaximum der Regionalmetamorphose gefolgt ist
(GAuTscHI 1980, GUNTLI & LINIGER 1989, vgl. auch LINIGER 1992 und BENNING
& SIDLER 1992).

Der Fedoz-Metagabbro besitzt kein Aquivalent in den tektonisch héheren
unterostalpinen Decken (SPILLMANN & BUCHI 1993). Die Geochemie und Mine-
ralogie lasst auf einen tholeiitischen Charakter des Fedoz-Metagabbros schliessen
(GAuTscHr 1980). Im Gegensatz zu den basischen Gliedern der kalkalkalischen
Magmatite der Bernina-Decke s. 1. enthalten die Fedoz-Metagabbros nur sehr sel-
ten Amphibole und Biotit im primiren Mineralbestand.

Der Fedoz-Metagabbro der Margna-Decke édhnelt lithologisch und geoche-
misch dem Braccia-Gabbro, der in der oberpenninischen Malenco-Forno-Lizun-
Decke, am Monte Braccia, aufgeschlossen ist (SCHUMACHER 1975, BANGERTER
1978, GAUTSCHI 1980; vgl. tekt. Ubersichtskartchen und Kapitel zur Tektonik).
Der Braccia-Gabbro représentiert, zusammen mit Gesteinen, die der altkristallinen
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Fedoz-Formation der Margna-Decke entsprechen, ein Relikt der ostalpinen, gra-
nulitischen Unterkruste. Zusammen mit dem Malenco-Serpentinit ergibt sich ein
Abbild der Krusten/Mantel-Grenze (HERMANN et al. 1993, MUNTENER et al. 1993,
SPILLMANN 1993, TROMMSDORFF et al. 1993).

Die U/Pb-Datierung an Zirkonen des Braccia-Gabbros ergab ein Intrusions-
alter von 281=+19 Ma (frithes Perm). Der Zeitpunkt der Platznahme konnte mit-
tels der Datierung der an die Intrusion gebundenen, anatektischen Leukogranite,
die 278 £2,6 Ma ergab, bestitigt werden (HANSMANN et al. 2001).

Ultramafische Einschliisse

Ultramafititeinschliisse im Fedoz-Metagabbro der Margna-Decke wurden
nordwestlich des Monte dell’Oro (778.625/134.925) und 6stlich des Dosso Calvo
(stdlich des Atlasblattes, 780.275/133.575; SPILLMANN 1988) beobachtet. Es
handelt sich um geléngte, ca. 30—50 m lange, max. 5m maéchtige Linsen aus
magnetitreichem, talkigem Tremolit-Antigoritfels. Randlich dieser Einschliisse
sind hdufig Karbonatadern sowie vertalkte Zonen mit Aktinolithknollen (Strahl-
stein) zu beobachten.

Magnetitreiche Tremolitpseudomorphosen nach isometrischen bis kurzpris-
matischen (0,4—0,8 mm) Pyroxenen lassen vermuten, dass diese Gesteine durch
Kumulation entstandene, peridotitische oder pyroxenitische Lagen darstellen. In
Analogie zu den Ultramafititeinschliissen im Fora-Gneis (Piz Fora, Fuorcla Fex-
Fedoz) oder am Kontakt zwischen Fora-Gneis und Fedoz-Metagabbro (hintere
Val Fedoz, westlich des Fedozgletschers) kénnte es sich um tektonisch einge-
schupptes, ultrabasisches Mantelmaterial handeln.

KRISTALLIN DER BERNINA-DECKE S.L.
Kristallin der Sella-Teildecke

Das Kiristallin der Sella-Teildecke ist im Gebiet nordlich Furtschellas und
Grialetsch mit den Platta-Ophiolithen verschuppt (Profil 13, Tafelbeilage). Kri-
stallinschuppen in der Platta-Decke wurden im Oberhalbstein als kontinentale
Elemente interpretiert, welche wihrend der jurassischen Bruchtektonik vom Kon-
tinent abgeschert wurden («extensional allochthonsy; FROITZHEIM & MANATSCHAL
1996, MANATSCHAL & NIEVERGELT 1997). Diese Deutung ist moglicherweise auf
die Sella-Schuppen im Gebiet Furtschellas iibertragbar. Im nérdlichen und mittle-
ren Fextal liegt das Sella-Kristallin im Liegenden der Platta-Ophiolithe auf Meta-
sedimenten der Fex-Schuppenzone. Gegen Siidosten nimmt das Sella-Kristallin
an Michtigkeit zu und grenzt im Liegenden an die Metasedimente der Tremoggia-
Mulde. Von der hangenden Corvatsch-Teildecke ist sie durch die Metasedimente
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der Coaz-Mulde getrennt, die nordlich der Coazhiitte (Chamanna Coaz) des SAC
durchzieht. Die Metasedimente dieser Mulde lassen sich bis zum Bivacco Parra-
vicini verfolgen. Die Ostliche Fortsetzung dieses Deckentrenners findet sich am
Passo Marinelli, wo wenig deformierte Syenite und Diorite der Bernina-Decke
s.str. liber penetrativ verschieferten und mylonitisierten Sella-Granodiorit {iber-
schoben sind. Die weitere Fortsetzung dieses tektonischen Kontaktes gegen Os-
ten ist schlecht definiert: Der wenig deformierte Granodiorit der Sella-Teildecke
geht kontinuierlich in den lithologisch gleichen, aber praktisch massigen Grano-
diorit des Sasso Rosso iiber. Das Fehlen einer trennenden Sedimentzone und ein-
deutig als Deckentrenner identifizierbarer Mylonitzonen macht die Abgrenzung
des Kristallins der Sella-Teildecke gegen das Kristallin der iiberschobenen Ber-
nina-Decke s. str. im siidlichen Bernina-Gebirge schwierig. Die mehrphasige Ki-
nematik der kretazischen Deformationsphasen (vgl. Kapitel zur Tektonik), d. h.
die Uberprigung der westgerichteten Uberschiebungen durch ostgerichtete Ab-
schiebungen, erschwert die Abgrenzung noch zusétzlich.

Das Kristallin der Sella-Teildecke kann lithologisch wie folgt gegliedert
werden:

—  Altkristallin: - Marinelli-Formation

- Metaarkose und Orthogneise
—  Spétvariskische Intrusivgesteine: - Sella-Granodiorit

- Musella-Granit
—  Postvariskische Ganggesteine: - Metarhyolithe

- Basische Génge

ALTKRISTALLIN

Zum Altkristallin werden alle diejenigen Schiefer und Gneise gestellt, die
sich nicht aus spétvariskischen Intrusivgesteinen ableiten. Es handelt sich vor-
wiegend um gebdnderte Metasedimente. Die alpine Schieferung verlduft in der
Regel parallel zur Banderung. Dies gilt auch fiir die Intrusivkontakte der magma-
tischen Gesteine. Vereinzelt sind Relikte einer priaalpinen Metamorphose und De-
formation zu beobachten. Eine grossrdumige Diskordanz der altkristallinen Bén-
derung zum Sella-Granodiorit 1dsst sich im Fellaria-Gebiet feststellen (Profil 2,
Tafelbeilage).

Py Marinelli-Formation

Bei der Marinelli-Formation (benannt nach dem Rif. Marinelli, HERMANN &
MUNTENER 1992; «Casanna-Schiefer» bei STAUB 1946) handelt es sich um gebén-
derte (0,1-10 m), inhomogene Chlorit-Hellglimmerschiefer bis -phyllite (Fig. 5).
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Fig. 5: Gebdnderter, metasedimentirer Augengneis im Altkristallin der Sella-Teildecke im siidli-
chen Bernina-Massiv, nordlich des Lago di Gera (794.050/135.315; Bildbreite: ca. 60 cm).

Die vorwiegend pelitisch-psammitische Metasedimentserie mit vereinzelten
karbonathaltigen Lagen wittert hellgrau bis griinlich oder dunkel rostrot an. Sel-
tener sind helle, quarzitische Lagen oder dunkelgriine, amphibolreiche Lagen
eingeschaltet. Der z.T. erhebliche Graphitgehalt zeigt sich in Form schwarzer,
spiegeliger Schieferungsflachen.

Praalpine Mineralrelikte sind selten zu beobachten. Praalpine Granatklasten
(0,5-2mm) sind grosstenteils durch Albit-Chlorit-Hellglimmer-Klinozoisit-
aggregate ersetzt. Weitere Relikte des prdalpinen Mineralbestandes sind grossere
Hellglimmerpléttchen, die prékinematische Klasten darstellen, die heute als
«Glimmerfische» vorliegen. Seltener sind Biotit oder Amphibol als préalpine
Relikte erhalten geblieben.

Vereinzelt sind auch Spuren einer prialpinen tektonischen Uberprigung zu
beobachten, z.B. an verfalteten, kompetenten, quarz- und feldspatreichen Lagen
innerhalb inkompetenter, glimmerreicher Schichten. In den quarz- und feldspat-
reichen Lagen ist eine mitverfaltete, praalpine Schieferung zu erkennen, wéihrend
sich in den glimmerreichen Partien eine alpine Schieferung neu ausgebildet hat
(Fig. 6a). Ahnliche Schliisse lassen sich aus doppelt isoklinal verfalteten Karbo-
natlagen ziehen (Fig. 6b).
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Fig. 6: Alpine Uberprigung prialpiner Strukturen in der Marinelli-Formation (793.500/135.050):

a) Quarz- und feldspatreiche Lagen (Metaaplit) in inkompetenten Glimmerschiefern. b) Isoklina-

le Doppelfalte einer Karbonatlage in einer Glimmerschiefermatrix. Sy: praalpine Schieferung und
Bénderung, S;: alpine Schieferung, FAE: Achsenebene der préaalpinen Falte.

Grobkérniger Kalzitmarmor (Bocchetta di Caspoggio)

Die Marinelli-Formation ist teilweise leicht karbonathaltig. Die Karbonate
sind dabei meist diffus im Gestein verteilt oder bilden lediglich 1-2 cm méchtige,
kalzitische Lagen oder Schlieren (Fig. 6b). Einzig an der Bocchetta di Caspoggio
(791.100/134.650) wurde eine michtigere Kalzitmarmorlage auskartiert (HER-
MANN 1991, MUNTENER 1991). Die reliktische Paragenese Kalzit-Diopsid-Pla-
gioklas belegt eine prialpine, amphibolitfazielle Uberprigung der altkristallinen
Marinelli-Formation.

Gg Metaarkose, Orthogneise

Leukokrate, quarz- und feldspatreiche Gesteine bilden in der Marinelli-
Formation weit verbreitete, konkordante Einschaltungen. Im nordlichen Fextal
dominieren dieselben, d.h. das Kristallin besteht hier praktisch nur aus Meta-
arkosen und Orthogneisen. Die wenigen, geringméchtigen Lagen von Chlorit-
Serizitschiefern, die der Marinelli-Formation entsprechen, sind nicht mehr aus-
kartierbar. Es lassen sich zwei Haupttypen unterscheiden:

—  Leukokrate, massige, quarz- und feldspatreiche Gesteine, z.T. mit Augen-
textur, treten als ca. 10—30 m méchtige, banderungsparallele Lagen (Fella-
ria-Gebiet) oder als grossere Korper (am Zungenende der Vedretta di Scers-
cen inferiore) innerhalb der Marinelli-Formation auf. Neben Quarz, Albit
und Kalifeldspat enthalten diese Gesteine ausschliesslich Hellglimmer und
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z.T. etwas Kalzit. Die meist wenig ausgepragte Schieferung wird durch
feinschuppige Hellglimmerplittchen gebildet. Daneben existieren grossere,
prikinematisch gebildete Hellglimmerklasten, die als «Glimmerfische» in
die Schieferung rotiert sind.

Diese Gesteine konnen als Metaarkosen oder als altkristalline Orthogneise
interpretiert werden. HERMANN (1991) und MUNTENER (1991) beschreiben
im Gebiet der Vedretta di Scerscen inferiore stark deformierte Intrusiv-
kontakte zwischen Orthogneis einerseits und Schiefern der Marinelli-
Formation anderseits.

—  Neben den massigen Quarz-Feldspatlagen sind in der Marinelli-Formation
auch graue, gebdnderte Augengneise vorhanden. Die Augentextur wird
durch prikinematische Kalifeldspat- und Plagioklasklasten gebildet. Der
Durchmesser dieser stark geplatteten Klasten variiert zwischen 1 mm und
5cm. Die unregelmadssig verteilten Klasten schwimmen in einer gebander-
ten, quarz- und hellglimmerreichen Matrix, die reich an prékinematischen
Hellglimmerklasten ist. Diese Gesteine werden ebenfalls als altkristalline
Metaarkosen gedeutet.

Wihrend in der vorderen Val Fex eher der erste Typ vorherrscht, ist im
Fellaria-Gebiet besonders der zweite Typ verbreitet (vgl. SEGER 1971, WANNER
1971, KUNDIG 1982, STAUBLI 1982).

SPATVARISKISCHE INTRUSIVGESTEINE

Im Gegensatz zu den Intrusivgesteinen der Margna-Decke, die alpin voll-
staindig mylonitisiert wurden, existieren in den Intrusiva der tieferen Bernina-
Decke s.1. Bereiche, in denen das prialpine, primdrmagmatische Gefiige und die
préaalpinen Mineralbestéinde weitgehend erhalten geblieben sind. Die alpine De-
formation ist hier im Allgemeinen deutlich starker lokalisiert. Die mylonitischen
Bereiche gehen dabei kontinuierlich iiber vergneiste Partien in undeformierte Ge-
steinskorper iiber.

vdg Sella-Granodiorit

Der Sella-Granodiorit ist nach der Sella-Gruppe (Il Chapiitschin — Piz Sella)
im Hintergrund der Val Roseg benannt. Er bildet den hangenden Teil des Kri-
stallins der Sella-Teildecke. Er ist vom Musella-Granit durch die Schiefer und
Béndergneise der altkristallinen Marinelli-Formation getrennt. Die Kontakte zu
dieser Formation sind durchgehend mylonitisch iiberprigt. Der Sella-Granodiorit
endigt im Westen im Gebiet des Chapiitschin innerhalb der Marinelli-Formation.
Der am wenigsten deformierte Teil des Sella-Granodiorits ist in den méchtigen



39

Wiénden und Gipfeln der Sella-Gruppe aufgeschlossen. Gegen Osten nimmt die
Maichtigkeit ab, unter gleichzeitiger, starker Zunahme der Deformation und My-
lonitisierung. So sind die Granodiorite zwischen dem Rif. Marinelli und dem Pas-
so Marinelli durchgehend mylonitisiert.

Im Feld sind zwei Varietiten des undeformierten Sella-Granodiorits zu un-
terscheiden (MULLER 1982, HERMANN 1991, MUNTENER 1991):

—  Honblende fiihrender Biotit-Granodiorit («Monzonit» bei STAUB 1915a, b,
1946),

—  Hornblende-Granodiorit, der nur wenig Biotit enthélt («Banatit» bei STAUB
1915a, b, 1946).

Undeformierte Bereiche zeigen ein massiges, mittelkdrnig-gleichkdrniges,
magmatisches Geflige. Der frische Bruch erscheint grau-blaulich bei grau-rost-
roter Anwitterung. Mit zunehmender Deformation entwickelt sich eine Parallel-
textur. Die bereits in den undeformierten Bereichen stark saussuritisierten Plagio-
klase werden zu feinkdrnigen, geléngten, filzigen Aggregaten aus Hellglimmer,
Epidot und Albit umgewandelt. Die z. T. gegen den Rand zu abnehmende Saussu-
ritisierung der Plagioklase ldsst auf eine magmatische Zonierung derselben
schliessen. Polysynthetische Verzwillingung ist nur unklar zu erkennen.

Die idiomorphen Kalifeldspéte sind perthitisch entmischte z.T. leicht seri-
zitisch bestdubte Mikrokline. In deformierten Bereichen ist ein Zerbrechen der
Kalifeldspéte zu beobachten. Im Gegensatz zum porphyrischen Musella-Granit
sind jedoch keine typischen Augengneise entwickelt.

Die makroskopisch blaulich-grauen Quarze zeigen mikroskopisch stark un-
dulése Ausloschung, Mortelquarzbildung und in den mylonitischen Bereichen
eine vollstindige dynamische Rekristallisation. Die Deformation wurde zu einem
grossen Teil durch die Zersetzungsprodukte der Plagioklase (Saussuritfilze) auf-
genommen, was zur Bildung von Quarzaugen fiihrte.

Die magmatischen Hornblenden zeigen aktinolithische, alpin gebildete
Anwachsrdnder. Die stidngeligen Mineralien sind zerbrochen, gestreckt oder
zerschert (Fig. 7) und in die Schieferung rotiert. Die Streckungsbriiche der sprod
deformierten Hornblendestdngel sind mit Aktinolith verheilt.

Die magmatischen Biotitpléttchen sind sagenitisch entmischt und schliessen
Apatitkorner ein. Randlich bildeten sich Leukoxensdume.

Idiomorpher Titanit tritt zusammen mit opaken Erzen, Allanit und Zirkon
akzessorisch auf. Titanit ummantelt opake I[lmenitkdrner, und die stark pleochroi-
tischen Allanitkdrner sind randlich von Epidot umwachsen. Als zusitzliche alpi-
ne Neubildung tritt selten Stilpnomelan auf.

Modalbestande:

- Hornblende fithrender Biotit-Granodiorit (Probe Se 72, MULLER 1982): Quarz 35 %, saus-
suritisierter Plagioklas 30 %, Orthoklas 10 %, Albit 10 %, Biotit 10 %, Hornblende 2 %.
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Fig. 7: Zerscherter Hornblendeklast in vergneistem Sella-Granodiorit (beim Rif. Marinelli-
Bombardieri, 789.960/135.730).

- Epidot fiihrender, serizitreicher Hornblende-Granodiorit (Probe Se 70, MULLER 1982):
Quarz 30 %, saussuritisierter Plagioklas 35 %, Hornblende 15 %, Kalifeldspat 10 %, Albit
4 %, Epidot 4 %, Biotit 1 %.
Geochemisch handelt es sich beim Sella-Granodiorit um ein saures Glied
der Kalkalkalireihe der Bernina-Decke s.1. (MULLER 1982, HERMANN 1991,
MUNTENER 1991; vgl. SPILLMANN & BUCHI 1993).

Dioritischer Einschluss

Bei dem leicht geldngten Dioriteinschluss, der sidlich der Gletscherzunge
der Vedretta di Fellaria auskartiert wurde, handelt es sich um ein Aquivalent der
Diorite der Bernina-Decke s. str.

Vs Musella-Granit

Der Musella-Granit liegt im Hangenden der Sedimente der Tremoggia-Mulde
und keilt im Westen in der Marinelli-Formation aus. Die grossten Aufschliisse
bilden die Cime di Musella, wo auch die am wenigsten deformierten Varietiten
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auftreten. Gegen Osten diinnt der Musella-Granit analog zur unterliegenden
Margna-Decke linsenartig aus (Profil 2, Tafelbeilage). Vor allem in den randli-
chen Partien enthilt der Musella-Granit granodioritische und dioritische Xeno-
lithe. Daneben treten geringméchtige Aplite auf.

In den undeformierten Bereichen liegt der Musella-Granit als grobkdrniger,
grauweisser bis blaugrauer, porphyrischer Hornblende-Biotitgranit vor. Akzesso-
risch tritt Allanit (mit Epidotrand), Ilmenit (mit randlichem Titanitsaum), Rutil,
Zirkon und Apatit auf. Der magmatische Mineralbestand ist stark alteriert, auch
in Gebieten, in denen makroskopisch keine Anzeichen einer Deformation er-
kennbar sind. Die Kalifeldspite zeigen eine feine, serizitische Bestdubung. Die
Plagioklase sind saussuritisiert und serizitisiert. Z.T. bildeten sich grossere Epi-
dotkdrner sowie Kalzit bei der Saussuritisierung. Quarz liegt z.T. als Mortelquarz
vor. Stark suturierte und gebuchtete Quarz-Quarz-Kornkontakte werden als An-
zeichen fiir eine dynamische Rekristallisation (Korngrenzwandern) gedeutet. Bio-
tit zeigt sagenitische Entmischung und teilweise eine starke Vergriinung durch
Oxidation. Die im Diinnschliff dunkelgriinen, magmatischen Hornblenden sind
randlich in hellgriinen Aktinolith umgewandelt. Als Zersetzungsprodukt der
Amphibole ist lokal Chlorit zu beobachten.

Fig. 8: Kalifeldspatauge mit asymmetrischen Druckschatten, Musella-Granit (794.880/133.300).
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Mit zunehmender Deformation nimmt der Grad der Alteration des magmati-
schen Mineralbestandes zu. Kalifeldspat zerbricht z.T. in kleinere Klasten und
bildet Augen (Fig. 8). Diese Augengneise dhneln den Orthogneisen der Margna-
Decke. Plagioklas rekristallisiert zu Albit, Epidot und Hellglimmer. Quarz zeigt
dynamische Rekristallisation, was zu einer kristallographisch einheitlichen Orien-
tierung der c-Achsen fiihrte. Biotit zeigt eine starke Knickfaltelung und wird bei
starker Deformation durch Chlorit und Hellglimmer ersetzt. Chlorit und Hell-
glimmer bilden eine deutlich ausgebildete Schieferung, in welche die relikti-
schen, magmatischen Biotite passiv einrotiert sind. Die makroskopisch erkennba-
ren Klasten bestehen aus Kalifeldspat und Hornblende. Um die Kalifeldspataugen
bildeten sich Druckschatten, die z.T. asymmetrisch ausgebildet sind. Die kurz-
prismatischen Hornblenden wurden in die Schieferung einrotiert und gestreckt.
Die Streckungsrisse sind mit neugebildetem Aktinolith verheilt.

Geochemisch handelt es sich beim Musella-Granit um das sauerste Glied
der Kalkalkalireihe der Bernina-Decke s.1. (HERMANN 1991, MUNTENER 1991;
vgl. SPILLMANN & BUCHI 1993).

POSTVARISKISCHE GANGGESTEINE

TPg Metarhyolithginge

Metarhyolithe treten am Fusse des Chapiitschin Pitschen in der hinteren Val
Fex auf. Sie stehen z.T. in direktem Kontakt mit den Metasedimenten der Ver-
kehrtserie der Tremoggia-Mulde oder bilden bis 5 m méchtige Lagen innerhalb
der Marinelli-Formation. Es handelt sich um leukokrate, massige Gneise. Mikro-
skopisch sind in einer rekristallisierten, kalifeldspatreichen Grundmasse Quarz-
phénokristalle mit typischen vulkanischen Resorptionsbuchten zu erkennen.

Basische Giéinge

Die basischen Ginge treten in den Ostlichen, stark deformierten Aufschliis-
sen des Sella-Granodiorits auf. Sie verlaufen konkordant zur alpinen Schieferung.
Der siidlich der Zunge der Vedretta di Fellaria im Altkristallin liegende Gang
verlduft parallel zur altkristallinen Bénderung. Der prialpine Mineralbestand ist
vollstindig alpin rekristallisiert, was zur Bildung von feinkdrnigen, hellglimmer-
haltigen Griinschiefern (Chlorit, Aktinolith, Epidot, Albit) fiihrte.
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Kristallin der Corvatsch-Teildecke und der Chastelets-Einheit
(NW-Blattecke: Grevasalvas- und Carungas-Einheit)

Im Hangenden grenzen die wenig michtigen Metasedimente der Fuorcla
Surlej, im Liegenden die Metasedimente der Coaz-Mulde die Corvatsch-Teil-
decke gegen die Bernina-Decke s. str. resp. die Sella-Teildecke ab.

Das Kristallin ist relativ homogen aufgebaut. Es dominieren Metagranodio-
rite, welche jedoch aufgrund der unterschiedlich starken alpinen Uberprigung
eine breite petrographische Variation aufweisen.

Der tiefere Teil der siidlichen Corvatsch-Teildecke wird von Altkristallin
aufgebaut, das sich bis zum Bivacco Parravicini hinzieht. Ostlich des Biwaks
wurden keine flir das Corvatsch-Kristallin typische Gesteine mehr gefunden.

ALTKRISTALLIN

Die altkristallinen Gesteine lassen sich vom Lej Sgrischus in der Val Fex
iiber den Piz dal Lej Alv in die hintere Val Roseg verfolgen (MULLER 1982). In
den siidostlichsten Aufschliissen der Corvatsch-Teildecke an der Fuorcla da la
Sella und beim Biv. Parravicini besteht das Corvatsch-Kristallin durchgehend aus
altkristallinen Schiefern.

STAUB (1946) fasste dieses Altkristallin im Liegenden des Corvatsch-
Granodiorits mit dem Chastelets-Kristallin zu einer eigenstdndigen tektonischen
Einheit, dem Sgrischus-Kristallin, zusammen. Dies steht im Widerspruch zu sei-
ner frither (STAUB 1915a) vertretenen Ansicht, gemiss der die fraglichen Schiefer
und Phyllite das altkristalline Rahmengestein des Corvatsch-Granodiorits bilden
und der Kontakt zwischen Corvatsch-Granodiorit und Altkristallin den defor-
mierten Intrusivkontakt darstellt. Die Autoren halten die é&ltere Interpretation
Staub’s fiir zutreffend.

MULLER (1982) unterteilte das Corvatsch-Altkristallin in zwei lithologische
Einheiten:

—  Phyllitische Mylonite (Parakristallin)
—  Mylonitische Orthogneise (Orthokristallin).

Pc Phyllitische Mylonite (Parakristallin)

Bei den als Metasedimente interpretierten Altkristallinbereichen der Cor-
vatsch-Teildecke handelt es sich um rostig braunrot anwitternde, im frischen
Bruch griinliche Mylonite mit seidig glinzenden Schieferungsflichen. Die Schie-
ferung ist mit Serizit und Chlorit belegt. Im Weiteren treten Quarz, Muskovit,
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Albit, Leukoxen, Kalzit, Epidot, Orthoklas, Aktinolith und akzessorisch Hamatit,
Pyrit, Zoisit und Zirkon auf.

Im Gebiet Fuorcla da la Sella - Biv. Parravicini ist eine konglomeratische
Ausbildung des Corvatsch-Altkristallins anstehend. Geplattete Quarzknollen lie-
gen in einer chlorit- und serizitreichen, geschieferten Matrix. Diese schiefrigen
Metakonglomerate treten direkt im Hangenden der Uberschiebung auf die Sella-
Teildecke (Coaz-Mulde) auf. Analog zu den mylonitischen Orthogneisen sind sie
ebenfalls von zwei alpinen Schieferungen durchsetzt (s. unten).

In grosserer Entfernung zum Uberschiebungskontakt sind prikinematisch
gebildete Hellglimmerklasten (vgl. Marinelli-Formation) zu beobachten. Diese
Hellglimmerklasten werden als Relikte eines praalpinen Mineralbestandes inter-
pretiert. Weitere Relikte einer préalpinen tektonischen und metamorphen Priagung
sind wegen der intensiven mehrphasigen alpinen Deformation nicht mehr er-
kennbar.

GO, Mylonitische Orthogneise

Bei den als Orthogneisen interpretierten Myloniten handelt es sich um
braungriine bis dunkelrostrote, feinschiefrige Gneise mit vereinzelten kleinen
Quarz- und Feldspataugen. Die seidig glénzenden Schieferungsflichen sind mit
Stilpnomelan, Chlorit und Serizit belegt und meistens geféltelt bis stark krenu-
liert. Die Krenulation fiihrte hdufig zur Ausbildung einer Krenulationsschiefe-
rung, welche das mylonitische Gefiige iiberprigt. Diese Uberprigung kann sehr
stark sein, so dass die mylonitische Béanderung erst bei der mikroskopischen Be-
obachtung im Diinnschliff erkannt werden kann. Stilpnomelan wéchst synkine-
matisch beziiglich dieser zweiten Schieferung, die ihrerseits durch zahlreiche
ostvergente Scherbénder iiberprigt wird.

Das iltere, mylonitische Gefiige wird der Uberschiebungsphase zugerech-
net, wihrend die Schieferung im Zusammenhang mit jlingeren ostvergenten Ab-
schiebungsbewegungen steht (LINIGER 1992, SPILLMANN 1993).

Neben den schieferungsbildenden Mineralien enthalten die mylonitischen
Orthogneise Quarz, Albit, Orthoklas, Kalzit, Epidot, Leukoxen, Chlorit, Aktino-
lith, Allanit und akzessorisch Apatit, Titanit, Zirkon und Hamatit.

SPATVARISKISCHE INTRUSIVGESTEINE

Yo¢ Corvatsch-Granodiorit; mylonitischer Metagranodiorit

Der Corvatsch-Granodiorit baut die Gipfel der Corvatsch-Gruppe auf und
lasst sich bis in den Talgrund der Val Roseg verfolgen. Im Hintergrund dieses
Tals bilden sie die Hinge des Piz Aguagliouls. Das Kristallin auf der Halbinsel
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Chasté und im Liegenden der Chastelets-Sedimente wird als stark deformiertes
Aquivalent des Corvatsch-Granodiorits betrachtet.

Die Variation des magmatischen Ursprungsgesteins wird von der unter-
schiedlich intensiven alpinen Deformation iiberlagert, was zu einer makrosko-
pisch sehr variablen Ausbildung des Corvatsch-Granodiorits gefiihrt hat. STAUB
(1915a) gliederte den Corvatsch-Granodiorit in fiinf lithologische Typen und
mehrere Untertypen, die kartographisch jedoch nicht abgrenzbar sind. MULLER
(1982) vereinfachte die Beschreibung des Corvatsch-Granodiorits, indem er vier
Lithotypen einfiihrte, welche sich z.T. an die Gliederung von Staub anlehnen.

Beim Corvatsch-Granodiorit handelt es sich um einen porphyrischen bis
gleichkoérnigen, grobkoérnigen (Hornblende)-Biotit-Granodiorit. Die alpine De-
formation dussert sich im internen Bereich der Intrusivmasse in einer wenig aus-
geprégten Paralleltextur, die zu einer plattigen Spaltbarkeit fithrt. Im Randbereich
des Intrusivkorpers, in der direkten Nachbarschaft zu tektonischen Horizonten,
war die alpine Deformation penetrativ und fiihrte zur Ausbildung von Myloniten
und Ultramyloniten. Im Ubergangsbereich ist eine breite Variation von Augen-
gneisen zu beobachten. Die alpinmetamorphe Uberprigung des prialpinen,
magmatischen Mineralbestandes ist auch in wenig deformierten Bereichen sehr
ausgepragt.

Im Vergleich zum Sella-Granodiorit enthdlt der Corvatsch-Granodiorit
wenig bis keine Hornblende. In den meisten Proben ist jedoch alpin gebildeter
Aktinolith zu beobachten. Aktinolith bildet Anwachsrdnder um magmatische
Hornblenden oder kristallisiert nadelig in strahligen Biischeln.

In den Biotiten ist z.T. ein Sagenitgitter zu erkennen. Meistens weisen die
grosseren Biotitpldttchen eine starke Knickféltelung auf und sind in Leukoxen,
Epidot, Serizit und Chlorit umgewandelt. Randlich wichst Stilpnomelan und na-
deliger Aktinolith.

In der porphyrischen Varietit des Granodiorits bilden milchigweisse Kali-
feldspite bis 2 cm grosse Einsprenglinge. Es handelt sich um Perthite, die z.T.
stark serizitisiert sind. In den stark deformierten Bereichen zerbrechen die Kali-
feldspéte in feinkornige Bruchstiicke oder bilden Augentexturen.

Plagioklas zeigt auch in wenig deformierten Bereichen eine starke saussu-
ritische Zersetzung. Die Intensitét der Saussuritisierung widerspiegelt eine mag-
matische Zonierung. Eine polysynthetische Verzwillingung ist meistens nicht
erkennbar. In deformierten Partien sind die zersetzten Plagioklase schlierig aus-
gewalzt. Die Albitkdrner sind rekristallisiert. In den Myloniten wird die Defor-
mation in erster Linie durch die Rekristallisation von Albit, Quarz, Serizit und
Epidot, die Zersetzungsprodukte der Feldspéte darstellen, aufgenommen. Fiir eine
detaillierte Beschreibung dieses Deformationsmechanismus, illustriert u.a. an Cor-
vatsch-Proben, sei auf FITZGERALD & STUNITZ (1993) und STUNITZ & FITZGE-
RALD (1993) verwiesen.
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Fig. 9: Boudinage von Quarzklasten in einem Mylonit an der Basis der Corvatsch-Teildecke.
(Furtschellas, 781.660/142.790).

Quarz bildet in den undeformierten Bereichen bis 1cm grosse, glasige
Einsprenglinge. Im Diinnschliff ist eine stark unduldse Ausloschung zu beobach-
ten. Bei zunehmender Deformation bildeten sich randlich Subkérner (Mortel-
quarz), die zusitzlich rotiert wurden. In den Myloniten sind die Quarzkristalle
gestreckt und boudiniert (Fig.9), da die Deformation in der Quarz-Albitmatrix
oder im saussuritischen Grundgewebe aufgenommen wurde. In ultramyloniti-
schen Gesteinen ist eine vollstindige dynamische Rekristallisation des Quarzes
zu beobachten.

Allanit, Apatit und Zirkon stellen primdrmagmatische Minerale dar. Die
idiomorphen Allanite sind bis 0,8 mm gross und von Epidot ummantelt. Apatit ist
meistens in Biotit eingeschlossen.

Neben den z.T. bereits erwihnten alpinen Neubildungen Albit, Aktinolith,
Serizit, Epidot, Chlorit, Stilpnomelan und Kalzit beschreibt MULLER (1982) Pum-
pellyit in einer wenig deformierten Probe.

Gemiss der geochemischen Analysen gehort der Corvatsch-Granodiorit
(STAUB 1915a, MULLER 1982, MUNGER 1982) zu den kalkalkalischen Magmati-
ten der Bernina-Decke s. 1. (vgl. SPILLMANN & BUCHI 1993).
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Dioritische Einschliisse

Der Gipfel des Piz Corvatsch ist aus groben Dioritblocken aufgebaut
(STAUB 1915a). Es konnte sich um eine Klippe der iiberschobenen Bernina-
Decke s. str. handeln, die in ihrem westlichen Teil ja hauptsdchlich aus Dioriten
besteht. Fiir diese Interpretation spricht die flaserige, deformierte Ausbildung, die
fiir die untersten Bereiche der Bernina-Decke typisch ist. Die Uberschiebungs-
fliche der Bernina-Decke s.str. ldsst sich zwanglos durch den Gipfel des Piz
Corvatsch legen. Da jedoch an der Basis dieser Klippe keine Sedimente (Decken-
trenner) vorhanden sind, konnte es sich auch um einen dioritischen Einschluss
magmatischen Ursprungs handeln, analog demjenigen am Grat ndrdlich der
Bergstation der Corvatschbahn (MULLER 1982).

Petrographisch entsprechen diese Diorite den Dioriten der Bernina-Decke
s. str. (siche unten).

SPAT- UND POSTVARISKISCHE GANG- UND EFFUSIVGESTEINE

Aplitische Ginge

Aplitische Génge treten innerhalb des Corvatsch-Granodiorits und im Alt-
kristallin auf. Eine Konzentration solcher Génge ist im Gebiet der alten Coaz-
hiitte (784.750/141.500) und am Piz Aguagliouls zu beobachten.

Es handelt sich um massige, quarz- und feldspatreiche, schieferungsparallele
Lagen, die z.T. stark boudiniert oder knauerartig sind. Die Schieferungsflichen
sind mit griinlich gldnzendem Serizit belegt.

Gemiss der geochemischen Analysen (MUNGER 1982) konnen diese Aplite
als sauerste Glieder der kalkalkalischen Magmatite der Bernina-Decke s. 1. inter-
pretiert werden.

TP Metarhyolith, Metaquarzporphyr (postvariskisch)

Metarhyolithische Gesteine sind in der Corvatsch-Teildecke an zwei Stellen
aufgeschlossen:

—  an der Fuorcla da la Sella, im Liegenden der Fuorcla-Surlej-Sedimente und
— als bis 1,5m miéchtige Génge bei der Mittelstation der Luftseilbahn Surlej—
Corvatsch.

Die Grevasalvas-Decke, die mit der Corvatsch-Teildecke korreliert wird,
besteht bei Segl Baselgia ebenfalls aus Metaquarzporphyr (PHILIPP 1982a).

Es handelt sich um graugriine, dusserst feinkérnig-dichte, harte Gesteine mit
plattigem Bruch. Die Schieferung ist wenig ausgeprdgt und durch sehr feine
Chlorit- und Serizitpléttchen definiert.
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Bei den Phénokristallen dominieren 0,7 mm grosse Quarze, welche typische
vulkanische Resorptionsbuchten zeigen. Untergeordnet treten idiomorphe Kali-
feldspdte (Mikroklin) sowie selten polysynthetisch verzwillingte Albite auf. Die
Grundmasse besteht aus sehr feinkdrnigem, gleichkdrnigem Quarz, Kalifeldspat,
Albit und uneingeregeltem Stilpnomelan.

Die Metarhyolithe an der Fuorcla da la Sella vermitteln zwischen dem Cor-
vatsch-Altkristallin und der normalliegenden Sedimentbedeckung der Corvatsch-
Teildecke (Fuorcla-Surlej-Sedimente). Es handelt sich offenbar um eine strati-
graphische Abfolge, was auf einen effusiven oder vulkanosedimentéren Ursprung
dieser Metarhyolithe hinweist. Die Deformation nimmt in Richtung der Sedimen-
te zu. Am Kontakt zu der in der Uberschiebungszone kartierten Rauwacke sind
griinweiss gebdnderte Ultramylonite vorhanden. Dieselben enthalten ebenfalls
Quarzphénokristalle, die jedoch nur mikroskopisch erkennbar sind.

Die Grevasalvas-Einheit besteht im Gebiet des Kartenblattes ausschliesslich
aus sauren Metavulkaniten, die stark deformiert wurden und als rhyolithische
Schiefer vorliegen. Als Phénokristalle dominieren Quarzklasten (0,5—2 mm) mit
typischen Resorptionsbuchten. Untergeordnet treten stark alterierte Feldspéte und
sehr selten Biotit auf. Die im frischen Bruch blaugriine Matrix besteht aus Quarz,
Kalifeldspat und Serizit. Akzessorisch treten Zirkon, Apatit, Rutil und Pyrit auf.

Basische Géinge, Metalamprophyr (postvariskisch)

Metamorphe basische Génge sind im ganzen Gebiet der Corvatsch-
Teildecke verbreitet. Ahnlich wie die Aplitgéinge zeigt sich eine Zunahme der
Haufigkeit gegen Siiden. Es handelt sich um Gesteine, die von sdmtlichen alpinen
Deformationsphasen betroffen wurden, also um klar praalpine Bildungen. Am
auffalligsten manifestieren sich die Lamprophyrgédnge innerhalb des Corvatsch-
Granodiorits, z.B. in den Westwinden der Corvatsch-Gruppe. Die Méchtigkeit
dieser dunklen, braunschwarzen Génge variiert zwischen einigen dm bis ca. 3m.
Je nach Intensitét der alpinen Deformation wurden die urspriinglich diskordanten
Ginge in mehr oder weniger zusammenhéngende Boudins aufgetrennt und in die
alpine Schieferung eingeregelt. In schwach deformierten Bereichen (siidlich der
Fuorcla Surlej und am Piz Corvatsch) dominieren N—S-streichende Génge.

Die braungriinen, feinkornig-dichten Ganggesteine fithren Amphibole als
makroskopische Phénokristalle. Die Schieferung ist durch brdunliche Schlieren
markiert. Die Grundmasse besteht aus Aktinolith, Albit, Chlorit, Stilpnomelan,
Kalzit und Quarz. Akzessorisch treten Apatit, Zirkon und Ilmenit (mit Titanit-
saum) auf. Die magmatischen Hornblenden zeigen aktinolithische Anwachsrén-
der und die Plagioklase sind im Kern saussuritisiert.

Ein von MULLER (1982) beschriebener Biotitlamprophyr im Altkristallin bei
der alten Coazhiitte (westlich der Zunge des Roseggletschers) enthélt Biotite, die
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in die alpine Schieferung eingeregelt sind und eine intensive Knickfaltelung auf-
weisen. Diese stellen ein Relikt der magmatischen Paragenese dar. Weitere mafi-
sche Mineralien, wie Augit oder Olivin, wurden bis anhin nicht beschrieben.

Kristallin der Bernina-Decke s. str.
(NW-Blattecke: Julier-Decke)

Das Kiristallin der Bernina-Decke s. str. zeichnet sich gegeniiber den tieferen
tektonischen Einheiten durch das Fehlen einer penetrativen alpinen Deformation
aus. Wiahrend der alpinen Gebirgsbildung wurden hier lediglich einige diskrete,
mylonitisch-kataklastische Scherzonen ausgebildet. Das Fehlen einer penetrati-
ven, alpinen Deformation erlaubt die direkte Beobachtung der préaalpinen Struktu-
ren in den magmatischen Gesteinen sowie in deren altkristallinen Rahmengestei-
nen. Der undeformierte Intrusivkontakt zwischen den Bernina-Plutoniten und dem
Bernina-Altkristallin ist im nordostlichen Teil des Atlasblattes zu beobachten.

Das Kiristallin der Bernina-Decke s. str. wird wie folgt gegliedert:

— Altkristalline Schiefer und Gneise

— Spétvariskische Intrusivgesteine: kalkalkalische Magmatite (Diorit-Granodiorit)

— Postvariskische Intrusivgesteine: alkalische Magmatite (Syenit—Granit)

— Postvariskische, subvulkanische und vulkanische Gesteine, wie Metarhyolithe
(Typ Sass Queder, Typ Piz Trovat und i.Allg.) und Metalamprophyre (basi-
sche Génge)

ALTKRISTALLIN

Das Altkristallin der Bernina-Decke s. str. ist im norddstlichsten Gebiet des
Atlasblattes aufgeschlossen, wo es das Rahmengestein der méchtigen Intrusiv-
masse der Bernina-Decke s. str. représentiert. Die prdalpine Schieferung im Alt-
kristallin wird von den Intrusionen der Bernina-Decke s.str. diskordant abge-
schnitten. STAUB (1916) bezeichnete das Altkristallin der &stlichen Bernina-
Decke s. str. als «Carale-Serie». In der Stretta-Decke (6stlich des Kartenblattes)
wurden an zwei Altkristallin-Proben U/Pb-Zirkon-Alter bestimmt (VON QUADT
et al. 1994). Die Daten weisen auf ein prakambrisches Alter (priméres Kristallisa-
tionsalter) und eine metamorphe Uberprigung in variskischer Zeit hin.

RAGETH (1982) unterteilte das Altkristallin im vorliegenden Gebiet in fol-
gende zwei Kartierungseinheiten:

—  Gebénderte Chlorit-Hellglimmerschiefer
—  Quarzitischer Hellglimmergneis
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Pg Gebiinderte Chlorit-Hellglimmerschiefer

Dieser lithologische Typ tritt nur untergeordnet, im Gebiet nordlich des Lej
da Diavolezza, auf. Es handelt sich um gebédnderte, albit-oligoklasreiche Quarz-
Chlorit-Hellglimmerschiefer. Die Hellglimmer sind meistens mit Biotit verwach-
sen. Zusitzlich tritt Granat auf. Lokal sind Uberginge in Quarzphyllite zu beo-
bachten. Die prialpine Mineralparagenese mit Albit—Oligoklas, Biotit und Granat
belegen einen prialpinen Metamorphosegrad zwischen oberster Griinschieferfa-
zies und unterster Amphibolitfazies.

Die alpine Uberpriigung unter Bedingungen der mittleren Griinschieferfa-
zies wird durch das Wachstum von Stilpnomelan, Chlorit und Serizit angezeigt.

Gy Hellglimmergneise, z.T. mit Augentextur

Bei den quarzitischen Hellglimmergneisen handelt es sich um leukokrate,
weissgraue bis griingraue, plattig spaltende oder fein verfiltelte Gesteine. Unter-
geordnet treten flaserige Augengneise mit bis 1 cm grossen Feldspatklasten auf.
Die Schieferung wird durch eingeregelte Hellglimmerleisten definiert. Der post-
kinematisch gewachsene Stilpnomelan stellt eine alpine Bildung dar.

Ss Serpentinit (Vedretta di Fellaria orientale)

Die Ultramafitite im Altkristallin der tieferen Bernina-Decke s. str. ziehen
von der Steilstufe bei ca. Koord. 794.700/135.700 als ca. 30 m méchtiger Ser-
pentinitzug rund 1km gegen Siidosten, wo sie Ostlich des Kartenblattes am
WSW-Grat der Cima Val Fontana in altkristallinen Schiefern auskeilen. Die in-
ternen Bereiche des Serpentinitzuges sind massig, wahrend die Randpartien ver-
schiefert sind. Der Ubergang zu den altkristallinen Schiefern wird durch einen
feinkornig-dichten, sehr harten, grilnweissen Nephritsaum von ca. 50 cm Méch-
tigkeit gebildet. Der Nephrit ist von grobkdrnigen Kalzitnestern durchsetzt.

Die Serpentinmineralien bilden in den massigen Serpentiniten ein priméres,
grobkornig-kristalloblastisches Gefiige ab:

— Bis 1 cm grosse, einheitlich orientierte Serpentinitaggregate bilden Pseudo-
morphosen nach isometrischen Orthopyroxenkristallen. Die rechtwinklige
Pyroxenspaltbarkeit wird durch feine Erzschniire nachgezeichnet.

—  Bis 5mm grosse, isometrische und erzarme Serpentinitaggregate mit Ma-
schenstruktur enthalten neben Serpentinmineralien zusétzlich Brucit. Diese
werden als Pseudomorphosen nach Olivin interpretiert.

—  2-5mm grosse, isometrische Chlorit(Rhipidolit)-Magnetitaggregate repré-
sentieren urspriingliche Spinellkristalle.



51

Der urspriingliche Mineralbestand ist vollstdndig tiberprigt. Aufgrund der
gut erhaltenen Pseudomorphosen kann das Ursprungsgestein als grobkorniger
Harzburgit interpretiert werden. Der harzburgitische Chemismus ist auch geo-
chemisch nachgewiesen (XRF; SPILLMANN 1993).

Die hier beschriebenen Serpentinite wurden von STAUB (1946) als Schuppe
der Platta-Ophiolithe interpretiert. Er begriindete diese Zuordnung mit ihrer Lage
in einem tektonisch tiefen Bereich der Bernina-Decke s.1., etwa in der Fort-
setzung der Sedimentzone, welche die Corvatsch- und die Sella-Teildecke von-
einander trennt. Die Interpretation dieser Ultramafititlinse als Relikt alpiner
Ophiolithe basiert im Weiteren auf geringméchtigen Trias-Aufschliissen, welche
gemiss der Kartierung von STAUB (1946) die Serpentinite randlich begleiten.
Diese Beobachtung konnte allerdings nicht bestétigt werden. Moglicherweise in-
terpretierte STAUB den hellen Nephritsaum als triadische Dolomitmarmore.

Die 6stlichsten Aufschliisse von Platta-Ophiolithen liegen in der Val Fex.
Die Sedimente der zwischen Sella- und Corvatsch-Teildecke liegenden Coaz-
Mulde enthalten kein ophiolithisches Material. Fiir die Serpentinite bei der
Vedretta di Fellaria orientale wird deshalb eine Zugehorigkeit zum Altkristallin
postuliert (SPILLMANN 1993). In Profil 2 der Tafelbeilage wird der Sepentinitzug
diskordant von der Intrusion des Sasso-Rosso-Granodiorits abgeschnitten, was
diese Zuweisung unterstreicht. Der Kontakt zwischen dem gebdnderten Alt-
kristallin und dem Sella-Granodiorit ist jedoch schlecht aufgeschlossen und die
gegenseitige Stellung nicht zweifelsfrei geklért.

SPAT- UND POSTVARISKISCHE INTRUSIVGESTEINE

Die Intrusivgesteine der Bernina-Decke s.str. bauen das Kerngebiet des
Bernina-Massivs mit seinen hochsten Gipfeln auf (vgl. tekt. Ubersichtskértchen).

Ausgehend von der Petrographie und Geochemie der Intrusiva im Gebiet
zwischen Diavolezza und Morteratsch gliederte RAGETH (1982, 1984) die Intru-
siva der Bernina-Decke s.str. in spitvariskische kalkalkalische und jiingere,
postvariskische alkalische Magmatite. BUCHI (1987, 1994), der die Intrusiv-
gesteine zwischen Pontresina, Morteratsch und Piz Mandra (nérdlich des Karten-
blattes) bearbeitete, bestétigte und erweiterte die Gliederung von RAGETH. Die
Befunde von RAGETH und BUCHI werden im folgenden auf die ganze Bernina-
Decke angewendet, was zu folgender Gliederung fiihrt:

—  Kalkalkalische Magmatite (Diorit und Granodiorit, spatvariskisch)
—  Alkalische Magmatite (Syenit und Granit—Aplitgranit, postvariskisch)

Die Kontaktbeziehungen und radiometrische Datierungen zeigen, dass die
alkalischen Intrusivgesteine in die kalkalkalischen Gesteine intrudierten, also
jiinger sind.
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Fig. 10: Dioritische Ein-
schliisse in einem Granodio-
ritstock am Fuss des SW-
Grates der Crast’ Agiizza
(790.170/137.790).

Kalkalkalische Intrusivsuite (spatvariskisch)

Diorite mit kalkalkalischem Chemismus dominieren die westliche Bernina-
Decke s.str. zwischen Bellavista, Piz Roseg und Piz Tschierva sowie die Ro-
satsch-Gruppe nordlich der Fuorcla Surlej. Der westliche Kontakt dieser Diorit-
masse ist tektonisch, wiahrend die Ostlichen Kontakte intrusiver Natur sind.

Die Granodiorite mit kalkalkalischem Chemismus sind westlich des Morte-
ratschgletschers, am Munt Pers und zwischen der Isla Persa und der Fortezza
aufgeschlossen. Der Kontakt zu den Dioriten ist intrusiv, aus alpinistischen
Griinden jedoch meist nur schlecht beobachtbar. Gut zugénglich ist dieser Kon-
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takt im Gebiet siidlich der Gianda Boval (790.6/143.0). Der Intrusionskontakt
zwischen den Dioriten und dem Sasso-Rosso-Granodiorit ist am Nunataker dst-
lich der Pta Marinelli (Pkt. 3004 m) sowie nordlich der Zunge der Vedretta di Fella-
ria (bei Pkt. 2988 m) gut aufgeschlossen. Der Granodiorit an der Crast’ Agiizza ist
reich an Dioritxenolithen (Fig. 10) und steckt zudem als kleine Stocke im Diorit.

Gesamtgesteinsanalysen (STAUB 1915a, MULLER 1982, MUNGER 1982,
RAGETH 1982, BUCHI 1987, HERMANN 1991, MUNTENER 1991) zeigen, dass die
weiter oben beschriebenen Intrusivgesteine der Sella-Teildecke (Musella-Granit,
Sella-Granodiorit) und der Corvatsch-Teildecke (Corvatsch-Granodiorit) gene-
tisch mit den kalkalkalischen Magmatiten der Bernina-Decke s. str. zu verbinden
sind (vgl. SPILLMANN & BUCHI 1993).

Op Diorit

Die Hauptmasse der Diorite machen feinkdrnige, graugriin-weiss gespren-
kelte Hornblende-Biotitdiorite aus. Daneben treten aber auch Gabbros und
Quarzdiorite auf. Vereinzelt enthalten die Diorite Pyroxene pigeonitischer Zu-
sammensetzung. Im Gebiet siidlich des Piz Tschierva sind innerhalb der Diorit-
masse der westlichen Bernina-Decke s. str. komplizierte magmatische Strukturen
aufgeschlossen. Lokal sind grobkérnige Diorite apophysenartig in die feinkorni-
gen Diorite eingedrungen. Andernorts sind aber auch kontinuierliche Ubergiinge
zwischen grob- und feinkdrnigen Bereichen vorhanden. Die grobkérnigen Diorite
sind sehr inhomogen ausgebildet. Porphyrische Varietéten zeigen ein fluidales bis
kumulatartiges Gefiige, wobei die kumulatartig angereicherten Plagioklas-
einsprenglinge (Fig. 11) leukokrate, helle Bereiche innerhalb der dunklen Diorite
bilden. Diese Bereiche sind aus der Ferne kaum von den ebenfalls vorhandenen,
leukogranitischen Stocken und Géngen zu unterscheiden. Bei den fein- und grob-
kornigen Dioriten handelt es sich nicht um eine Intrusionsabfolge, sondern um
Unmischbarkeiten und Inhomogenititen innerhalb des gleichen dioritischen
Magmas.

Die Plagioklase sind, wie in sdmtlichen Intrusivgesteinen der Bernina-Decke
s. 1., auch in den undeformierten Dioriten der Bernina-Decke s. str. stark saussu-
ritisiert und serizitisiert. Sie bilden einen dichten «Filz» aus Epidot, Serizit und
Albit. Die stirkere Zersetzung der Kernbereiche deutet auf eine urspriingliche
magmatische Zonierung der Plagioklase hin. Quarzdioritische Varietéten fiihren
geringe Mengen an Kalifeldspat. Der Quarz tritt als spate magmatische Bildung
in den Zwickeln auf.

Die magmatischen Amphibole sind z.T. chloritisiert und zeigen aktinolithi-
sche Anwachsriander. Aktinolith bildet zudem feinstrahlige Biischel. Der Che-
mismus der magmatischen Amphibole entspricht Magnesio-Hornblenden, die im
Kern oft eine cummingtonitische Zusammensetzung aufweisen (BUCHI 1987).
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Die Biotite sind z.T. chloritisiert und zeigen sagenitische Entmischung. Akzesso-
risch treten Apatit, Zirkon und opake Phasen (Ilmenit, Pyrit) auf.

Alpine Neubildungen sind Epidot, Kalzit, Chlorit, Serizit und Aktinolith,
selten Stilpnomelan.

Variation der Modalbesténde: Plagioklas (Saussurit) 45—60 %, Amphibol 10—50 %, Biotit
5-20 %, Quarz 0—-20 %.

v6g Granodiorit

Die Hornblende-Biotitgranodiorite der Bernina-Decke s.str. wurden auch
als «blaue Bernina-Granite» bezeichnet (STAUB 1946). Tatsiachlich zeigen die
grobkornigen, massigen Gesteine eine typisch weissblaue bis stahlblau-graue
Farbe. Makroskopisch auffillig sind im Weiteren Biotitplattchen und bis 5 mm
lange Hornblendestdngel sowie mehr oder weniger zahlreiche, meist gerundete
Dioriteinschliisse.

Fig. 11: Kumulatische Geflige im Diorit der Bernina-Decke s. str. (oberhalb der Chamanna da
Tschierva).
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In den bis 5 mm grossen Quarzkristallen konzentrieren sich die Fliissigkeits-
einschliisse entlang von geradlinigen Bahnen. Die Korner sind stark undulds aus-
16schend. Randlich ist die Bildung von Subkérnern zu beobachten. Die Alkali-
feldspite sind perthitisch entmischt, z. T. ist eine Mikroklingitterung zu erkennen.
Die Korner sind hiufig zerbrochen, aber nur leicht serizitisiert. Die Plagioklase
hingegen zeigen eine starke saussuritische Zersetzung und albitische Anwachs-
rénder.

Die Biotite sind verbogen bis gefiltelt und meistens gebleicht (oxidiert) oder
chloritisiert. Z.T. ist eine sagenitische Gitterung vorhanden. Bei der Chloritisie-
rung bildeten sich Leukoxensdume und randlich aufgewachsene Stilpnomelanbii-
schel. Bei den xenomorphen bis leistenférmigen Amphibolen handelt es sich um
z.T. stark zersetzte Magnesio-Hornblenden. Vereinzelt ist eine fleckenartige,
aktinolithische Ausbleichung der Hornblenden zu beobachten. Aktinolith bildet
auch Anwachsréinder. In Rissen ist lokal auch Chlorit vorhanden.

Akzessorisch tritt Apatit, Zirkon und Allanit auf. Apatit und Zirkon sind in
den Hornblenden und in Biotit eingeschlossen. Zirkon ist von pleochroitischen
Hofen und Allanit von Epidotsdumen umgeben. Primédres Erz (Ilmenit) tritt nur
untergeordnet auf. Alpine Neubildungen sind Aktinolith, Stilpnomelan, Epidot,
Chlorit und Albit.

U/Pb-Zirkon-Alter: VON QUADT et al. (1994) untersuchten fiinf Granodiorit-
proben. Vier dieser Proben entstammen der 6stlichen Bernina-Decke. Sie wurden
unterhalb der Diavolezza (794.750/144.600), bei Pontresina (789.230/151.600
und 798.300/151.500) und bei den Bernina-Féllen (792.900/147.750) nérdlich
des Kartenblattes geschlagen. Eine weitere Probe entstammt mylonitischem Gra-
nodiorit des Chastelets-Kristallin (782.300/144.200). Die bei 330 Ma (Karbon:
Viséen) liegenden Alter werden als Intrusionsalter interpretiert, wihrend die in
die Spite Kreide fallenden Werte Ausdruck der alpinen Uberprigung sein diirften.

YOsr Sasso-Rosso-Granodiorit

Der Sasso-Rosso-Granodiorit (tiefere Bernina-Decke s. str.) ist im Bereich
des Gipfels des Sasso Rosso lithologisch identisch mit dem Bernina-Granodiorit.
Er geht gegen unten relativ kontinuierlich in stark deformierten Granodiorit vom
Typ «Sella-Granodiorit» iiber. Der tektonische Kontakt zwischen Sella-Teildecke
und Bernina-Decke s. str. ist deshalb im Fellaria-Gebiet 6stlich des Passo Mari-
nelli orientale nicht exakt definiert (vgl. Abschnitt zur Tektonik).

Dioritische Einschliisse

Der Sasso-Rosso-Granodiorit enthélt nahe dem Kontakt zu den Dioriten der
westlichen Bernina-Decke s. str. eigentliche Schwérme von dioritischen Xeno-
lithen.



56

Alkalische Intrusivsuite (postvariskisch)

Innerhalb der alkalischen Reihe dominieren volumenmaéssig die Granite. Ei-
ne grossere Granitmasse baut den Piz Palii auf. Dieser Granitkorper erstreckt sich
gegen Siiden bis in das Gebiet des Piz Varuna (Pkt. 3329 m) und grenzt im Osten
mit intrusivem Kontakt an das Altkristallin der «Carale-Serie». Dieser Kontakt ist
am dussersten Ostlichen Rand des Atlasblattes, in der Westwand des Piz Cambre-
na, bei Pkt. 3011 m, zu beobachten (vgl. Profile 3 und 5). Die Kontakte gegen die
Diorite und Granodiorite im Gebiet der Fortezza sind schwer zugénglich und z.T.
tektonisch tiberpragt. Ebenso sind die Kontakte der Granite zu den Granodioriten
resp. zu den Rhyolithen siidlich des Munt Pers stark gestort und schlecht aufge-
schlossen. Der siidliche Teil einer weiteren Granitmasse ist im Gebiet Piz Mandra
- Piz Boval aufgeschlossen. Der siidlich an diesen Granit angrenzende Diorit ist
im Kontaktbereich von zahlreichen granitischen Apophysen durchdrungen
(Fig. 12). Der Kontakt zum Granodioritstreifen westlich des Morteratschglet-
schers ist im Gebiet der Pasculs da Boval nur sehr spérlich aufgeschlossen. Der
Verlauf der Kontakte im Gebiet des Piz Morteratsch ist vom Profil {iber dern
ENE-Grat (Spraunza-Grat) abgeleitet.

Fig. 12: Imprégnation des Diorits durch granitische Apophysen am Kontakt zu dem Granit
(nordlich Piz Misaun).
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Weitere Vorkommen der alkalischen Intrusivgesteine treten als Stocke und
lagergangartige Intrusionen innerhalb der Dioritmasse der westlichen Bernina-
Decke s. str. auf. Sehr auffillig sind die Granit-/Aplitgranitmasse der Crast’Agiizza-
Stidwand sowie die flachgelagerten Gangschwiarme am Piz Roseg (Fig. 13).

Op Syenit

Grossere Syenitvorkommen finden sich einerseits direkt im Hangenden der
Uberschiebung der Bernina-Decke s. str. (Val Roseg zwischen Alp Misaun und
Margun Misaun, Passo Marinelli) und andererseits innerhalb der Diorite (Piz
Tschierva, Crast’ Agiizza, Piz Argient). Ein weiterer Syenitkorper liegt dstlich der
Zunge des Morteratschgletschers.

Die Syenite der Bernina-Decke s.str. stellen grobkdrnig-gleichkdrnige,
schwarz-weiss gesprenkelte Biotit-Hornblende-(Alkalifeldspat-)Quarzsyenite dar.
Makroskopisch gut erkennbar sind schwarze Biotitplattchen und kurzstingelige
Amphibole. Die Kalifeldspéte sind porzellanartig weiss, selten schwach rosa
gefarbt.

Fig. 13: Aplitgranitische Intrusionen in der Westwand des Piz Roseg. Am Wandfuss: myloniti-
scher Corvatsch-Granodiorit und Fuorcla-Surlej-Sedimente (Aufnahme vom Piz Sella).
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Bei den Kalifeldspiten handelt es sich um bis 1cm grosse, perthitische
Mikrokline, die hdufig nach dem Karlsbader Gesetz verzwillingt sind. Die Serizi-
tisierung ist wenig ausgepridgt und &dussert sich in einer leichten Bestdubung.
Ebenfalls relativ wenig zersetzt sind die Plagioklase, die vom Kern her eine ab-
nehmende Saussuritisierung und somit eine normale, magmatische Zonierung
aufweisen. Quarz tritt xenomorph in Zwickeln auf.

Die magmatischen Hornblenden sind z.T. sprod zerbrochen, aber wenig zer-
setzt. In Rissen und randlich derselben kristallisierte Stilpnomelan. Seltener sind
feinstrahlige Aktinolithbiischel oder aktinolithische Anwachsrdnder zu beobach-
ten. Die Biotite sind xenomorph und weisen hiufig eine Knickféltelung und eine
deutliche Sagenitgitterung auf.

Magmatische Akzessorien sind Zirkon, Apatit und Allanit. Auffallend ist
der grosse Gehalt an idiomorphen, bis 0,5 mm grossen Zirkonkdrnern. Allanit
zeigt einen Epidotsaum. An opaken Phasen sind Ilmenit und Pyrit vorhanden.

Z.T. sind die Syenite von einem feinen Netzwerk von geringméchtigen (1—
2 cm), aplitischen Adern durchzogen. Am Passo Marinelli werden die Syenite an
der Basis der Bernina-Decke s. str. von 1-2m maéchtigen, flachliegenden Aplit-
granit-Gangen durchschlagen.

Y& Granit, Aplit

STAUB (1946) bezeichnete diese Gesteine als «rote und weisse Alkaligrani-
te» oder allgemeiner als «bunte Bernina-Granite». Es handelt sich um sehr helle,
fein- bis mittelkdrnige Aplitgranite sowie um stark rot oder griin verfarbte, grob-
kornige Granite, die praktisch frei von mafischen Mineralien sind.

Die feinkdrnigen Aplitgranite bilden in der westlichen Bernina-Decke s. str.
zahlreiche kleinrdumige, stock- oder lagergangartige Intrusionen (Fig.13). Sie
treten aber auch als Schlieren oder Stocke innerhalb grosserer Granitmassen auf
oder dringen als Apophysen in die Rahmengesteine ein (Fig. 12). Am Piz Mandra
liegt eine grossere Aplitgranitmasse innerhalb der Granite. Die Aplitgranit/Granit-
Kontakte sind kontinuierlich und nicht auskartierbar.

Bei den Aplitgraniten handelt es sich um fein- bis mittelkdrnig-gleich-
kornige, massige Gesteine von weisser bis leicht rotlicher Farbe. Mafische Mine-
ralien sind nur sehr untergeordnet vertreten. Mikroskopisch fillt ein alpin wenig
iiberprigtes, eutektisches Geflige auf.

Quarz ist undul6s ausléschend und bildet randlich Subkorner. Bei den Kali-
feldspéten handelt es sich meistens um xenomorphe, selten verzwillingte Perthite.
Plagioklas bildet xenomorphe, polysynthetisch verzwillingte Leisten. Die sauren
Plagioklase (Albit-Oligoklas) zeigen keine saussuritische Zersetzung, sondern
lediglich eine leichte Bestdubung. Quarz, Kalifeldspat und Plagioklas sind eutek-
tisch eng verwachsen.
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Fig. 14: Mafische Schlieren im Alkaligranit am Siidgrat des Piz Mandra (Bildbreite ca. 75 cm).

Akzessorisch treten griinliche Hellglimmer, Epidot, der meistens in Rissen
angereichert ist, und Stilpnomelan auf. Als opake Phasen finden sich Pyrit und
Magnetit.

Variation der Modalbesténde: Quarz 45—60 %, Kalifeldspat 25—35 %, Plagioklas 10—25 %.

Die grobkdrnigen, massigen Granite sind im frischen Bruch von weisser,
gréulicher oder rétlich-violetter Farbe. Z.T. sind sie auch rot-griin gefleckt. Die
Kalifeldspéte sind an ihrer rétlichen Verfiarbung erkennbar. Zudem zeigen sie oft
makroskopisch erkennbare Karlsbader Zwillinge. Die stark saussuritisierten Pla-
gioklase erzeugen die Griinfarbung. Relativ selten und meist nur akzessorisch
sind Biotitplattchen und griinschwarze Amphibolleisten. Die mafischen Minera-
lien sind z.T. in dunklen Schlieren konzentriert (Fig. 14).

Die bis 5mm grossen Quarze zeigen undulése Ausloschung und randliche
Subkornbildung. Fliissigkeitseinschliisse sind in Bahnen konzentriert. Kalifeld-
spat liegt meist als xenomorphe, perthitische Leisten vor. Diese zeigen eine gut
erkennbare Mikroklingitterung und sind meistens nach dem Karlsbader Gesetz
verzwillingt. Die perthitisch eingeschlossenen Albite sind polysynthetisch ver-
zwillingt. Auch Plagioklas (Albit—Oligoklas) bildet polysynthetisch verzwillingte
Leisten. Der Grad der Saussuritisierung ist variabel.
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Magmatische Hornblende tritt meist nur akzessorisch auf. Thr Anteil nimmt
am Kontakt zu den kalkalkalischen Dioriten und Granodioriten zu. Die zerbro-
chenen Sténgel zeigen aktinolithische Anwachsridnder. Bei den alpin gebildeten
Amphibolen handelt es sich vereinzelt um Winchite (Na-Ca-Amphibol), die im
Mikroskop an ihrer sattblauen Eigenfarbe erkennbar sind (BUCHI 1987, 1994).
Biotit tritt, zusammen mit den Hornblenden, ebenfalls meist nur akzessorisch auf.
Die Biotitleisten sind nur selten chloritisiert, zeigen aber randlich biischeligen
Stilpnomelan. Stilpnomelan wichst auch in Rissen in den Kalifeldspaten.

Als primdrmagmatische Akzessorien treten idiomorphe Zirkone und opake
Phasen (Ilmenit, Magnetit, Pyrit) auf. BUCHI (1987, 1994) beschreibt in sehr
quarzreichen Alkalifeldspatgraniten das Auftreten von akzessorischem Fluorit.
Alpine Neubildungen sind Saussurit, Aktinolith, Chlorit und Stilpnomelan.

Variation der Mineralbestédnde: Quarz 30—40 %, Kalifeldspat 45—-65 %, Plagioklas 0—
15 %, Hornblende 0—5 %, Biotit 0—3 %.

U/Pb-Zirkon-Alter: Bei Montebello (Morteratsch, 792.300/148.300, nord-
lich des Kartenblattes) wurde ein Granit der alkalischen Reihe der Bernina-Decke
beprobt. Eine weitere Probe (777.550/149.100) wurde in der Julier-Decke unter-
halb der Julierpasshohe entnommen. Die Probe aus der Bernina-Decke ergab
295+ 12 Ma, die Probe aus der Julier-Decke 292 + 6 Ma (VON QUADT et al. 1994).
Diese frithpermischen Alter werden als Intrusionsalter interpretiert.

POSTVARISKISCHE SUBVULKANISCHE UND VULKANISCHE GESTEINE

Die sauren und basischen, subvulkanischen bis vulkanischen Gesteine der
Bernina-Decke s.str. nehmen eine stratigraphische Zwischenstellung zwischen
dem Kiristallin und der mesozoischen Sedimentbedeckung ein. Im Gebiet der
Stretta-Teildecke (z.B. am Piz Alv, ostlich des Blattrandes; siche tekt. Uber-
sichtskértchen) liegen die rhyolithischen Gesteine zwischen dem Stretta-Kristal-
lin und den Sedimenten der Alv-Mulde. Diese Kontakte sind tektonisch nur leicht
iiberpragt (SPITZ & DYHRENFURTH 1913, STAUB 1946, SCHUPBACH 1976, NAEF
1987). Im Gebiet der Diavolezza hingegen ist die Beziehung zwischen Kristallin,
Rhyolithen und mesozoischer Sedimentbedeckung durch die alpine Schuppentek-
tonik stark iiberpriagt (STAUB 1916). Wie die zahlreichen méchtigen Altkristallin-
einschliisse zeigen, handelt es sich bei den Rhyolithkdrpern der Diavolezza vor
allem um subvulkanische Gesteine. Geochemisch besteht eine starke Affinitéit zur
alkalischen Syenit-Granit-Reihe (RAGETH 1984, SPILLMANN & BUCHI 1993,
BUCHI 1994).

RAGETH (1982, 1984) unterschied zwei Rhyolithvarietiten, ndmlich den

—  geschichteten, laminierten «Sass-Queder-Typ» und den
—  massigen, wenig strukturierten «Piz-Trovat-Typ».
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Die basischen Génge sind die Produkte einer jiingeren, magmatischen Ak-
tivitdt, da sie die Metarhyolithe durchschlagen. Dies ist u.a. am Grat NNW der
Diavolezza sowie am Sass Queder Ostlich der Diavolezza zu beobachten.

Psq Sass-Queder-Metarhyolith

Im Sass-Queder-Typ, der ausschliesslich am Sass Queder auftritt (RAGETH
1982, 1984), wurden Strukturen beobachtet, die auf einen effusiven Charakter
dieses Rhyoliths schliessen lassen. Er enthdlt jedoch auch grossere Altkristallin-
schollen, was eher auf eine subvulkanische Entstehung hinweist.

Die frischen Bruchflichen des Sass-Queder-Metarhyoliths zeigen eine rosa-
weisse bis blassviolette, dichte Grundmasse. Makroskopisch sind bis 1 cm grosse,
hellrote Kalifeldspéte erkennbar. Im Weiteren sind kleinere, magmatisch kor-
rodierte, wasserklare Quarzeinsprenglinge zu beobachten. Erwdhnenswert sind
auch 1-2m madchtige Lagen mit ausgepréigter fluidaler Textur. Diese konnen
seitlich in unzusammenhéngende, knollige Lagen iibergehen. Der Lagenbau und
die Knollenbildung werden mit Scherbewegungen erklart, die bei der Platznahme
der rhyolithischen Lava stattgefunden haben (RAGETH 1982, 1984).

Im Weiteren zeigt der Sass-Queder-Metarhyolith auch Strukturen alpiner
Deformation. Es handelt sich dabei um diskrete, kataklastisch-mylonitische
Scherzonen, die an der Basis des Metarhyolithkorpers, westlich des Sass Queder,
auftreten.

Prr Piz-Trovat-Metarhyolith
p Metarhyolith i. Allg.

Massige Metarhyolithe des Piz-Trovat-Typs sind beim Diavolezza-Berghotel
und am Piz Trovat aufgeschlossen (RAGETH 1982, 1984). In unmittelbarer Um-
gebung der Diavolezza sind grosse Altkristallineinschliisse zu beobachten. Der
Kontakt zum Granit siidlich des Munt Pers ist durch Sprodbriiche gestort.

Daneben existieren kleinere Metarhyolithkorper, so z.B. im Altkristallin
nordlich des Lej da Diavolezza, im Granodiorit norddstlich des Munt Pers, im
Granit der Rifugi dals Chamuotschs («Gemsfreiheit») oder als isoliertes Vor-
kommen stiidlich des Piz Tschierva. Am Piz Mandra ist der siidlichste Abschnitt
eines ca. 3 m michtigen Rhyolithganges, der sich in nordlicher Richtung ca. 2 km
in das Gebiet des Piz Chalchagn verfolgen lésst, aufgeschlossen (BUCHI 1987).
Weitere rhyolithische Gédnge wurden am SW-Grat des Sasso Rosso beobachtet.
Bei diesen handelt es sich um westliche Ausldufer der méachtigen, alpin defor-
mierten Rhyolithginge des Piz Varuna (SPILLMANN 1993; siehe tekt. Ubersichts-
kartchen).
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Fig. 15: Verfalteter Rhyolithgang im achsenebenenparallel texturierten Sasso-Rosso-Granodiorit
(SW-Grat des Sasso Rosso, 793.460/136.060).

Die sehr harten und splittrig brechenden Metarhyolithe sind im frischen
Bruch blassgelb-graulich, z. T. mit einer leichten blassgriinen oder blassrosa Fér-
bung. Makroskopisch auffillig sind bis 3 mm grosse, gerundete, klare Quarz-
einsprenglinge (Phénokristalle).

Der Anteil der Grundmasse am Gesamtgestein betrdgt 70—90 %. Die ur-
spriinglich kryptokristalline, z.T. glasige Matrix liegt als mikrokristallines Ge-
menge von Quarz, Kalifeldspat und Albit sowie Epidot, Serizit und Chlorit vor.
Sphirolitische Aggregate aus feinsten Quarz- und Kalifeldspatfasern stellen Pro-
dukte der Entglasung dar.

Neben den magmatisch korrodierten, z.T. aber noch idiomorphen Quarz-
einsprenglingen (Tropfenquarze mit Resorptionsbuchten) treten perthitische Kali-
feldspidte und selten leicht saussuritisierte Plagioklase als Phénokristalle auf. Ty-
pisch sind im Weiteren aus eutektischen Verwachsungen (myrmekitisch) von
Quarz und Feldspat bestehende Einsprenglinge. Akzessorisch treten opake Pha-
sen (Pyrit, Himatit, [lmenit) in Schlieren hinzu. Stilpnomelan fehlt in den Meta-
rhyolithen des Piz-Trovat-Typs, tritt jedoch in den tektonisch tiefer beheimateten,
stark deformierten Metarhyolithen am Sasso Rosso auf. Die Grundmasse in die-
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sen stirker iiberprigten Metarhyolithen ist vergleichsweise grober rekristallisiert,
unter Ausbildung einer durch Serizit, Chlorit und Stilpnomelan markierten
Schieferung. Diese umfliesst die hdufig zerbrochenen Feldspatklasten z.T. unter
Ausbildung asymmetrischer Druckschatten. Die Quarzeinsprenglinge bilden
ebenfalls Klasten, beginnen jedoch in den Druckschatten dynamisch zu rekristal-
lisieren. Die rhyolithischen Génge im Sasso-Rosso-Granodiorit sind verfaltet
(Fig. 15).

U/Pb-Zirkon-Alter: Das Alter der Platznahme der Rhyolithe wurde mit
288 +7 Ma bestimmt (friihes Perm; VON QUADT et al. 1994). Die untersuchte Pro-
be wurde direkt siidlich der Diavolezza entnommen (Koord. 794.200/143.100).

Metalamprophyrginge

Metalamprophyre treten im Gebiet der Bernina-Decke s. str. verbreitet als
meist N—S-streichende, subvertikale, diskordante Génge auf. Besonders zahlreich
sind sie zwischen Piz Mandra und Piz Morteratsch. Weitere Gédnge finden sich im
Gebiet der Nunataker Pkt. 3033 m und Pkt. 3004 m in der Vedretta di Fellaria.

Randlich zeigen die ca.2m méchtigen Génge einen ca. 2—4 mm breiten,
sehr feinkornigen Abkiihlungsrand. Die Kontakte zum Nebengestein sind planar
und gut definiert. Primdrmagmatische Strukturen und Mineralbestdnde sind we-
gen einer ausgeprégten, statischen Rekristallisation kaum erhalten geblieben. Die
feinkornigen, alpinen Neubildungen (Chlorit, Hellglimmer, Epidot, Aktinolith,
Silpnomelan, Albit) bilden ein urspriinglich ophitisches, magmatisches Gefiige
ab. Als Phénokristalle konnen séuliger Amphibol, seltener Biotit, Klinopyroxen
und zonarer Plagioklas erkannt werden.

Aufgrund ihrer chemischen Zusammensetzung (RAGETH 1982, EIKENBERG
1984, BUcHI 1987) werden die basischen Géinge der Bernina-Decke s. str. als
urspriinglich basaltische, trachybasaltische bis trachyandesitische Ganggesteine
angesehen (Nomenklatur nach MIYASHIRO 1978, COX et al. 1979).

MESOZOISCHE SEDIMENTBEDECKUNG

Mesozoische Metasedimente treten in verschiedenen tektonischen Niveaus
auf (vgl. Fig. 26):

—  Die Longoni-Synklinale stellt einen hauptséchlich aus triadischen Dolomit-
marmoren bestehenden Metasedimentzug am Fuss der SW-Wand der Tre-
moggia-Gruppe dar. Diese symmetrische Synklinalstruktur im Kristallin na-
he der Basis der Fora-Teildecke besitzt einen Kern aus jurassischen Kalk-
marmoren (Profile 1 und 2, Tafelbeilage).
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Die Fedoz-Mulde trennt die Maloja-Teildecke von der Fora-Teildecke. Sie
wird vor allem durch kalkhaltige Schiefer, Rauwacken und Quarzite der
Friihen Trias aufgebaut.

Die Tremoggia-Mulde in der Tremoggia-Gruppe (Piz Tremoggia - Pizzo
Malenco - Sassa d’Entova, Fig. 16) sowie die Aufschliisse im Zungenbe-
reich der Vedretta di Scerscen inferiore (Profil 3, Tafelbeilage) beherbergen
die méchtigsten Abfolgen mesozoischer Metasedimente des vorliegenden
Gebietes. Trotz der starken isoklinalen Verfaltung sind die urspriinglichen
lithostratigraphischen Abfolgen klar rekonstruierbar. Die Lithologie dieser
Metasedimente ist in Tabelle 1 zusammengefasst. Die Metasedimente im
Normalschenkel der Tremoggia-Synklinale entsprechen der Sedimentbede-
ckung der Margna-Decke resp. der Maloja-Teildecke, wihrend die Abfolge
im Verkehrtschenkel derselben der Sedimentbedeckung der Sella-Teildecke
zugeschlagen wird.

Die Fex-Schuppenzone bildet die nordliche Fortsetzung der Tremoggia-
Mulde. Diese Zone enthdlt neben aufgeschuppten Metasedimenten der
Margna- und Platta-Decke sowie der Sella-Teildecke auch abgeschiirfte
Kiristallinlamellen und ophiolithisches Material. Die urspriinglichen litho-
stratigraphischen Abfolgen sind meist gestort.

Die spétjurassisch-kretazischen Metasedimente der oberpenninischen Platta-
Decke entsprechen lithologisch den gleichaltrigen unterostalpinen Metase-
dimenten der Margna-Decke und der Sedimentzonen der tieferen Bernina-
Decke s.1. (DIETRICH 1970). Sie werden daher gemeinsam mit diesen be-
schrieben.

Die in die Platta-Ophiolithe eingeschuppten Sedimente und Kristallinspdne
werden zur Sella-Teildecke gestellt.

Die Sedimente der Coaz-Mulde verkorpern die normalliegende Sediment-
bedeckung der Sella-Teildecke und bilden gleichzeitig den Deckentrenner
zur liberlagernden Corvatsch-Teildecke.

Die Chastelets-Sedimente stellen eine innerhalb des Corvatsch-Kristallins
gelegene Synklinale dar, die nahe der Basis der Corvatsch-Teildecke, aber
deutlich oberhalb der Uberschiebung auf die Platta-Decke gelegen ist. Thre
Stellung beziiglich der Platta-Decke entspricht in etwa der Stellung der
Longoni-Sedimente beziiglich der Malenco-Forno-Lizun-Decke.

Die geringméchtigen Fuorcla-Surlej-Sedimente verkorpern die normal-
liegende Sedimentbedeckung des Corvatsch-Kristallins. Sie trennen die
Corvatsch-Teildecke von der Bernina-Decke s. str.



Pizzo Malenco
Piz da la Margna

Grundgebirge der Sella-Teildecke

Dolomitmarmore (Mittlere—Spate Trias)

Schiefer der detritischen Basis (Frihe Trias)

Grundgebirge der Margna-Decke

Antiklinale == X —  Synklinale

Il Chaputschin

Sassa d'Entova

Mn-Schiefer, kalkige Glimmerschiefer (Spater Jura - Friihe Kreide)

Kieselige Kalkmarmore mit Brekzien (Fruher—Mittlerer Jura)

Fig. 16: Struktur der Tremoggia-Mulde zwischen Piz Tremoggia und Sassa d’Entova

(aufgenommen vom Gipfel der Sassa d’Entova).
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Tabelle 1: Metasedimente der Tremoggia-Mulde und Korrelation mit

unmetamorphen, unterostalpinen Abfolgen
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—  Die Alv-Mulde (vgl. tekt. Ubersichtskirtchen) wird auf dem vorliegenden
Kartenblatt durch einen isolierten Dolomitmarmoraufschluss westlich des
Lej da Diavolezza représentiert.

Die alpinen Uberschiebungsbahnen folgten den mesozoischen Metasedi-
menten, was zu einer starken Mylonitisierung derselben fiihrte. Wegen der meist
vollstdndigen Rekristallisation der Sedimente kann deren Datierung nur aufgrund
der lithologischen Ausbildung und Abfolge sowie durch Korrelation mit unme-
tamorphen Sedimentabfolgen tektonisch hoherer Decken erfolgen. Chronostrati-
graphisch auswertbare Fossilien wurden bis anhin auf dem Gebiet des Atlas-
blattes nicht gefunden. Eine auf der Kartierung von STAUB (1946) als Fossilfund-
stelle markierte Lokalitdt am Piz Tremoggia konnte nicht bestitigt werden. Eben-
so sind Sedimentstrukturen praktisch vollstdndig tiberpriagt worden. Die urspriing-
lichen Machtigkeiten sind aufgrund der starken Ausdiinnung und Boudinage
nicht mehr eruierbar. Ebensowenig lassen sich allfallige primédre Schichtliicken
feststellen, da dieselben nicht von den zahlreich vorhandenen tektonischen
Schichtliicken zu unterscheiden sind.

Die Metasedimente der Margna-Decke und der westlichen Bernina-Decke
s. str. sind in SPILLMANN (1993) beschrieben. Die Korrelation mit unterostalpinen
Sedimentabfolgen basiert auf der zusammenfassenden Arbeit von FURRER (1985)
sowie auf den Arbeiten von NAEF (1987) und EBERLI (1988), die die unterostalpine
Trias bzw. die Entwicklung der jurassischen Sedimente im Ostalpin behandeln.

te Schiefer der detritischen Basis (= Fuorn-Formation; Friithe Trias)
und der Fex-Schuppenzone i. Allg. (Frithe Trias, z. T. prétriadisch)

Zur detritischen Basis der mesozoischen Sedimentbedeckung werden dieje-
nigen Schiefer gestellt, die zwischen dem Kristallin und den ersten, iiber ldngere
Distanz verfolgbaren Dolomitmarmorziigen eingeschaltet sind. Es handelt sich
dabei um eine inhomogene, gebdnderte Serie von Kalzit fithrenden, grauen bis
griinlichen Chlorit-Hellglimmerschiefern, die z.T. aktinolith- und epidotreiche,
basische Lagen aufweisen. Vereinzelt treten tafelige Hellglimmer-Quarzit-
einschaltungen auf. Typisch sind im Weiteren bis faustgrosse Kalzit- und Quarz-
knauern, unregelmédssig angeordnete, dolomitische Boudins sowie vereinzelte
kalzitische Horizonte und Rauwackenlagen. Ein weiteres diagnostisches Merk-
mal sind biscm grosse, idiomorphe Pyritwiirfel. In normal gelagerten Abfolgen
nimmt im Allgemeinen der Karbonatgehalt und die Haufigkeit der Dolomit- oder
Rauwackenlagen gegen oben zu. Typisch fiir die Schiefer der detritischen Basis
der Tremoggia-Mulde und die Schiefer der Fex-Schuppenzone sind stilpnomelan-
reiche Schiefer. Der biischelige Stilpnomelan ist generell postkinematisch
gewachsen und durchdringt die alpine mylonitische Foliation. Die Schiefer der
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Fedoz-Mulde sind, bedingt durch die Zunahme der alpinen Metamorphose, mit
zunehmender tektonischer Tiefe stilpnomelanfrei. Akzessorisch treten Apatit,
Zirkon, Titanit und opake Phasen auf.

Die monometamorphen Metasedimente der detritischen Basis sind hiufig
nur schwer von den polymetamorphen Gesteinen des Grundgebirges zu unter-
scheiden. Dieses Problem stellt sich zur Hauptsache im Bereich der Tremoggia-
Mulde, wo die Schiefer der detritischen Basis in direktem Kontakt mit Paraschie-
fern des Altkristallins stehen. Bei der Kartierung wurden fiir die Abgrenzung die
oben angefiihrten diagnostischen Merkmale verwendet. Die Zuteilung erfolgte
hauptsachlich anhand der Karbonatfithrung in der detritischen Basis und der Pré-
senz prakinematisch gebildeter, prialpiner Granatrelikte im Altkristallin.

Die detritische Basis der Sedimentbedeckung der unterostalpinen Decken
lasst sich in eine grobklastische Chazfora-Formation und eine feinerklastische
evaporitisch-karbonatisch-siliziklastische Fuorn-Formation gliedern (NAEF 1987).
Aquivalente der Chazfora-Formation, d. h. Metakonglomerate, wurden im Bereich
der westlichen Bernina-Decke und der Margna-Decke nicht beobachtet. Hin-
gegen kénnen die hier beschriebenen Schiefer als metamorphe Aquivalente der
Fuorn-Formation betrachtet werden (vgl. Fig. 26).

Im Bereich der im noérdlichen Fextal aufgeschlossenen Fex-Schuppenzone
nimmt die Méchtigkeit der detritischen Basis, die hier als «Schiefer der Fex-
Schuppenzone» bezeichnet wird, zu. Dies ist auf den ausgepréigten Schuppenbau
zuriickzufiithren. Gleichzeitig geht aus den Beschreibungen dieser Schiefer hervor
(SEGER 1971, KUNDIG 1982, STAUBLI 1982), dass Kristallin der Margna-Decke
miteingeschuppt wurde. Es handelt sich dabei um kalifeldspatreiche Schiefer, die
z.T. eine feinschiefrige Augentextur aufweisen. Diese Schuppen sind jedoch we-
gen der starken Mylonitisierung kartographisch nicht von den iibrigen Schiefern
der Fex-Schuppenzone zu trennen, die iiber weite Bereiche die oben beschrie-
benen Merkmale eines metamorphen Aquivalents der friihtriadischen Fuorn-
Formation zeigen.

SEGER (1971) beschreibt an der Ostseite der Val Fex, nordlich Curtins
(779.960/141.775, 779.750/142.150), das Auftreten von gesprenkelten Chlori-
toid-Serizitschiefern in den Schiefern der detritischen Basis.

Schiefer der detritischen Basis finden sich auch in der normalliegenden Se-
dimentbedeckung der Sella-Teildecke (Coaz-Mulde) im Gebiet westlich des Piz
dal Lej Alv sowie an der Fuorcla da la Sella und beim Biv. Parravicini. Eine spe-
zielle Ausbildung ist an der Fuorcla da la Sella zu beobachten, wo helle Quarzite
mit knolligen Dolomit- und Rauwackeneinschliissen von einem Rauwackenband
iiberlagert sind.
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tq Dolomitmarmor (Mittlere—Spéte Trias)

Die grosse Méchtigkeit der im vorderen Fextal aufgeschlossenen Dolomit-
marmore der Fex-Schuppenzone geht auf ihre intensive Verschuppung zuriick.
Ein prominenter Dolomitmarmoraufschluss baut auch den rundhdckerartigen Hii-
gel von God Laret bei Segl Maria auf. Die Sackungsmasse des God sur Chaunts
oberhalb Crasta besteht ebenfalls aus diesen Marmoren. Diese setzen sich in die
maéchtige isoklinale Dolomitmarmorfalte der Crap da Chiiern (rechte Fextalseite;
Profile 7, 9 und 11, Tafelbeilage) fort und bauen auch die von weit her sichtbare,
helle Gipfelkappe des Piz Tremoggia im hintersten Fextal auf. Dieser Dolomit-
marmorzug im Verkehrtschenkel der Tremoggia-Mulde zieht unter der Vedretta di
Scerscen inferiore weiter nach Osten. Der zum Normalschenkel der Tremoggia-
Mulde gehorende Dolomitmarmor im Gebiet ndrdlich des Lago Scarolda ist in-
folge isoklinaler Verfaltung (Profil 2, Tafelbeilage) vervielfacht. Die Machtigkeit
der Dolomitmarmorziige variiert auch aufgrund einer grossraumigen Boudinage.

Makroskopisch konnen die folgenden Typen von Dolomitmarmoren unter-
schieden werden:

—  Grau-hellgrau gefarbte, fein gebédnderte, plattig spaltende Dolomitmarmore,
z.T. mit Rauwackenhorizonten. Dieser Typ bildet den stratigraphisch tiefe-
ren Teil der Dolomitmarmore (Vallatscha-Formation, Mittlere Trias). Gegen
oben werden sie abgeldst durch

—  massige, weiss-gelbliche, splittrig brechende Dolomitmarmore. Dieser Typ
macht die Hauptmasse der Dolomitmarmore aus (Hauptdolomit-Formation,
Spéte Trias).

Die Unterscheidung dieser zwei Typen ist nur in relativ grossen Aufschliis-
sen moglich und hilft, normal- resp. verkehrtliegende Dolomitmarmorziige zu
erkennen. Bei starker Deformation und tektonischer Ausdiinnung ist eine Verein-
heitlichung der Dolomitmarmore zu beobachten. Bei starker Mylonitisierung zei-
gen auch die sonst massigen Dolomitmarmore eine plattige Spaltbarkeit, bedingt
durch eine mylonitische Paralleltexturierung.

Die Dolomitmarmorziige der Tremoggia-Mulde und der Fex-Schuppenzone
sind plastisch deformiert. Dies steht im Gegensatz zum sonst sproden Verhalten
von Dolomit in den tektonisch hoheren Einheiten. Die plastische Deformation
manifestiert sich megaskopisch in der Ausbildung von liegenden, isoklinalen Fal-
ten (Profil 2, Tafelbeilage) sowie makroskopisch durch kongruente Fliessfalten
(Fig. 17). Die Verfaltung (D;) war mit einer starken Streckung verbunden, was
zur Boudinage der Dolomitmarmorziige fiihrte.

Ausgeprigte isoklinale Falten sind auch in den Marmorziigen der Longoni-
Sedimente zu beobachten. Diese, im Gegensatz zu den kongruenten Isoklinal-
falten der Tremoggia-Mulde, parallelen Falten entstanden wéhrend einer spéteren
alpinen Defomationsphase (D;).
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Fig. 17: Fliessfalte in den Dolomitmarmoren des isoklinal verfalteten Normalschenkels der
Tremoggia-Mulde (784.230/135.480, Handstiick ca. 15 cm breit).

Die stratigraphisch é&lteren, gebdnderten Dolomitmarmore sind oft kalzit-
haltig und fithren wechselnde Mengen an Quarz und Hellglimmer. Die planare
Einregelung der Hellglimmer bewirkt die plattige Spaltbarkeit des Gesteins. Die
Quarzkorner sind meist dispers verteilt, z. T. aber auch in Lagen konzentriert, was
zu herauswitternden Quarzschniiren fiihrt. Die dunklen Lagen und Flecken in den
Dolomitmarmoren sind graphithaltig.

Die stratigraphisch jiingeren, weissgelben, massigen Dolomitmarmore ent-
halten nur wenige, dispers verteilte Quarzkorner und vereinzelte, schlecht ein-
geregelte Hellglimmerleisten (Phengit, EMS-Analysen in ZINGG 1988).

Vereinzelt liegen grobkdrnige (0,3—1,5 mm) Dolomitaggregate boudinartig
in einer feinkdrnigen (10—30 pum), alpin rekristallisierten Grundmasse. Es konnte
sich dabei um urspriinglich grobersparitische Bereiche (Fenstergefiige), Poren
oder Hohlrdume in einem urspriinglich mikritischen Dolomit handeln. Im Weite-
ren wurden auch deformierte, grobkdrnige Dolomit-Kalzit-Quarzadern beobach-
tet. Dabei handelt es sich um primére Adern, die diagenetisch oder wahrend einer
frithen Phase der Deformation entstanden sind. Eine spite, postkinematische
Kristallisation fand bevorzugt im Zwischenbereich von Boudins oder im Schar-
nier der isoklinalen Falten statt. Massige Partien sind zudem durchzogen von un-
regelméssigen, dichten Adern aus Chlorit und pfefferminzgriinem, mikrokristalli-
nem Phengit (rontgendiffraktometrisch bestimmt, HERMANN 1991, MUNTENER
1991). Selten treten griine, verwitterte Kupfervererzungen (Malachit) auf. Ver-
einzelt, v.a. in stratigraphisch tiefer Lage, sind bis 5 cm méchtige Chloritschiefer-
lagen in die Dolomitmarmore eingeschaltet.

Eine spezielle Ausbildung der Dolomitmarmore ist in der Verkehrtserie der
Longoni-Synklinale siidlich des Pass dal Tremoggia (783.140/135.090) zu beo-
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bachten. Es handelt sich um einen gelbbraunen, hellglimmerreichen Dolomit-
marmor, der v.a. im stratigraphisch unteren Teil quarzreich und Turmalin fithrend
ist. Stratigraphisch liegen diese Gesteine zwischen den grau-weiss gebdnderten
und den massigen, weissgelblichen Dolomitmarmoren und reprisentieren mogli-
cherweise die Raibl-Gruppe (siehe unten).

Trotz der starken alpinen Uberprigung lassen sich die beschriebenen Dolo-
mitmarmore der Margna-Decke gut mit unmetamorphen unterostalpinen Sedi-
menten korrelieren (NAEF 1987, SPILLMANN 1993). Die Basis der gebénderten
Dolomitmarmore mit ihrem erhéhten Quarz- und Hellglimmergehalt und den
Rauwackenhorizonten entspricht dem Ubergang der detritischen Fuorn-Forma-
tion in die grau-weiss gebdnderten Dolomite der Mittleren Trias («karbonatische
Mitteltrias»). Letztere entsprechen den Dolomiten der Vallatscha-Formation der
ostalpinen Trias. Der Ubergang von der detritischen Basis in die karbonatische
Mitteltrias wird im Unterostalpin Graubiindens in die Mittlere Trias (Anisien)
gestellt (NAEF 1987). Im Weiteren sind Einschaltungen von Tuffhorizonten ty-
pisch fiir die karbonatische Mitteltrias. Die beschriebenen Chloritschieferlagen
konnten metamorphe Aquivalente dieser vulkanischen Horizonte darstellen.

Die hellen, massigen und sehr méchtigen Dolomitmarmore der Margna-
Decke sind Aquivalente der im Ost- und Siidalpin verbreiteten spittriadischen
Plattformkarbonate (Hauptdolomit-Formation; Norien).

Die inhomogene Raibl-Gruppe, die stratigraphisch zwischen der karbonati-
schen Mitteltrias und dem Hauptdolomit vermittelt, scheint in den Sedimenten
der Margna-Decke zu fehlen (eventuell mit Ausnahme der Longoni-Sedimente
oder einzelner Rauwackenhorizonte). Ebenso fehlen Aquivalente der Kdssen-
Formation, die stratigraphisch auf die Hauptdolomit-Formation folgt.

In tektonisch héheren Lagen treten Dolomitmarmore nur noch untergeordnet
auf. Vereinzelte Dolomitmarmorkdrper wurden mit der nérdlichen Sella-Teil-
decke in die Platta-Ophiolithe eingeschuppt. Es konnte sich dabei um prialpin
vom Kontinentalrand abgescherte Bereiche («extensional allochthons») handeln.
Die Chastelets-Sedimente sind randlich von vereinzelten Dolomitboudins beglei-
tet. Dolomitische Boudins und Rauwacken begleiten auch die tektonischen Hori-
zonte, welche die Teildecken der tieferen Bernina-Decke s. 1. begrenzen. Die Do-
lomitlinse westlich des Lej da Diavolezza gehort zur Alv-Mulde, die ostlich des
Kartenblattes aufgeschlossen ist (vgl. tekt. Ubersichtskirtchen).

Es handelt sich bei diesen Dolomitvorkommen um meist braune, zuckerige
Dolomite, die z.T. zerbrochen sind und brekzids scheinen. Z.T. sind fliessende
Ubergiinge zu Rauwacken zu beobachten.
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Rauwacke

Die bekanntesten und méchtigsten Vorkommen von Rauwacke im Gebiet
des Atlasblattes sind am Fussweg durch die Schlucht der Fedacla bei Segl Maria
aufgeschlossen (SEGER 1971). Die gelbbraunen, 1ochrig-sproden Rauwacken tre-
ten meistens zusammen mit grau-weiss gebanderten Dolomitmarmoren auf. Ty-
pisch fiir die durchwegs kalzitischen Rauwacken sind Quarz- und Albitkdrner
sowie talkhaltige Serizitfilze. Bei Segl Maria ist zudem Gips erhalten geblieben
(aufgeschlossen am Ausgang der Schlucht, im Bereich der Galerie). In anderen
Gebieten ist die Herleitung aus evaporitischen Ursprungsgesteinen unsicher. Bei
den nicht mit Dolomitmarmoren assoziierten Rauwacken in den Deckentrennern
der Margna-Decke und der tieferen Bernina-Decke s. 1. kann es sich auch um tek-
tonische Bildungen handeln. An der Fuorcla da la Sella wurden Rauwacken ge-
funden, die zusétzlich Brucit in feinen Bléttchen enthalten.

I-i Dunkelgrauer kieseliger Kalkmarmor, Kalkschiefer
(= Allgéu-Formation; Lias—Dogger)

Im Hangenden der Dolomitmarmore folgen Kalkmarmore und Kalkschiefer.
In der Tremoggia-Mulde treten dieselben im durch Isoklinalfaltenbau verviel-
fachten Normalschenkel auf (Profil 2, Tafelbeilage). Weitere Aufschliisse finden
sich in der nordlichen Fortsetzung der Tremoggia-Mulde und in der Fex-
Schuppenzone. Ein kleines Vorkommen bildet zudem den Kern der Longoni-
Synklinale siidlich des Pass dal Tremoggia.

Makroskopisch handelt es sich um meist dunkelgraue bis schwarze, plattig
spaltende Kalkmarmore mit variablem Quarz- und Hellglimmergehalt. Je nach
Glimmergehalt liegen reine Kalkmarmore bis flaserige Kalkschiefer vor. Der
Quarzgehalt ist ebenfalls variabel. Makroskopisch auffallend sind lagenweise
herauswitternde Quarzkérer (Kieselschniire). 3—4 mm grosse, kreisrunde bis
fiinfeckige Kalzitflecken wurden verschiedentlich als Crinoidenbruchstiicke
interpretiert (RAZ 1977, BARTEZZATI 1986). Lokal sind in die dunklen Gesteine
beigegraue, helle Kalkmarmore eingelagert. Die farbliche Bénderung ist durch
einen variablen Graphitgehalt bedingt. Vereinzelt sind idiomorphe Pyritkristalle
zu beobachten.

Die Kalkmarmore und -schiefer sind relativ grobkornig-spatig rekristalli-
siert. Sie verhielten sich bei der alpinen Deformation sehr inkompetent, was zur
Anhdufung im stark verfalteten Normalschenkel der Tremoggia-Mulde und in
den Scharnieren der Dolomitmarmorgrossfalten fiihrte (Profil 2, Tafelbeilage).
Makroskopisch sind kongruente, isoklinale Fliessfalten sichtbar.

Z.T. treten in den Kalkmarmoren und -schiefern bis faustgrosse Dolomit-
klasten auf. Diese als detritische Komponenten zu betrachtende Dolomitklasten
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werden von der alpinen Schieferung umflossen und zeigen z.T. eine interne, zur
Matrix diskordante Lamination. Typische Vorkommen sind siidlich des Pass dal
Tremoggia in den Longoni-Sedimenten (783.140/135.090) sowie an der Muott’
Ota (778.400/142.000; SEGER 1971) aufgeschlossen. Neben diesen kleinen, meist
eckigen Dolomitklasten, die keine interne Deformation zeigen, existieren auch
grossere (1-50 m), boudinierte Dolomitmarmoreinschliisse. Bei diesen besonders
gut in der SW-Wand der Tremoggia-Gruppe zu beobachtenden Einschliissen
handelt es sich in der Regel um boudinierte isoklinale Grossfalten. Bei geldangten
Dolomitmarmoreinschliissen, die keine Beziehung zum Faltenbau zeigen, ist
auch eine Interpretation als Olistholithe denkbar, die wihrend der jurassischen
Bruchtektonik entstanden wiren.

Megabrekzie

Weitere Hinweise auf eine Sedimentation, die in Verbindung mit praalpiner
Tektonik steht, liefern die lokalen Vorkommen von chaotischen Megabrekzien.
Ein kleines solches Vorkommen liegt am Grat zwischen Sassa d’Entova und Piz-
70 Malenco (784.200/135.480; ZINGG 1988). Einen grosseren Aufschluss bilden
die gletschergeschliffenen Platten bei Koord. 788.050/135.600 (HERMANN 1991,
MUNTENER 1991, HERMANN & MUNTENER 1992, SPILLMANN 1993; Fig. 18). Die-
se Vorkommen liegen im Normalschenkel der Tremoggia-Mulde, sind also Teil
der Sedimentbedeckung des Margna-Kristallins.

Die Komponenten der Brekzie sind 0,5—40 cm grosse, eckige Bruchstiicke,
die meist matrixgestiitzt in einer quarz- und glimmerhaltigen, dunklen Grund-
masse aus Kalkmarmor liegen. In den glimmerreichen Partien der Matrix ist eine
Schieferung ausgebildet, welche die mit ihren ldngsten Durchmessern leicht ein-
geregelten Komponenten umfliesst. Bei den Komponenten handelt es sich um
hellgelbe, massige Dolomite (Hauptdolomit) und grau-weiss gebénderte Dolomi-
te (karbonatische Mitteltrias). Im Weiteren treten gelbbraune, pordse, feinlami-
nierte Dolomitbruchstiicke auf. Dabei kdnnte es sich um erodiertes Material der
Kossen-Formation handeln. Kristallinkomponenten wurden in den Megabrekzien
der Margna-Decke nicht beobachtet.

Ein weiteres Vorkommen von grober Brekzie liegt bei Pkt. 2510 m, nordlich
der Chamanna Coaz (784.220/140.120), im tektonischen Niveau der Coaz-Mulde
(SPILLMANN 1993). Im Hangenden dieser ca. 7m michtigen Brekzie folgen alt-
kristalline Gesteine der liberschobenen Corvatsch-Teildecke. Im Liegenden leiten
0,5 m Kieselschnurkalke (1-1) und ein gelbweisser, 0,3 m méchtiger Dolomitmar-
morzug (t;) sowie Schiefer der detritischen Basis zum Kristallin der Sella-
Teildecke iiber. Diese Megabrekzie ist somit Teil der normalliegenden Sediment-
bedeckung der Sella-Teildecke. Lithologisch entspricht sie den Megabrekzien der
Margna-Decke: bis 1 m grosse Dolomitblocke liegen chaotisch in einer kalkig-
dolomitischen Matrix.
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Fig. 18: Chaotische Megabrekzie in den Metasedimenten der Tremoggia-Mulde (Vedretta di
Scerscen inferiore, 788.050/135.600, Bildbreite ca. 60 cm).

Bei den beschriebenen kieseligen Kalkmarmoren bis -schiefern mit lokal
eingeschalteten Megabrekzien handelt es sich um ein metamorphes Aquivalent
der ostalpinen Allgdu-Formation. Diese ist aus Turbidit-Megazyklen aufgebaut,
die in asymmetrischen Dehnungsbecken abgelagert wurden (TRUMPY 1960,
EBERLI 1988). Der Kieselgehalt geht auf den Eintrag von biodetritischem Mate-
rial (Spikulite) und auf eine nachtragliche Verkieselung zuriick. Diese Turbidit-
Megazyklen setzen mit chaotischen Megabrekzien ein. Die hier vorliegenden
Megabrekzien dhneln den Brekzien der Allgédu-Formation der stlichen Bernina-
Decke, wie sie z.B. am Piz Alv («Alv-Brekzie», siehe tekt. Ubersichtskartchen),
im Val Chamuera (Piz Mezzaun) oder in der Ela-Decke (Piz Blaisun) auftreten.
Sie entsprechen aber nicht den Brekzien der Carungas-Einheit, der Err-Decke
oder der Zone von Samedan, welche verbreitet Kristallinkomponenten enthalten
(Saluver-Gruppe: Salteras-, Saluver- und Bardella-Formation, FURRER 1985,
PETERS 2005D).

Es wurde gezeigt, dass die jurassische Bruchtektonik sich mit fortschreiten-
der Zeit vom oberostalpinen Ablagerungsraum in Richtung des zukiinftigen pas-
siven Kontinentalrandes der adriatischen Platte (EBERLI 1988, FROITZHEIM &
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EBERLI 1990) ausgedehnt hat. Im Unterostalpin (Bernina- und Ela-Decke) wurde
das Einsetzen der syntektonischen Sedimentation mit Toarcien datiert (Mezzaun-
Schichten, EBERLI 1988). Fiir die Margna-Decke, als ein sehr distales Element
des Kontinentalrandes (SPILLMANN 1993), kann daher ein relativ spétes Einsetzen
(Toarcien—post-Toarcien) der turbiditischen Sedimentation ldngs den Bruchrén-
dern («synrift-sedimentation») vermutet werden.

i Griine Quarzschiefer, Metaradiolarit (Mn-reich)
i-c Kalkmarmore, Kalkglimmerschiefer, karbonathaltige
Glimmerschiefer

(? Dogger — Malm — Friihe Kreide)

Diese lithologisch inhomogene Einheit fasst die jiingsten Metasedimente im
Gebiet des Atlasblattes zusammen. Diese bilden den Kern der Tremoggia-Mulde
(Profil 2, Tafelbeilage). In der nordlichen Fortsetzung dieser Mulde findet sich in
den oberen Bereichen der Fex-Schuppenzone ebenfalls ein méichtiges Paket die-
ser Sedimente (SEGER 1971). Die Synklinale am Chastelets besteht praktisch aus-
schliesslich aus spatjurassisch-frithkretazischen Metasedimenten (MULLER 1982).
Solche finden sich auch zwischen dem Piz Aguagliouls und der Fuorcla da la Sel-
la in der Sedimentbedeckung der Corvatsch-Teildecke. Die Sedimentbedeckung
der ozeanischen Platta- und Forno-Ophiolithe setzt mit Metaradiolariten ein.

Lithologisch setzen sich die Schichten aus griinen, Mn-reichen Quarzschie-
fern, Kalkmarmoren und Kalkglimmerschiefern zusammen, die in karbonathalti-
ge Glimmerschiefer iibergehen. Die Ubergiinge zwischen diesen lithologischen
Typen sind hdufig graduell, d.h. kartographisch nicht erfassbar. Die intensive
alpine Deformation fiihrte zu Verschuppungen, Verfaltungen und Boudinage,
und damit zu einer Vermischung der verschiedenen Gesteinstypen. An einzelnen
Lokalititen, z.B. am Piz Tremoggia, konnte dennoch eine lithostratigraphische
Abfolge rekonstruiert werden.

Griine Quarzschiefer, Metaradiolarit (Mn-reich)

In der Fex-Schuppenzone, in den Sedimenten der Platta-Decke sowie in den
Chastelets-Sedimenten konnten innerhalb der spétjurassisch-frithkretazischen
Metasedimente rostig anwitternde, griine Quarzschiefer auskartiert werden, die
metamorphe Radiolarite darstellen diirften. In der Tremoggia-Mulde war das
Auskartieren dieser Metaradiolarite wegen der komplizierten tektonischen Ver-
hiltnisse im Kern der Synklinale nicht moglich.

Die rostig anwitternden, griinen, z.T. albitreichen Zoisit-Granat-Chlorit-
Hellglimmer-Quarzschiefer enthalten eine Vielzahl von Mn-Mineralien. Die Man-
ganvererzungen treten in Form von verfalteten, pechschwarzen und sehr harten
Lagen oder Knollen auf. Die komplizierte Mineralogie und Petrographie dieser
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Mn-Mineralisationen ist in TROMMSDORFF et al. (1970, 1975), RAaz (1977),
PETERS et al. (1978), FINGER et al. (1982), DE CAPITANI (1983), BEDOGNE et al.
(1993) ausfiihrlich beschrieben.

Das Erz besteht aus Braunit und dessen oxidischen Verwitterungsprodukten.
Es ist mit anderen Mn-Silikaten (v.a. Rhodonit und Spessartin) und Mn-
Karbonaten assoziiert. Die Mn-Mineralien treten in derbdichten Massen oder
querschlidgigen Adern auf. In den eigentlichen Metaradiolariten tritt Braunit fast
vollig zuriick. Metaradiolarite in der Nachbarschaft von Mn-Lagern enthalten als
typische Mineralassoziation Quarz, Albit, Spessartin, Mn-Aegirinaugit, Mn-Na-
Amphibol sowie gelegentlich Parsettensit. Wegen ihrer Nachbarschaft zu Karbo-
natgesteinen fiihrte die alpine Metamorphose zur Bildung von Paragenesen mit
Mn-Karbonaten aus der Reihe Kalzit-Rhodochrosit. Im Weiteren entstanden
durch die Reaktion der Mn-Karbonate mit SiO, Mn-Silikate wie Tephroit, Py-
roxmangit und Rhodonit. Diese Silikate treten in derben Massen oder in z.T. zo-
nierten Adern auf. Rhodonit und Rhodochrosit erscheinen makroskopisch fleisch-
farbig bis rosarot, wahrend beim Tephroit schmutzig-griine und beim Pyrox-
mangit intensiv rosarote Farbtone vorherrschen.

Als weitere Mn-Mineralien wurden nachgewiesen: Sonolit, Alleghanyit,
Todorokit, Galaxit, Viridin, Friedelit, Pyrosmalit (nicht sicher nachgewiesen),
Hausmannit, Mn-Glimmer sowie lokal Mn-Serpentin (Bementit) als Umwand-
lungsprodukt von Tephroit.

Gut aufgeschlossene Fundstellen finden sich im Gebiet um den Grialetsch-
Grat, in den Metasedimenten der Platta-Decke und der Sella-Teildecke. Fiir eine
detaillierte Zusammenstellung der Fundstellen mit ausfiihrlicher Beschreibung
der vorkommenden Mineralien sei auf DE CAPITANI (1983) verwiesen. Die Quarz-
schiefer der Chastelets-Sedimente enthalten vergleichsweise wenig Mn-
Vererzungen.

Mn-reiche Schiefer der Tremoggia-Mulde sind im Gipfelbereich des Pizzo
Malenco und im Bereich der zuriickschmelzenden Vedretta di Scerscen inferiore
aufgeschlossen. Im Vorfeld dieses Gletschers finden sich zudem zahlreiche B16-
cke in der Moréne mit Mn-reichem, frischem Material. Die mineralogisch sehr
interessanten Mn-Knollen erreichen Durchmesser bis zu 50 cm. BEDOGNE et al.
(1993) beschreiben neben den bereits erwdhnten Mn-Mineralien noch Kutnahorit,
Pyrophanit in tafeligen Kristallen, Tiragalloit (CALLEGARI et al. 1992), Mn-
Beerzelit und andere Arsenate, ein amorphes Mn-Al-Silikat, Manganophyllit
(PETERS et al. 1978) sowie seltene Vorkommen von Bixbyit, Jakobsit, Klinochlor,
Mn-Tremolit, Baryt, Himatit, Johannsenit (RAZ 1977) und Romanechit. Sie er-
wihnen zudem sehr seltene Vorkommen von piemontitreichen Lagen, die even-
tuell Ardennit enthalten.

In RAZ (1977) wird eine sulfidisch vererzte Zone mit verschiedenen Cu-Fe-
Sulfiden beschrieben. Speziell erwéhnenswert ist zudem eine Quarzschieferprobe
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aus der Sammlung von P. Sigismund, die neben Spessartin gediegenes Gold ent-
hilt. Die genaue Herkunft der Probe ist unbekannt, doch wird eine Lokalitit im
Gebiet der Valle di Scerscen vermutet.

Die griinen Quarzschiefer mit ihren Mn-Vererzungen konnen als meta-
morphes Aquivalent der Blais-Radiolarit-Formation (FURRER 1985) interpretiert
werden. Diese unterostalpinen Radiolarite sind bis 100 m méchtig und enthalten
ebenfalls hdufig Mn-Vererzungen. Thr Alter wird mit spatestem Dogger bis Malm
angegeben.

Kalkmarmor

Die griinen Quarzschiefer gehen iiber in Hellglimmer, Chlorit, Albit und
Quarz fithrende, im frischen Bruch grauweisse Kalkmarmore. Die schieferungs-
parallelen Bruchfldchen dieser plattig spaltenden Kalkmarmore sind griinlich und
mit Hellglimmern belegt. Die quarz- und hellglimmerreichen Bereiche wittern
heraus, was dem Gestein einen pordsen Aspekt gibt.

Die stratigraphisch iiber den Metaradiolariten liegenden Kalkmarmore und
Kalkschiefer, die frither als «Aptychenkalk» oder «Calpionellenkalk» bezeichnet
wurden, werden als Aquivalente der Russenna-Formation betrachtet und alters-
méssig zwischen spétestem Malm und Friiher Kreide eingestuft.

Kalkschiefer und karbonathaltige Glimmerschiefer

Unter Abnahme des Karbonatgehaltes gehen die Kalkmarmore iiber in
Kalkschiefer bis karbonathaltige Chlorit-Hellglimmerschiefer. Die rostigbraun
anwitternden Schiefer weisen oft eine 16cherig verwitterte Oberflache auf. Haupt-
séchlich im stratigraphisch hoéheren Bereich treten zahlreiche verfaltete Quarz-
schlieren auf. Die mylonitische Foliation ist in der Regel durch spétere Deforma-
tionen krenuliert, zerschert und verfaltet worden.

Als unmetamorphes Aquivalent dieser Kalkschiefer und karbonathaltigen
Glimmerschiefer, wie sie beispielsweise im Kern der Tremoggia-Mulde vorlie-
gen, kommt die kretazische Emmat-Formation in Frage, deren unterer Teil («Ar-
gile a Palombini») aus kieseligen Mergeln und Tonschiefern besteht. Die Exis-
tenz noch jlingerer Schichten («Scisti di Lavagna», Chanels-Formation, Flysche)
kann weder nachgewiesen noch ausgeschlossen werden. Die alpine Metamorpho-
se und Deformation hat die urspriinglichen lithologischen Unterschiede praktisch
vollstindig verwischt. Mit Sicherheit kann eine Sedimentation bis und mit den
Palombini-Schichten nachgewiesen werden.

In der bei Crotschas abgeteuften Tiefbohrung Sils wurden unter der quar-
taren Fiillung des Haupttales, ab einer Tiefe von 130 m, 50 m kalkige Metasedi-
mente erbohrt. Die Cuttings der Spiilbohrung lassen keine genauere Beschrei-
bung zu (BURO BUCHI UND MULLER 1982). Es wird angenommen, dass es sich



78

um jiingste Metasedimente der Margna-Decke resp. der Fex-Schuppenzone han-
delt, die mit dem machtigen Schichtpaket zwischen Marmore und Segl Maria zu-
sammen héngen diirften.

QUARTAR

Ungefdhr ein Drittel des vorliegenden Atlasblattes ist vergletschert. Die
Morphologie des Geldndes, die quartdren Ablagerungen im Allgemeinen und die
Erosionstdtigkeit sind zur Hauptsache das Produkt glazialgeologischer Prozesse
wihrend der Eiszeiten und der spét- bis postglazialen Schwankungen der Glet-
scher. Vielfiltige quartirgeologische Phdnomene wie Permafrost, instabile Hinge
oder rezenter Gletscherschwund sind im Gebiet des Atlasblattes Piz Bernina bei-
spielhaft illustrierbar.

Qum Moriine des letzteiszeitlichen Maximums und des Spétglazials
(Last Glacial Maximum (LGM) bis Daun-Stadium)

Die élteren Mordnen repréasentieren glaziale Ablagerungen, die lter als die
Morénen des letzten, spétglazialen Vorstosses vor ca. 11000 Jahren (Egesen-
Stadium) sind. Sie zeigen generell eine vergleichsweise gut ausgebildete Humus-
bedeckung und Vegetationsentwicklung. Die morphologischen Strukturen dieser
Morénen sind stumpf und allfillige Wallstrukturen (z.B. Daun-Stadium) sind
wenig markant ausgebildet.

Maximale eiszeitliche Vergletscherung, Erratiker und Schliffgrenze

Im Gebiet von Sils, in der vordersten Val Fex (bei Crasta) sowie in der vor-
dersten Val Fedoz (GUNTLI 1987, LINIGER 1987), aber auch an den Héngen siid-
lich des Lej da Silvaplauna bis auf Héhen von iiber 2400 m (KUNDIG 1982,
STAUBLI 1982) treten zahlreiche Erratiker auf. Es handelt sich hauptsidchlich um
Diorite. Untergeordnet treten auch Granite («bunte Bernina-Granite») auf. Die
Erratiker entstammen der Bernina-Decke s. str., die in der Rosatsch-Gruppe (Dio-
rite) und in der Val Roseg grossflichig aufgeschlossen ist. Das bedeutet, dass die
Senke der Fuorcla Surlej, die morphologisch deutlich erkennbar unterhalb der
Schliffgrenze liegt, als Transfluenzsattel gewirkt hat, {iber den Gesteine aus dem
zentralen Bernina-Gebirge in das oberste Oberengadin transportiert wurden
(JACKLI 1962). Der Transport erfolgte daher im obersten Abschnitt des Oberen-
gadins talaufwirts. Das Bernina-Gebirge bildete eine in der Eiszeit auf iiber
3000 mii.M. hinaufragende Eiskalotte. Am Piz Aguagliouls, dem nordwestlichen
Vorgipfel des Piz Roseg, liegt die Schliffgrenze z.B. auf ca. 3100 mii. M. Die
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Schliffgrenze sinkt von der Kulmination im zentralen Bernina-Gebirge einheit-
lich in alle Richtungen ab. Im nordwestlichen Teil des Kartenblattes liegt sie auf
2600 bis 2700 mii. M. Der Muott’ Ota zwischen der Val Fedoz und der Val Fex
wurde bis knapp nordlich des Piz Salatschina vollstindig tiberschliffen. In diesem
Gebiet befinden sich die éltesten Mordnenablagerungen des letzteiszeitlichen
Hochststandes. Ebenfalls unterhalb der eiszeitlichen Schliffgrenze befinden sich
die Anhohen des Piz Chiiern und des Grialetsch dstlich des Fextals. Durch die
steil abfallenden Téler des Bergells und des Puschlavs wurde, verglichen mit dem
nur leicht abfallenden Inntal, verhéltnisméssig viel Eis abgefiihrt. Diese Situation
erklart die Transfluenz {iber die Fuorcla Surlej in Richtung Maloja, aber auch das
Uberfliessen iiber den Berninapass in das Puschlav sowie iiber Julier- und Albula-
pass nach Norden. Die Eistransfluenz iiber den Berninapass ist durch erratisches
Material belegt, das aus der Sedimentmulde des Piz Alv stammt (BEELER 1977).

Gegen die Valmalenco ist, wegen des starken Gefilles ein starkes Absinken
der Schliffgrenze zu beobachten. Sie liegt im siidlichsten Teil des Atlasblattes
etwa auf 2700 mii. M. Siidlich der Cime di Musella sind zahlreiche dioritische
Erratiker zu beobachten, die aus der Bernina-Decke s. str. stammen. Offensicht-
lich wirkte die Bochetta delle Forbici (2636 m) als Transfluenzsattel.

Gelindemorphologie und Vergletscherung

Das Relief im Gebiet des Atlasblattes ist praktisch ausschliesslich von der
Vergletscherung geprigt. Lokal ist die Geldndeform aber auch tektonisch vorge-
zeichnet. So folgt z.B. die Talung des Oberengadins dem Storungssystem der
Engadiner Linie und die Téler Val Fex und Val Fedoz verlaufen in der Richtung
des Einfallens der alpinen Strukturen.

Das Bernina-Massiv wird durch zahlreiche, grossrdumige Karmulden ge-
gliedert. Aus den nordexponierten Karen entwickelten sich typische glaziale
Trogtiler. Die Val Fedoz vereinigt sich iiber eine Stufenmiindung mit dem
Haupttal des Oberengadins. Erratiker bei Crasta zeigen, dass sich der Gletscher
der Val Fex bei Fex mit dem im Oberengadin liegenden Hauptgletscher vereinigte.
Die Fex-Schlucht ist als subglaziale Klamm zu betrachten. Der Hauptgletscher ist
nach SW ins Bergell geflossen. Dies kann aus den Rundhockerstrukturen im Ge-
biet zwischen God Laret und der Miindung der Val Fedoz und auf der Halbinsel
Chaste abgeleitet werden: Typisch sind gegen Siidwesten flach ansteigende Rund-
hockerformen, die von NW—SE-orientierten Steilstufen unterbrochen werden.

Die Felsunterlage des Inntals weist im Raum Sils ein akzentuiertes Relief
auf. Diverse tiefreichende Spiilbohrungen (fiir Erdwérmesonden) in der Schwemm-
ebene von Sils (PETERS 2002) geben Aufschluss iiber die Tiefe der glazialen Aus-
riumung. Am besten dokumentiert ist die Tiefbohrung «Sils» bei Crotschas. Uber
dem in 130 m Tiefe liegenden Fels folgen zwischen 130—113 m Tiefe lehmige Kiese
und Sande, die als Grundmorédne interpretiert wurden (BURO BUCHI UND MULLER
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1982; siche auch SUTER 1991). Dariiber (113-34 m) lagern Seesedimente, die in
alluviale Ablagerungen des Schwemmbkegels der Fedacla iibergehen (vgl. S. 95).

Spdtglazialer Gletscherriickzug (prd-Egesen)

Vor ca. 13000 Jahren (nach unkalibrierter Skala) 16ste sich das zusammen-
hingende Eisstromnetz des Oberengadins auf. Die vereinigten Roseg- und Morte-
ratsch-Eisstrome stirnten im Stadium von Samedan mit einer méichtigen, gemein-
samen Zunge im Gebiet von Samedan und Celerina (GAMPER & SUTER 1982).
Ein analoges spitglaziales Gletscherstadium ist aus relativ undeutlichen Moré-
nenwillen am Eingang der Val Fex bei Crasta ableitbar. Diese Gletscherstéinde
werden mit dem Daun-Stadium korreliert (GAMPER & SUTER 1982, GAMPER-
SCHOLLENBERGER & SUTER 1982, MAGGETTI 1994). Spuren élterer spétglazialer
Stadien (Cinuos-chel, Clavadel, Gschnitz) wurden im Gebiet des Atlasblattes
nicht beobachtet.

Qsm Lokalmorine (Spitglazial, Egesen-Stadium)

Die morphologisch am deutlichsten ausgebildeten, spéteiszeitlichen Mora-
nenwille sind dem Egesen-Stadium zuzuordnen. Wille dieses letzten ausgeprag-
ten spétglazialen Vorstosses sind beispielsweise im mittleren Fextal bei Curtins
zu erkennen (GAMPER & SUTER 1982, MAGGETTI 1994). Der Fedozgletscher stirn-
te zu jener Zeit beim Talausgang bei der Alp Petpreir (VOGEL 1995; ausserhalb
des Atlasblattes). Deutliche Wille dieser Vorstossphase sind auch am Lej da Dia-
volezza, im Bereich der Pasculs da Boval oder im Murtél-Gebiet zu beobachten.
Im heute praktisch gletscherfreien, siidexponierten Kar zwischen Piz Fora und
Sassa d’Entova sind spiteiszeitliche, dem Egesen-Stadium zuzuordnende Glet-
scherstinde zu finden, die im Gebiet stidlich der Fuorcla dal Chapiitsch auf
ca. 2200 mii. M. und siidlich des Piz Tremoggia auf ca. 2450 m ii. M. gelegen sind
(OROMBELLI 1986).

Ein kleiner Wall oberhalb der an der Ostseite der Val Roseg gelegenen Alp
Misaun belegt, dass der Eisrand des vereinigten Roseg-Tschiervagletschers zu
dieser Zeit hier auf 2300 mii. M. gelegen hat.

Der Morteratschgletscher erstreckte sich gleichzeitig noch weit in die Val
Bernina, was sehr deutlich anhand von Willen 6stlich der Berninafélle (Cascata
da Bernina, nordlich des Atlasblattes) sichtbar ist (PETERS 2005a). Seitliche
Wille des Morteratschgletschers, welche dessen Ausdehnung zur spitglazialen
Egesen-Zeit (= Jiingere Dryas) anzeigen, sind im Gebiet des Kartenblattes auf
2250 m{i.M. nordwestlich der aktuellen Gletscherzunge sowie am West- und
Siidhang des Munt Pers zu beobachten (Fig. 19).

Zur Zeit der Egesen-Vorstosse diirften sich der Roseg-Tschiervagletscher
und der Morteratschgletscher noch in einer gemeinsamen Zunge bei Pontresina
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vereinigt haben oder sie stirnten kurz vor Pontresina (Stadium von Pontresina;
SUTER et al. 1982, GAMPER & SUTER 1982, MAISCH et al. 1993, ROTHENBUHLER
2000, PETERS 2005a, b). In der Folge (ab ca. 10 000 BP) zogen sich die Gletscher,
unterbrochen durch kurze Vorstossphasen, welche sich durch Wallstrukturen in
der vorderen Val Roseg und in der Val Bernina manifestieren (ROTHENBUHLER
2000), endgiiltig auf postglaziale Ausdehnungen zuriick. Auf dem Gebiet des
Kartenblattes sind in der mittleren Val Fedoz, siidlich des Sass Fess, und in der
Val Fex bei der Alp Muot Selvas Mordnenwille erhalten geblieben, welche junge
Vorstossphasen («Kromer-Stadium», VOGEL 1995) des Fedoz- resp. des Fex-
gletschers anzeigen.

Die Rekonstruktion des zeitlichen und rdumlichen Verlaufs des spétglazia-
len Gletscherriickzuges beruht auf 4C-Altersdatierungen und Pollenanalysen von
Torfprofilen (BEELER 1977, GAMPER & SUTER 1982, KELLER 1988) sowie auf der
Ableitung der Hohenlagen der Gleichgewichtslinien der Gletscherstinde (MAG-
GETTI 1994, VOGEL 1995, ROTHENBUHLER 2000).

Fig. 19: Der Morteratschgletscher mit rezenten Seitenmordnen. Pfeil: am Munt Pers Seiten-
morénen des spatglazialen Egesen-Stadiums (aufgenommen aus dem Gebiet siidlich der
Chamanna da Boval).
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Fig. 20: Oberflache des fossilen Blockgletschers bei der Alp Margun Surle;j.

Fossile und inaktive Blockgletscher

Blockgletscher sind typische Permafrostphdnomene in Gebirgsregionen
(HAEBERLI 1985) und im Gebiet des vorliegenden Atlasblattes stark verbreitet
(HOELZLE 1989, 1994; siehe auch Glaziologische Karte Julier-Bernina, NFP31,
1998).

Die fossilen Blockgletscher haben durch das weitgehende Abtauen ihres Ei-
ses ihre urspriingliche Gestalt zu einem grossen Teil verloren (Fig. 20). Sie sind
zusammengesackt. Als inaktive Blockgletscher werden Blockgletscherstrukturen
angesprochen, die keine Anzeichen einer aktiven Bewegung mehr zeigen. Erken-
nungsmerkmal ist die Bildung einer Vegetationsdecke, vor allem im Bereich der
Blockgletscherstirne.

Fossile und inaktive Blockgletscher finden sich gehéduft im Murtel-Gebiet
zwischen Margun Surlej und Ils Lejins. Die Oberfldche dieser fossilen Blockglet-
scher ist im Gegensatz zur umliegenden Mordnendecke sehr uneben und mit zahl-
reichen, grossen Blocken iibersét. Die Zungen der fossilen Blockgletscher reichen
bis auf ca. 2350 mii. M. hinunter. Gegen oben schliessen sich inaktive Block-
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gletscher an. Ab 2500-2600 mii.M. werden diese z.T. von aktiven Blockglet-
schern abgel0st.

Im Gebiet der Plaun da las Furtschellas und bis zum Lej Alv in der Val Fex
sind neben morphologisch gut erkennbaren inaktiven Blockgletschern auch gros-
sere Areale mit einer sehr unregelméssigen, grobblockigen Oberfliche anzutref-
fen, die schlecht einzelnen Blockgletscherkdrpern zugeordnet werden kénnen. Es
handelt sich jedoch um Geldndeformen, die klar durch urspriinglich vorhandenen
Permafrost geprigt sind. Typisch ist eine gewisse Sortierung in grobblockige Be-
reiche und in Bereiche mit einem erhohten Anteil an Feinmaterial. Die groben
Blocke sind hiufig in Mulden konzentriert. Die z. T. geringe Hangneigung héngt
damit zusammen, dass sich die Blockschuttdecke beim Ausschmelzen des Eises
in die Hangkehle abgesenkt hat. In den entstandenen Senken bildeten sich die
Seen Lej Alv und Lej Nair.

Vergleichbare Formen finden sich in der Ebene noérdlich der Diavolezza.
Weitere fossile und inaktive Blockgletscher wurden im Gebiet der Chamanna da
Boval und der Pasculs da Boval kartiert.

Typischerweise finden sich die fossilen und inaktiven Blockgletscher héhen-
miéssig zwischen den Morénenwillen des spitglazialen Egesen-Vorstosses und den
rezenten Mordnenwiéllen des Maximalstandes der postglazialen Vergletscherung.

Qrm Rezente Moriine

Die rezenten bis subrezenten Mordnen zeigen in ihrer Verbreitung einen
deutlichen Bezug zur heutigen Vergletscherung. Sie sind durch gut erhaltene
Wiille mit schmalem Kamm und steiler Bschung gekennzeichnet, die v.a. glet-
scherseitig starker Erosion unterworfen sind.

Die, abgesehen von Pionierpflanzen, meist vegetationsfreien Morédnen re-
présentieren Ablagerungen der spétmittelalterlich bis neuzeitlichen Vorstdsse mit
Hochstinden um 1600, 1820 und 1850 (auch «Kleine Eiszeit» genannt). Deutlich
sind die Seiten- resp. Ufermordnenwélle der Talgletscher ausgebildet, wéihrend
die Stirnmorédnen allfélliger Vorstossphasen nur wenig ausgeprégt sind. Die klei-
nen Gebirgsgletscher bildeten in ihrem frontalen Bereich hingegen oft méchtige
Morinenbastionen (z.B. in der Corvatsch-Gruppe).

Seit ca. 1850 ist ein starker Riickgang der Vergletscherung zu beobachten.
Die Figur 21 zeigt die maximale neuzeitliche Vergletscherung im Vergleich zur
rezenten Ausdehnung der Gletscher. Der Gletscherschwund im Kanton Graubiin-
den seit dem 1850er-Hochstand ist ausfiihrlich in MAISCH (1992) beschrieben.
Fiir die Region Bernina schétzt MAISCH (1992) den Riickgang des Eisvolumens
im Zeitraum zwischen 1850 und 1973 auf ca. 30 % (Volumen 1850: 5,481 km3;
Volumen 1973: 3,826 km?). Seither diirften die Gletscher weitere 10 % ihres Vo-
lumens verloren haben (pers. Mitt. M. Maisch 2005).
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Fig. 21: Die maximale, rezente Vergletscherung um 1850 im Vergleich mit dem heutigen Stand
(ca. 1990) sowie Mordnenwille des Daun-Stadiums (ausgangs Val Fex) und des Egesen-Stadiums.
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Val Fedoz und Val Fex

Die Gletscher in der Val Fedoz und der Val Fex reichten bei ihrem postgla-
zialen Hochststand bis auf 2130 mii. M. resp. 2120 mii.M. Auf der Erstausgabe
(1950) des topografischen LK-Blattes Julierpass (1:50 000), das auf Aufnahmen
zwischen 1934 und 1938 beruht, endigt die Gletscherzunge in der Val Fedoz auf
2193 mii.M. und in der Val Fex auf 2246 mii. M. Seither haben sich die Gletscher-
zungen weiter {iber die Steilstufen in die talabschliessenden Kare zuriickgezogen.

Im Hintergrund der Val Fex hat sich der Gletscher in einzelne, isolierte Tei-
le und Lappen aufgelost. So bildet die Zunge des Fexgletschers (Vadret da Fex)
heute eine vom Gletscher losgeloste Toteismasse.

Wie die topografische Karte 1:25 000 aus dem Jahre 1964 (mit den Gletscher-
stinden von 1955) zeigt, existierte auch unterhalb der Zunge des Fedozgletschers
(Vadrec da Fedoz) eine mittlerweile vollstindig abgeschmolzene Toteismasse.

Italienische Gebiete

Im auffilligen Kar zwischen Piz Fora und Sassa d’Entova sind nur noch
kleine Gletscherreste vorhanden.

Urspriinglich bildeten sdmtliche Gletscher auf der Siidseite des Bernina-
Hauptkammes eine zusammenhéngende Eismasse, welche iiber Firnsittel (Fuor-
cla da la Sella, Fuorcla Crast’ Agiizza, Fuorcla Bellavista) mit den Gletschern der
Nordseite verbunden war. Die vereinigten Eismassen der Vedretta di Scerscen
inferiore und superiore (inkl. Vedretta di Caspoggio) stiessen beim postglazialen
Maximalstand weit in die enge Valle di Scerscen vor (bis auf ca. 2150 mii.M.,
NANGERONI 1929). Die maximale Ausdehnung der neuzeitlichen Gletscher ist
anhand der kleinen Wélle am ostlichen Abhang der Valle di Scerscen auf
ca. 2420 mii.M. deutlich erkennbar. Auf der geologischen Karte von STAUB
(1946), die auf die Siegfried-Karte Nr.521, Ausgabe 1938 gedruckt wurde, reicht
die vereinigte Zunge der Scerscengletscher bis auf die Hohe der Koordinate 134
des vorliegenden Kartenblattes. Das Aufnahmedatum dieser Gletscherausdeh-
nung ist jedoch nicht genau bekannt. Auf der Erstausgabe des LK-Blattes Julier-
pass 1:50000, die 1950 gedruckt wurde, wurde der italienische Teil von der er-
wihnten Siegfried-Karte {ibernommen. Auf der Ausgabe 1959 dieses Blattes liegt
die schuttbedeckte Zunge der vereinigten Scerscengletscher dann ndrdlich des
Soldatenfriedhofes (Cimitero degli Alpini). Auf der Erstausgabe des LK-Blattes
Piz Bernina 1:25 000 (erschienen 1964; mit den Gletscherstdnden von 1955) sind
die Zungen der beiden Scerscengletscher bereits getrennt. Im Gebiet, wo die
vereinigten Eismassen der Scerscengletscher durch den Engpass nérdlich
Pkt. 2316 m traten, war jedoch noch eine grossere Toteismasse vorhanden. Diese,
auch auf der Ausgabe 1971 des LK-Blattes 1:25 000 noch eingezeichnete Toteis-
masse existierte 1975—76 nicht mehr (RAz 1977).
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Der postglaziale Hochststand der vereinigten Fellariagletscher (Vedretta di
Fellaria und Ved. di Fellaria orientale) wird im Gebiet der Alpe Gembré durch
ein System von kleineren Wéllen angezeigt. OROMBELLI (1986) datierte die dus-
sersten beiden Wallstrukturen mit Hilfe von Flechten (Lichenometrie) und weist
sie den Hochstdnden um 1820 resp. 1850 zu. Der urspriingliche Stirnbereich ist
vom eingestauten Lago di Gera iiberflutet. Eine anfangs der 1920er Jahre aufge-
nommene Fotographie des Fellaria-Gebietes zeigt eine auf ca. 2300 mii. M. endi-
gende Gletscherzunge (Fotographie von «Sangiorgio» in SMIRAGLIA 1986). Nach
OROMBELLI (1986) teilten sich die beiden Gletscher am Ende der 1930er Jahre. In
der Ausgabe 1959 des Blattes Julierpass (1:50000) sind die beiden Gletscher-
zungen durch die auch heute gut erkennbare Mittelmoréne siidlich des Sasso
Rosso getrennt.

Morteratsch- und Roseg-Tschiervagletscher

Die Maximalstéinde der Gletscher auf der Siidseite des Bernina-Massivs lie-
gen auf vegetationsfeindlichen Serpentinitaufschliissen. Daher ist eine Abgren-
zung der seit dem Maximalstand freigelegten Gebiete anhand der unterschiedli-
chen Vegetationsdecke nur bedingt moglich. Die Vegetation auf den Gletscher-
vorfeldern des bis unter die Waldgrenze vorgestossenen Morteratschgletschers
(Vadret da Morteratsch) und des vereinigten Roseg-Tschiervagletscher (Vadret
da Tschierva, Vadret da Roseg, Vadret da la Sella) unterscheidet sich dagegen
deutlich von der Vegetation der in postglazialer Zeit eisfreien Gebiete (siehe Ve-
getationskarten des Morteratsch-Gletschervorfeldes in BAUMLER 1988, MAISCH et
al. 1993).

Der Gletscherschwund seit 1850 wurde im Alpenraum durch kurzfristige
Vorstossphasen am Ende des 19. Jahrhunderts, um 1920 und im Zeitraum 1965—
1985 unterbrochen. Fiir die Zungendnderungen des Roseg-, des Tschierva- und
des Morteratschgletschers existieren ldngere Beobachtungsreihen (Nr.92, 93 und
94 des Schweizerischen Gletscherbeobachtungsnetzes; siche AELLEN in: KASSER
et al. 1986). Die Beobachtungen sind in den jdhrlichen Berichten der Glaziolo-
gischen Kommission der Akademie der Naturwissenschaften Schweiz (scnat)
publiziert.

Der Morteratschgletscher zog sich gemiss dieser Messreihen praktisch kon-
stant zuriick (ab 1878 bis 2004 um insgesamt 2,1 km). 1955 lag die Gletscherzun-
ge bei Koord. 146, d. h. am nordlichsten Rand des Atlasblattes. Das Gletschervor-
feld ist durch eine Vielzahl kleinerer Wille geprigt, von denen die markantesten
leicht schematisch kartiert wurden. Alluvial umgelagertes Mordnenmaterial fin-
det sich im Bereich des heutigen Gletschertors.

Der Riickzug des Morteratschgletschers hat sich seit ca. 1967 stark verlang-
samt. 1985 (+8,4 m) und 1988 (+2,4 m) wurden erstmals seit 1912 (+8,4 m) wie-
der geringfiigige Vorstosse der Gletscherzunge beobachtet. Ein kleiner Wall
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zeugt von dieser kurzen Vorstossphase. Darnach hat sich die Zunge wieder deut-
lich zuriickgezogen und zwar um total 259 m bis ins Jahr 2002. Im Jahr 2003
wurde ein Rekordwert von -76,5 m erreicht. 2004 folgte jedoch wieder ein kleiner
Vorstoss von 10,3 m.

Der Riickzug des Morteratschgletschers ist im Gletschervorfeld mit zahlrei-
chen Tafeln mit entsprechenden Jahreszahlen anschaulich gemacht. Zudem fiihrt
ein Gletscherlehrpfad durch das Gletschervorfeld, mit zusétzlichen Informationen
am Weg zur Bovalhiitte (Chamanna da Boval). Der dazu gehdrige Fiihrer
(MAISCH et al. 1993) vermittelt eine ausgezeichnete Ubersicht iiber die vielfalti-
gen Aspekte der Geomorphologie, Glaziologie, Geologie und Botanik im Gebiet
um den Morteratschgletscher.

Im Rosegtal ist das Gletschervorfeld der urspriinglich vereinigten Tschierva-
und Roseggletscher durch Mordnenwille gegliedert. Gemiss den Originalauf-
nahmen von J. Coaz in den Jahren 1850—51 reichte die Zunge des Roseg-Tschierva-
gletschers beinahe bis zur Koord. 144. Diese Ausdehnung entspricht den inners-
ten der eng gestaffelten Wallstrukturen, welche das Gletschervorfeld abschlies-
sen. Die &dussersten Wille konnten &ltere Vorstossphasen der Kleinen Eiszeit
markieren (GAMPER 1986). Die Messreihen der Gletscherkommission (ab 1894)
zeigen auch hier deutliche Vorstossphasen am Ende des 19. Jahrhunderts und um
1920. Diese Vorstossphasen kdnnen mit entsprechenden Wallstrukturen im Vor-
feld korreliert werden (auf der Hohe der Koord. 143.65, resp. 143.34). Seit etwa
1934 bilden der Tschierva- und der Roseggletscher getrennte Eisstrome. Durch
die Stauwirkung der linken Seiten- resp. Ufermoréne des Tschiervagletschers
bildete sich im Vorfeld des Roseggletschers ein See. Nach heftigen Unwettern
brach dieser am 21. August 1954 teilweise aus. Die Wassermassen richteten gros-
se Schiaden im Gebiet von Pontresina an. Die Ausdehnung des Sees vor seinem
Ausbruch ist in KILGER (1979) skizziert.

Der Roseggletscher zog sich seither stetig zuriick, wobei ab Mitte der
1970er Jahre bis anfangs der 1990er Jahre eine Verlangsamung des Riickzuges
eintrat. Seither ist wieder eine deutliche Beschleunigung des Riickzuges zu beo-
bachten (-632m zwischen 1991 und 2004). Der Tschiervagletscher hingegen
stiess zwischen 1968 und 1987 um total ca. 240 m vor. Seit 1988 zieht sich aber
auch dieser Gletscher stark zuriick (-517 m bis 2004).

Der Klimaverlauf der letzten Jahre und der wéhrend der Kartierungsarbeiten
beobachtete Eisschwund in den Akkumulationsgebieten deuten auf ein Fortdau-
ern des Riickzuges hin. Anschaulich illustrierte, ldngerfristige Gletscherschwund-
szenarien fiir den Morteratschgletscher und den Roseg-Tschiervagletscher finden
sich in MAISCH (1993).
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Mdichtigkeit der Ablagerungen

Im Vorfeld des Morteratschgletschers treten verbreitet geschliffene Rund-
hocker auf. Dies ldsst auf eine relativ geringméchtige Grundmordnenbedeckung
iiber einem ausgeprigten Felsrelief schliessen.

In den Vorfeldern des Roseg- und des Tschiervagletschers sind keine Rund-
hocker vorhanden. In der Bohrung beim Hotel Roseggletscher wurden unter 6 m
Bachschutt rund 20 m Seeablagerungen iiber Grundmorine festgestellt (BURO
FUR BAUGEOLOGIE, CHUR, 1994). Dies weist darauf hin, dass das hintere Rosegtal
beim Zusammenfluss der beiden Gletscher glazial iibertieft ist.

Angaben tiber die Tiefe des Felsuntergrundes im Vorfeld des Rosegglet-
schers lieferten seismische Untersuchungen (KILGER 1979). Im ndrdlichen Teil
des Seebeckens wurde die Felsoberfliche reflexionsseismisch auf ca. 1960—
1970 mii.M., also 190—200 m unter der Terrainoberkante lokalisiert. Im Bereich
der Gletscherzunge (Stand ca. 1979) wurde die Felsoberflache auf ca. 80 m Tiefe
geortet. Die refraktionsseismischen Resultate zeigten ausserdem, dass gewisse
Bereiche im Gletschervorfeld gefroren sind. Toteismassen waren am Ostlichen
Seeufer im Bereich der Fortsetzung der Gletscherzunge lange gut sichtbar. Diese
Toteismassen sind heute stark ausgeschmolzen. Die so6llartigen Ausbuchtungen
des Seeumrisses gehen auf ausgeschmolzenes Toteis zuriick.

4C-Altersbestimmungen

Radiometrische Datierungen erlauben exakte Riickschliisse auf die postgla-
ziale Variation der Vergletscherung (Ubersicht in KELLER 1988). In den 1960er
Jahren kamen z.B. an der zuriickschmelzenden Gletscherzunge des Tschierva-
gletschers Holzstiicke zum Vorschein. Die !4C-Datierung (unkalibriert) dieses
Materials weist auf ein Vorstossen des Tschiervagletschers um 5000 bis 4500 BP
hin, bei einer vorangegangenen Vergletscherung, die offenbar deutlich geringer
als die heutige war (GAMPER & SUTER 1982, GAMPER 1986). Die Datierung eines
Holzstiickes (4760 BP) aus dem Vorfeld des Morteratschgletschers belegt eben-
falls einen Vorstoss um diese Zeit (Piora-Kaltphase), mindestens bis auf Hohe
des neuzeitlichen Maximalstands. In jlingerer Zeit wurden zahlreiche fossile Hol-
zer und Torfreste im Vorfeld des Tschiervagletschers mit Altern zwischen 6500
und 7500 BP aufgefunden (SCHLUCHTER 2004). Dies weist darauf hin, dass die
Gletscher bereits im fritheren Postglazial zeitweise eine sehr geringe Ausdehnung
aufgewiesen haben.

Am Westufer des kleinen Sees, der durch das Abschmelzen des westlichen
Teils der Vedretta di Caspoggio entstanden ist, wurden Reste einer alten Humus-
schicht entdeckt (HERMANN 1991, MUNTENER 1991, SCHLUCHTER 1991). 14C-
Altersbestimmungen ergaben ein Alter von 1895+ 60 Jahre (SCHLUCHTER 1991,
2004). Die klimatischen Bedingungen erlaubten hier offenbar vor knapp zwei
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Jahrtausenden die Entstehung einer Humusschicht in einer Hohenlage von
2600 m. Auch dies zeigt, dass die heutige Vergletscherung nicht einem postglazi-
alen Minimum entspricht.

Verschwemmte bzw. aufgearbeitete Moriine; Morinenbastion

An verschiedenen Orten wurde die Mordnenfarbe mit einer Schwemm-
facher- resp. Bachschuttkegelsignatur iiberlagert. Damit wird Mordnenmaterial
gekennzeichnet, das, vor allem bei Starkniederschligen oder Gletscherausbrii-
chen, umgelagert und verschwemmt wurde. Erosionsrinnen in steilen, morénen-
bedeckten Hiangen (z.B. an der Westseite der Val Roseg) sind ebenfalls auf diese
Art angegeben.

Die gleiche Signatur wurde auch fiir Morénenbastionen beniitzt (westlich
und siidostlich des Piz Corvatsch).

Aktive Blockgletscher

Aktive Blockgletscher verkdrpern talwirts kriechenden Permafrost. Typisch
sind steile Rédnder und interne Fliessstrukturen. Aktive Blockgletscher sind nur
sparlich oder meist gar nicht bewachsen. Der Stirnbereich ist generell vegeta-
tionsfrei. Die Stirn aktiver Blockgletscher zeigt eine lavastromartige Sortierung
mit einer grobblockigen Basis und einem zentralen Bereich mit feinkdrnigem
Material, der wiederum von grobblockigem Material bedeckt ist (Fig.22). Ein
weiteres Erkennungsmerkmal sind randliche, perennierende Schneefelder. Die
aktiven Blockgletscher im Gebiet des Atlasblattes entwickeln sich in der Regel
aus Hangschutt. Eine kartographische Abgrenzung dieser beiden Lithologien ist
hangaufwirts nicht moglich. Bei grossen Schuttakkumulationen kdnnen block-
gletscherartige Gebilde entstehen, die nur noch sehr undeutlich in Erscheinung
treten. So kommt es z.B. zur Ausbildung von konkav gewdlbten Schutthalden,
z.B. Ostlich des Lej Sgrischus. Im Boval-Gebiet, nordlich des Piz Aguagliouls
und am Piz Led entwickelten sich aktive Blockgletscher aus den méchtigen
Morénenbastionen kleinerer Gletscher.

Der Blockgletscher Murtél 1 bei der Mittelstation der Corvatschbahn

Im NNW-orientierten Kar siidlich der Mittelstation der Corvatschbahn
(LSC) entwickelte sich eine sehr auffillige Blockgletscherstruktur. Der Block-
gletscher stirnt auf 2628 mii.M. iiber gletschergeschliffenen Granodioritplatten.
Die Stirne ist 15-20m hoch. Die Oberfliache dieses Blockgletschers ist durch
ogivenartige Rinnen und Wille stark gegliedert. Diese Strukturen deuten auf
kompressives Fliessen hin, bedingt durch die Gegensteigung des Karriegels.
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Fig. 22: Front des aktiven Blockgletschers in den Pasculs da Boval (Pkt. 2598 m).

Dieser Blockgletscher kann aufgrund seiner guten Zugénglichkeit und seiner
beispielhaften Ausbildung als eines der am besten untersuchten Objekte seiner
Art betrachtet werden (HOELZLE et al. 2002). Er ist Teil des kiirzlich in den Alpen
eingerichteten Permafrost-Beobachtungsnetzes (VONDER MUHLL et al. 2001,
2004).

Erste refraktionsseismische Untersuchungen auf diesem Blockgletscher
(BARSCH 1973) dienten der Abschédtzung der Auftautiefe. Die Machtigkeit des
Blockgletschers wurde anhand der Resultate der Sprengseismik auf max. 60 m
geschitzt. 1975 wurde dann eine Kernbohrung auf 10,4m abgeteuft (BARSCH
1977), welche erste Erkenntnisse iiber die Stratigraphie der Auftauschicht und
den obersten Bereich des Permafrostkorpers lieferte. Mittels geoelektrischer Un-
tersuchungen und Georadarmessungen wurde eine Méchtigkeit des Permafrostes
von 20—50 m bestimmt (KING et al. 1987).

1987 schliesslich wurden eine 32 m tiefe Versuchsbohrung und die 62 m tie-
fe, definitive Kernbohrung abgeteuft (HAEBERLI et al. 1988). Die beiden Bohrun-
gen liegen 2 m auseinander und ca. 50 m von der Bohrstelle von 1975 entfernt.
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Der Felsuntergrund wurde in rund 50 m Tiefe vermutet. Im Jahr 2000 wurden,
ca. 30m von der Bohrstelle 1987 entfernt, zwei weitere Bohrungen ausgefiihrt,
die jedoch auch in 63m Endtiefe den Felsuntergrund nicht erreicht haben
(ARENSON 2002).

Es wurden zahlreiche geophysikalische, bohrlochgeopysikalische, geodéti-
sche, fotogrammetrische (sieche auch BARSCH & HELL 1975), pollenanalytische,
chemische, isotopenchemische und weitere Untersuchungen ausgefiihrt (siche
HAEBERLI 1990). Die geophysikalischen Resultate sind u.a. in VONDER MUHLL
(1988), VONDER MUHLL & HAEBERLI (1990), VONDER MUHLL & HOLUB (1992),
VONDER MUHLL (1993) und in KAAB et al. (1998) publiziert.

Die Bohrlocher wurden mit Thermistoren und Messeinrichtungen zur Erfas-
sung der vertikalen und horizontalen Verschiebungen des Untergrundes ausgeriis-
tet, um Langzeitbeobachtungen zu ermdglichen.

Unter einer 3 m méchtigen grobblockigen, aktiven Schicht folgt massives
Eis (Eisgehalt ca. 95 %) bis in eine Tiefe von 15 m. Darunter wechseln eisgesét-
tigte Silt-, Sand- und Kieslagen mit méchtigen Eislinsen. Zwischen 28 und 30 m
wurde ein Scherhorizont angetroffen (WAGNER 1992). Darunter folgt eisgesit-
tigter, grober Blockschutt (Eisgehalt ca. 30%). Der anstehende Fels wurde in
ca. 50-51 m Tiefe erreicht. Die oberen Bereiche sind stark zerriittet und durch-
lassig. Fester, undurchldssiger Fels wurde erst in 54 m Tiefe erbohrt. Dieser Be-
reich nahe der Felsoberfdche ist nicht durchgehend gefroren und zeigt jahreszeit-
liche Temperaturschwankungen (VONDER MUHLL 1992). Uber und unter dieser
Zone liegen die Temperaturen unter 0°C. Die Basis des Permafrostes wird in
etwa 100 m Tiefe vermutet. Fliessendes Grundwasser an der Grenze zum anste-
henden Fels wird mit einer nicht gefrorenen Lage im Permafrost («Talik») in
Verbindung gebracht (VONDER MUHLL 1992).

Permafrost im Allgemeinen

Im Gebiet Furtschellas-Murtél wurde die Verbreitung des Permafrostes
mittels der BTS-Methode (BTS: Basistemperatur der Schneedecke) und mittels
Miniatur-Temperaturloggern ermittelt (HOELZLE 1988, HOELZLE et al. 2003).
Die Kartierung der Permafrost-Verbreitung mittels Geographischer Informations-
systeme (GIS), illustriert am Beispiel des Corvatsch-Furtschellas-Gebietes, ist
in KELLER (1992, 1993) beschrieben. Die Permafrost-Forschung im Gebiet Cor-
vatsch-Furtschellas haben HOELZLE et al. (2002) zusammengefasst.

Andeutungen von Strukturbdden finden sich auf den flachen Gipfelplateaus
zwischen Piz Mandra und Piz Misaun. Deutliche Strukturbdden bildeten sich im
Serpentinitschutt (ca. 2600 m) westlich des Rif. Carate Brianza und parallel zur
Fallinie orientierte Steinstreifen sind in der Fortsetzung des SW-Grates der Sassa
d’Entova (Pkt. 2724 m bis Pkt. 2626 m) zu beobachten.
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Stabilititsprobleme im Zusammenhang mit Gletscherriickzug und auftauendem
Permafrost

Die seit 1992 nicht mehr bewirtete Capanna Scerscen an der Vedretta di
Scerscen inferiore (Koord. 785.864/134.851) steht auf 2957 mii.M. auf einem
grobblockigen, nach Siiden steil abfallenden Grat. Das Gebaude steht praktisch
direkt am Rand des Gletschers. Die Abnahme der Eisméchtigkeit und Tauprozes-
se fithrten zu Instabilitdten im Fels, verbunden mit einem Kippen des Gebaudes
nach Norden und begleitet von starker Rissbildung im Mauerwerk.

Die Abnahme der Michtigkeit der Gletscher fithrte wegen der fehlenden
seitlichen Stiitzwirkung und teilweise wegen des Ausschmelzens von Toteis auch
zu einer starken gletscherseitigen Erosion der Seitenmorédnen. Dies fiihrte dazu,
dass die 1899 direkt auf der rechten Seitenmoréne des Tschiervagletschers erbau-
te und 1932 erweiterte Tschiervahiitte (SAC) aufgegeben und durch eine neue
Hiitte (Chamanna da Tschierva) ersetzt werden musste.

Stabilitdtsprobleme werden auch im Gebiet der Station Corvatsch unter-
sucht, da die Bergstation und die Richtstrahlanlage der PTT auf versacktem, stark
zerriittetem und gekliiftetem Fels steht, welcher durch eishaltigen Permafrost sta-
bilisiert ist (BURO DR. VON M0OS 1970).

Sackungsmassen

Sackungen treten in der Westflanke der Val Fex sowie an den Héngen Ost-
lich von Sils, zwischen Marmor¢ und Foppa, auf. Die Sackungsmassen in der
Westflanke der Val Fex sind durch das praktisch hangparallele Einfallen der
Strukturen der Margna-Decke bedingt (vgl. Profile 6—9, Tafelbeilage). Eine auf-
fallige Sackungsmasse dieser Art ist die Dolomitmarmormasse am God sur
Chaunts am Ausgang der Val Fex. Die Anrisszonen der Sackungen sind von ge-
staffelten, z.T. klaffenden Briichen begleitet. Die Anrisse selber manifestieren
sich als steile, nicht mordnenbedeckte Boschungen. Im Weiteren markieren Ver-
sickerungstrichter und abflusslose Zonen die Anrissbereiche. Hangabwirts gehen
die Sackungen meistens in grossere Rutschmassen iiber.

In der hintersten Val Fex sowie in der ganzen Val Fedoz liegen die Schich-
ten mehr oder weniger horizontal (Profile 2 und 3, Tafelbeilage). Dies erklért,
warum hier Sackungsmassen fehlen. Im Haupttal des Oberengadins stehen die
Sackungsmassen in Zusammenhang mit NE-SW-streichenden, talparallelen Brii-
chen, welche iiberwiegend Nebenstérungen der Engadiner Linie darstellen.

Vereinzelt treten die Sackungsmassen zusammen mit Felssturz- oder Hang-
schuttablagerungen auf.
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Fig. 23: Front der Rutschung in der hinteren Val Fex. Blick nach Norden. Die aktive Rutschung
schiebt sich von links iiber den mordnenbedeckten Boden.

Rutschmassen

Grosse Rutschmassen sind auf die Westseite der Val Fex und auf die Hiange
oOstlich von Sils beschrinkt. Sie gehen meistens aus Sackungen hervor und verlie-
ren dabei jegliche Strukturierung. Briiche enden an der Grenze dieser Rutschmas-
sen abrupt. Die Oberfliche der Rutschmassen ist sehr unregelméssig und mit
grossen Blocken besetzt. Im obereren Teil der Rutschmassen ist meistens eine
Verflachung des Geldndes zu beobachten. Aktive Bewegungen an der Oberflache
manifestieren sich lokal durch krummgewachsene Béume («Sé&belwuchs»).

Wenig aktive oder nur oberfldchliche Rutschungen, z.B. der Moridnenbede-
ckung, sind auf der Karte mit der entsprechenden Férbung unterlegt.

Die Rutschung Muot Selvas in der hinteren Val Fex

Die Rutschmasse in der hinteren Val Fex, norddstlich des Piz Salatschina,
findet sich dort, wo der Deckentrenner der Margna-Decke (Fedoz-Mulde) das Tal
in einem sehr spitzen Winkel schneidet (Profil 6, Tafelbeilage). Die hangparallel
orientierten Schiefer und Rauwacken der Uberschiebung bilden den basalen
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Gleithorizont dieser markanten Rutschmasse. Die Rutschung zeigt hauptséchlich
in ihrem nordlichen Teil ausgeprégte, blockgletscherartige Fliessstrukturen. Der
Fahrweg in die hinterste Val Fex fiihrt iiber einen wenig aktiven Bereich dieser
Rutschmasse. Die weitgehend intakten Mordnenwélle und die damit assoziierten
Erratiker (Orthogneise und Altkristallin) zeigen, dass der unterste Teil des Han-
ges, der von der Fedacla anerodiert wird, nur leicht verrutschtes Morédnenmaterial
darstellt. Der Fuss der aktiven Rutschmasse ist durch eine steile, wenig bewach-
sene Boschung (Fig.23) mit zahlreichen Wasseraustritten gekennzeichnet, die
eine sumpfige Geldndemulde erzeugen.

Bergsturz-, Felssturzablagerungen

Markante Berg- und Felsstiirze sind in der Val Fedoz an der Motta Salat-
schina und am Ausgang der Val Fex bei Gianda kartiert. Der Bergsturz Motta Sa-
latschina wird von der Aua da Fedoz anerodiert. Der siidliche Teil, durch die
Bacherosion unstabil geworden, ist zudem versackt.

Die grossen Sackungen und Rutschungen bei Sils sind unterhalb der Anrisse
von Felssturzmaterial bedeckt.

Liangs der Engadiner Strasse bei Segl Baselgia besteht Felssturzgefahr. Ver-
schiedentlich sind Kubikmeter grosse Dioritblocke auf die Strasse gestiirzt und
gelangten vereinzelt bis in den See (WEBER 1963). Die Blocke stammen aus einer
stark zerriitteten Zone im oberen Teil der aus Diorit bestehenden Felswand.

Der Bergsturz aus der Westwand des Piz Morteratsch ging im Herbst 1988
nieder. Die Bergstiirze, die sich von der Stidwand des Piz Scerscen und an der
Crast’ Agiizza 16sten, ereigneten sich ebenfalls Ende der 1980er Jahre. Es ist an-
zunehmen, dass diese hochgelegenen Bergstiirze mit dem Schmelzen des Eises in
hochgelegen, exponierten Lagen in Zusammenhang stehen. So konnte beispiels-
weise in den letzten Jahren in den Siidwinden im Gebiet der Roseg- und der
Sella-Gruppe eine starke Ausaperung der Eiscouloirs beobachtet werden.

Trockenschuttkegel; Hangschutt, z. T. mit Blockschutt

Hangschutt akkumuliert sich unterhalb der Steilwénde, sofern diese nicht an
Gletscher grenzen, die den Schutt abtransportieren. Hange, die nicht im Ablage-
rungsbereich von schuttproduzierenden Steilwidnden liegen, sind in der Regel
mordnenbedeckt. Einzelne Felssturzblocke im Hangschutt sind auf der Karte
durch gréssere Punkte hervorgehoben.
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Schwemmficher, Bachschuttkegel
Gemischte Schuttkegel

Bachschutt- und Murgangkegel in den verschiedensten Grossen sind im Be-
reich von dauernd Wasser fiihrenden Béchen weitverbreitet. Sie finden sich aber
auch am Fuss von Runsen, die nur bei starken Niederschligen Wasser fiihren.
Die Bachschuttkegel bei Segl Baselgia gefdhrdeten oder beschédigten bei Stark-
niederschlidgen oftmals die Hauptstrasse. Am Fuss des Schuttkegels bei Koord.
777.950/145.250 wurden fossile Béden gefunden. Die 4C-Datierungen (unkalib-
riert) dieser Boden ergaben Alter von 4780+90 und 4195490 Jahren vor heute
(unpubl. Daten von BRUNNER in: GAMPER 1985).

Die Schwemmebene von Sils («Silser Alluviony)

Die Silser Ebene wurde durch den flachen Schwemmkegel der Fedacla auf-
geschiittet, die bei Segl Maria aus der Val Fex einmiindet. Einen nur unbedeuten-
den Anteil lieferten die Biche, welche die Hange ostlich von Sils entwéssern
(Ova da la Resgia, Ova da la Rabgiusa). Das Bachschuttmaterial der Fedacla
(«Silser Alluvion») wurde in zahlreichen Bohrungen aufgeschlossen (BURO FUR
TECHNISCHE GEOLOGIE AG 1976, 1977). Es handelt sich um kiesig-sandige, allu-
viale Ablagerungen, welche in den distalen Teilen des Schuttfachers zunehmend
feinkorniger werden. Lokal treten Silte und Feinsande auf (BURO DR. BUCHI
1980), z.T. mit organischen Bestandteilen (Torf). Diese mit Verlandungsbildun-
gen durchsetzten alluvialen Ablagerungen gehen gegen unten in grobsandige-
feinkiesige Deltablagerungen iiber.

Durch die vollstindige Auflandung der Silser Ebene wurden die urspriing-
lich zusammenhéngenden Seen von Sils und Silvaplana voneinander getrennt.
Deren Wasserspiegel differieren heute um rund 8 m.

Seeablagerungen

Seeablagerungen sind an der Oberfliche nicht aufgeschlossen, sie wurden
jedoch verschiedentlich erbohrt.

In der Tiefbohrung Sils bei Crotschas folgten unter den 34 m méchtigen al-
luvialen Ablagerungen des Schwemmbkegels dunkelgraue, siltige Sande und ab
46 m resp. 1748 mii.M. tonige Silte und Silte mit Feinsand (BURO BUCHI UND
MULLER 1982). In der Bohrung Nr.1/1990 des Grundwasserpumpwerks Chalche-
ras befindet sich der Ubergang in die Seeablagerungen in ca. 27 m Tiefe, auf rund
1775 mii.M. (BURO FUR TECHNISCHE GEOLOGIE AG 1990). In einer Erdsonden-
bohrung bei Segl Baselgia kann aufgrund des Bohrrapportes (MATHIEU 1990) die
Oberkante der Seeablagerungen auf ca. 1767 mii. M. vermutet werden.
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Diese Seeablagerungen belegen die Existenz eines durchgehenden Sees zwi-
schen Maloja und Champfér nach dem Riickzug des Eises aus dem Haupttal des
Oberengadins. Die Seeablagerungen sind bei der Tiefbohrung Sils ca. 80 m méch-
tig. Sie werden in einer Tiefe von 113 m durch lehmige Kiese und Sande, die als
Grundmoréne interpretiert werden, unterlagert. Der Felsuntergrund wurde auf
einer Tiefe von 130 m erreicht.

Die nacheiszeitlichen Seesedimente des Silvaplaner Sees sind in LEEMANN
et al. (1992), LEEMANN (1993) und LEEMANN & NIESSEN (1994) detailliert be-
schrieben.

Stillwasserablagerungen wurden auch in der Brunnenbohrung beim Hotel
Roseggletscher erbohrt (Val Roseg, am Nordrand des Blattes). Ab 6,1 m Tiefe
resp. 1994 m{i. M. wurden rund 20 m méchtige Silte und tonige Silte angetroffen,
welche von Mordnenmaterial unterlagert werden (BURO FUR BAUGEOLOGIE,
CHUR, 1994). Diese Ablagerung belegen die Existenz eines aufgelandeten Sees
unter der Alluvialebene des hinteren Rosegtals, welcher durch den Bergsturz des
Muot da Crasta aufgestaut worden ist oder sich in einem glazial libertieften Be-
cken gebildet hatte.

Analog dazu konnen auch unterhalb der Schwemmebene der Plaun Vadret
im hinteren Fextal Seeablagerungen postuliert werden.

Fig. 24: Erosion durch die mdandrierende Fedacla in der vorderen Val Fex.
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Terrassenrinder, Erosionsrinder

Erosionsridnder finden sich hauptséchlich im Bereich der Biache der Val Fe-
doz und der Val Fex. Besonders erwédhnenswert sind die Terrassen in der vorde-
ren Val Fex, wo die Fedacla z.T. tief in die Moréne, in die seitlichen Rutschun-
gen und in die Bachschuttkegel einerodiert ist (Fig. 24).

Im Rosegtal haben sich die Schmelzwisser des Tschierva- und des Roseg-
gletschers markant in die Mordnen im Gletschervorfeld eingetieft. Die Unwetter
und Starkniederschldge im Sommer 1987 haben hier starke Spuren in Form fri-
scher Erosionsanrisse und Materialumlagerungen hinterlassen. Besonders deut-
lich waren die Auswirkungen in den Morénenablagerungen der oberen Valle di
Scerscen, die stark umgelagert und ausgeschwemmt wurden. Die frischen Anrisse
waren bis 7m hoch. Die ausgepriagte Ausrdumung kann mit dem Ausschmelzen
von Toteismassen in Verbindung gebracht werden, die dieses Morédnenmaterial
bis anfangs der 1970er Jahre zuriickgehalten haben (HERMANN 1991, MUNTENER
1991).

qa Alluvionen
Qs Fluvioglaziale Ablagerungen

Alluvionen wurden in den Talbdden der Val Fedoz und der Val Fex kartiert.
Weitere Alluvionen entstanden aus fluviatil umgelagertem und ausgewaschenem
Morinenmaterial in den Gletschervorfeldern. In der Val Roseg entwickelte sich
daraus ein ausgedehnter alluvialer Talboden mit zahlreichen Wasserlédufen (Zopf-
fliisse; WARD & UEHLINGER 2003).

TEKTONIK

TEKTONISCHE GLIEDERUNG DES BERNINA-MASSIVS UND
ANGRENZENDER GEBIETE

Dieses Kapitel gibt einen Uberblick {iber die auf dem tektonischen Uber-
sichtskdrtchen dargestellten tektonischen Einheiten. Fiir eine Gesamtiibersicht sei
auf die Tektonische Karte der Schweiz 1:500 000 verwiesen. Der Deckenstapel
im Gebiet des Bernina-Massivs umfasst tektonische Einheiten des Mittel- und
Oberpenninikums sowie des Unter- und Oberostalpins.

Im Oberengadin sind oberpenninische, ophiolithische Decken mit unterost-
alpinen, kontinentalen Decken verfingert. Im Westen intrudierte und iiberprigte
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die oligozine Intrusion des Bergeller Batholithen den Deckenstapel. Fiir eine de-
tailliertere Beschreibung der tektonischen Gliederung des Bernina-Gebirges und
angrenzender Gebiete sei auf SPILLMANN (1993) verwiesen. Einen Uberblick iiber
den Bau des Deckenstapels geben die Profile der Tafelbeilage.

Penninikum

Suretta-Decke, Lanzada-Scermendone-Zone

Einheiten mittelpenninischer Stellung treten im tektonischen Fenster von
Lanzada, ostlich von Chiesa i.V., auf (STAUB 1916, 1921). MONTRASIO (1984)
fasste diese Gesteine, die in weiteren Fenstern im Liegenden des Malenco-
Serpentinits auftreten, als Lanzada-Scermendone-Zone (LSZ) zusammen. Litho-
logisch besteht die LSZ aus einem kontinentalen Kristallin mit einer autochtho-
nen Sedimentbedeckung mit triadischen Plattformsedimenten und inhomogenen
kalkigen Schiefern, die mit ophiolithischem Material assoziiert sind. Es handelt
sich bei den Gesteinen der LSZ um Aquivalente der nérdlich der Bergeller Intru-
sion aufgeschlossenen Suretta- und Avers-Decke. Zwischen der LSZ im Siiden
und der Suretta- und der Avers-Decke im Norden vermitteln steilgestellte Schol-
len von Kristallin und Sedimenten am Ostrand der Bergeller Intrusion (STAUB
1918, GYR 1967, GIERE 1985, PFIFFNER & WEISS 1994, PUSCHNIG 1996, 1998,
2000; vgl. Profil 1, Tafelbeilage).

Einige am Siidrand des Malenco-Serpentinits gelegene Aufschliisse der von
MONTRASIO (1984) definierten Lanzada-Scermendone-Zone werden neu der
Margna-Decke zugewiesen (BAY 1996, FORNERA 1996). Andere Teile dieser
Zone wurden als préalpin abgescherte Teile des Kontinentalrandes («extensional
allochthons») interpretiert und zur Malenco-Forno-Lizun-Decke gestellt (HER-
MANN & MUNTENER 1996).

Malenco-Forno-Lizun-Decke
Malenco-Serpentinit und Relikte kontinentaler Kruste

Der Malenco-Serpentinit ist iiber eine Fliche von ca. 130km’ aufgeschlos-
sen und erreicht eine maximale Méchtigkeit von 1,2—1,5km. Er bildet eine der
grossten Ultramafititmassen der Alpen. Der Malenco-Serpentinit reprisentiert
subkontinentales Mantelmaterial, das im Zuge der jurassischen Extensionstekto-
nik am adriatischen Kontinentalrand freigelegt worden ist. Einen wichtigen Beleg
fiir den subkontinentalen Ursprung des Malenco-Serpentinits bildet der am Monte
Braccia (siidlich des Atlasblattes) reliktisch erhalten gebliebene, prialpine Krus-
ten/Mantel-Kontakt. Der hier aufgeschlossene Gabbro zeigt ndmlich intrusive
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Beziehungen sowohl zum Malenco-Serpentinit (Mantelmaterial) als auch zu alt-
kristallinen, granulitischen Gesteinen, die Krustenrelikte reprisentieren (GAUT-
SCHI 1980, HERMANN 1997, HERMANN & MUNTENER 1996, 2001, HERMANN et al.
1993, 1997, 2001, MUNTENER 1997, MUNTENER et al. 1993, 2000, SPILLMANN
1993, TROMMSDORFF et al. 1993, VILLA et al. 2000). Die Platznahme des Braccia-
Gabbros an der Krusten/Mantel-Grenze erfolgte im Perm (HANSMANN et al. 2001).
Analoge Gesteine treten auch in der iiberschobenen Margna-Decke auf
(Fedoz-Metagabbro und Fedoz-Formation; vgl. Profile 1-3, Tafelbeilage).

Forno-Ophiolithe und Sedimente

Der ophiolithische Monte-del-Forno-Komplex liegt auf gleichem tektoni-
schem Niveau wie der Malenco-Serpentinit, d.h. im Liegenden der Margna-
Decke. Er ist von der Bergeller Intrusion steilgestellt, diskordant durchschlagen
und kontaktmetamorph {iiberprdgt worden (FERRARIO & MONTRASIO 1976,
PERETTI 1983, 1985; vgl. Profil 1, Tafelbeilage). Der Monte-del-Forno-Komplex
reprasentiert eine Ophiolithsequenz (Forno-Ophiolithe). Metavulkanite mit MORB-
typischem Chemismus (Forno-Amphibolit; GAUTSCHI 1980, PUSCHNIG 1996, 1998,
2000), Mineralbestand und Mineralisation (Fe-Cu-Zn-Vererzungen, PERETTI &
KOPPEL 1986) werden von Metasedimenten mit oberpenninischer Affinitét {iber-
lagert (Muretto- und Rossi-Formation, PERETTI 1985).

Die Beziehung zwischen Forno-Amphibolit und Malenco-Serpentinit ist
intrusiver Natur, d.h. der Forno-Amphibolit bildet Gdnge und grdssere Intrusiv-
korper im Serpentinit (TROMMSDOREFF et al. 1993, PUSCHNIG 1996, 1998, 2000).
Nordwestlich der Engadiner Linie setzt sich der Forno-Amphibolit in die Lizun-
Griinschiefer fort (LINIGER & NIEVERGELT 1990, NIEVERGELT et al. 1996).

Platta-Decke

Die Platta-Decke besteht zur Hauptsache aus Ophiolithen (Serpentinite,
Ophikarbonate, Metagabbros, Metabasalte, Griinschiefer) mit untergeordneten
spitjurassisch-kretazischen Sedimenten. Sie bildet keine kohirente Uberschie-
bungsdecke, sondern umfasst mehrere Schuppen, welche z.T. auch nicht-ozeni-
sches Material (kontinentales Kristallin und Trias—Lias-Sedimente) enthalten
(CORNELIUS 1935, 1950, DIETRICH 1970).

Die Platta-Ophiolithe kdnnen gemiss neueren Untersuchungen in eine Obe-
re und eine Untere Serpentinit-Einheit aufgeteilt werden (vgl. Tab. 2). Diese bei-
den Einheiten lassen sich beziiglich Struktur und Entwicklung der basischen und
ultrabasischen Gesteine unterscheiden: Die obere Einheit wird durch Serpentinite
dominiert, welche wie der Malenco-Serpentinit subkontinentales Mantelmaterial re-
présentieren. Die untere Einheit ist mit basischen Intrusiva (Gabbros) und Effusiva
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(Basalte) angereichert und verkdrpert den Ubergang zu ozeanischer Kruste, wie
sie heute z.B. am mittelatlantischen Riicken gebildet wird («slow-spreading-
ridges»; MANATSCHAL & NIEVERGELT 1997, MUNTNER & HERMANN 2000, DES-
MURS 2001, DESMURS et al. 2001, 2003, SCHALTEGGER et al. 2002, BERNOULLI et
al. 2003, MANATSCHAL et al. 2003, MUNTENER et al. 2004).

Ostalpin

Die ostalpinen Einheiten bestehen aus kontinentalem Kristallin und einer
permo-mesozoischen Sedimentbedeckung. Die Kontakte zwischen Kristallin und
Sedimentbedeckung sind in der Regel tektonisch iiberprigt. In der Zone von Sa-
medan liegen rein sedimentére Schuppen vor, die vollstdndig von ihrem kristalli-
nen Untergrund abgeschert worden sind.

Margna-Decke und Fex-Schuppenzone
Struktur und Gliederung

Die Margna-Decke wird in eine tiefere Fora- und eine hohere Maloja-
Teildecke gegliedert, die zwei liegende, antiklinale Grossfalten bilden (LINIGER
& GUNTLI 1988, SPILLMANN 1989, 1993).

Die Fora-Teildecke wird aus Orthogneis (sog. Fora-Gneis), Fedoz-Meta-
gabbro sowie Fedoz- und Maloja-Formation aufgebaut. Die Metasedimente der in
Kontaktnéhe zu den iiberschobenen Malenco-Serpentiniten liegenden Longoni-
Synklinale (Profile 1 und 2, Tafelbeilage) stellen den verkehrt liegenden Schen-
kel dieser-Teildecke dar.

In der darauf aufgeschobenen Maloja-Teildecke dominieren Orthogneise
(sog. Maloja-Gneis) neben Gesteinen der Maloja-Formation. Die Uberschiebung
verlduft innerhalb einer engen Synklinale (Fedoz-Mulde) mit Schiefern der detri-
tischen Basis und Rauwacken der mesozoischen Sedimentbedeckung. Die Sedi-
mente lassen sich gegen SE bis zum Pass dal Tremoggia verfolgen. Die weitere
Fortsetzung der Uberschiebung nach Osten ist ungewiss, sodass ostlich der
Vedretta di Scerscen inf. eine Abgrenzung der beiden Teildecken nicht mehr
moglich ist. Unterhalb der Fedoz-Mulde tritt noch eine weitere, sehr enge, jedoch
weniger tiefgreifende Synklinale auf (LINIGER & GUNTLI 1988; vgl. Profil 3,
Tafelbeilage).

Die iiber der Maloja-Teildecke liegende Fex-Schuppenzone enthilt neben
triadischen Schiefern und Dolomitmarmoren auch eingeschuppte Lamellen von
Maloja-Kristallin (Maloja-Gneis) und von Platta-Ophiolithen (z.B. siidlich von
Marmor¢). Die vorwiegend karbonatischen Metasedimente setzen sich nach Siiden
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in die Tremoggia-Synklinale (oder -Mulde) fort, welche das Kristallin der Margna-
Decke vom Sella-Kristallin trennt.

Nordwestlich der Engadiner Linie findet sich die Margna-Decke (resp. Ma-
loja-Teildecke) und die Fex-Schuppenzone im Gebiet des westlichen Silser Sees
wieder. Die Margna-Decke keilt am Septimerpass zwischen den Lizun-Griin-
schiefern und der Platta-Decke, mit denen sie verfaltet ist, aus (LINIGER 1992).

Gliederung des Margna-Kristallins

Bei den Orthogneisen und der altkristallinen Maloja-Formation handelt es
sich um stark deformiertes und metamorph {iberprigtes, ostalpines Kristallin,
welches kontinentale Oberkruste représentiert. Es steht in stratigraphischem Kon-
takt mit der mehrheitlich noch vorhandenen, autochthonen, mesozoischen Sedi-
mentbedeckung.

Die granulitischen Béndergneise der Fedoz-Formation und der Fedoz-
Metagabbro besitzen Aquivalente in der Malenco-Forno-Lizun-Decke. Letztere
wird als Relikt der ehemaligen Krusten/Mantel-Grenze der adriatischen Platte
angesehen. Die Fedoz-Formation und der Fedoz-Metagabbro diirften demnach
ebenfalls Relikte adriatischer Unterkruste darstellen, welche in die alpine De-
ckenstruktur integriert worden sind (SPILLMANN 1993, BISSIG & HERMANN 1999).
Die Fora- und die Maloja-Teildecke besitzen demnach je einen Kern aus Unter-
kruste, umhiillt von Oberkrustenmaterial. Die zwischen Unter- und Oberkruste
verlaufende préalpine Abschiebungsfliche wurde wéhrend der Deckenbildung
mitverfaltet (HERMANN & MUNTENER 1996).

Bernina-Decke s. 1.

Der unterostalpine Deckenstapel im Bernina-Gebirge zwischen Val Fex und
Berninapass wird zur Bernina-Decke s. 1. zusammengefasst (Profile 2—14, Tafel-
beilage). Dieselbe umfasst die Sella-Teildecke (als tektonisch tiefstes Element),
die Chastelets-Einheit und die Corvatsch-Teildecke, die Bernina-Decke s. str. so-
wie die Stretta-Teildecke als tektonisch hochstes Element. Diese Gliederung ba-
siert auf den folgenden Sedimentzonen, die als Deckentrenner die erwéhnten Kri-
stallin-Einheiten voneinander abgrenzen: Coaz-, Chastelets- und Fuorcla-Surlej-
Sedimente sowie die Sedimente der Alv-Mulde.

Die tektonischen Untereinheiten der Bernina-Decke s. 1. lassen sich zum Teil
mit den tektonischen Einheiten nordwestlich der Engadiner Linie korrelieren
(Tab.2; tekt. Ubersichtskirtchen; Profile 11—14, Tafelbeilage): Das Julier-
Kristallin entspricht dem Kristallin der Bernina-Decke s. str. («Julier-Bernina-
Deckey). Das Corvatsch-Kristallin ist mit dem Kristallin der Grevasalvas-Einheit,
welche zur Err-Decke gehort, zu verbinden («Err-Corvatsch-Decke»). Letztere
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setzt sich gegen Norden in die kompliziert aufgebaute Zone von Samedan fort,
die zwischen dem Julier-Kristallin im Hangenden und dem Err-Kristallin im Lie-
genden vermittelt. Die Chastelets-Einheit (Kristallin und Sedimente) schliesslich
entspricht der Carungas-Einheit (Chaste-Kristallin, Roccabella-Sedimente), die
die unterste unterostalpine Einheit nordwestlich der Engadiner Linie bildet.

Sella-Teildecke

Das Kiristallin der Sella-Teildecke zeigt im siidlichen Bernina-Gebirge eine
Dreiteilung: Der z.T. stark deformierte Musella-Granit bildet das Hangende der
Tremoggia-Mulde. Dariiber folgen die altkristallinen Schiefer der Marinelli-
Formation, die ihrerseits gegen oben vom Sella-Granodiorit abgeldst wird (Profil
2, Tafelbeilage). Die Coaz-Sedimente bilden die normal und die Sedimente im
Verkehrtschenkel der Tremoggia-Mulde die invers gelagerte Sedimentbedeckung
des Sella-Kristallins (Profil 3, Tafelbeilage). Weiter im Nordwesten sind die Me-
tasedimente und das Kristallin der Sella-Teildecke in die Platta-Ophiolithe einge-
schuppt (Profil 13, Tafelbeilage). Falls diese Schuppen prialpin vom Kontinen-
talrand abgetrennte, kontinentale Elemente («extensional allochthonsy) darstel-
len, was aber nicht bewiesen ist, so wéren die Vorkommen von Kristallin und
Trias im Gebiet Furtschellas tektonisch zur Platta-Decke zu stellen.

Die Abgrenzung des Sella-Kristallins von der Bernina-Decke s. str. ist im
stidlichen Bernina-Gebirge schwierig, da Sedimenteinschaltungen und auch ein-
deutig mit einem Deckentrenner korrelierbare, diskrete Mylonitzonen fehlen. So
geht der Sella-Granodiorit hier mehr oder weniger kontinuierlich in den Sasso-
Rosso-Granodiorit {iber, welcher seinerseits mit intrusivem Kontakt an die Diori-
te der westlichen Bernina-Decke s. str. grenzt. Der Verlauf der Deckengrenze im
Bereich der beiden Granodiorite bleibt daher fraglich. Die westgerichteten Uber-
schiebungsstrukturen sind zudem durch ostvergente Abschiebungen iiberprigt
(Profile 2 und 3, Tafelbeilage, Fig. 25). Am Ostrand des Blattes wurde die Grenze
zwischen Sella-Kristallin und Bernina-Decke s. str. etwas unterhalb des Serpenti-
nitkorpers Ostlich der Vedretta di Fellaria orientale gezogen. Der Serpentinitkor-
per stellt demgemaéss einen zum Altkristallin der Bernina-Decke gehdrenden Ul-
tramafititkdrper (SPILLMANN 1993) und nicht eine reliktische Schuppe der Platta-
Decke (STAUB 1946) dar.

Die Sella-Teildecke besitzt kein Aquivalent jenseits der Engadiner Linie.

Chastelets-Einheit, Carungas-Einheit

Die im Hangenden der Platta-Ophiolithe ausgeschiedene Chastelets-Einheit
(s. Profil 9, 11 und 13, Tafelbeilage) wird aus dem Chastelets-Kristallin und den
darauf abgelagerten Chastelets-Sedimenten gebildet. Diese Sedimente bestehen,
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neben seltenen dolomitischen Boudins, aus spétjurassisch-frithkretazischen Meta-
sedimenten. Sie sind von Corvatsch-Kristallin {iberschoben und synklinalférmig
eingeschuppt worden. Lithologisch bestehen keine Unterschiede zwischen Chas-
telets- und Corvatsch-Kristallin.

Die Carungas-Einheit bildet nordwestlich der Engadiner Linie das tekto-
nisch tiefste unterostalpine Element im Hangenden der Platta-Ophiolithe. Sie be-
steht zur Hauptsache aus jurassisch-kretazischen Sedimenten, die hier als Rocca-
bella-Sedimente bezeichnet werden. Kristalline Gesteine und triadische Sedimen-
te treten nur sehr untergeordnet auf. Die mylonitischen Orthogneise der Halbinsel
Chaste bei Segl Baselgia werden neu als Chasté-Kristallin bezeichnet. Das
Chaste-Kristallin wird aufgrund seiner tektonischen Lage und lithologischen
Ausbildung mit dem Chastelets-Kristallin korreliert (vgl. «Sgrischus-Kristallin»
bei STAUB 1946). Analog dazu korrelieren Roccabella- und Chastelets-Sedimente
miteinander (vgl. Profile 11 und 13, Tafelbeilage).

Corvatsch-Teildecke, Err-Decke, Zone von Samedan, Grevasalvas-Einheit

Das Corvatsch-Kristallin besteht zur Hauptsache aus spétvariskischen In-
trusivgesteinen (Corvatsch-Granodiorit). Altkristallin ist nur im siidlichen und
tieferen Teil der Corvatsch-Teildecke aufgeschlossen. Die Fuorcla-Surlej-
Sedimente verkorpern die normalliegende Sedimentbedeckung des Corvatsch-
Kristallins. Die vollstindigste Sedimentabfolge im Gebiet des Atlasblattes ist an
der Fuorcla da la Sella aufgeschlossen, wo zwischen Kristallin und Sediment-
bedeckung zudem metarhyolithische Gesteine vorhanden sind.

Siidostlich der Fuorcla da la Sella scheinen die die Corvatsch-Teildecke be-
gleitenden Sedimente unter dem Gletschereis auszukeilen. Moglicherweise stellt
der Rauwackenhorizont dstlich des Rifugio Marinelli aber die Fortsetzung dieser
Sedimente dar. Die Deckengrenze wiirde dann siidlicher als auf der Karte einge-
zeichnet verlaufen.

Das Err-Kristallin ist zwischen Albula- und Julierpass grossflichig aufge-
schlossen. Es besteht zur Hauptsache aus spétvariskischem Granodiorit, Tonalit
und Granit und untergeordnet aus Diorit und Altkristallin (CORNELIUS 1932,
BEARTH et al. 1987, PETERS 2005a).

Die Zone von Samedan umfasst nebst autochthonen Sedimenten der Err-
Decke auch abgescherte Sedimentschuppen unterschiedlicher Herkunft (Nair-,
Grisch- und Bardella-Einheit; FINGER 1978, FURRER 1985, NAEF 1987, HANDY et
al. 1993).

Die Grevasalvas-Einheit ist in die Zone von Samedan eingeschuppt. Sie
lasst sich als einziges Element der Zone von Samedan bis in das Gebiet des At-
lasblattes Piz Bernina verfolgen und wird iiber die Engadiner Linie hinweg mit
der Corvatsch-Teildecke korreliert.
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Kristallin der Bernina-Decke s. str. und der Julier-Decke

Das Kiristallin der Julier-Decke und der Bernina-Decke s. str. sind sich hin-
sichtlich Lithologie und Grad der alpinen Uberprigung #hnlich und lassen sich
iiber die Engadiner Linie hinweg korrelieren (vgl. PETERS 2005a, b). Dieses Julier-
Bernina-Kristallin zeigt, abgesehen von diskreten, mylonitisch-kataklastischen
Scherzonen, wenig interne Deformation. Dies steht im Gegensatz zu den tekto-
nisch tieferen Einheiten der Bernina-Decke s. 1., die neben undeformierten Berei-
chen auch michtige mylonitische Bereiche aufweisen (Fig. 25).

Das Kiristallin der Bernina-Decke s. str. und der Julier-Decke besteht haupt-
séchlich aus spit- und postvariskischen Intrusivgesteinen, welche in altkristalline
Gesteine, die v.a. den Ostlichen Teil der Decke aufbauen, diskordant intrudiert
sind (s. Tafelbeilage). Die Intrusivgesteine gliedern sich in eine spétvariskische,
kalkalkalische Serie und eine postvariskische, alkalische Serie (BUHLER 1983,
RAGETH 1984, BUCHI 1987, 1994, SPILLMANN & BUCHI 1993, PETERS 20054, b).
Im Gebiet der Diavolezza sind rhyolithische, subvulkanisch-vulkanische Gesteine
aufgeschlossen (Profile 7-9, Tafelbeilage). In den tektonisch tieferen Bereichen
des Bernina-Kristallins finden sich zudem zahlreiche metarhyolithische Génge.
Als jiingste Elemente durchschlagen basische, alkalische Génge sdmtliche Grund-
gebirgslithologien.
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Schlattain-Olisthostrom-Einheit

Die Schlattain-Olisthostrom-Einheit entspricht einem vom Julier-Bernina-
Kristallin abgescherten Sedimentpaket, welches in die Zone von Samedan einge-
faltet wurde (FINGER 1978, NAEF 1987).

Alv-Mulde, Stretta-Kristallin

Die Sedimente der Alv-Mulde bilden — neben den Sedimenten am Sassalb
im Puschlav — die grossten Aufschliisse in der unmetamorphen Sedimentbede-
ckung der Bernina-Decke s. 1. Sie bilden am Piz Alv eine offene Synklinale, die
das Kristallin der Bernina-Decke s. str. vom Kristallin der tiberlagernden Stretta-
Teildecke, dem tektonisch hochsten Element der Bernina-Decke s. 1., trennt. Das
Stretta-Kristallin besteht vollstdndig aus altkristallinen Schiefern und Gneisen. Im
Verkehrtschenkel der Alv-Synklinale sind zwischen dem Kristallin und der Se-
dimentbedeckung rhyolithische Gesteine eingeschaltet. In der Val da Fain zeigt
die Stretta-Teildecke eine frontale Umbiegung. Die Alv-Mulde setzt sich im Nor-
den als geringmichtiger Sedimentzug im Liegenden der Languard-Decke fort. Im
Siidosten, in der Val d’Arlas, diinnen die Sedimente stark aus. Zudem weist die
Alv-Mulde hier einen komplizierten Schuppenbau auf.

Languard-Kristallin

Die Languard-Decke reprisentiert die tektonisch hochste Einheit innerhalb
des auf dem tektonischen Ubersichtskértchen dargestellten Gebietes und besteht
hier ausschliesslich aus Altkristallin (PETERS 20054, b). Sie wird in das Oberost-
alpin gestellt. Die Uberschiebung auf die Bernina-Decke s.1. ist, wie erwihnt,
von geringmdchtigen Sedimenten der Alv-Mulde begleitet. Bei Pontresina
versteilt sich die E—W-streichende Uberschiebungsﬂéche, um weiter westlich,
im Stazer Wald, wieder in eine flache Lagerung umzubiegen (SCHMID &
FROITZHEIM 1993).

Bergeller Intrusion

Die Bergeller Intrusion verkorpert einen spétalpinen, kalkalkalischen Intru-
sivkomplex, der in den alpinen Deckenbau eingedrungen ist (TROMMSDORFF &
NIEVERGELT 1983). Ein grosser Teil der Intrusion ist auf dem Atlasblatt Nr.70
Sciora dargestellt (WENK & CORNELIUS 1977). Eine Ubersicht iiber die ganze
Intrusion zeigt die geologisch-tektonische Karte von BERGER (1996). Die Bezie-
hung der Bergeller Intrusion zu den alpinen Strukturen ist komplex (TROMMS-
DORFF & NIEVERGELT 1983, SPILLMANN 1993, BERGER & GIERE 1995, BERGER et
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al. 1996, PUSCHNIG 1996, 1998, 2000, ROSENBERG & HELLER 1997). Die Intrusi-
on liegt, zusammen mit dem migmatitischen Gruf-Komplex, im Kern einer Auf-
wolbung nordlich der Insubrischen Linie. Der norddstliche Teil der Intrusion
durchschlédgt die steilgestellten Deckenkontakte diskordant (Profil 1, Tafelbeila-
ge). Eine kartierbare Kontaktmetamorphose {iberprigt die dlteren Mineralparage-
nesen der alpinen Regionalmetamorphose (TROMMSDORFF & EVANS 1972).

Diskordante, andesitisch-basaltische Gange 6stlich und nérdlich der Intrusi-
on stellen ein nach der Regionalmetamorphose eingetretenes, préintrusives Er-
eignis dar (NIEVERGELT & DIETRICH 1977, GAUTSCHI & MONTRASIO 1978). In
den Randpartien des hauptsidchlich aus Tonalit («Serizzo») und Granodiorit
(«Ghiandone») aufgebauten Bergeller Intrusivkorpers sind Hornblendite und
Gabbros vorhanden, die die &ltesten magmatischen Glieder der Intrusion dar-
stellen (DIETHELM 1985, 1989).

Der 31,9Ma alte Bergeller Tonalit (VON BLANCKENBURG 1990) durch-
schldgt nordlich des Monte Disgrazia diskordant den steilgestellten Kontakt zwi-
schen Suretta-Decke und Malenco-Forno-Lizun-Decke. Siidlich des Monte
Disgrazia verlduft der Intrusivkontakt konkordant zur Deckengrenze. Der mit
30,1 Ma datierte Bergeller Granodiorit (VON BLANCKENBURG 1990) bildet den
Kern der Intrusion. Er durchschldgt den steilgestellten Kontakt zwischen Suretta-
Decke und Malenco-Forno-Lizun-Decke ebenfalls diskordant (Profil 1, Tafel-
beilage). Die Kontaktmetamorphose erfasste Gesteine der Suretta-Decke, der
Malenco-Forno-Lizun-Decke und der Margna-Decke.

UBERBLICK UBER DIE PETROLOGISCH-TEKTONISCHE
ENTWICKLUNG DES BERNINA-GEBIRGES

In der Tabelle 3 ist die petrologisch-tektonische Entwicklung des Bernina-
Massivs stichwortartig zusammengefasst.

Kristallines Grundgebirge

Variskische und éltere Gebirgsbildungen (Altkristallin)

Das Altkristallin der Bernina-Decke s. 1. besteht vorwiegend aus Paragnei-
sen und granitoiden Orthogneisen, das Altkristallin der Margna-Decke dagegen
hauptsdchlich aus pelitisch-karbonatischen Metasedimenten (Maloja- und Fedoz-
Formation). Die altkristalline Marinelli-Formation der Sella-Teildecke vermittelt
mit ihren teilweise karbonathaltigen, metapelitisch bis -psammitischen Bénder-
gneisen lithologisch zwischen diesen beiden Komplexen.
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Tabelle 3: Ubersicht iiber die petrologisch-tektonische Entwicklung des Bernina-Massivs

Zeitraum | Lithologie / Strukturen Vorgénge Tektonische Einheiten
Proteroz. — Proterozoische Sedimentation, mehrphasige
friih esteé Altkristalline Para- und pravariskische Metamorphosen und Magma- | Ostalpines Grund-
Karbon Orthogneise tismus, variskische amphibolitfazielle Uber- gebirge i.Allg.
pragung
Friihes Diorite, Tonalite, Grano- Platznahme von postkinematischen, kalkalkali- | Unterostalpines Grund-
Karbon diorite und Granite schen Intrusivkdrpern gebirge
Platznahme von postorogenen, alkalischen .
Syenite, Granite, Aplit- Granitintrusionen und subvulkanischen und Ugg?rro: tia/I\;Hnesln(?rrl:JSr}g:
granite, Rhyolithe, effusiven Rhyolithen, Hebung und Abtragung, g en a?uséchli%ésli chin
P basische Génge alkalischer basischer Magmatismus bis in die Bemina-Decke s. str
erm Trias anhaltend B
! Gabbrointrusionen in die Krusten/Mantel- Internes Kristallin der
gffr?dﬁ;(?:: ezr ' Eggfg i2-), Grenze (magmatisches «underplating»), Margna-Decke, Malen-
' g Granulitmetamorphose, isobare Abkiihlung co-Forno-Lizun-Decke
Schiefer der detritischen . . " .
Trias Basis, Dolomitmarmore g:g:r :nTE?Egrr]Z?S;g?&o?ﬁ blierung einer
(Prériftsedimente) P Sedimentbedeckung
acali der Ostalpinen Decken
ﬁ:iigﬁifﬁlkvrgfémgﬁ um':? Extensionstektonik, Bildung von Hochzonen i.Allg.
Resedimentén und Brekzien und Sledimenltation in a'symmetri'sche Becken,
(Synriftsedimente) Etablierung eines passiven Kontinentalrandes
Gabbro (Fedoz-), Zerscherung und Ausdiinnung der Kruste, He- | Internes Kristallin der
Granulite bung von adriatischer Unterkruste und subkon- | Margna-Decke
tinentalem Mantel bis in untiefe Krustenniveaus
Lias- i i
Dogger E;chfeffftgg(mg)onne Exhumierung von adriatischer Unterkruste und | Malenco-Forno-Lizun-
Granulite. Ser e%tinité subkontinentalem Mantel am passiven Decke (Monte Braccia,
0 hikarbbnatg ' Kontinentalrand, Abscherung von Oberkruste | Malenco-Serpentinit),
Kﬁstallin- und Trias-Relikte mit Sedimenten («extensional allochthons») (obere) Platta-Decke
Amphibolite, Griinschiefer .
L Allg, Metapilowlaven, [ 5. cher Krust Malence Fomo Lizun-
Pillowbrekzien Diabas ildung ozeanischer Kruste ecke (Forno-Oph.),
Metagabbros ’ ’ (untere) Platta-Decke
?Dogger — | Mn-reiche Quarzschiefer ; ; ; .
Frihe schiefer, karbonathaltige sedimentation
Kreide Glimmerschiefer Oberpenninische und
Deckenstruktur, Grossfalten, | Westvergente Uberschiebungen D1, ost- Ostalpine Decken
Spate penetrative Verschieferung, | vergente Abschiebungen D, Rekristallisation
Kreide mylonitische Scherzonen unter Bedingungen der mittleren bis oberen
und kataklastische Horizonte | Griinschieferfazies
" Siidwestvergente Falten und | ) . -
Eozén Scherzonen Uberschiebung auf Mittelpenninikum
Grossfalten, Becken-und | Verfaltung und Steilstellung des Deckenstapels, e
Oligozén | Domstrukturen, Intrusion des Bergeller Plutons, Kontaktmeta- Obepe_nnlnlsche und
Intrusivkontakt morphose Ostalpine Decken
Oligozan- | Morphologisch ausgepréagte | Verstellung des Deckenstapels entlang der
Miozén Bruchzonen Engadiner Linie und der Muretto-Stérung
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Analog zu anderen ostalpinen Grundgebirgskomplexen (z.B. FRANK et al.
1987, FLISCH 1987, MAGGETTI & GALETTI 1988, MAGGETTI & FLISCH 1993)
konnen auch im Altkristallin der unterostalpinen Decken des Bernina-Massivs
variskische und i#ltere Uberpriigungen des Altkristallins nachgewiesen werden
(vgl. PETERS 2005b). Deutlich ist eine vorspitkarbonische tektonische und meta-
morphe Uberprigung unter amphibolitfaziellen Bedingungen nachweisbar. Die
internen Bereiche der Margna-Decke enthalten zusétzlich einen hochgradig me-
tamorphen, z.T. granulitischen Metasedimentkomplex (Fedoz-Formation), wel-
cher ein Relikt ostalpiner Unterkruste représentiert.

U/Pb-Altersbestimmungen an Zirkonen aus Proben aus dem Stretta-
Kristallin (VON QUADT et al. 1994) weisen auf eine variskische Uberprigung von
sehr alten, proterozoischen, eventuell gar archaischen Gesteinen hin.

Die altkristallinen Orthogneise des ostalpinen Kristallins werden mit einem
kaledonischen (460—410 Ma) Magmatismus in Verbindung gebracht (vgl. FRANK
et al. 1987). Bei den altkristallinen Augengneisen in der Marinelli-Formation und
in der «Carale-Serie» konnte es sich um gleichaltrige Gesteine handeln.

Spitvariskischer Magmatismus (Karbon)

Das unterostalpine Altkristallin wurde im frithen Karbon (Viséen,
ca. 333 Ma, VON QUADT et al. 1994) durch kalkalkalische Magmen diskordant
intrudiert. Diese Intrusiva finden sich heute in den Uberschiebungsmassen der
einzelnen Decken. Es handelt sich um die alpin wenig iiberprigten Diorite und
Granodiorite der Bernina-Decke s. str., die alpin teilweise stark {iberprégten Grano-
diorite und Granite der Sella- und Corvatsch-Teildecke sowie um die vollstindig
alpin iiberprigten granodioritischen bis granitischen Orthogneise der Margna-
Decke.

Der postkinematische Charakter dieser spdtvariskischen Intrusionen deutet
darauf hin, dass der kalkalkalische Magmatismus nicht an eine aktive Kollisions-
zone gebunden war. Solange jedoch vorgéngig subduzierte, ozeanische Litho-
sphidre noch die Entstehung wasserreicher Schmelzen bewirkt, konnen auch
postkollisional kalkalkalische Magmen gefordert werden (vgl. BONIN 1988).

Im Bernina-Gebirge wurden, im Gegensatz zum Gebiet des Julierpasses
(Err-Decke), keine Vulkanite mit kalkalkalischer Affinitdt gefunden (CORNELIUS
1932, MERCOLLI 1989). Ebenfalls fehlt im Bernina-Gebirge jeder Hinweis auf
eine spétvariskische, postmagmatische Deformation, wie sie beispielsweise im
Aar-Massiv postuliert wurde (OBERHANSLI et al. 1988).
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Postvariskischer Magmatismus (Perm)
Alkalische Intrusiva und Extrusiva

Die in die ostalpine Kontinentalkruste intrudierten alkalischen Granite des
Bernina-Massivs sind Ausdruck eines postvariskischen Magmatismus (vgl. BONIN
1988). Ihr Auftreten ist auf die Bernina-Decke s. str. beschriankt. Die Platznahme
erfolgte im frithesten Perm, d.h. vor ca. 295 Ma (VON QUADT et al. 1994). Diese
Intrusiva (Syenit, Alkaligranit und Aplitgranit) stehen genetisch in engem Zu-
sammenhang mit der Extrusion von Rhyolithen im frithen Perm (28545 Ma;
BUCHI 1987, VON QUADT et al. 1994).

Im Gebiet der Diavolezza ist der Kontakt zwischen den Intrusivgesteinen
und den jlingeren, subvulkanischen bis effusiven Rhyolithen aufgeschlossen
(RAGETH 1982). Dieser Kontakt ist jedoch tektonisch iiberpragt. Es ist deshalb
nicht sicher, ob urspriinglich ein direkter stratigraphischer Kontakt zwischen
Vulkaniten und Intrusivgesteinen vorgelegen hat.

Die Rhyolithe der Bernina-Decke s.1. weisen allgemein einen alkalischen
Chemismus auf (RAGETH 1982, 1984), wobei die rhyolithischen Génge, vergli-
chen mit den subvulkanischen bis effusiven Rhyolithen der Diavolezza, eine An-
reicherung an inkompatiblen Elementen zeigen (BUCHI 1987, MUNGER 1982),
was den alkalischen Charakter noch unterstreicht.

Die rhyolithischen Gesteine leiten zur postvariskischen Sedimentbedeckung
iiber. Im Oberostalpin setzt diese mit z. T. méchtigen, vulkanosedimentéren Ab-
folgen ein (Ruinas-Formation, Chazfora-Formation, vgl. FURRER 1985).

Basische Ginge (Metalamprophyre)

Alkalische, basische Génge durchschlagen die Rhyolithe, sind also jiinger
als 285 Ma. Eine genetische Verbindung mit mitteltriadischen Tuffen und Lager-
gingen scheint nicht gegeben und in den dariiber folgenden, kompetenten,
spéttriadischen Dolomiten und Dolomitmarmoren (Hauptdolomit-Formation) feh-
len vergleichbare Génge. Sie diirften daher einer permischen bis mitteltriadischen
Phase mit alkalischem Magmatismus angehoren, wie sie in weiten Teilen der ad-
riatischen und europdischen Kontinentalkruste aufgetreten ist (vgl. die zusam-
menfassende Arbeit von BONIN 1988).

Fedoz-Metagabbro und Braccia-Gabbro

Die Vorkommen von Fedoz-Metagabbro sind auf die internen Bereiche der
beiden Teildecken der Margna-Decke beschriankt und wurden, zusammen mit der
hochgradig metamorphen Fedoz-Formation, in den unterostalpinen Deckenbau
integriert. Aus Analogie zu den Gesteinen des Monte Braccia (Malenco-Forno-
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Lizun-Decke; GAUTSCHI 1980, BISSIG 1997), fiir die aufgrund ihrer strukturellen
Beziehung zum Malenco-Serpentinit eine Entstehung im Krusten/Mantel-Bereich
der adriatischen Platte angenommen wird (TROMMSDORFF et al. 1993), diirften
der Fedoz-Metagabbro und die Fedoz-Formation ebenfalls adriatisches Unter-
krustenmaterial darstellen. Es wird zudem angenommen, dass das Alter des Fe-
doz-Metagabbros mit dem Alter des Braccia-Gabbros (278 Ma, HANSMANN et al.
2001) iibereinstimmt. Eingeschuppte Ultramafititlinsen weisen auf einen praalpin
entstandenen, tektonischen Kontakt zwischen Oberkruste (Maloja-Formation,
Orthogneise) und Unterkruste (Fedoz-Formation, Fedoz-Metagabbro) hin.

Zwischen der Platznahme der basischen Intrusiva in der Unterkruste («un-
derplating») und dem postvariskischen sauren Magmatismus in der Oberkruste
kann aufgrund der bestehenden Altersdaten und in Analogie zur Ivrea-Zone ein
genetischer Zusammenhang postuliert werden (vgl. SCHMID 1993).

Der im Perm in die granulitische Unterkruste eingedrungene Braccia-
Gabbro erfuhr bis Ende der Trias eine nur mit einem geringfiligigen Druckabbau
verbundene Abkiihlung («isobaric cooling», VILLA et al. 2000, MUNTENER et al.
2000). Gesamthaft gesehen kam es zur Ausbildung einer thermisch equilibrierten
Kruste von 30—35 km Méchtigkeit, auf welcher sich wihrend der Trias eine stabi-
le Karbonatplattform ausbilden konnte.

Mesozoische Sedimente und Ophiolithe

Prériftsedimente (?Perm—Trias)
Ostalpin im Allgemeinen

Die Sedimentbildung setzte im Ostalpin mit der Ablagerung von massigen
bis geschichteten Konglomeraten und Sandsteinen ein (Ruinas-Formation, Chaz-
fora-Formation, FURRER 1985, NAEF 1987). Diese meist terrestrischen Sedimente
enthalten nebst anderem Grundgebirgsdetritus auch zahlreiche rhyolithische
Komponenten. Das Einsetzen der Sedimentation ist nicht datiert. Es handelt sich
aber offensichtlich um eine stark heterochrone Bildung (NAEF 1987). Die permo-
triadischen Sedimente sind im Unterostalpin generell wenig méchtig ausgebildet.
Die Michtigkeit dndert sich jedoch hiufig sprunghaft (NAEF 1987), was auf die
Etablierung von kontinentalen Bereichen mit unterschiedlichen Subsidenzraten
und auf die Bildung von intrakontinentalen Becken hinweist.

Die marine Transgression manifestiert sich in der Frithen Tias im Wechsel
von liberwiegend grobdetritischen, terrestrischen Sedimenten zu feiner klasti-
schen, marinen Ablagerungen (Fuorn-Formation, FURRER 1985, NAEF 1987), die
dann in der Mittleren und Spéten Trias von karbonatischen Plattformsedimenten
(Vallatscha-Formation, Hauptdolomit-Formation) abgeldst wurden.
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Bernina-Massiv

Die in den Deckentrennern des Bernina-Massivs beobachteten Sedimentab-
folgen sind in der Figur 26 zusammengefasst. Diese Sedimente sind diskordant
auf das variskische Kristallin abgelagert worden und liegen auf Altkristallin,
spétvariskischen Intrusivgesteinen oder frithpermischen Rhyolithen.

Die grobdetritische Chazfora-Formation (Perm — Frithe Trias) ist im westli-
chen Bernina-Gebirge nicht nachgewiesen. Das Fehlen dieser Sedimente kann
mit einer erosiven Schichtliicke erkldrt werden, was in gutem Einklang mit der
Annahme steht, dass das Unterostalpin zu dieser Zeit eine Hochzone dargestellt
hat (vgl. NAEF 1987). Metamorphe Aquivalente der Fuorn-Formation sind im
westlichen Bernina-Gebirge dagegen weit verbreitet.

Dolomitische, mittel- und spéttriadische Metasedimente treten im Gebiet
des Atlasblattes nur in der Tremoggia-Mulde und in den Longoni-Sedimenten in
grosserer Machtigkeit auf. In der Fedoz-Mulde scheinen die iiber der Fuorn-
Formation abgelagerten Sedimente wéhrend einer frithen Phase der Deckenbil-
dung abgeschert worden zu sein. Die Metasedimente der tieferen Bernina-Decke
s. 1. (Chastelets- und Fuorcla-Surlej-Sedimente, Coaz-Mulde) enthalten nur jiinge-
re Sedimentserien, was auf eine erosive Schichtliicke, bedingt durch die Lage auf
einer Hochzone, hinweisen diirfte.

Extensionstektonik und Synriftsedimente (Lias—Dogger)
Ostalpin im Allgemeinen

Infolge von Extensionsbewegungen wurde die in der Trias gebildete Karbo-
natplattform in zahlreiche submarine Hochzonen und Becken aufgegliedert. Die
entsprechenden Ablagerungen werden in der Allgdu-Formation (EBERLI 1988)
zuammengefasst. Die Beckenbildung war zu Beginn an ostvergente, gegen den
Kontinent einfallende Briiche gebunden. Die Fragmentierung schritt anschlies-
send von Osten gegen Westen fort.

Im spétesten Lias und im Dogger ging die Zergliederung des Kontinental-
randes weiter. Dabei wurden bestehende, ostvergente Briiche reaktiviert (Ela-
Decke, Mezzaun-Schuppen) und im Gebiet der 6stlichen Bernina-Decke bildeten
sich neue Becken (Alv-Mulde). Die Erosion entlang der Bruchstufen erfasste nur
Schichten der spittriadischen Hauptdolomit- und Kossen-Formation (TRUMPY
1975, EBERLI 1987, FROITZHEIM & EBERLI 1990, FROITZHEIM & MANATSCHAL
1996, MANATSCHAL & NIEVERGELT 1997, MANATSCHAL et al. 2003).

Im Bereich der Err-Decke, d.h. am &dussersten Kontinentalrand (vgl. Peters
2005b: Fig. 19), bildeten sich Sedimentbecken aus, die an westvergente, gegen
den Ozean hin einfallende Briiche gebunden waren. Hier umfassen die Kompo-
nenten der Resedimente die gesamte triadische Schichtfolge bis in das Kristallin
(FINGER 1978, FROITZHEIM & EBERLI 1990).
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Bernina-Massiv

Aquivalente der Allgiu-Formation wurden in den Longoni-Sedimenten be-
obachtet (SPILLMANN 1988, 1989). Sie belegen eine syntektonische Sedimentation
in einem sehr distalen Bereich des Kontinentalrandes. Hier wurden jedoch keine
groben Brekzien und keine Belege fiir eine Erosion bis in das Kristallin gefunden.

Vergleichbare Metasedimente sind auch in der Tremoggia-Mulde aufge-
schlossen (ZINGG 1988, HERMANN & MUNTENER 1992). Lokal finden sich hier
auch Megabrekzien. Das Auftreten von Aquivalenten der Allgéiu-Formation mit
Brekzien weist auf ein jurassisches Extensionsbecken zwischen Sella- und Margna-
Kristallin hin. Im Gegensatz zur Err-Decke wurden im Bernina-Margna-Decken-
system jedoch keine Kristallinkomponenten in den syntektonischen Ablagerun-
gen beobachtet. Sie entsprechen somit eher den entsprechenden Ablagerungen in
den tektonisch héheren Elementen der Bernina-Decke s. 1., die in der Alv-Mulde
(SCHUPBACH 1976), am Piz Mezzaun und in der Sassalb-Mulde (ZEHNDER 1975)
zutage treten. Die méichtige Entwicklung der Dolomitmarmore im Verkehrtschenkel
der Tremoggia-Mulde (Bedeckung des Sella-Kristallins) und die reduzierte
Michtigkeit derselben im Normalschenkel (Bedeckung des Margna-Kristallins)
deutet auf ein stark asymetrisch ausgebildetes Becken zwischen Margna- und
Sella-Kristallin hin, das moglicherweise an einen ostwérts einfallenden Bruch
gebunden war. Auch hier besteht eine Analogie zur dstlichen Bernina-Decke.

Der isolierte Aufschluss von Brekzien in den Sedimenten der Coaz-Mulde
(SPILLMANN 1993) belegt auch fiir diesen Bereich eine synsedimentére, jurassi-
sche Tektonik.

Bei den Longoni- und den Chastelets-Sedimenten liegen Plattformkarbonate
direkt auf dem Kristallin. Das Fehlen der detritischen Basis kdnnte tektonisch be-
dingt sein und mit jurassischen Abschiebungen am &ussersten Kontinentalrand
zusammenhéngen (vgl. FROITZHEIM & EBERLI 1990).

In den Longoni-Sedimenten ist ein derartiges Szenarium durch metasoma-
tisch beeinflusste «Brekzienlagen» («Ur-Brekzie») angedeutet, welche die Meta-
sedimente beidseits begleiten. SIDLER & BENNING (1992) zeigten, dass die meta-
somatische Aktivitidt am Kontakt zwischen Margna- und Malenco-Gesteinen sehr
friih, mdglicherweise bereits vor der Uberschiebung der Margna-Decke, einge-
setzt hat. Eine frithe Bildung der «Ur-Brekzie» wird auch durch BURKHARD &
O’NEIL (1988) wahrscheinlich gemacht, welche die Serpentinisierung und die
metasomatische Aktivitit am Margna/Malenco-Kontakt als zeitgleich betrachten,
da beide Vorgédnge mit ein und demselben Meerwasser in Wechselwirkung ge-
standen haben (vgl. TROMMSDORFF et al. 1993).
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Extensionstektonik und Ophiolithe (Lias—Dogger)

Die Abwicklung des penninisch-unterostalpinen Deckenstapels im Gebiet
zwischen Oberhalbstein und Valmalenco ergibt ein detailliertes Bild des Uber-
gangs zwischen der kontinentalen Kruste des adriatischen Kontinentalrandes und
der ozeanischen Kruste im Randbereich des Piemontesisch-Ligurischen Beckens.
Die Beobachtungen geben Einblick in die strukturelle und magmatische Entwick-
lung im Zeitraum zwischen der kontinentalen Dehnungstektonik («rifting») und
der Bildung ozeanischer Kruste («sea floor spreading»). Die Gesteine der Platta-
und Err-Decke im Oberhalbstein erlauben dabei Riickschliisse auf die Prozesse,
welche an der Oberfldche und in untiefen Krustenniveaus abgelaufen sind, wiahrend
die Strukturen in der Malenco-Forno-Lizun-Decke und in der Margna-Decke
Prozesse veranschaulichen, die im tiefen Krustenniveau und im subkontinentalen
Mantel abgelaufen sind (Ubersicht in MUNTENER & HERMANN 2001; Exkursion
Oberhalbstein—Valmalenco, beschrieben in MANATSCHAL et al. 2003).

Ultramafitite und Unterkruste, Ophikarbonat

Die ultramafischen Gesteine der Malenco-Forno-Lizun-Decke und der Plat-
ta-Decke werden als subkontinentaler Mantel interpretiert, welcher im Zuge der
jurassischen Dehnungstektonik (vgl. Fig.27; SPILLMANN 1993) im Bereich des
sich bildenden Kontinentalrandes in Oberflichennihe gelangt ist (TROMMSDORFF
et al. 1993, FROITZHEIM & MANATSCHAL 1996, MUNTENER 1997, MANATSCHAL
& NIEVERGELT 1997, MUNTENER et al. 1999, MUNTENER et al. 2000, VILLA et al.
2000, MUNTENER & HERMANN 2001, DESMURS et al. 2001, BERNOULLI 2003).

Im Bereich Margna-Malenco wurde nebst subkontinentalem Mantelmaterial
auch adriatische Unterkruste freigelegt. Diese bildet den inneren Teil der Margna-
Decke (LINIGER & GUNTLI 1987, SPILLLMANN 1993, SPILLMANN & BUCHI 1993,
BISSIG & HERMANN 1999). Am Monte Braccia (siidlich des Kartenblattes) sind
die urspriinglichen Verbandsverhiltnisse zwischen Unterkruste und Mantel-
gestein (Malenco-Serpentinit) reliktisch erhalten geblieben (MUNTENER &
HERMANN 1996, geologische Karte von MONTRASIO et al. 2004).

Die Ausdiinnung der Kruste bewirkte in den Mantel- und Unterkrustenge-
steinen der Malenco-Forno-Lizun-Decke eine isothermale Druckabnahme (VILLA
et al. 2000, MUNTENER et al. 2000). Dabei wurden die Mantelgesteine entlang
einer ostvergenten, unter die adriatische Kruste abtauchenden Scherzone auf ein
seichteres Krustenniveau angehoben. Diese Scherzone reichte durch die ganze
Kontinentalkruste bis in den Mantel hinunter. Die Exhumierung der Unterkruste
erfolgte entlang einer Scherzone im Innern des Margna-Kristallins, d. h. zwischen
Fedoz-Metagabbro und Fedoz-Formation einerseits und Orthogneisen (Fora- und
Maloja-Gneise) und Maloja-Formation andererseits (HERMANN & MUNTENER
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1996) und war wéhrend der obigen beschriebenen jurassischen Extensionstekto-
nik aktiv (MUNTENER & HERMANN 2001).

Die fortschreitende Ausdiinnung der Kruste fiihrte schliesslich zusammen
mit der Erosion zur Freilegung des Mantels an der Oberfldche. In der Malenco-
Forno-Lizun-Decke wurde neben Mantelmaterial zusétzlich ein Unterkrusten-
fragment entbldsst.

Die Interpretation der serpentinisierten Mantelgesteine als Ozeanboden ist
durch das Auftreten ophikarbonatischer Zonen und durch die direkte Uberlage-
rung durch abgescherte Krustenblocke und Sedimente der «Postrifting-Phase»
belegt (POZZORINI 1995, POZZORINI & FRUH-GREEN 1996, DESMURS et al. 2001).

Die Mantelgesteine der beiden Serpentinit-Einheiten der Platta-Decke unter-
scheiden sich petrographisch (DESMURS 2001, MUNTENER et al. 2004). Die Ser-
pentinite der Oberen Serpentinit-Einheit leiten sich aus untiefen, subkontinental
gebildeten Spinell-Lherzolithen und Granat-Pyroxeniten ab (Gleichgewichtstem-
peraturen ca. 800°C). Sie entsprechen dem Malenco-Serpentinit (MUNTENER
1997). Die Ursprungsgesteine der Serpentinite der Unteren Serpentinit-Einheit
hingegen sind Pyroxenit-frei. Es handelt sich um Lherzolithe, welche tieferen
Mantelbereichen entstammen (Gleichgewichtstemperaturen >1000°C).

Basalte und Gabbros

Gabbros treten ausschliesslich in der Unteren Serpentinit-Einheit der Platta-
Decke auf und bilden hier kleinere Intrusivkorper (DESMURS et al. 2002). Schone
Aufschliisse finden sich im Gebiet Grialetsch-Furtschellas (KUNDIG 1982,
STAUBLI 1982). Die Gabbros drangen im spédtesten Dogger in bereits serpentini-
siertes Mantelgestein ein (SCHALTEGGER et al. 2002). Basalte sind in der Unteren
Serpentinit-Einheit der Platta-Decke sowie in der Malenco-Forno-Lizun-Decke
(hier als Forno-Amphibolit und Lizun-Griinschiefer) weit verbreitet. Thr effusiver
Charakter wird durch Pillowlaven und Hyaloklastite belegt. In der Oberen Serpen-
tinit-Einheit der Platta-Decke (DESMURS et al. 2002) und im Malenco-Serpentinit
der Malenco-Forno-Lizun-Decke (TROMMSDORFF et al. 1993, ULRICH & BORSIEN
1996, PUSCHNIG 1996, 1998, 2000) sind lediglich vereinzelte doleritische Génge
vorhanden.

Geochemisch repriasentieren die basischen Gesteine der Platta- und der
Malenco-Forno-Lizun-Decke MOR-Basalte (PUSCHNIG 2000, DESMURS 2002).
Sie sind von marinen Sedimenten {iberlagert (siche unten).

In der Platta-Decke wurde aufgezeigt, dass kontinentseitig MOR-Basalte
des T-Typs (T-MORB) dominieren, wéhrend ozeanseitig die basischen Gesteine
zunehmend dem N-Typ (N-MORB) angehdren. Dies wird mit einer gegen den
Ozean hin zunehmenden Ausdiinnung des subkontinentalen Mantels erklért, be-
dingt durch das Hochsteigen des asthenospharischen Mantels. Dies gipfelte im
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Aufbrechen der Lithosphédre und in der Bildung ozeanischer Kruste (Fig.27;
DESMURS et al. 2002).

Der Forno-Amphibolit wird ebenfalls den Basalten des T-Typs (T-MORB)
zugewiesen (PUSCHNIG 2000). Die basischen Génge im Fora-Gneis der westli-
chen Margna-Decke weisen einen tholeiitischen Chemismus auf und werden mit
den basischen Gesteinen der Forno-Ophiolithsequenz in Zusammenhang gebracht
(BISSIG 1997, PUSCHNIG 1998, 2000). Es handelt sich dabei um MOR-Basalte,
welche in die dussersten Bereiche des Kontinentalrandes intrudiert sind.

Postriftsedimente (? Dogger — Malm — Friihe Kreide)
Unterostalpin

Postriftsedimente sind in der Tremoggia-Mulde relativ méchtig ausgebildet.
Die Chastelets- und die Fuorcla-Surlej-Sedimente enthalten ebenfalls Sedimente
der «Postrifting-Phase».

Die Mn-reichen Schiefer entsprechen Metaradiolariten, wie sie in der Blais-
Radiolarit-Formation (?Dogger—Malm) im Ostalpin weit verbreitet sind. Radiola-
rite fehlen jedoch in der Gstlichen Bernina-Decke s.1. (Mezzaun- und Murtirdl-
Schuppe, FURRER 1985, SCHINDLER 1987). Die dariiber liegenden Kalkmarmore,
Kalkschiefer und karbonathaltigen Glimmerschiefer, wie sie beispielsweise im
Kern der Tremoggia-Mulde anstehen, konnen mit der Russenna-Formation («Ap-
tychenkalk») resp. der Emmat-Formation («Palombini- und Lavagna-Schiefer»)
korreliert werden. Die Sedimentation im siidpennisch-unterostalpinen Raum hat
demnach bis mindestens in die Frithe Kreide (Aptien—Albien) angedauert (FURRER
1985, WEISSERT & BERNOULLI 1985). Aquivalente der Chanéls-Formation
(«Couches Rouges») oder des God-Drosa-Flyschs, die Ablagerungen der frithes-
ten Spiten Kreide (Turonien—Coniacien) repréisentieren, sind moglicherweise
ebenfalls vorhanden.

Platta-Decke

Die Sedimentbedeckung der oberpenninischen Ophiolithe besteht aus-
schliesslich aus Sedimenten der «Postrifting-Phase», welche meistens basische
Effusivgesteine und vereinzelt auch Serpentinite iiberlagern. Die beobachteten
Abfolgen (DIETRICH 1970) sind analog zum Unterostalpin. Sie korrelieren mit der
Blais-Radiolarit-, der Russenna- und der Emmat-Formation (vgl. MANATSCHAL
1995).
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Malenco-Forno-Lizun-Decke

Die Sedimentbedeckung der Forno-Ophiolithe zeigt eine leicht abweichende
Entwicklung: Kontaktmetamorphe Aquivalente von Radiolariten und Aptychen-
kalk bilden die Basis dieser Metasedimente. Dariiber folgen Metapelite und me-
tamorphe, karbonathaltige Psammite (Muretto-Quarzite; FERRARIO & MONT-
RASIO 1976, PERETTI 1985). WEISSERT & BERNOULLI (1985) interpretieren die
Muretto-Formation als flyschartige Bildung und schliessen daraus, dass diese
Sedimentabfolge bis in die Spéte Kreide (Albien—Cénomanien) reicht.

Abfolge der alpinen Deformationsphasen

D,: Uberschiebungen der Decken (Spite Kreide)

Die Decken und Teildecken des Bernina-Massivs verdanken ihre Entste-
hung westgerichteten Uberschiebungsbewegungen (Trupchun-Phase von FROITZ-
HEIM et al. 1994).

Diese westwirts gerichteten Bewegungen fiihrten in der oberen Bernina-
Decke s.1. zu offenen Einfaltungen der Sedimentbedeckung (Sassalb- und Alv-
Mulde). Die tiefere Bernina-Decke s.1. ist dagegen durch Uberschiebungen ge-
gliedert, welche durch geringmichtige, gegen Osten auskeilende Sedimentzonen
markiert sind (Fuorcla-Surlej-Sedimente und Coaz-Mulde). Die Bernina-Decke
s.1. steht iliber die stark zerscherte Tremoggia-Mulde mit dem Kristallin der
Margna-Decke in Verbindung. Letztere kann in zwei Teildecken aufgeteilt wer-
den, die als liegende Antiklinalen ausgebildet sind. Die generell westwirts ge-
richtete Uberschiebungsrichtung (Streckungslineare) scheint sich in der Margna-
Decke in zwei Richtungskomponenten aufzuteilen (Fig. 27b). Die Achsen der D;-
Falten sind hiufig in die durch ein Streckungslinear definierte Streckungsrichtung
einrotiert.

Mit zunehmender tektonischer Tiefe und zunehmendem Metamorphosegrad
(mittlere Griinschieferfazies in der Bernina-Decke s. str. bis obere Griinschiefer-
fazies in der Margna-Decke) wird im Bernina-Gebirge die Sproddeformation
durch plastische Deformation abgeldst, d.h. es findet ein Ubergang von druck-
kontrollierten zu temperaturkontrollierten Deformationsmechanismen statt. Dies
filhrt im Deckenstapel des Berninagebirges zu einer allgemeinen Zunahme der
Hiufigkeit und der Méchtigkeit der mylonitisierten Bereiche mit der Tiefe bis
schliesslich in der Margna-Decke eine beinahe vollstindige alpine Mylonitisie-
rung und Rekristallisation erreicht wird (vgl. Fig. 25).

Die Verschuppung der ostalpinen Decken mit der ophiolithischen Platta-
Decke und die Uberschiebung der Margna-Decke auf die Malenco-Forno-Lizun-
Decke erfolgte ebenfalls im Rahmen dieser Deckenbildungsphase.
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D,: Abschiebungen (Spéite Kreide)

Die Uberschiebungen der Deformationsphase D, wurden von ostgerichteten,
mit einer Dehnungsphase zusammenhidngenden Abschiebungsbewegungen D,
iiberpragt (Ducan-Ela-Phase von FROITZHEIM et al. 1994). Im westlichen Berni-
na-Gebirge bildeten sich Abschiebungshorizonte an der Basis der Sella- und Cor-
vatsch-Teildecken sowie an der Basis der Bernina-Decke s. str. Diese vereinigen
sich im siidlichen Bernina-Gebirge zu einer einzigen Abschiebungszone, die wei-
ter im Osten an der Basis der Bernina-Decke s. 1. verlduft. Die Margna-Decke im
Liegenden dieser Abschiebungszone wurde zusammen mit den tiefsten Bereichen
der Bernina-Decke s. 1. in Richtung der Abschiebungen gestreckt und ausgediinnt
(Profil 2, Tafelbeilage). Ein Hinuntergreifen der Abschiebung durch die Margna-
Decke in den Malenco-Serpentin bzw. eine damit verbundene Zerscherung der
Margna-Decke konnte in den aufgeschlossenen Bereichen nicht beobachtet werden.

Altersdaten

Zwischen dem Septimerpass und Segl Maria (nordwestlich des Kartenblat-
tes) entnommene Metaradiolaritproben der Platta-Decke ergaben fiir die Amphi-
bole K/Ar-Alter von 67— 90 Ma (PHILIPP 1982, DEUTSCH 1983).

Die Rb/Sr-Alter von Glimmern der Margna-Decke liegen mehrheitlich zwi-
schen 60 und 80 Ma (zusammengestellt in PUSCHNIG 1998).

In der Err-Decke (nérdlich der Roccabella, Koord. 772/147) wurden die
Uberschiebungsstrukturen (Schieferung S;) anhand von K/Ar-Hellglimmer-
Altern mit 76—89 Ma, die Abschiebungsstrukturen (Schieferung S,) mit 65—
80 Ma datiert (HANDY et al. 1996).

Diese Altersdaten zeigen, dass der Zusammenschub des oberpenninisch-
unterostalpinen Deckenstapels (Uberschiebungen D;) und dessen Uberprigung
durch Extensionsbewegungen (Abschiebungen D,) in der Spéten Kreide erfolgt ist.

“Ar/* Ar-Datierungen an Amphibolen des Braccia-Gabbros (Malenco-Forno-
Lizun-Decke) und einem Gabbrokdrper der Margna-Decke in der Steilzone nord-
lich der Insubrischen Linie (Margna-Decke) ergaben ein Alter von 80—90 Ma fiir
das Druckmaximum der Regionalmetamorphose. Das Alter des Temperatur-
maximums wurde mit 65—70 Ma bestimmt (HERMANN 1997, VILLA et al. 2000).

Die U/Pb-Datierung von Zirkonen aus anatektischen Leukograniten am Kon-
takt zum Braccia-Gabbro weist auf ein Metamorphosealter von 100 +7 Ma hin.

D;: Riickfaltung, Riickiiberschiebungen (Eozén — frithes Oligozén)

Die Deformationsphase D; erzeugte in der Margna-Decke siid- bis siid-
westvergente Falten und in der tieferen Bernina-Decke s. 1. im siidlichen Bernina-
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Gebirge gegen S—SW gerichtete, mylonitische Uberschiebungen. Diese als Riick-
falten und Riickiiberschiebungen bezeichneten Strukturelemente {iberprigten die
Deckenkontakte im Bernina-Gebirge und waren von einer retrograden, griinschie-
ferfaziellen Rekristallisation begleitet. Die Deformationsphase D; kann mit der
Uberschiebung des kretazischen, oberpenninisch-ostalpinen Deckenstapels auf
die mittelpenninischen, unterpenninischen und helvetischen Elemente (Eozén;
Blaisun-Phase von FROITZHEIM et al. 1994) in Zusammenhang gebracht werden.
Im Oberhalbstein werden diese eozédnen Strukturen durch ostgerichtete Abschie-
bungen tlberprigt (Turba-Mylonit, frithes Oligozdn: LINIGER 1992, NIEVERGELT
et al. 1996; Turba-Phase: FROITZHEIM et al. 1994).

D,: Riickfaltung, Steilstellung (Oligozin)

Der Deckenstapel wird im Oligozin in der Valmalenco durch grossrdumige,
leicht siidvergente Faltenstrukturen iiberprigt (z.B. Ur-Antiform; Profil 1, Tafel-
beilage und tekt. Ubersichtskirtchen). Gegen Siiden werden diese D,-Falten
engrdumiger und leiten in die Steilzone nordlich der Insubrischen Linie tiber, wo
der alpine Deckenstapel eine steilgestellte bis iiberkippte Lage aufweist. Diese
Strukturen sind lter als die Bergeller Intrusion (s. unten).

Ds: Querfaltung, Bergeller Intrusion (32—30 Ma, Oligozén)

Die mittelpenninnische Suretta-Decke ist entlang des Ostrandes der Bergel-
ler Intrusion vertikal gestellt (tekt. Ubersichtskirtchen; Profil 1, Tafelbeilage) und
die D,-Grossfalten wurden 0Ostlich der Bergeller Intrusion zu grossrdumigen
Dom- und Becken-Strukturen (Disgrazia-Dom, Braccia-Dom, Chiesa-Querzone;
Profil 1, Tafelbeilage) aufgeworfen. Diese Ds-Strukturen werden als gleich alt
wie die Bergeller Intrusion angesehen (32—30Ma). Im siidwestlichsten Teil des
Kartenblattes ist in den basischen Gesteinen (Fedoz-Metagabbro, Amphibolite)
der Einfluss der Kontaktmetamorphose der Bergeller Intrusion nachweisbar: Die
regionalmetamorph gebildeten aktinolithischen Amphibole zeigen Anwachsrin-
der von griiner pargasitischer Hornblende und die albitischen Plagioklase weisen
einen Oligoklas-Rand auf.

Sprédbriiche (< 30 Ma, Oligozén—Miozéin)

Ein morphologisch markant ausgepriagtes, NNW—-SSE-streichendes Bruch-
system (Muretto-Stérung) verstellt den norddstlichen Teil der Bergeller Intrusion
und ihr Rahmengestein (GYR 1967, RIKLIN 1978, PERETTI 1985). Der Hauptbruch
verliuft entlang der Val Muretto (Profile 1 und 2, Tafelbeilage; tekt. Ubersichts-
kartchen).



122

Der Hauptbruch der SW—NE-streichenden Engadiner Linie ist von zahl-
reichen Begleitbriichen begleitet. Die Deckenkontakte sind durch die Engadiner
Linie verstellt. Im Abschnitt siidwestlich von St. Moritz ist ldngs dieser Linie
eine Hebung des siidostlichen Blocks gegeniiber dem nordwestlichen Block zu
beobachten (Profile 11—-14, Tafelbeilage). Der Verstellungsbetrag nimmt gegen
Stidwesten zu (vgl. SCHMID & FROITZHEIM 1993).

Eine auffillige Schar von ENE-WSW-streichenden Briichen tritt in der Val
Fedoz und in der Val Fex auf (LINIGER 1992). Im zentralen Teil des Bernina-
Massivs treten hingegen vorwiegend N—S-streichende Sprodbriiche auf.

ROHSTOFFE

Dachschiefer

Nordlich der Alp da Segl (Val Fex, 779.6/140.8) wurden bis 1964 plattig
spaltende Glimmerschiefer der Maloja-Formation gebrochen. Die im frischen
Bruch griinlichgrauen bis blaugrauen Platten verfdrben sich mit der Zeit braun.
Es lassen sich Platten von 1 cm Dicke und bis 1 m? Fldche abspalten. Diese soge-
nannten «Fexer Platten» wurden im Oberengadin fiir Dachbedeckungen, Tisch-
und Bodenplatten verwendet (DE QUERVAIN 1969).

Der Abbau von Schieferplatten im Fextal geht bis in das Jahr 1864 zuriick.
Weitere Abbaustellen sind in CAMENISCH et al. (2001) beschrieben.

Serpentinit

Die Serpentinite der Valmalenco werden in grossen Steinbriichen um Chiesa
i. V. abgebaut. Im Gebiet des Atlasblattes bestehen aufgrund der schlechten Zu-
génglichkeit keine Abbaustellen.

Im Gebiet der Alpe Fora (knapp ausserhalb des Atlasblattes) werden in zwei
Steinbriichen Serpentinitplatten gewonnen. Die 1-2 cm dicken Platten werden als
Dach-, Tisch- oder Bodenplatten verwendet. Wegen ihrer glinstigen thermischen
Eigenschaften und ihrer Feuerfestigkeit werden diese Serpentinitplatten auch
hiufig als Grillplatte («Piode per bistecche») verwendet.

Asbest

Als Folge der Asbestknappheit im 1. Weltkrieg priifte die Schweizerische
Eternitwerke AG Niederurnen im Oberengadin die Mdglichkeit, nutzbare Asbest-
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vorkommen zu erschliessen (EGGENBERGER 1919). Die Studie kam zum Schluss,
dass ein Abbau der untersuchten Schiirfstellen, ausser in Kriegszeiten, wirtschaft-
lich nicht interessant sei.

Im Gebiet des Atlasblattes wurden die folgenden Lokalitaten gepriift:

—  Alter Abbau am Weg von Sils iiber La Muotta auf die Alp Surlej, auf
2130 mi. M.

—  Serpentinitlinse am Furtschellas-Grat (gute Qualitit, keine Abbauspuren).

—  Ostlich von Sils, oberhalb Resgia, auf ca. 1860 mii.M. Hier wurden zwi-
schen November 1918 und April 1919 ca. 18t Asbestmaterial gewonnen.
Das Material stammte aus nicht anstehenden, grossen Blocken.

Bleiglanz und Zinkblende

Bei Plaz ob Segl Baselgia wurde im ausgehenden 16. Jahrhundert in 4 Stol-
len Bleiglanz und Zinkblende abgebaut. Als Unternehmer wirkte zunichst die
Familie von Salis, dann die Familie von Planta aus Zuoz. Das Erz wurde mogli-
cherweise bei Filisur verhiittet und in Chiavenna verkauft (KRAHENBUHL 1980,
PHILIPP 1982a, SURY 1999).

Kies und Steine

Bei Segl Baselgia wurden bis vor wenigen Jahren Blocke und Steine aus
dem Hangschutt ob der Strasse gewonnen und zu Schotter gebrochen. Alluviale
Schotter grosserer Méchtigkeit liegen im Gebiet des Atlasblattes mit Ausnahme
des «Silser Alluvions» nicht vor. Ein Abbau dieser Vorkommen ist jedoch aus
Griinden des Landschafts- und Gewdsserschutzes nicht moglich. Die wenig
michtigen Kiesvorkommen in den Gletschervorfeldern sind ebenfalls nicht er-
schliessbar.

HYDROGEOLOGIE

Grundwasservorkommen

Das wichtigste genutzte Grundwasservorkommen im Bereich des Atlasblattes
befindet sich im Gebiet der Schwemmebene zwischen Silser und Silvaplaner See.
Den Grundwasserleiter bilden die bis ca. 35 m méchtigen Delta- und Bachablage-
rungen des «Silser Alluvionsy». Die unterliegenden Seeablagerungen wirken als
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Stauer. Das Grundwasser steht hydraulisch mit den beiden Seen und der Sela
(Inn) sowie dem Unterlauf der Fedacla in Verbindung. Das 1990 erstellte Pump-
werk Chalcheras dient der Trinkwasserversorgung (BURO FUR TECHNISCHE GEO-
LOGIE 1990). Ein weiteres Pumpwerk bei der Kldranlage von Segl Maria dient der
Gewinnung von Brauchwasser. Das Grundwasser wurde in diversen Bohrungen
angetroffen. Diese wurden zum Teil mit Piezometerrohren zur Beobachtung der
Grundwasserspiegellagen ausgeriistet (BURO BUCHI UND MULLER 1982; BURO
FUR TECHNISCHE GEOLOGIE AG 1976, 1977). Der Flurabstand betrdgt im Dorf
Segl Maria gut 6 m. Im Gebiet des Seeufers herrschen subartesische Verhéltnisse.
Das Grundwasser fliesst zwischen den Seen allgemein in nordostlicher Richtung.
Im Bereich der Einmiindung der Fedacla findet eine Beeinflussung der Fliessrich-
tung durch seitlich zustromendes Wasser der Fedacla statt. Im Gebiet des Dorfes
ist das Grundwasserspiegelgefille sehr gering. Nordéstlich des Dorfes, im Gebiet
Suot I’Ova, betrégt es rund 3 %eo.

Ein weiteres Grundwasserpumpwerk (Vertikalfilterbrunnen) versorgt das
Hotel bei Roseg. Die Méchtigkeit der Grundwasser fiihrenden Schicht ist hier je-
doch gering (BURO FUR BAUGEOLOGIE, CHUR 1994). Als Leiter wirkt in erster
Linie der Mordnen- und Hangschutt der seitlichen Talflanke unterhalb von Blais
Surovel.

Weitere, nicht genutzte Grundwasservorkommen mit geringem Nutzungs-
potential sind in den alluvialen Schottern der Seitentéler und in den Gletscher-
vorfeldern zu vermuten.

Gefasste Quellen

Auf der Gewdsserschutzkarte (AMT FUR UMWELT GRAUBUNDEN 2000) sind
im Gebiet des vorliegenden Atlasblattes 21 gefasste Quellen verzeichnet.

Die Mehrzahl dieser Quellen befindet sich auf dem Gebiet der Gemeinde
Sils/Segl. Eine grosse Quellgruppe liegt im unteren Teil der grossen Rutschmasse
zwischen Marmoré und Alp Prasiira. Bei der Bergstation der Furtschellasbahn
sind in versacktem, teils mordnenbedecktem Felsgebiet ebenfalls diverse Quellen
gefasst. Deren Wasser wird im Reservoir westlich der Alp Prasiira gesammelt.
Eine weitere Quelle ist stidlich der Alp Munt, bei Munt Sura gelegen. Eine ergie-
bige Quellgruppe entspringt ferner an der Unterkante der fossilen Blockgletscher
zwischen Lej Sgrischus und Lej Alv am Ubergang zum Fels, welcher als Stauer
wirkt. Diese Quellen speisen das Reservoir bei Spedels im hinteren Fextal.

Zwei weitere, ergiebige Quellen befinden sich bei Margun Surlej. Thr Was-
ser stammt aus dem Hangschutt, den aktiven und fossilen Blockgletschern und
der Morénenbedeckung im Gebiet nordlich der Chastelets.

Unterhalb des fossilen Blockgletschers bei der Bovalhiitte entspringt eben-
falls eine Quelle, deren Wasser iiber einen mechanischen Widder in die Hiitte ge-
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pumpt wird. Bei den {ibrigen Wasserversorgungen der SAC-Hiitten handelt es
sich mehrheitlich um einfache, nicht dauernd Wasser fiihrende Fassungen oder
um Bachwasserfassungen. Die Diavolezza-Hiitte wird vom Tal aus versorgt. Die
Marinelli-Bombardieri-Hiitte bezieht ihr Wasser aus Quellfassungen in der Mo-
ranenbastion unterhalb des Passo Marinelli occidentale.

Ungefasste Quellen

Kartiert wurden samtliche Wasseraustritte, bei denen ein unterirdisches Ein-
zugsgebiet mit einer gewissen raumlichen Ausdehnung angenommen werden
konnte. Dabei wurden auch Quellen verzeichnet, die in Trockenperioden versiegen.

Bei der Mehrzahl der Quellen handelt es sich um Schuttquellen am Kontakt
zwischen Lockergestein und Felsuntergrund. Ausgepriagte Quellhorizonte, z.T.
diffus verteilt, treten am Fuss von Rutschungs-, Sackungs- und Bergsturzmassen
auf sowie an der Basis von Blockgletschern.

Versickerungstrichter, Gebiete ohne oberirdischen Abfluss

Versickerungstrichter und Mulden ohne Abfluss finden sich oberhalb von
Rutschmassen (Paliid Marscha an der Muott’Ota, Fextal), hinter méchtigen
Moridnenbastionen (z.B. nordlich Furtschellas-Grat) oder oberhalb von Block-
gletschern. Besonders ausgeprdgt sind sie im Bereich fossiler Blockgletscher,
z.B. im Gebiet Lej Nair und Lej Alv.

Diverse abflusslose Becken bildeten sich auch hinter den beiden Seiten-
mordnen des Morteratschgletschers. Das versickernde Wasser tritt gletscherseitig
in diversen, z.T. diffus verteilten Wasseraustritten wieder aus.

Karstgebiete

Verkarstungen treten ausschliesslich in den massigen Dolomitmarmoren der
Trias auf. Kleinere Hohlensysteme wurden im Gebiet der Vedretta di Scerscen
inferiore speldologisch untersucht.
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BEILAGE

Tafel I:  Geologische Profile durch das Gebiet von Atlasblatt Piz Bernina
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