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I - INTRODUZIONE
(a cura di V. Picotti)

Il territorio del foglio 043 "Mezzolombardo" della Carta Geologica d’Italia 
alla scala 1:50.000 ricade per circa due terzi nella Provincia Autonoma di Trento 
(P.A.T.) e per circa un terzo nella Provincia Autonoma di Bolzano (P.A.B.). Da 
un punto di vista geografico tale territorio fa parte del bacino del Fiume Adige: 
in particolare esso comprende un tratto della Val d’Adige (Oltradige meridiona-
le, Bassa Atesina e Piana Rotaliana) e della Val di Cembra, la bassa Val di Non 
(Anaunia) nonché i rilievi interposti. Tra questi, la cresta di interfluvio tra la Val 
di Non (bacino del T. Noce ) e la Val d’Adige culmina con il M. Roen (2116 m), 
mentre l’interfluvio con la Val di Cembra (bacino del T. Avisio) è caratterizzato 
da quote minori, che raggiungono il punto più elevato (1817 m) a sud-ovest del 
Monte Corno. Il bordo occidentale del foglio si sviluppa parallelamente alle pen-
dici orientali del Gruppo di Brenta, che raggiungono la quota più elevata (circa 
1800 m), presso Malga Spora.

I centri abitati più grandi sono sviluppati nei fondovalle della Val d’Adige 
(Mezzolombardo e Mezzocorona alla confluenza con il T. Noce, Salorno, Ora, 
Egna e Termeno s.s. del Vino), della Val di Non (Cles e tutti gli altri comuni della 
valle) e della Val di Cembra.

Il foglio 043 “Mezzolombardo” della Carta Geologica d’Italia alla scala 
1:50.000 è stato realizzato nell’ambito del Progetto CARG (Legge 226/99), con 
una convenzione tra il Servizio Geologico Nazionale (ISPRA) e le Province Au-
tonome di Trento e di Bolzano, sotto la direzione amministrativa rispettivamente 
di Saverio Cocco e di Volkmar Mair, ed è il frutto della proficua collaborazione 
di rilevatori ed esperti di settore, liberi professionisti e/o afferenti alla Provincia 
Autonoma di Trento (Servizio Geologico), alla Provincia Autonoma di Bolzano 
(Ufficio Geologia e prove materiali), al Museo Tridentino di Scienze Naturali 
e all’Università di Bologna. Per la Provincia Autonoma di Trento, Mariangela 

    
PROGETTO

    
   C

ARG



8

Balboni ha curato gli aspetti tecnico-organizzativi dell’intero progetto in collabo-
razione con Giangaspare Fucarino. Per la Provincia Autonoma di Bolzano la parte 
tecnico-organizzativa è stata curata da Lorenz Keim e Corrado Morelli.

Il rilievo geologico e gli studi complementari sono stati effettuati nel periodo 
2000-2006, dai rilevatori: Tiziano Abbà, Marco Avanzini, Enrico Casolari, Mau-
rizio Cucato, Paolo Ferretti, Mattia Marini, Corrado Morelli, Matteo Rinaldo, 
Massimo Spanò, Riccardo Tomasoni, Roberto Vallone, Dario Varrone, Giusep-
pina Zambotti, sotto la supervisione dei direttori di rilevamento Marco Avanzini 
(substrato sedimentario pre-Quaternario), Giuseppe Maria Bargossi (substrato 
vulcanico), Andrea Borsato e Maurizio Cucato (coperture quaternarie rispettiva-
mente per la Provincia Autonoma di Trento e per la Provincia Autonoma di Bol-
zano), Luigi Selli (come esperto di settore per gli aspetti strutturali del Foglio) e 
con il coordinamento scientifico di Vincenzo Picotti.

Il rilevamento geologico è stato effettuato utilizzando come base topografica 
la Carta Tecnica della Provincia Autonoma di Trento (CTP) alla scala 1:10.000, 
mentre per il territorio della Provincia Autonoma di Bolzano si è usata la base to-
pografica I.G.M. in scala 1:25.000 ingrandita alla scala 1:10.000 con integrazione 
delle isoipse da DTM. Per la Provincia Autonoma di Trento, la trasposizione dei 
rilievi della Carta Tecnica alle Tavolette IGM alla scala 1:25.000 e la relativa in-
formatizzazione sono stati curati dal Servizio Geologico PAT (Giangaspare Fuca-
rino, Paolo Trainotti). Per la Provincia Autonoma di Bolzano l’informatizzazione 
è stata svolta da Maurizio Cucato, Lorenz Keim e Corrado Morelli. L’omogeneiz-
zazione ed il controllo dei rilievi alla scala 1:25.000 è stata curata dai direttori di 
rilevamento, dal coordinatore scientifico e da Corrado Morelli che hanno potuto 
avvalersi di un modello digitale del terreno di grande precisione ottenuto tramite 
immagini LIDAR. Quest’ultimo ha permesso anche una revisione del tracciato 
delle faglie ad alto angolo presenti nel foglio, nonché la revisione dei limiti dei 
sedimenti superficiali quaternari. A questa fase di controllo e di omogeneizzazio-
ne dei dati ha contribuito Gianluca Piccin per la parte trentina del foglio. Ulteriori 
contributi a carattere settoriale sono stati forniti per lo più da collaboratori delle 
Province Autonome di Trento e di Bolzano: questi ultimi sono esplicitati all’ini-
zio di ogni capitolo o paragrafo delle presenti Note. 

I nuovi rilievi geologici hanno portato ad alcune variazioni rispetto alla carto-
grafia precedente (Carta Geologica d’Italia a scala 1:100.000, Foglio 21 Trento, 
2a ed., AA.VV., 1968). In particolare, la stratigrafia delle successioni permo-ceno-
zoiche è stata dettagliata secondo i criteri tradizionali (lito-, crono- e biostratigra-
fico) e deposizionali (analisi di facies). In alcuni casi l’approccio deposizionale ha 
reso necessaria l’istituzione di nuove formazioni, in special modo per il substrato 
vulcanico paleozoico, in precedenza trattato solo dal punto di vista petrografico. 
Di seguito sono riassunti i principali spunti di novità o problemi generali sorti in 
seguito alla classificazione stratigrafica adottata per i rilievi geologici.

Vulcaniti permiane - Nel rilevamento delle unità vulcaniche si è adottato, come 
per i limitrofi fogli geologici Trento (Avanzini et alii, 2010) ed Appiano (Avanzini 
et alii, 2007), un approccio vulcanologico-litostratigrafico, fondato sull’indivi-

    
PROGETTO

    
   C

ARG



9

duazione dei corpi in base alla litologia, alla loro facies vulcanica, nonché sul 
riconoscimento delle relative geometrie e conseguente mappatura delle superfici 
limite secondo i metodi della stratigrafia fisica. A questo si è affiancato lo studio 
della composizione definita attraverso l’analisi ottico-petrografica e geochimica. 
Ne è risultata una stratigrafia basata su un considerevole numero di unità forma-
zionali in parte già individuate nei fogli Appiano e Trento.

Coperture sedimentarie permo-cenozoiche - Il rilevamento della successione 
sedimentaria ha permesso di affinare la suddivisione in membri e/o formazio-
ni delle diverse unità cartografate in precedenza nel settore rappresentato (Carta 
Geologica d’Italia, a scala 1:100.000, foglio 21 Trento, 2a ed., AA.VV., 1968) 
e di applicare, con un approccio critico, gli schemi stratigrafici proposti da vari 
Autori negli ultimi decenni. Per quanto possibile la nomenclatura applicata alle 
successioni permo-mesozoiche del foglio Mezzolombardo ricalca quella istituita 
nell’area delle Dolomiti Occidentali e delle Prealpi Venete ed ampiamente utiliz-
zata nei fogli già pubblicati per il territorio Sudalpino centrale (Appiano, Asiago, 
Riva del Garda, Tione di Trento, Malè). 

Quaternario - Per il Quaternario si sono seguiti anche in questo foglio i criteri 
CARG, raccomandati in AA.VV. (1992) ed i risultati del coordinamento realiz-
zato dal “Sottocomitato Alpi” nel 2002-2003. Il criterio di base sta nella scelta 
di utilizzare primariamente le “unità stratigrafiche a limiti inconformi” (UBSU), 
che permettono di inquadrare i depositi in un ambito deposizionale nel quadro 
paleogeografico, adattato alle situazioni osservate nelle aree interne delle Alpi. In 
particolare, essendo già disponibili i rilievi di quasi tutti i fogli limitrofi si è curata 
l’integrazione delle unità con quelle già istituite, cercando di evitare la prolifera-
zione delle unità stesse.
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II - INQUADRAMENTO GEOMORFOLOGICO E GEOLOGICO
(a cura di A. Borsato, M. Cucato & V. Picotti)

1. - GEOMORFOLOGIA 
(M. Cucato & A. Borsato)

Nel territorio rappresentato dal foglio possiamo distinguere le seguenti unità 
morfologiche (Fig. 1): a) la Val d’Adige; b) il Monte di Mezzo; c) l’Oltradige; d) 
la Catena della Mendola; e) la Val di Non; f) la Val di Cembra.

La Val d’Adige costituisce uno degli elementi morfologici di maggior nota del 
foglio. Si tratta di una profonda incisione in cui si sviluppano i maggiori dislivelli 
tra il fondovalle (tra 210 e 225 m s.l.m.) e la cima più elevata (M. Roen, 2116 
m). La valle presenta versanti quasi sempre ripidi, talora marcati da alte pareti 
subverticali, con un ampio fondovalle alluvionale. Lo sviluppo in pianta, circa 
NNE-SSW, sembra essere controllato strutturalmente soprattutto dalla importan-
te linea di Trodena. La valle, che ha un’origine primariamente fluviale, presenta 
soprattutto tracce di modellamento glaciale, ben evidenti specialmente sul tratto 
più settentrionale, e di tipo gravitativo. Sul versante destro della valle sono da 
segnalare gli altopiani di Corona (820 m), Favogna (1100 m), Malga Mezzo-
corona (1200 m), Monte di Mezzocorona (900 m) e in destra Noce l’altopiano 
di Fai della Paganella (1000 m), legati al controllo strutturale (sovrascorrimen-
ti di Mezzocorona) e alla presenza, in corrispondenza dei lineamenti tettonici, 
di litotipi più erodibili rispetto a quelli soprastanti. Su tali morfostrutture si so-
vrappone un modellamento prevalentemente subglaciale, ma con evidenza anche 
di fenomeni carsici o gravitativi. Nella zona di Cortaccia il controllo strutturale 
passivo, dovuto alla presenza di formazioni calcareo-marnose intercalate a for-
mazioni dolomitiche di piattaforma, ha dato sviluppo ad un versante a gradoni, 
ulteriormente articolato dalla presenza di depositi di contatto glaciale e di conoidi 
di origine mista sospesi, variamente incisi e smembrati dall’erosione torrentizia 
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postglaciale. L’ampiezza del fondovalle (mediamente 2 km), unita ai bassi valori 
di pendenza (0,7 ‰ tra Bronzolo e S. Michele all’Adige) motiva la presenza di 
vaste aree paludose, ora bonificate, e del percorso storicamente meandriforme di 
ampi tratti del Fiume Adige. Gli apporti da parte dei corsi d’acqua tributari non 
hanno costruito conoidi particolarmente estesi tali da condizionare il percorso 
del Fiume Adige. Fanno eccezione il conoide di Ora, che si sviluppa proprio nel 
tratto vallivo più stretto e che arriva a spingere il corso dell’Adige contro la punta 
meridionale del Monte di Mezzo, ed il conoide del T. Noce, che ha costretto il 
corso dell’Adige contro il versante orientale. Anche sul versante sinistro della 
valle possiamo identificare un controllo strutturale sia nelle forme del rilievo sia 
nell’evoluzione del reticolato idrografico. In quest’ultimo possiamo individuare 
molti tratti di valle il cui sviluppo è condizionato dalla Linea di Trodena, in par-
ticolare i tratti superiori della Val di Trodena (a monte della località Molini), del 
Rio di Casignano, del Rio di Lauco, del Rio di Tigia e del Rivo Secco. In tutti i 
casi i settori intermedi e terminali delle valli mostrano una progressiva deviazione 
verso la Val d’Adige, con tratti obliqui e trasversali alla struttura geologica, in 

Fig. 1 – I principali elementi morfologici del foglio Mezzolombardo, evidenziati sul modello digitale 
del terreno.
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genere marcati da profonde forre in roccia. Queste ultime hanno isolato rilievi 
asimmetrici (M. Alto, La Madrutta, M. Prato del Re) marcati da versanti ripidi in 
cui predominano i fenomeni gravitativi e da altopiani sommitali con evidenze di 
modellamento strutturale, glaciale e carsico. In taluni casi i rilievi sono orlati da 
ampi ripiani (Montagna, Pinzano, Mazzon) modellati nelle formazioni facilmente 
erodibili della serie permo-werfeniana o in antichi depositi di conoide terrazzati 
(Barco, a S di Masetto). In continuità con il ripiano di Montagna-Pinzano il rilie-
vo di Castelvetere si stacca dal versante principale pur mantenendo una modesta 
elevazione (405 m), conservando ampie tracce di modellamento subglaciale e 
testimonianze di una fase di alluvionamento antica.

Il Monte di Mezzo (quota 690 m) costituisce una dorsale rocciosa a sviluppo 
N-S, scolpita nel Gruppo Vulcanico Atesino, che separa la Val d’Adige ad E dalla 
regione dell’ ”Oltradige” (Überetsch) ad W. Le forme principali sono legate al 
modellamento subglaciale e di contatto glaciale, non manca un certo controllo 
strutturale legato alla diversa erodibilità delle formazioni del substrato.

L’Oltradige è una larga insellatura (“sella di Caldaro-Appiano”) in depositi 
quaternari che, nel tratto che compare nel foglio, degrada verso S, cioè verso il 
Lago di Caldaro. La presenza di depositi alluvionali antichi, sottostanti a depositi 
glaciali riferibili all’ultimo evento glaciale, ha da tempo fatto pensare che essa sia 
un tronco abbandonato di una paleovalle del F. Adige, parallelo a quello attuale, 
il quale in origine doveva essere percorso dall’Isarco-Talvera. Cioè dovevano esi-
stere due valli circa parallele dirette a S, e la confluenza tra Isarco e Adige doveva 
avvenire nell’area di Termeno, Ora ed Egna. Di interesse morfologico in questo 
territorio sono i depositi terrazzati presenti sui due fianchi della valle legati a 
più fasi di modellamento alluvionale e glaciale. Al centro del settore meridionale 
dell’Oltradige troviamo il Lago di Caldaro il quale costituisce il più grande lago 
naturale della Provincia Autonoma di Bolzano (circa 1,3 km2).

La Catena della Méndola si prolunga con andamento NNE-SSW dal passo 
omonimo (fuori foglio, 1363 m s.l.m.) attraverso le cime del M. Roen (2116 m), 
Corno di Tres (1812 m), Cima di Roccapiana (1873 m), Pontalt (1617 m), dove pie-
ga verso SSW scendendo alla gola della Rocchetta (250 m) da dove il rilievo risale 
con direzione S lungo la dorsale del Monte Fausior (fuori foglio, 1554 m). Nel suo 
insieme la Catena della Méndola separa il bacino della Val d’Adige da quello della 
Val di Non (Torrente Noce) attraverso una gigantesca cuesta, il cui profilo netta-
mente asimmetrico presenta un fianco alto e dirupato sul lato della Val d’Adige.

La Val di Non (Anaunia) è un bacino morfotettonico che sposa un blando 
sinclinorio asimmetrico con asse N-S, modellato principalmente sulle formazioni 
più facilmente erodibili cretacico-terziarie, e bordato a W da una scarpata di li-
nea di faglia (linea Trento-Cles). Ampie sono le tracce di modellamento glaciale, 
relative in prevalenza all’ultimo evento glaciale locale (Last Glacial Maximum, 
LGM). Sono evidenti soprattutto in destra Anaunia (ripiano Cles-Termon), dove 
prevalgono i depositi glaciali spesso modellati in campi di drumlin ad andamento 
N-S. Nella parte assiale e lungo le più importanti valli laterali prevalgono invece 
i depositi fluvioglaciali – alluvionali e di contatto glaciale, organizzati in diverse 
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generazioni di terrazzi, mentre il raccordo con i versanti ad W è marcato dalla pre-
senza di depositi gravitativi e di conoidi sospesi. Nella parte terminale della valle, 
il notevole spessore dei depositi glaciali ed alluvionali del LGM ha ostruito in vari 
tratti le valli laterali causando l’incisione di solchi epigenetici evidenti soprattutto 
nella parte terminale del Rio di Belasio, allo sbocco dei corsi d’acqua che scen-
dono da Termon e Maso Luzana. In sinistra Noce il paesaggio è caratterizzato 
dalle morfologie dolci degli altopiani dell’alta Anaunia, ed è intersecato da valli 
strette e profonde che localmente assumono i caratteri di profonde forre in roccia, 
legate all’azione dei torrenti sottoglaciali (Sauro, 1976). I tratti più incisi sono le 
forre del Noce a Mostizzolo e subito a valle dell’invaso idroelettrico artificiale del 
Lago di S. Giustina, quelle del Rio Novella, la forra del Rio S. Romedio a valle 
del santuario e quella del Rivo di Sette Fontane a Castel Brughiero. In tutti questi 
casi si tratta di solchi epigenetici come talora testimoniato da tracce delle antiche 
direzioni di drenaggio tra le quali la paleovalle di Coredo che da S. Romedio si 
dirige verso Castel Brughiero e la paleovalle del Rivo di Sette Fontane che da 
Castel Brughiero scendeva verso Taio.

La Val di Cembra, parallela alla Linea di Trodena e modellata nelle rocce del 
Gruppo Vulcanico Atesino, é separata dalla Val d’Adige da un crinale dolce con 
cime arrotondate di quota compresa tra 1000 e 1812 m (a SW di M. Corno). Nella 
parte media e superiore della valle è evidente il modellamento glaciale, mentre 
il tratto inferiore profondamente incassato è dovuto alla prevalente incisione flu-
viale che ha interessato anche i depositi torrentizi e di contatto glaciale testimoni 
della storia tardoglaciale della valle. Il sovralluvionamento testimoniato da questi 
depositi, ora conservati in limitati lembi terrazzati sui due fianchi della valle, 
ha portato a variazioni del reticolato idrografico locale e all’incisione di solchi 
epigenetici in roccia presso Gresta ed alla confluenza con il Rio di Brusago. Le 
valli laterali hanno solitamente un andamento trasversale alla Val di Cembra, con 
l’importante eccezione della valle del Rio dei Molini ad andamento N-S, ed il loro 
andamento è per lo più controllato da strutture ad alto angolo (faglie trascorrenti). 

2. – CARSISMO
(a cura di A. Borsato)

I fenomeni carsici sono sviluppati in varia misura all’interno di tutte le rocce 
carbonatiche della successione permo-mesozoica, ma sono particolarmente fre-
quenti ed importanti nella Dolomia Principale e nel Gruppo dei Calcari Grigi 
che affiorano estesamente soprattutto in Val di Non. Dato l’ampio sviluppo delle 
coperture quaternarie alle quote meno elevate molte forme superficiali sono state 
sepolte o fortemente rimodellate. Le zone con maggior sviluppo di forme su-
perficiali sono pertanto i rilievi più elevati del M. Roen, del M. Fausior (Dosso 
della Tia) e l’angolo SW del foglio. Sul M. Fausior, in particolare, sono evidenti 
piccole doline e depressioni glaciocarsiche complesse, trincee carsiche e pozzi 
superficiali profondi fino ad alcune decine di metri.
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Anche lo sviluppo delle maggiori cavità ipogee è limitato alla porzione SW 
del foglio, ed in particolare alla zona della Rocchetta (Grotta della Rocchetta, Boi 
del Rico e Grotta della Lovara) e lungo la linea Trento-Cles (sistema carsico Bus 
de la Spia – Sorgente Acquasanta). L’unica eccezione è rappresentata dalla Grotta 
di Val Rodeza, una grotta - sorgente che si sviluppa con andamento ascendente 
lungo un interstrato della Dolomia Principale.

La Grotta della Rocchetta (sviluppo spaziale 443 m, dislivello +40 m) si apre 
a quota 300 m in destra idrografica nella gola della Rocchetta, e si sviluppa quasi 
esclusivamente all’interno del Rosso Ammonitico Veronese. È costituita da un 
unico meandro ascendente impostato lungo un piano di faglia perpendicolare 
all’andamento degli strati (Terzan et alii, 2004). Si tratta di una grotta-sorgente 
che si attiva solamente in seguito a forti precipitazioni, e frequentemente durante 
il disgelo primaverile, con portata massima di 400-500 l/s. Durante l’acme della 
piena, che di solito perdura da 2 a 8 giorni, si attiva anche l’ingresso del Boi del 
Rico, situato ca. 20 metri più in alto dell’ingresso della Rocchetta.

La Grotta della Lovara (sviluppo spaziale 350 m, dislivello -70 m) si apre a 
quota 985 m sul fianco orientale del Monte Corno (Dosso della Tia, sopra Mezzo-
lombardo), ed è scavata all’interno della Formazione di Monte Zugna. È formata 
da una galleria fossile discendente che segue grosso modo l’immersione degli 
strati e termina in un pozzo profondo 15 m ostruito da depositi di argilla.

Il Bus de la Spia (sviluppo spaziale 350 m, dislivello -60 m, quota 610 m) con-
siste in un’unica galleria discendente, che si sviluppa quasi del tutto lungo un pia-
no di faglia immergente verso l’interno del versante (Borsato et alii, 2007a). La 
grotta, evoluta come emergenza valchiusiana, alla profondità di -56 m raggiunge 
la falda freatica che costituisce l’estremità di un imponente sifone esplorato per 
oltre 300 m con tecniche speleosubacquee. Il livello del sifone è caratterizzato da 
oscillazioni plurimetriche cicliche con periodi variabili da 3 a 12 ore (Borsato, 
2004) del tutto analoghi alle periodicità di variazione di portata della vicina sor-
gente Acquasanta.

3. - CENNI DI GEOLOGIA
(a cura di V. Picotti)

Nel foglio 043 “Mezzolombardo” affiorano terreni appartenenti esclusivamen-
te alle Alpi Meridionali che comprendono rocce vulcaniche del Gruppo Vulcanico 
Atesino (Permiano inferiore) e rocce della successione sedimentaria permo-me-
sozoica e terziaria. Il Quaternario è rappresentato da corpi per lo più discontinui 
drappeggianti i versanti o più continui come riempimento dei fondovalle.

Le rocce vulcaniche sono formate da una successione di espandimenti lavici 
e ignimbritici, associati a livelli vulcanoclastici e sedimentari, messi in posto da 
una intensa attività di tipo fissurale e centrale nel Permiano inferiore. Si tratta di 
prodotti di attività vulcanica in ambiente subaereo, con composizione geochimi-
ca dei magmi cha varia da termini andesitici a termini riolitici, localizzati in una 
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profonda depressione limitata da importanti discontinuità crostali (Linea della 
Valsugana, Linea delle Giudicarie e della Pusteria); la potenza raggiunta è proba-
bilmente superiore ai 3000 m nel settore centrale (Bolzano). 

Le coperture sedimentarie presenti nel foglio comprendono formazioni crono-
logicamente comprese tra il Permiano superiore e l’Eocene superiore. Esse mo-
strano variazioni di spessore e di facies che attestano l’attività, a più riprese, di 
un’importante tettonica sinsedimentaria. 

Il Quaternario è rappresentato per la massima parte da depositi pleistocenici 
lasciati dal ghiacciaio Atesino, da depositi tardoglaciali legati alle fasi di ritiro 
(depositi fluvioglaciali, depositi di contatto glaciale) e da depositi postglaciali, 
prevalentemente di versante, di origine mista ed alluvionali. 

La struttura tettonica è dominata da un complesso reticolo di faglie ad an-
damento NE-SW, NW-SE e N-S. Tale struttura, originatasi nel Permiano in un 
contesto geodinamico distensivo ed attiva durante l’eruzione delle vulcaniti tra-
mite una serie di faglie normali che ne hanno condizionato la distribuzione e gli 
spessori, è stata poi ripresa nel Mesozoico (Triassico medio, Giurassico inferiore, 
Cretacico superiore) ed infine riattivata con cinematica opposta durante la fase 
compressiva neogenica.
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III - STUDI PRECEDENTI
(a cura di M. Avanzini, G.M. Bargossi, A. Borsato & M. Cucato)

L’assetto geologico del tratto della Val d’Adige compreso tra Trento ed Ora e il 
settore meridionale della Val di Non sono stati oggetto di studi geologici a partire 
dalla seconda metà del XIX secolo quando Lepsius (1878), Bittner (1881, 1883) 
e Wolff (1905, 1908) studiano i terreni della catena della Mendola e dell’alta 
Anaunia. Gümbel (1873) e Richthofen (1874) confrontano i terreni triassici delle 
pareti strapiombanti sulla Val d’Adige (zona della Mendola) con quelli delle Do-
lomiti (Sciliar) e pochi anni dopo, Loss (1877) raccoglie i dati dei geologi dell’I-
stituto Geologico Federale di Vienna e li completa con una serie di osservazioni 
personali. 

Di poco successivi risultano i lavori di Vaceck (1894, 1895) e Vaceck & Ham-
mer (1911), volti alla realizzazione della Geologische Spezialkarte der Öster-
reichisch-Ungarischen Monarchie alla scala 1:75.000 (Blatt Trient e Blatt Cles, 
Vaceck, 1903b) il primo completo di Note Illustrative (Vacek, 1911a) che rap-
presenta un traguardo importante per la conoscenza della stratigrafia di questo 
settore delle Alpi meridionali. 

Schubert (1900) studia i foraminiferi delle formazioni mesozoiche di questo 
tratto atesino mentre negli anni successivi e con l’intervallo del primo conflitto 
mondiale, Salomon (1901, 1905), Heritsch (1915), Spitz (1920) e Klebelsberg 
(1935) ne delineano un quadro stratigrafico e strutturale generale. Pia (1925, 
1937) estende i suoi studi sul Triassico delle Dolomiti alle formazioni che affiora-
no ad ovest della Val d’Adige e conferma le intuizioni di Richthofen sull’età e la 
posizione stratigrafica della “dolomia della Mendola”. 

I primi lavori eseguiti dai geologi italiani risalgono agli anni immediatamente 
precedenti il primo conflitto mondiale e riguardano essenzialmente le successioni 
sedimentarie del Terziario affioranti tra la Val d’Adige e la Val di Non (Fabiani, 
1915). Con l’annessione al Regno d’Italia tali studi si intensificano (Fabiani, 1919, 
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1922, 1930) e fungono da base alla produzione dei fogli geologici Trento e Bol-
zano (AA. VV., 1929 e 1957) alla scala 1:100.000 del Servizio Geologico d’Italia. 

Le prime conoscenze sufficientemente chiare ed organiche sulle vulcaniti ate-
sine del Trentino risalgono a Trener (1904, 1933) il quale suddivide il sistema 
vulcanico atesino in tre elementi: Porfido di Calamento, Porfido Violetto, Porfido 
di Lagorai. La successione vulcanica permiana viene precisata anche grazie al 
lavoro di Vardabasso (1930) che riconosce più eventi eruttivi contraddistinti da 
“colate sovrapposte” con composizione petrografica diversa e separate da tufi, 
conglomerati o brecce. Vengono così distinti dal basso verso l’alto: Porfido di 
Calamento, Porfidi felsici basici, Arenarie con avanzi vegetali, Conglomerati, 
Brecce e tufi arenacei nei Porfidi di Calamento, Filoni di porfirite verde nelle 
filladi e nei Porfidi di Calamento, Porfido Violetto (basico), Conglomerati e tufi 
alla base del Porfido di Lagorai, Porfido di Lagorai, Porfido a grossi ortoclasi di 
Valfloriana, Porfido di Monte Zaccon.

Andreatta (1950, 1959) contribuisce ad un miglioramento delle conoscenze 
sul sistema vulcanico atesino nell’area meridionale del Trentino. Egli divide l’in-
tero complesso in due gruppi: uno inferiore, che corrisponde all’incirca al Porfido 
di Calamento di Trener, ed uno superiore paragonabile al Porfido Violetto e al 
Porfido di Lagorai. La serie inferiore, alquanto complessa, è “formata probabil-
mente da moltissime colate di lave e coltri di tufi riferibili ad un notevole numero 
di apparati vulcanici distinti”. La serie superiore appare molto più omogenea ed è 
costituita dai “noti porfidi quarziferi”. Una suddivisione in due gruppi viene ripor-
tata anche da Pichler (1959), il quale distingue una serie basale, prevalentemente 
tufacea, con sottili intercalazioni e colate di porfiriti e melafiri, chiamata “basale 
tuff-serie”, e una serie superiore acida, chiamata “Lagorai-quarzporphyr”. Mit-
tempergher (1958) studia la serie settentrionale del complesso effusivo atesino, 
e ridefinisce la successione vulcanica in “complesso inferiore” e “complesso su-
periore”, attribuendo a quest’ultimo un’origine ignimbritica. Leonardi & Rossi 
(1959) distinguono le vulcaniti atesine dell’area di Cavalese in due cicli, uno 
inferiore ed uno superiore. Per l’interpretazione del ciclo superiore Leonardi & 
Rossi si associano all’ipotesi di Mittempergher. Le vulcaniti permiane sono poi 
studiate, nell’area meridionale, da D’Amico & Ghezzo (1963) che scelgono di 
eliminare la terminologia paleovulcanica, sostituendola con quella neovulcanica.

Nel successivo foglio 21 Trento della Carta Geologica d’Italia (AA.VV, 1968a) 
si assiste ad un deciso passo in avanti nella precisazione delle unità vulcaniche 
permiane che vengono riunite nel gruppo delle “Vulcaniti atesine”. La successio-
ne viene distinta in un Gruppo Inferiore ed uno Superiore, entrambi articolati in 
una serie di unità. Al Gruppo inferiore appartengono: Lave andesitiche inferiori, 
Ignimbriti riodacitiche inferiori, Lave dacitiche (“Porfidi di Calamento“ Trener 
p.p.). Del Gruppo superiore fanno parte: Lave andesitiche superiori (“Porfidi di 
Calamento“ – “dicchi di porfiriti” – “porfidi felsitici basici” Trener p.p.), Ignim-
briti riodacitiche superiori (“Porfidi di Calamento “ – “Porfidi di Lagorai” Trener 
p.p.), Lave riodacitiche e riolitiche (“Porfidi violetti” Trener p.p.), Ignimbriti ri-
olitiche (“Porfidi di Lagorai” Trener p.p.).
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Le recenti carte geologiche prodotte nell’ambito del progetto CARG, fogli 
Appiano, Trento e Merano (AA.VV. 2007, 2010a, e 2010b) hanno ridefinito e 
precisato la successione vulcanica fissandone il range temporale sulla base di 
numerose datazioni radiometriche (285-274 Ma). Le ricerche collegate a questo 
progetto hanno inoltre messo in evidenza la stretta connessione fra emissione dei 
prodotti vulcanici e progressiva calderizzazione dei settori centrali della piatta-
forma porfirica, ora chiamata Gruppo Vulcanico Atesino (Avanzini et alii, 2007 
e 2010; Bargossi et alii, 2007 e 2010; Marocchi et alii, 2008; Morelli et alii, 
2007 e 2010).

Per quanto riguarda le coperture sedimentarie permo-triassiche, nei primi la-
vori di Vacek (1895, 1896), alle “Grödener Sandstein” seguono l' "Oolith–Do-
lomit-Stufe" (Formazione a Bellerophon e Membro di Tesero della Formazione 
di Werfen), il Buntsandstein con gli “Strati di Siusi” e gli “Strati di Campil”, il 
Muschelkalk e il Keuper.

Al di sopra del Muschelkalk Vacek distingue un corpo di piattaforma di età 
Anisico superiore – Ladinico: la Diploporendolomit, separata dalle unità carbo-
natiche superiori (Hauptdolomit) da un orizzonte di tufi e lave caratteristici del-
la “Melaphyreruption”. La successione proseguiva con i Graukalke e l’Oolith 
von Capo San Vigilio, l’Ammonitico rosso, la Maiolica, il Biancone, la scaglia 
dell’Unter Kreide e l’Eozän rappresentato per lo più da calcari nummulitici.

Questo quadro stratigrafico viene per buona parte conservato nelle carte del 
1903 ma la suddivisione stratigrafica muta in modo abbastanza radicale nelle note 
illustrative che lo stesso Vacek compila e pubblica nel 1911. Mentre la succes-
sione più antica rimane invariata, per le unità sedimentarie abbandona la sud-
divisione del Triassico germanico inserendo una nuova suddivisione in Unter - 
Mittle e OberTrias i cui limiti sono difformi rispetto a quelli del Trias germanico 
tradizionale ma, soprattutto, attribuisce in modo molto più preciso le formazioni 
del Trias medio-superiore. Nelle note illustrative del 1911 Vacek distingue, al di 
sopra di un livello a brecce (Conglomerato di Richthofen) che si appoggia al tetto 
delle sottostanti piattaforme carbonatiche, una successione di strati di affinità ba-
cinale che definisce “Zwischenbildungen” (strati di mezzo). In esse riconosce la 
presenza di ammoniti attribuibili a “Ceratites nodosen” di probabile età ladinica. 
Per questo motivo la “Diploporendolomit” ad essi eteropica o sottostante, viene 
indicata come “Schlerndolomit”.

Nelle Note Illustrative del foglio Trento della Carta Geologica d’Italia (Bar-
tolomei et alii, 1969) la successione del Triassico medio viene ridescritta e inqua-
drata nella nuova nomenclatura geologica sviluppata da Leonardi (1967). 

Per quanto riguarda le unità del Giurassico inferiore (Gruppo dei Calcari Gri-
gi), già nella carta del Vacek, le successioni erano state suddivise in unità di rango 
inferiore: una “Norigliostufe” superiore (Formazione di Rotzo) ed una parte infe-
riore “Oolitische Kalke und kalkhorizont mit Gervillia buchi” (calcare Oolitico di 
Loppio e Formazione di Monte Zugna). L’unità basale di transizione tra Dolomia 
Principale e Calcari Grigi è definita “Grenzdolomit”. 

Trener (1933) accorpa nel foglio Trento della Carta Geologica delle Tre Ve-
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nezie le unità nel “Giurese inferiore (Lias) – Serie dei Calcari Grigi” e l’Oolite di 
San Vigilio è compresa nelle unità del “Giurese medio e superiore” da Dal Piaz 
(1926) sulla base dei rilievi di Fabiani. Nelle Note Illustrative della 2a edizione 
del foglio Trento (Bartolomei et alii 1969), permane la stessa rappresentazione 
con l’introduzione del nome formazionale “Calcari Grigi di Noriglio” distinti in-
formalmente in due litofacies: calcari microcristallini grigi a Orbitopsella e calca-
ri dolomitici e dolomie grigio – chiare.

Le unità del Giurassico superiore (Rosso Ammonitico Veronese) vengono de-
scritte dal Trener (1933) utilizzando una nomenclatura coniata in parte dai cava-
tori. La parte inferiore del Rosso Ammonitico è il “Verdello” che passa ai livelli 
selciferi del “Ziresol” e sfuma nella parte biancastra del “Titonico”.

Per il Cretacico, Trener (1933) fa notare che la parte più bassa di quel com-
plesso di strati che tradizionalmente viene attribuito alla Scaglia Rossa (Vacek, 
1903a; 1903b), nei dintorni di Trento è molto probabilmente riferibile al Bianco-
ne e come tale lo descrive ammettendone il ridottissimo spessore. Tale intuizione 
verrà confermata molti anni più tardi da Fuganti & Mosna (1963) e Bosellini 
et alii (1978) nel loro studio sui bacini cretacei del Trentino. Negli stessi lavori 
viene messa in evidenza la presenza di livelli anossici di età Albiano – Cenoma-
niano, delineando una paleogeografia cretacea dominata da alti e bassi strutturali 
ad orientazione giudicariense.

I primi studi sul Quaternario della regione furono svolti da Autori di lingua 
tedesca. Tra di essi è da citare Penck per il lavoro monumentale scritto assieme 
a Brückner riguardante le Alpi nell’era glaciale (Penck & Brückner, 1909). Per 
quanto riguarda l’Oltradige (sella di Appiano-Caldaro) egli si preoccupa di rico-
struire le vicende glaciali di questa regione cercando di trovare spiegazione sul-
la presenza di corpi ghiaiosi ritenuti “alluvionali” sottostanti a depositi glaciali. 
La spiegazione fornita da Penck è nel ritenere che tali depositi si siano formati 
durante una o più fasi di riavanzata glaciale (stadio di Bühl) nel postwürmiano, 
testimoniate da una morena stadiale riconosciuta ad W del Monte di Mezzo. Allo 
sbocco della valle del T. Noce in Val d’Adige egli riconosce e descrive conglo-
merati terrazzati di 30-40 m sul fondovalle, sottostanti a depositi glaciali, presso 
la chiesa di S. Pietro a Mezzolombardo. Klebelsberg (1926, 1935) fornisce una 
diversa interpretazione: la morena su cui in parte si basava l’interpretazione di 
Penck viene da esso considerata piuttosto come una forma d’erosione ed i deposi-
ti glaciali presenti come morena di fondo würmiana. Conseguentemente i depositi 
ghiaiosi sottostanti sono equivalenti alle “alluvioni interglaciali”.

Più recentemente Stacul (1965, 1991) descrive i depositi presenti presso il 
Castel Varco (Laimburg), considerandoli come depositi lacustri tardoglaciali. 
Ebers (1972) riprende l’analisi della geologia dell’Oltradige, soffermandosi sulla 
morfologia della regione che rappresenta secondo l’autrice un classico esempio 
di paesaggio a drumlin; essa inoltre considera i depositi ghiaiosi sottostanti alle 
morene come interglaciali, avanzando l’ipotesi che prima dell’avanzata glaciale 
würmiana il paesaggio fosse modellato in depositi fluviali terrazzati. La stessa 
considera la morena stadiale di Penck come una morena mediana tra il ghiaccia-
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io dell’Isarco e quello dell’Adige. Castiglioni & Trevisan (1975) distinguono 
le ghiaie deposte prima dell’ultimo grande evento glaciale “würmiano” ed altri 
depositi prevalentemente glaciolacustri ritenuti “tardiglaciali”, rinvenuti anche in 
altre località prima mai descritte. Scholz et alii (2005) interpretano la “morena” 
sopracitata, così come altre forme presenti sull’altro lato della valle, come costi-
tuite da depositi di contatto glaciale che testimoniano fasi di riavanzata glaciale 
durante il tardoglaciale, conclusioni solo in parte condivise dagli Autori di queste 
note. Gli stessi Autori si occupano anche dello studio dei depositi quaternari della 
zona a S dell’Oltradige, in particolare di Cortaccia, con dati nuovi per quanto 
riguarda la sedimentologia e la morfologia. Recentemente Thalheimer & Berger 
(1998) hanno fornito un contributo sulla regione attraverso la caratterizzazione 
dei suoli qui presenti, anche dal punto di vista cartografico.

Relativamente ad altri settori della Val d’Adige è da ricordare Trener (1933) 
che cita la presenza di alluvioni antiche a Gleno (Montagna - BZ). Venzo (1962) 
fornisce una descrizione dei depositi quaternari della regione studiata anche dal 
punto di vista cartografico; di particolare interesse è la descrizione di alluvioni 
interglaciali a Mazzone e Pinzano, sui due fianchi della bassa Val Trodena, in-
terpretazione che solo in parte viene qui confermata. Lo stesso autore descrive 
depositi analoghi terrazzati in Val di Cembra ed i depositi di conoide antichi pre-
senti presso Faedo, che tuttavia l’autore interpreta come “frane rimaneggiate” 
dell’interglaciale Riss-Würm.

Per l’area della Val di Non sono da citare gli studi di Sauro (1976), incentrati 
sul riconoscimento e l’interpretazione delle forme presenti, e di Callegari (1932) 
che pone inoltre particolare attenzione sull’articolato sistema di valli e forre che 
caratterizza il reticolo idrografico di questa regione.

Per quanto riguarda la paleosismologia è da sottolineare il contributo di Ga-
ladini et alii (1997) che nello studio dei resti delle mura di una villa romana 
esumata nel corso di uno scavo ad Egna descrivono dislocazioni che interessano 
anche il terreno di fondazione. Gli stessi autori correlano tali dislocazioni con 
gli effetti di un terremoto di grande intensità avvenuto nel 3° secolo d.C. L’ar-
gomento è ripreso dagli stessi autori in altre pubblicazioni, in alcune delle quali 
vengono presentati ulteriori dati a corredo (Galadini & Galli, 1999; Galli & 
Galadini, 2001 e 2002).

Studi a carattere geoarcheologico sono stati condotti nei decenni precedenti 
su siti di età del Bronzo e posteriori, prevalentemente sul fondovalle dell’Adige, 
ponendo in evidenza i rapporti tra gli insediamenti e la sedimentazione olocenica 
a Vadena (Coltorti & Dal Ri, 1985), San Floriano (Egna) (Coltorti, 1985; Col-
torti & Dal Ri, 1991), Egna (Bassetti, 2002; Di Stefano, 2002), Mezzolombar-
do (Coltorti, 1991). Bartolomei (1974) descrive siti di età neolitica fino all’età 
del Bronzo in varie località della Val d’Adige, mentre Bazzanella & Wierer 
(2001) descrivono un sito mesolitico in località Dosso della Forca (Salorno), ai 
piedi delle pareti rocciose, fornendo utili elementi per correlare la sedimentazione 
di versante con quella di fondovalle, anche attraverso datazioni 14C.

Studi sulla bonifica del fondovalle dell’Adige e sulla regolarizzazione del corso 
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del fiume sono forniti da Manfredi (1997) e da Werth (2003).
Importanti per le ricadute anche nell’area investigata sono pure i recenti studi 

effettuati in Val Cercen (Val di Rabbi, laterale della Val di Sole), sulla datazione di 
fasi glaciali durante il “Tardoglaciale” attraverso l’utilizzo combinato di tecniche 
di datazione 14C e 10Be (Favilli et alii, 2009a, 2009b). Datazioni 14C hanno messo 
in evidenza l’inizio della pedogenesi su una morena laterale a quota 2100 m intorno 
a 16.785 – 17.840 cal yr BP, mentre la datazione 10Be delle superfici di esposizione 
di alcuni massi erratici ha permesso di circoscrivere alla parte piu alta dei circhi 
glaciali la riavanzata durante la fase fredda del Dryas Recente tra 13 e 11,6 ka BP. 

Altra importante datazione 14C per l’inquadramento delle fasi terminali dell’ul-
tima fase glaciale (LGM) è quella relativa al sondaggio eseguito in Val d’Adige 
presso Zambana Vecchia, che alla profondità di -166 m dal p.c. ha restituito un’età 
di 14.125 ± 325 cal yrs BP che testimonia l’avvenuta deglaciazione della Val d’A-
dige (Avanzini et alii, 2010). 

Studi sul concrezionamento ipogeo nella grotte della zona della Rocchetta e 
del Bus de la Spia sono descritti in Borsato (1997), Borsato et alii (2005, 2007), 
Miorandi & Borsato (2007). Nel Bus de la Spia datazioni U/Th hanno evidenzia-
to un’importante fase di concrezionamento tra 155.7 +36/-21 ka e 208.0 +24/-19 
ka (Borsato et alii, 2005), mentre la fase principale di concrezionamento nell’O-
locene è documentata tra 10.890 ± 150 cal yr BP e 4.470 ± 200 cal yr BP (Borsato 
et alii, 2007b).

Un inquadramento regionale degli eventi climatici e sedimentari è inoltre svi-
luppato in Ravazzi (2007) per l’area alpina, e in Bassetti & Borsato (2007) per la 
bassa Val d’Adige
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IV – STRATIGRAFIA DEL VULCANICO
(a cura di G.M. Bargossi & C. Morelli)

1. - GRUPPO VULCANICO ATESINO (GA)

I prodotti vulcanici permiani si estendono in affioramento su una superficie 
superiore a 2000 km2, compresa fra il lineamento Periadriatico a NW e la linea 
della Valsugana a SE (Bargossi et alii, 1998; Brandner & Mostler, 1982). L’in-
sieme dei prodotti vulcanici e sedimentari compresi tra la discordanza basale sul 
basamento metamorfico varisico e quella sommitale con i red beds continentali 
dell’Arenaria di Val Gardena, su proposta del Gruppo di lavoro per il sedimen-
tario del Comitato d’area per le Alpi Centrali, Orientali ed Occidentali (Verbale 
riunione n° 4, Verona 3 giugno 2002), è stato chiamato Gruppo Vulcanico Ate-
sino (GA). 

L’attività eruttiva del Gruppo Vulcanico Atesino (GA) ha un carattere seriale 
subalcalino con affinità calcalcalina; essa si è sviluppata in ambiente continentale 
subareo parallelamente ad una contemporanea attività vulcano-tettonica legata a 
sprofondamenti calderici (Morelli et alii, 2007; Marocchi et alii, 2008); questa 
attività ha ribassato progressivamente i settori centrali e fortemente condizionato 
le geometrie di messa in posto e la distribuzione dei prodotti. Attualmente nelle 
zone centrali affiorano quasi esclusivamente i depositi più giovani, nelle zone 
marginali quelli più antichi.

L’attività magmatica in una prima fase è dominata da fusi di composizione 
prevalentemente riodacitica ed andesitica; successivamente si ha un’evoluzione 
in senso acido con presenza quasi esclusiva di termini riolitici. I prodotti sono 
costituiti da dominanti flussi piroclastici (ignimbriti) con subordinate lave, più ab-
bondanti nelle fasi iniziali, a cui si intercalano diversi livelli epiclastici (Morelli 
et alii, 2007; Marocchi et alii, 2008).

Le vulcaniti possono raggiungere uno spessore massimo superiore a 2000 
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metri ed assottigliarsi sensibilmente nelle zone marginali (Selli et alii, 1996). 
L’attività eruttiva ha avuto una durata complessiva di circa 11 Ma (285-274 Ma 
fa) con un tasso di eruzione/deposizione non omogeneo e crescente nel tempo 
(Marocchi et alii, 2008).

Nell’area del foglio Mezzolombardo ricade il settore centrale di affioramento 
del GA dove sono esposte le unità più recenti. Le diverse formazioni presenti 
sono già state individuate e descritte nell’adiacente foglio Appiano (Avanzini 
et alii, 2007). Per quanto riguarda la descrizione dei depositi piroclastici si è 
adottata la classificazione granulometrica dei frammenti piroclastici di Fisher & 
Schmincke (1984) (Fig. 2).

Fig. 2 – Diagramma classificativo dei frammenti piroclastici (da Fisher & Schmincke, 1984)    
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1.1. – Formazione di Gargazzone (IGG)

La formazione affiora estesamente più a nord, nell’area dei fogli geologici 
Appiano, Merano e Bolzano, con spessori fino a 900 metri sui due versanti della 
Val d’Adige, della Val d’Isarco e della Val Sarentina e nel settore meridionale 
del Monte Luco, fino quasi a Tregiovo. La stessa formazione è stata riconosciuta 
anche nel settore più meridionale di affioramento del GA (foglio Trento). Essa 
rappresenta il prodotto di imponenti espandimenti ignimbritici che, con più unità 
di flusso saldate, ricoprivano gran parte della zona di estensione del Gruppo Vul-
canico Atesino e tendevano ad uniformare il paesaggio preesistente. Quest’ultimo 
doveva essere morfologicamente articolato dalla presenza di differenti apparati 
vulcanici, formatisi nelle fasi iniziali dell’attività vulcanica e caratterizzati da pre-
valente emissione di lave.

A causa dei successivi sprofondamenti calderici del settore centrale del GA e 
del conseguente riempimento finale (formazione di Gries e formazione di Ora), la 
formazione di Gargazzone, facente parte della sequenza inferiore atesina, non è 
ben esposta nel Foglio: la parte alta, per uno spessore di 150-200 m, affiora solo 
in una ristretta zona presso il Monte di Mezzo, alla base di Castelchiaro, subito a 
sud di Maso Stadio.

La formazione è costituita da lapilli-tuff riodacitici saldati, molto omogenei 
ed estremamente coerenti, di colore nero o grigio che possono assumere toni sul 
rosso violaceo lungo le fessurazioni per progressiva ossidazione. La roccia è in 
genere nettamente suddivisa in lastre molto regolari (1-30 cm) da fratture subver-
ticali (Fig. 3).

Fig. 3 – Formazione di Gargazzone (IGG): aspetto tipico con netta fratturazione verticale a lastre 
(Varco Laimburg, presso Maso Stadio).
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L’ossatura è costituita da numerosi cristalli (1-3 mm) di plagioclasi di colore 
bianco e/o rosa chiaro, quarzo traslucido e di biotite nera in una massa di fondo 
omogenea, irrisolvibile alla lente. 

Molto abbondanti sono gli inclusi juvenili a struttura porfirica di dimensio-
ni da centimetriche fino a decimetriche, che si presentano spesso schiacciati ed 
isorientati (Fig. 4): essi rappresentano le porzioni originarie del magma che al 
momento dell’eruzione aveva già subito un notevole grado di cristallizzazione 
durante la risalita e prima della frammentazione. 

L’osservazione petrografica definisce una roccia con struttura clastica orien-
tata, priva di selezioni granulometriche, con abbondanti lapilli e ceneri cristallini 
(40-60%) in una pasta di fondo costituita da un aggregato criptocristallino fel-
sitico pseudofluidale, a volte sferulitico, derivato dalla ricristallizzazione della 
componente vetrosa originaria (Fig. 5). Sono anche presenti plaghe di alterazione 
cloritica e calcitica, sparsi cristalli di pirite e diffuse microgranulazioni ematiti-
che. I plagioclasi, tendenzialmente idiomorfi o in frammenti arrotondati, sono tra-
sformati in aggregati di albite, sericite, calcite ed opachi. Il quarzo varia da grossi 
cristalli con fratturazione interna, bordi arrotondati ed ampie insenature, fino a 
piccoli frammenti spigolosi. Si rileva anche la presenza di sanidino geminato ed 
a volte opacizzato per argillificazione. La biotite è prevalentemente idiomorfa, 
ma deformata e sostituita da ossidi, clorite e aggregati policristallini di quarzo 
secondario. 

Fig. 4 – Formazione di Gargazzone (IGG): particolare con evidenziate fiamme a tessitura porfirica 
(Varco Laimburg, presso Maso Stadio).
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Il pirosseno è completamente sostituito da clorite verde a ciuffetti, sericite ed 
opachi. Le fasi accessorie sono costituite da epidoto allanitico, apatite in baston-
celli (sia nel fondo che nei cristalloclasti), zircone in individui idiomorfi (ben 
evidenziati dall’aureola policroica) e da numerose fasi opache. Le fiamme hanno 
struttura porfirica con un’associazione di fenocristalli identica a quella già de-
scritta, contenuta in una pasta di fondo ricristallizzata con formazione di aggrega-
ti quarzo-feldspatici a fiocchi.

1.2. – Formazione di Gries (IGR)

Costituisce una potente unità ignimbritica riolitica presente nel settore centrale 
del GA alla base della formazione di Ora (ORA) che con i suoi prodotti, successi-
vamente riempirà completamente la depressione calderica. 

La formazione di Gries affiora generalmente in Val d’Adige alla base delle 
pareti principali costituite dalla formazione di Ora ed in particolare: nel settore 
centrale del Monte di Mezzo con spessori fino a 150 m, nei pressi di Bronzolo, 
Ora, ed in destra orografica presso Sella; nel settore ad est della linea di Trodena 
affiora sporadicamente nella zona di Casignano, sempre alla base della formazio-
ne di Ora. Solo nella zona di Castelchiaro in Val d’Adige è possibile osservare la 
formazione in tutto il suo spessore (300 m) dalla base discordante sulla formazio-
ne di Gargazzone fino al contatto superiore con la formazione di Tregiovo.

Fig. 5 – Formazione di Gargazzone (IGG): cristalloclasti e pasta di fondo con tessitura pseudofluida-
le (foto in sezione sottile,Nicols paralleli).
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È costituita da lapilli-tuff riolitici saldati di colore rosso scuro-violaceo, mas-
sivi o blandamente orientati. L’ossatura è formata da abbondanti cristalli millime-
trici di sanidino, feldspato rosa e quarzo, immersi in una pasta di fondo rosso-vio-
laceo, felsitica, fluidale, irrisolvibile alla lente. Localmente sono presenti inclusi 
litici sia vulcanici che metamorfici con bordo di reazione termica; più di frequente 
si osservano numerosi inclusi juvenili (fiamme) anche di grandi dimensioni, a 
tessitura porfirica con forma globosa (50 cm), appendici schiacciate, interdigitate 
con il fondo, allungate ed isorientate secondo la direzione del flusso (Fig. 6a).

Petrograficamente si ha una struttura clastica orientata, con lapilli e ceneri cri-
stallini (30-50%) costituiti da plagioclasi sostituiti da albite, sericite, calcite e fasi 
argillose, sanidino argillificato ed albitizzato a mosaico, quarzo arrotondato e ad 
anse, biotite sostituita da opachi, pirosseno sostituito da opachi e clorite, zircone 
ed apatite come accessori. La pasta di fondo è devetrificata e costituita da aggre-
gati quarzo-feldspatici felsitici con evidenti strutture pseudofluidali marcate da 
microgranulazioni opache (Fig. 6b); sono ben evidenti le fessurazioni perlitiche 
che vengono permeate da ossidi e da sericite.

Localmente la porzione superiore della formazione è costituita da brecce vul-
canoclastiche (IGRa) in parte grossolanamente stratificate. La roccia è costituita 
da clasti da metrici a centimetrici, subarrotondati o subangolari, ad assetto cao-
tico, quasi a contatto fra loro, immersi in una matrice meno coerente a struttura 
microgranulare. I clasti, così come la matrice, sono esclusivamente costituiti da 
frammenti della formazione originaria. Sono presenti occasionali vene di selce 
rossa. Queste brecce sono probabilmente dovute a breve trasporto in massa, in 
seguito a collassi gravitativi del deposito piroclastico appena deposto.

Fig. 6 – Formazione di Gries (IGR): a) tipico aspetto macroscopico delle ignimbriti con grandi pomi-
ci porfiriche; b) abbondanti cristalloclasti e pasta di fondo a  tessitura pseudofluidale (foto in sezione 
sottile , Nicols paralleli).

a b
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1.3. – Formazione di Andriano (LAN)

È una formazione molto caratteristica che affiora a nord e ad ovest di Bolzano 
(foglio Appiano), con spessore massimo fino a 450 metri che poi diminuisce ra-
pidamente, azzerandosi verso nord e ad ovest, su distanze dell’ordine di 6-7 km. 

All’interno del foglio Mezzolombardo essa affiora nella zona a nord del Var-
co Laimburg (Maso Stadio), più ad ovest nella dorsale di Castelvecchio-M. del 
Lago, alla base dei Monti di Ora, ed in limitati affioramenti nella zona di Casi-
gnano. Gli spessori sono generalmente esigui, con valori massimi fino a 250 m.

La novità emersa nel rilevamento del foglio Mezzolombardo rispetto al foglio 
Appiano è la definizione dei rapporti stratigrafici tra la formazione di Gries e 
quella di Andriano: infatti sia nella zona di M. del Lago che in quella tra Maso 
Kreith e Dosso Dodici è possibile osservare chiari rapporti di sovrapposizione 
delle lave riolitiche della formazione di Andriano sulle ignimbriti della forma-
zione di Gries. Più a nord (foglio Appiano) la formazione di Andriano è presente 
solo nelle successioni extracalderiche a nord del bordo Bolzano-Castel d’Appia-
no, mentre la formazione di Gries è presente solo a meridione di tale bordo nella 
successione interna alla caldera.

Litologicamente sono lave riolitiche compatte di colore da rosso-arancio a ros-
so-mattone fino a rosso-violaceo, con diffuse bande di flusso lavico di spessore 
variabile tra 5 e 20 cm (Fig. 7); esse vengono evidenziate dall’erosione selettiva 
che agisce preferenzialmente lungo i giunti. Queste laminazioni sono general-
mente piano-parallele o leggermente ondulate, ma presentano anche ampie ondu-
lazioni con formazione di motivi di pieghe a ginocchio o rovesce; si osservano an-
che set di bande che si incontrano con angoli variabili. Localmente sono presenti 
bande di flusso ad andamento subverticale che potrebbero indicare delle zone di 
fuoriuscita del magma da fratture.

È presente una buona fratturazione verticale. La roccia ha struttura porfirica 
con fenocristalli (1-3 mm) idiomorfi di feldspati bianchi o rosati e quarzo im-
mersi in una pasta di fondo omogenea irrisolvibile alla lente. La percentuale dei 
fenocristalli è molto variabile ed a volte si osservano livelli poveri in fenocristalli 
ed addirittura afirici. A luoghi, alla base e al tetto della formazione, sono presenti 
alcuni metri in facies a blocchi e/o autobrecciata con sviluppo di alterazioni che 
rendono la roccia molto friabile. 

Petrograficamente mostrano struttura porfirica, talora orientata, a grana variabile 
da media a grossolana, con indice porfirico compreso tra 35 e 45. Tra i fenocristalli 
il quarzo mostra arrotondamenti, ampie anse ed inclusioni di pasta di fondo; il pla-
gioclasio si trova associato in aggregati sinplectitici o glomeroporfirici anche con 
il K-feldspato, spesso è sericitizzato, albitizzato, argillificato ed intensamente per-
meato da opachi; il K-feldspato (sanidino) è interessato da abbondanti alterazioni 
argillose e da albitizzazione; la biotite è sostituita completamente o parzialmente 
da opachi; il pirosseno è sostituito da aggregati microcristallini di opachi, sericite e 
clorite; apatite e zircone sono le fasi accessorie. La pasta di fondo, originariamente 
vetrosa, presenta sempre completa ricristallizzazione con motivi a fiocchi che pos-
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sono evolvere in aggregati poligonali di quarzo secondario. Si identificano anche 
lave in cui la pasta di fondo presenta motivi fluidali con orientazione di microlamel-
le biotitiche e lave in cui lungo la foliazione si verifica la fratturazione dei fenocri-
stalli e della pasta di fondo con produzione di vene allungate di silice rossa e calcite.

1.4. – Formazione di Tregiovo (TGV)

È la formazione sedimentaria intravulcanica permiana più nota e studiata nei 
classici depositi pelitici nei dintorni di Tregiovo (“Scisti di Tregiovo”). Ad essa 
sono stati dedicati numerosi lavori di carattere stratigrafico (Bargossi et alii, 
1983), biostratigrafico (Remy & Remy, 1978; Cassinis & Doubinger, 1991, 1992; 
Barth & Mohr, 1994; Conti et alii, 1997) e giacimentologico (Mostler, 1965, 
1966; Haditsch & Mostler, 1974; Klau & Mostler, 1983). I rilevamenti dell’a-
diacente foglio Appiano hanno evidenziato la presenza di tale formazione anche 
nella Val d’Adige ed individuato, accanto alle facies pelitiche, la presenza di fa-
cies piú grossolane. L’intera successione, dello spessore massimo di 250 metri, 
è il prodotto dello smantellamento dei paleorilievi vulcanici permiani in un am-
biente continentale, probabilmente simile per le caratteristiche climatiche a quello 
di sedimentazione dell’ Arenaria di Val Gardena (Fels, 1982). 

Nell’ambito del foglio, la formazione affiora con spessori fino a 150 metri 

Fig. 7 – Formazione di Andriano (LAN): lave riolitiche con evidenti bande di flusso. Base versante 
nord di M. Corno presso Casignano.
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Fig. 9 – Dettaglio della porzione arenitica della formazione di Tregiovo. Versante ad est di Ora, im-
mediatamente a sud della foto precedente.

Fig. 8 – Epiclastiti della formazione di Tregiovo (TGV) intercalate tra due unità vulcaniche, lave rio-
litiche alla base (formazione di Andriano, LAN) ed ignimbriti riolitiche (membro di Predonico, ORA1) 
al tetto. Monti di Ora, Val d’Adige.
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nella zona dei Monti di Ora e dei Denti di Cavallo; la base è costituita sia dalla 
formazione di Gries che da quella di Andriano. Il tetto è generalmente suturato dal 
membro di Predonico della formazione di Ora (ORA1) (Fig. 8).

Litologicamente si tratta di depositi sedimentari vulcanoclastici, ben stratifica-
ti, in cui sono state distinte due litofacies:

a) Facies conglomeratica (TVGa): conglomerati a supporto di clasti e/o di 
matrice, con clasti vulcanici a composizione riolitica da centimetrici a decimetri-
ci, a generale assetto caotico (debris-flow); i clasti sono da subangolosi a subarro-
tondati. Verso l’alto compaiono orizzonti più organizzati e con maggior selezione 
granulometrica, con locali intercalazioni di areniti laminate. Questa facies è pre-
sente per uno spessore massimo di 60 metri, alla base della formazione, nella zona 
del Rio Nero presso Ora, dove si sovrappone alle brecce vulcanoclastiche (IGRa) 
della formazione di Gries sottostante e presenta con esse un contatto graduale.

b) Facies arenitica (TVGc): strati da medi a spessi di areniti medio grossola-
ne, massive o con stratificazione e laminazione parallela e/o incrociata (Fig. 9). 
Il colore è generalmente su toni rossastri. Occasionalmente sono presenti isolati 
clasti decimetrici, ben arrotondati di vulcaniti. Nella porzione superiore sono stati 
osservati rari livelli cineritici biancastri a granulometria fine.

1.5. – Formazione di Ora (ORA)

La formazione di Ora rappresenta il deposito vulcanico più recente del Gruppo 
Vulcanico Atesino. È il prodotto della messa in posto di enormi volumi di flussi 
piroclastici che si depongono con spessori di oltre 1000 metri nelle zone centrali 
più depresse (Val d’Adige e Val di Cembra), dove sono sovrapposti alla forma-
zione di Gries. La formazione si estende inoltre con spessori ridotti (0-180 m) 
e facies differenti (membro di Predonico, ORA1) su di un’area di almeno 1500 
km2, coprendo in discordanza diverse formazioni vulcaniche e clastiche più an-
tiche. La messa in posto di quest’unità ignimbritica è da mettere in relazione ad 
un complesso sprofondamento calderico che ha coinvolto un’area di circa 40 km 
di diametro, compresa tra la città di Bolzano a nord (foglio Appiano) ed il limite 
nord-occidentale dell’Altopiano di Pinè a sud (foglio Trento). 

Nell’area del foglio Mezzolombardo la formazione affiora con continuità su 
entrambi i lati della Val d’Adige ed estesamente nel settore sud-orientale (Val di 
Cembra) dove costituisce praticamente l’unica unità vulcanica permiana affioran-
te. Essa presenta un contatto basale discordante con la formazione di Gries ed in 
parte con la formazione di Andriano (Fig. 10).

La formazione è costituita da lapilli-tuff riolitici saldati, molto coerenti ed 
estremamente omogenei, di colore variabile dal grigio-rosato all’arancione-rossa-
stro. La roccia presenta una netta e regolare fessurazione subverticale secondo due 
sistemi principali di frattura tra loro circa ortogonali (Fig. 11). Un terzo sistema 
meno evidente e più spaziato è disposto circa orizzontalmente. Per queste sue ca-
ratteristiche, durezza, omogeneità e fratturazione regolare, essa è stata ed è ogget-
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Fig. 10 – Contatto discordante tra la formazione di Ora e le sottostanti formazioni di Gries (IGR) ed 
Andriano (LAN). Versante destro della Val d’Adige poco a nord di Laimburg (Maso Stadio).

Fig. 11 – Formazione di Ora (ORA): ignimbriti riolitiche estremamente compatte ed omogenee con 
marcata fessurazione subverticale. Monte di Mezzo, parete sul versante destro della Val d’Adige a 
sud di Vadena.
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to tuttora di una forte attività estrattiva per la produzione del porfido sia in lastre 
che in cubetti. Le cave di estrazione di porfido sono localizzate sia in Val d’Adige 
tra Bronzolo ed Ora sia in Val di Cembra nella zona di Capriana poco ad est del 
limite del foglio e più a sud nella zona di Cembra. Solo occasionalmente si osser-
va un’originaria fessurazione colonnare da raffreddamento a pianta poligonale.

L’ossatura è costituita da abbondanti cristalli (2-4 mm) di sanidino, plagioclasi 
rosa e quarzo in una pasta di fondo felsitica fluidale che alla lente si presenta diso-
mogenea per presenza di minuti frammenti cristallini. Le fiamme sono frequenti e 
costituite da porzioni juvenili sia afanitiche (scure) sia porfiriche a composizione 
identica a quella del resto della roccia (Fig. 12a). L’abbondante presenza di feno-
cristalli in queste componenti juvenili testimonia dell’elevato grado di cristalliz-
zazione raggiunto dal magma prima della frammentazione in fase eruttiva.

In pareti estese è possibile osservare la presenza di linee di discontinuità, spa-
ziate di circa 8-10 metri o più, che tagliano la roccia parallelamente all’orienta-
zione delle fiamme. Esse potrebbero rappresentare la sutura di diverse unità di 
flusso ignimbritico. Localmente nella porzione inferiore sono presenti livelli con 
discreta presenza di inclusi litici vulcanici di varia natura. Occasionalmente sono 
presenti livelli cineritici centimetrici laminati (surge).

Petrograficamente i lapilli-tuff della formazione di Ora presentano struttura 
clastica orientata, con lapilli e ceneri cristallini (30-45%) contenuti in una pasta 
di fondo vetrosa, che ha subìto ricristallizzazione felsitica in aggregati quarzo-
feldspatici ed è generalmente interessata da una diffusa dispersione di minerali 
opachi che evidenziano motivi pseudofluidali (Fig. 12b). La componente cristal-
lina è costituita da quarzo con bordi arrotondati ed ampie anse; sanidino permeato 
da alterazioni argillose e da microgranulazioni ematitiche; plagioclasi sostituiti 
da un aggregato policristallino di sericite, quarzo secondario, opachi; biotite par-
zialmente sostituita da grumi di opachi; raro pirosseno completamente sostituito 
da opachi e clorite; apatite e zircone come fasi accessorie. Le porzioni juvenili 
afanitiche, sono costituite da minuti frammenti di cristalli di quarzo e da feldspati 
uniformemente distribuiti in una pasta di fondo felsitica ematitizzata.

Fig. 12 – Ignimbriti riolitiche della formazione di Ora: campione macroscopico (a) ed in sezione 
sottile (b), dove si nota in alto, a destra, la porzione di una fiamma afanitica (Nicols paralleli).

a b
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1.5.1. – Membro di Predonico (ORA1)

Nella zona meridionale della Val d’Adige, sul versante sinistro (Monti di Ora), 
la formazione è completamente sostituita dal membro di Predonico. Questo mem-
bro, già individuato nel foglio Appiano, è caratteristico delle zone di deposizione 
extracalderiche che si trovavano in posizione morfologica rialzata rispetto al set-
tore centrale che aveva subito il collasso vulcano-tettonico. Nell’area del foglio 
Mezzolombardo, facies analoghe a quelle del membro di Predonico si rinvengono 
anche in posizione intracalderica nella porzione di tetto della formazione di Ora. In 
particolare, sono presenti sul versante orientale della Val d’Adige (presso Rotwand 
a nord-est di Ora e presso Bosco Comunale a sud di M. Corno): in questi casi il 
contatto con la sottostante formazione di Ora è molto graduale.

Il membro di Predonico ha spessori di 50-150 m con locali massimi fino a 
250 m; esso presenta un contatto basale netto e discordante sulla formazione di 
Tregiovo (TGV) e sulla formazione di Andriano (LAN), ma anche continuo e 
graduale con la facies principale della formazione di Ora (ORA).

Litologicamente si tratta di lapilli-tuff e tuff riolitici saldati, di colore rosso, 
costituiti da piccoli cristalli di sanidino, plagioclasi bianchi, quarzo, rara biotite 
e da abbondanti inclusi juvenili afanitici rossi di piccole dimensioni (Fig. 13a). 
La roccia è molto coerente e presenta una fessurazione verticale meno marcata 
rispetto al resto della formazione. Nella porzione inferiore si rinvengono orizzonti 
con abbondanti inclusi juvenili porfirici (Fig. 14a e 14b).

Fig. 13 – Membro di Predonico (ORA1): aspetto macroscopico (a) ed in sezione sottile (b) (Nicols pa-
ralleli); Vitrofiro (ORA1a) alla base del membro di Predonico: aspetto macroscopico (c) ed  in sezione 
sottile (d) con fiamme vetrose e fratture perlitiche (Nicols paralleli).
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A luoghi, alla base di questo membro, si individuano dei livelli vitrofirici 
(ORA1a) di alcuni metri di spessore. Essi sono estremamente compatti, la strut-
tura e la composizione sono identiche a quelle della roccia sovrastante; unica 
differenza, la presenza di vetro inalterato in pasta di fondo, che le conferisce un 
colore nero lucente (Fig. 13c). Spesso il passaggio tra le porzioni del vitrofiro e 
la roccia sovrastante è caratterizzato dalla presenza di fasce metriche più o meno 
intensamente caolinizzate ed alterate. Gli affioramenti più significativi si trovano 
nella zona del Rio Nero.

Petrograficamente i lapilli-tuff del membro di Predonico presentano struttura 
clastica orientata con lapilli e ceneri cristallini (25-40%) contenuti in una pasta 
di fondo vetrosa, che ha subìto ricristallizzazione felsitica ed in aggregati quar-
zo-feldspatici anche con struttura sferulitica. Il vetro e la componente cristallina 
sono ben conservati solo nel vitrofiro (ORA1a) dove le fratturazioni perlitiche e la 
struttura eutassitica sono particolarmente vistose, con frammenti di bolle vetrose 
schiacciate ed allungate secondo motivi pseudofluidali marcati da microgranu-
lazioni ematitiche (Fig. 13b e 13d). La componente cristallina è quasi identica a 
quella della formazione di Ora.

2. - Evoluzione vulcano-tettonica del settore del GRUPPO 
VULCANICO ATESINO (GA) affiorante nell’area del foglio 
Mezzolombardo

Come ricordato all’inizio del capitolo, l’area del foglio Mezzolombardo ricade 
nel settore centrale del Gruppo Vulcanico Atesino dove affiorano prevalentemen-
te le unità vulcaniche più recenti. Le geometrie dei corpi in affioramento ed i 
rapporti fra le unità vulcaniche presenti nella successione sono da mettere in rela-
zione con diversi sprofondamenti vulcano-tettonici che hanno progressivamente 
ribassato il settore centrale del GA compreso all’incirca tra Bolzano (a nord) e 

a b

Fig. 14 – Membro di Predonico (ORA1) della formazione di Ora: a) orizzonti basali con abbondanti 
inclusi juvenili porfirici orientati e poco deformati; b) particolare in cui si apprezza la marcata dif-
ferenza di cristallinità tra le porzioni juvenili e la massa dell’ignimbrite. Zona Rio Nero, poco sopra 
il livello vitrofirico. 
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l’Altopiano di Pinè (a sud). Gli spazi creati dalle depressioni calderiche venivano 
progressivamente riempiti dai prodotti piroclastici ignimbritici emessi. 

La ricostruzione dettagliata dell’evoluzione vulcano-tettonica permiana di 
questo settore è resa particolarmente complicata dall’intensa riorganizzazione 
geometrica a seguito della tettonica alpina sia trascorrente, sia compressiva e 
dal fatto che, il più delle volte, essa maschera gli originari contatti prealpini 
(bordi calderici e/o intracalderici) tiltandoli e riutilizzandoli in chiave compres-
siva (Fig. 15).

Lo schema dei rapporti stratigrafici riportato al margine della carta rappre-
senta un tentativo schematico di ricostruzione dell’evoluzione vulcano-tettonica 
permiana nel quale si è cercato di tenere conto di tutte le singole peculiarità stra-
tigrafiche presenti.

L’unità più antica presente nell’ambito del foglio è la formazione di Gargaz-
zone, di cui affiora solo la porzione superiore della successione per uno spessore 
massimo di circa 200 m (non essendo esposta la base). Dove presente, la forma-
zione di Gargazzone costituisce la base di un settore rialzato, delimitato attual-
mente da faglie legate alle fasi alpine cretacico-mioceniche. Le facies esposte 
sono identiche a quelle che nei settori a nord e ad ovest di Bolzano caratterizzano 
la porzione inferiore e media della formazione (vedi descrizione nei fogli Appia-
no e Merano, rispettivamente in Avanzini et alii, 2007 e Bargossi et alii, 2010); 
il contatto superiore è netto e discordante con la formazione di Gries. Mancano 
completamente tutte le unità vulcaniche e vulcanoclastiche (formazioni di Vera-
no,  Nalles e Guncina) che più a nord (foglio Appiano) sono collocate al di sopra 
della formazione di Gargazzone.

Si ipotizza la presenza estesa delle ignimbriti riodacitiche (formazione di Gar-
gazzone) nel settore centrale del GA, al di sotto delle unità più recenti (IGR e 
ORA). La presenza di enormi volumi di ignimbriti della formazione di Gargazzo-
ne nell’area dei fogli Appiano, Merano, Mezzolombardo e Trento (Altopiano di 
Piné e Catena dei Lagorai), lascia supporre che la messa in posto di quest’unità 
debba essere legata alla formazione precoce di un’ampia ed articolata depressione 
vulcano-tettonica (caldera) di cui le ignimbriti rappresentano il riempimento. 

La successiva formazione di Gries è costituita da ignimbriti riolitiche con 
spessori di almeno 300 m. Essa affiora, anche se spesso in maniera discontinua 
perché coperta dai depositi dell’attuale piana alluvionale, in tutto il settore della 
Val d’Adige. Piccoli lembi sono presenti anche al tetto della linea di Trodena ed in 
Val di Cembra, poco a sud del limite del foglio, dove poggiano sulle lave andesiti-
che della formazione di Cembra (cfr. foglio Trento). La deposizione di quest’unità 
sembra quindi aver interessato in maniera relativamente omogenea tutto il settore 
centrale della caldera finale, mentre manca del tutto nelle zone extracalderiche 
poco a nord di Bolzano (foglio Appiano), ma anche in quelle a meridione della 
Val di Cembra. Questo implica che, al tempo della messa in posto delle ignimbriti 
riolitiche della formazione di Gries, doveva essersi già delineato, almeno in parte, 
lo sprofondamento vulcano-tettonico del settore centrale. 

I prodotti successivi, rappresentati dalle lave riolitiche della formazione di An-
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driano (LAN) e dalle epiclastiti della formazione di Tregiovo (TGV), si ritrovano 
solo nel settore compreso all’incirca tra Novale al Varco ed Ora. In particolare, le 
lave riolitiche (LAN) sono concentrate in maniera discontinua e con rapide chiu-
sure laterali lungo il bordo settentrionale di tale settore intermedio (Castelvec-
chio, Novale al Varco e Case Tapfer) ma anche piú a sud nella zona di Casignano. 
Anche i depositi epiclastici successivi (TGV) presentano variazioni di spessore 
e di facies per cui la zona di maggior accumulo si rinviene nel versante sinistro 
della Val d’Adige poco a nord del Rio Nero presso Ora.

Nonostante la mancanza di ulteriori affioramenti, che meglio permetterebbero 
la ricostruzione degli eventi vulcano-tettonici e l’esatta articolazione topografica di 
quest’area, le geometrie e la disposizione dei depositi appena descritti consentono 
alcune ipotesi: a) a seguito della deposizione della formazione di Gries si è verifica-
ta un’articolazione del settore calderico in alti e bassi con formazione di fratture da 
cui poteva fuoriuscire lava di composizione riolitica che andava a costituire diversi 
corpi di colata e localmente apparati piú persistenti ed estesi (formazione di Andria-
no); b) contemporaneamente, la creazione di forti dislivelli, sia come diretta conse-
guenza dei movimenti vulcano-tettonici, sia a causa della rapida crescita di apparati 
vulcanici, ha innescato la deposizione delle epiclastiti della formazione Tregiovo.

La presenza di questi depositi (LAN e TGV) nel settore intracalderico solo in 
una limitata area compresa all’incirca tra Novale al Varco, Ora e M. Corno, po-
trebbe indicare un reale confinamento morfologico degli stessi in un settore che 
si verrà a configurare successivamente come un Horst intracalderico, o costituire 
semplicemente l’unico punto di conservazione del record stratigrafico intracalde-
rico precedente l’eruzione esplosiva finale.

Fig. 15 – La tettonica alpina (faglia trascorrente) pone attualmente bruscamente a contatto porzioni 
di sequenza intracalderica (a sinistra) con porzioni che rappresentavano probabilmente dei settori 
rialzati all’interno della caldera (a destra). Versante orientale della Val d’Adige tra Bronzolo ed Ora.
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La storia eruttiva del GA si conclude, come nelle altre zone, con l’emissione 
delle ignimbriti riolitiche della formazione di Ora: nell’ambito del foglio queste 
raggiungono spessori massimi (900-1000 m) nel settore della Val d’Adige a nord 
di Novale al Varco e nel settore meridionale della Val di Cembra, mentre presen-
tano spessori ridotti (200 m) nel settore intermedio rialzato descritto precedente-
mente. Inoltre le facies presenti nella zona con spessori ridotti, sono identiche a 
quelle tipiche di affioramento della formazione nelle zone extracalderiche, indica-
te in carta come membro di Predonico (ORA1). La formazione di Ora presenta un 
contatto discordante su tutte le formazioni precedenti del GA ed in buone esposi-
zioni è possibile chiaramente osservare il livellamento deposizionale del paleori-
lievo precedente da parte delle ignimbriti di questa formazione (si veda Fig. 10).

3. - Geochimica dei prodotti vulcanici permiani 

Sui prodotti dell’attività magmatica permiana del territorio del foglio Mez-
zolombardo sono state condotte 23 analisi chimiche, i cui risultati sono riportati 
in Tabella 1. Per la caratterizzazione e la classificazione petrografica sono stati 
utilizzati gli usuali diagrammi riportati in Fig. 16 (Le Maitre, 1989; Winchester 
& Floyd, 1977).

Sulla base del diagramma Na2O+K2O vs SiO2, ad esclusione delle ignimbriti 
della formazione di Gargazzone, tutti gli altri campioni, pur con variabile conte-
nuto in SiO2, si proiettano nel campo delle rioliti. Lo studio petrografico ha messo 
in chiara evidenza l’intenso metasomatismo subito dalle vulcaniti permiane con 
modificazioni mineralogiche e chimiche che hanno portato alla mobilizzazione 
degli elementi, in particolare degli alcali. Ne consegue, ad esempio, che le ignim-
briti riodacitiche della formazione di Gargazzone, arricchite in Na2O+K2O, si 
dispongano nel campo delle trachidaciti ed evidenzino un apparente carattere al-
calino. Per ovviare a questi inconvenienti si preferisce utilizzare il diagramma Zr/
TiO2 vs Nb/Y che si basa sull’impiego di elementi minori ed in traccia, meno sen-
sibili alle mobilizzazioni imputate ai fenomeni metasomatici. Si evince che tutti 
i campioni analizzati hanno affinità calcalcalina per il valore del rapporto Nb/Y 
< 0,64. Risulta inoltre che i campioni si distribuiscono fra il campo delle daciti-
riodaciti e quello delle rioliti e che i termini più evoluti sono rappresentati dalle 
ignimbriti della formazione di Gries e dalle lave della formazione di Andriano.

Più in generale tutti i prodotti magmatici permiani del GA costituiscono una 
serie da metalluminosa a leggermente peralluminosa che mostra caratteristiche 
mineralogiche, petrografiche e chimiche proprie di associazioni a carattere seriale 
subalcalino con chiara affinità calcalcalina e sono caratterizzati da pattern delle 
REE normalizzate alle condriti con variabile arricchimento delle LREE, da mode-
rata a molto accentuata (rioliti) anomalia negativa di Eu ed assenza di significativi 
frazionamenti di HREE. I dati di campagna, petrografici, geochimici ed isotopici 
(rapporto iniziale 87Sr/86Sr da 0,7057 a 0,7114; valori di eNd da –2,7 a –7,4; d18O 
tra 7,6 e 9,5 ‰) (Barth et alii, 1993, Rottura et alii, 1998, Marocchi et alii, 
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2008) mettono in evidenza la natura ibrida dei prodotti magmatici del Permia-
no inferiore, originati attraverso complesse interazioni tra magmi di derivazione 
mantellica e materiale crostale.

Fig. 16 – Classificazione dei prodotti vulcanici permiani del foglio Mezzolombardo
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V – STRATIGRAFIA DELLE SUCCESSIONI SEDIMENTARIE E 
VULCANICHE PERMO-MESO-CENOZOICHE

(a cura di M. Avanzini, R. Tomasoni & M. Rinaldo)

Le coperture sedimentarie del settore compreso in carta comprendono forma-
zioni che vanno dal Permiano superiore all’Eocene medio-superiore. 

La successione sedimentaria affiorante è ben confrontabile con le coeve unità 
del bacino dell’Adige già documentate dai rilievi in zone limitrofe.

1. - ARENARIA DI VAL GARDENA (GAR) 

La formazione dell’Arenaria di Val Gardena è stata descritta dal punto di 
vista stratigrafico e sedimentologico da Massari et alii (1988, 1994) e Massari 
& Neri (1997).

Affiora con una certa continuità in destra Adige a partire dal limite NW del 
foglio fino alla zona di Termeno. In questo settore gli affioramenti più significativi 
si trovano nei pressi di Castelvecchio, di Gelf e all’imbocco della Val d’Inferno. 
In sinistra Adige invece l’Arenaria di Val Gardena affiora nel settore compreso tra 
Egna, Pinzano e il limite NE del foglio. 

Si tratta generalmente di arenarie rosse, grigie e biancastre in banchi di spes-
sore variabile da pochi decimetri a qualche metro, alternate a siltiti rosse o grigie, 
siltiti marnose e marne, organizzate in livelli da centimetri a decimetrici. Le siltiti 
più o meno marnose sono prevalentemente di colore rossastro. Entro le marne 
sono comuni livelli di intraclasti carbonatici e sono talvolta presenti concrezioni 
carbonatiche nodulari simili a “caliche”. Frequente é la presenza di frustoli car-
boniosi e di resti vegetali nei membri arenacei.

Nei pressi di Gleno e Montagna è particolarmente ben esposta la porzione 
superiore della Formazione, caratterizzata da arenarie medio-fini grigie a lamina-
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zione incrociata, alternate a siltiti grigiastre, che passano progressivamente a cal-
careniti grigie, nodulari e siltiti e marne grigio-nerastre. Localmente sono presenti 
anche arenarie quarzose medio-grossolane e microconglomeratiche.

Le strutture sedimentarie più comuni sono rappresentate da laminazioni in-
crociate a grande scala, sono anche relativamente comuni ripples da corrente, 
stratificazioni incrociate a festoni, strutture da canalizzazione.

Lo spessore dell’unità è valutabile in circa 50-70 m.
Il limite inferiore è erosivo e discordante sulle formazioni di Ora, Andriano 

e Gries.
L’ambiente deposizionale è riferibile ad una piana alluvionale, caratterizzata, 

spostandosi verso i settori più distali, da depositi di conoide alluvionale, di ca-
nale intrecciato, canale meandriforme, piana costiera e terminal fan. La presenza 
di noduli carbonatici stile “caliche” é testimonianza di un clima semi-arido, ca-
ratteristica confermata in altre aree dall’esistenza di salgemma, gesso di sabkha 
e dalla colorazione rosso ematica in depositi di overbank o di playa.

Età: Permiano superiore p.p.

2. - FORMAZIONE A BELLEROPHON (BEL)

In destra Adige affiora nel settore compreso tra Termeno e il limite nord-occi-
dentale del foglio, con gli affioramenti più significativi osservabili in Val d’Infer-
no, nei dintorni di Gelf e di Castelvecchio.

Sul versante sinistro della Val d’Adige è visibile fino ad Egna e gli affiora-
menti più significativi si trovano nei pressi di Montagna (Fig. 17). Isolati lembi 
tettonizzati, affiorano lungo la linea di Trodena in località Pochi di Salorno.

La formazione è costituita da una alternanza di dolosiltiti grigio-giallastre in 
strati prevalentemente nodulari di 10-40 cm di spessore, alternate ad arenarie e 
siltiti grigie, sottili intervalli marnosi con elevata componente organica e oriz-
zonti carboniosi di 3-5 cm. Localmente sono presenti livelli centimetrici e noduli 
diagenetici di gesso.

Lo spessore è compreso tra 0 e 25 m.
Il limite inferiore è conforme graduale sull’Arenaria di Val Gardena; si assiste al 

progressivo passaggio verso litologie a prevalente componente carbonatica e a fa-
cies testimonianti la transizione da ambiente fluviale-deltizio a francamente marino.

L’ambiente deposizionale è riferibile a lagune a bassa energia in cui prevaleva 
la sedimentazione fine e l’accumulo di sostanza organica; nei settori a circola-
zione più ristretta si depositavano le facies evaporitiche. La Formazione a Bel-
lerophon testimonia la graduale ingressione marina sugli ambienti continentali 
costieri dell’Arenaria di Val Gardena. Età: Permiano superiore p.p.
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Fig. 17 – Formazione a Bellerophon: alternanze di dolosititi, calcari siltosi, siltiti e marne grigio 
scure affioranti poco a sud di Montagna.

    
PROGETTO

    
   C

ARG



46

3. – Formazione di Werfen (WER)

La formazione affiora su entrambi i lati della Val d’Adige nel settore NE del 
foglio, a partire da Cortaccia ed Egna e, meno diffusamente, nell’angolo SE del 
foglio, in piccoli lembi e in trance tettoniche nel footwall della linea di Trodena. 
Qui, affioramenti discontinui si possono osservare negli impluvi compresi tra Po-
chi di Salorno e Valfonda. Nelle aree limitrofe del foglio Trento la Formazione 
di Werfen è rappresentata, come in Dolomiti, da una complessa successione di 
sedimenti carbonatici, terrigeni e misti. I litotipi presenti sono svariati: calcari 
e dolomie arenacee e siltose, calcari e dolomie marnose, marne, siltiti ed are-
narie rosse e grigie, calcareniti (grainstone e packstone) oolitiche, bioclastiche, 
intraclastiche, a volte dolomitizzate, micriti (mudstone e wackestone) più o meno 
dolomitiche. Lo spessore dell’intera formazione è stimabile intorno ai 300 metri 
(Ghetti & Neri, 1983). La successione sedimentaria é costituita da facies mari-
ne di mare sottile, rappresentanti l’inizio della trasgressione marina triassica. La 
Formazione di Werfen, normalmente suddivisa in nove unità minori, nel settore 
più meridionale del foglio Mezzolombardo è priva del Membro di Mazzin (Bro-
glio Loriga et alii, 1990) e presenta facies prossimali all’interno del Membro di 
Val Badia. Questa particolare facies, nel vicino foglio “Trento” (Avanzini et al., 
2010) assume spessore cartografabile ed è stata distinta come Membro di Terra 
Rossa (Ghetti & Neri, 1983). Età: Permiano superiore p.p. - Triassico inferiore 
(Induano - Olenekiano p.p.).

3.1. - Membri di Tesero e Mazzin (WER1-2)

Gli affioramenti più significativi del Membro di Tesero (WER1) si trovano nei 
pressi di Termeno e Montagna. Si tratta in prevalenza di dolomie oolitiche a gra-
na grossolana, di colore bruno-grigiastro, talora giallastre, organizzate in banchi 
tabulari di 20-60 cm, con giunti di strato da piani ad ondulati, spesso stilolitici. 
Frequente è la presenza di cavità centimetriche subsferiche, a volte mineralizzate, 
che conferiscono un caratteristico aspetto cariato. 

Lo spessore medio è di circa 10 metri.
Il limite inferiore è netto e concordante ed è posto in corrispondenza di un in-

tervallo di circa 1 m di siltiti argillose grigie al cui tetto compare il primo bancone 
tabulare di dolomie oolitiche.

L’ambiente deposizionale è marino poco profondo, caratterizzato da condizio-
ni idrodinamiche con energia sufficiente a rimaneggiare in continuazione i sedi-
menti e permettere la deposizione delle barre oolitiche (Fig. 18).

Il Membro di Mazzin (WER2) è costituito alla base da wackstone-packstone 
bioclastici grigio-verdognoli, che verso l’alto sono transizionali a calcari marnosi 
grigi ed a siltiti grigio-giallastre. I calcari marnosi, in lamine centimetriche o più ra-
ramente in strati decimetrici, hanno una debole frazione siltosa quarzoso-micacea.

Lo spessore è compreso tra 20 e 25 m.
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Il limite inferiore è transizionale rapido sul Membro di Tesero.
L’ambiente deposizionale è ascrivibile a fondali fangosi poco profondi e a 

bassa energia, sporadicamente interessati da eventi di tempesta con deposizione 
di orizzonti oolitico-bioclastici.

Fig. 18 - Contatto tra la Formazione di Bellerophon (settore sottoescavato) con il Membro di Tesero 
della Formazione di Werfen (sopra l’impugnatura del bastoncino), nei pressi di Montagna.
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3.2. - Membri di Andraz e di Siusi (WER3-4)

Il Membro di Andraz (WER3) è costituito da una fitta alternanza di dolomie 
evaporitiche marnose o marnoso-siltose giallastre, vacuolari e siltiti rossastre. Le 
dolomie possono essere arenacee o saccaroidi, talora bioclastiche.

Le vacuolarità sono diffuse in tutto l’orizzonte. Frequente è anche la presenza 
di strutture da essiccamento (mud-cracks, piccoli tepee).

E’ un membro di spessore di 10-20 m, privo di fossili. Il limite inferiore è gradua-
le rapido sul Membro di Mazzin mediante un rapido aumento della frazione siltosa.

L’ambiente deposizionale è quello di una piana tidale (tidal flat) arida con oscil-
lazioni di condizioni inter-sopratidali che favorivano la deposizione delle facies 
evaporitiche. E’ il primo di una serie di episodi peritidali intercalati entro la Forma-
zione di Werfen e segna il tetto del primo dei quattro cicli sedimentari maggiori a 
trend regressivo documentati nella formazione stessa.

Lo spessore è compreso tra i 10-15 metri.
Il limite inferiore è transizionale rapido sul Membro di Mazzin, ed è posto 

in corrispondenza della scomparsa dei livelli di siltiti grigie e calcari siltosi, con 
conseguente comparsa delle facies evaporitiche.

Il Membro di Siusi (WER4) è costituito dall’alternanza di calcari marnosi e 
marnoso-siltosi grigi e/o rossastri, talvolta bioturbati, con calcareniti oolitico-
bioclastiche (Gastropodenoolith). Le calcareniti (grainstone e packstone) sono 
costituite da ooliti, lamellibranchi e microgasteropodi; più raramente sono ca-
ratterizzate da una elevatissima percentuale (packstone) di peloidi ricristallizza-
ti. I litotipi pelitici formano per lo più lamine centimetriche di colore grigio, o, 
più raramente si presentano in banchi massicci che possono arrivare al metro di 
spessore mentre le calcareniti formano strati da centimetrici a decimetrici. Con 
contatto graduale si passa verso l’alto ad un orizzonte evaporitico potente 10-15 
m, costituito da dolomie siltose e siltiti rosso-giallastre che rappresenta il limite 
superiore dell’unità.

Lo spessore affiorante è di circa 40-55 metri.
L’unità è intensamente rielaborata da organismi fossatori. Sono presenti Cla-

raia aurita fin dai livelli più bassi, in associazione con Claraia clarai, Unionites 
e Neoschizodus.

Il limite inferiore è netto ed è posto in corrispondenza di un bancone tabulare 
di 1-2 m di spessore costituito da packstone oolitico-bioclastici giallastri parzial-
mente dolomitizzati, con intervalli centimetrici di tempestiti a lamellibranchi.

L’orizzonte evaporitico con il quale si chiude il Membro di Siusi segna il tetto 
del secondo dei quattro cicli sedimentari maggiori a trend regressivo documentati 
nella formazione stessa.

L'ambiente deposizionale è riferibile a condizioni marine subtidali con alter-
nanza di condizioni di bassa energia, che favorivano la deposizione delle facies 
fini, e di energia più elevata, con deposizione delle facies di tempesta e oolitico-
bioclastiche.
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3.3. - Membri dell’Oolite a gasteropodi e di Campil (WER5-6)

Il Membro dell’Oolite a gasteropodi (WER5) è costituito in prevalenza da cal-
careniti oolitico-bioclastiche rossastre, contenenti gusci di lamellibranchi e micro-
gasteropodi in strati da centimetrici a decimetrici. In subordine sono anche presenti 
marne calcaree grigiastre e calcari siltosi grigio–rossastri in strati decimetrici. In 
quest’unità sono frequenti caratteristici livelli di brecce a clasti angolosi (“Koken-
konglomerat”) derivanti dalla rielaborazione erosiva delle litologie più fini. E’ co-
mune la gradazione diretta delle calcareniti, nelle quali sono anche preservate lami-
nazioni parallele ed incrociate a basso angolo e ripples da onda.

I principali affioramenti si trovano a sud di Egna, nei pressi di Montagna, 
presso Valcovara (versante sinistro della Val d’Inferno).

Lo spessore è di circa 10-25 metri. 
Il limite inferiore è transizionale rapido su WER4, rappresentato dalla repenti-

na scomparsa delle facies evaporitiche sottostanti. 
La bioturbazione è diffusa. Il contenuto fossilifero, oltre agli accumuli di mi-

crogasteropodi che caratterizzano questa unità, è dato Unionites ed Eumorphotis.
L’ambiente deposizionale è marino relativamente superficiale a forte moto on-

doso.
Il Membro di Campil (WER6) è costituito da un’alternanza di arenarie rosse 

in livelli decimetrici e siltiti o marne siltose rossastre. Rispetto al membro sotto-
stante si nota un deciso incremento del contenuto terrigeno che qui prevale deci-
samente. Siltiti e marne siltose rosse sono organizzate in lamine millimetriche che 
costituiscono strati di circa 1 cm di spessore.

Le strutture sedimentarie comprendono vari tipi di laminazioni incrociate e pa-
rallele. Sono particolarmente frequenti le strutture da carico sotto forma di grandi 
cuscini sporgenti dal tetto degli strati (ball-and-pillows). Il membro di norma si 
chiude con un orizzonte evaporitico di alcuni metri, costituito da una alternanza 
di dolomie arenacee gialle talvolta bioturbate e marne rosse e grigie con strutture 
da esposizione subaerea. 

Localmente nella parte medio-superiore del membro sono presenti livelli e 
noduli di gesso bianco-rosato.

Affioramenti rappresentativi si trovano nel Torrente Trodena a sud di Gleno, in 
Val d’Inferno e a ovest di Gelf.

Lo spessore è valutabile tra 30 e 40 metri. 
Limite inferiore transizionale con il Membro dell’Oolite a gasteropodi carat-

terizzato dalla rapida diminuizione delle facies oolitico-bioclastiche rossastre e 
dall'aumento delle siltiti rosse micace, contraddistinte dalle tipiche strutture da 
carico.

La bioturbazione è spesso presente. Tra i lamellibranchi sono rappresentati 
Unionites, Neoschizodus, Eumorphotis. E’ caratteristica la presenza di Costato-
ria costata e, nella parte medio alta, l’icnite Asteriacites (impronte di riposo di 
ofiuroidi).

Le condizioni di sedimentazione sono legate a fondali prevalentemente fan-
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gosi posti al di sotto del livello di base delle onde, ma a profondità sempre più 
ridotta rispetto ai membri sottostanti. L’episodio peritidale che chiude al tetto il 
Membro di Campil costituisce il tetto del terzo ciclo regressivo maggiore indivi-
duato nella Formazione di Werfen e attesta la formazione di specchi d’acqua poco 
profondi di limitata estensione e isolati tra loro.

3.4. - Membri di Val Badia, Cencenighe, San Lucano (WER7-8-9)

Il Membro di Val Badia (WER7) è costituito da una fitta alternanza di dolo-
siltiti giallastre, dolomie oolitiche grigio-giallastre e rossicce, siltiti varicolori e 
dolosiltiti e siltiti evaporitiche. A tetto si osserva l’aumento della frequenza degli 
intervalli oolitico-bioclastici rossastri. Le migliori esposizioni di tale membro si 
possono osservare nel Torrente Trodena.

Lo spessore è valutabile in 40-55 m.
Il limite inferiore sul Membro di Campil è di tipo transizionale, caratterizzato 

dalla progressiva scomparsa delle siltiti rosse micacee.
L’ambiente deposizionale è riferibile a una piattaforma subtidale soggetta a 

temporanee emersioni e a sporadici eventi di tempesta.
Il Membro di Cencenighe (WER8) è costituito da calcareniti oolitico-biocla-

stiche a stratificazione incrociata in banchi di 10-100 cm, alternate a siltiti rosse a 
ripple marks organizzate in due sequenze plurimetriche sovrapposte. Le dolomie 
oolitiche e le siltiti mostrano laminazione millimetrica parallela, deformata da 
strutture tipiche di esposizione subaerea (mud craks e tepee associati anche a 
dolomie afanitiche e brecce autoclastiche.

Affiora in modo estremamente discontinuo in tutto il quadrante; gli affiora-
menti più rappresentativi si trovano nei pressi di Montagna, a sud di Egna, ad W 
di Castelvecchio e a N di Valcovara.

Lo spessore è valutabile in 10-20 m.
Limite inferiore transizionale rapido sul Membro di Val Badia caratterizzato 

dal progressivo aumento delle barre oolitiche rosse.
Sono presenti rari cefalopodi (Tirolites), gasteropodi (Turbo), crinoidi e lamel-

libranchi mal conservati. 
L’ambiente deposizionale è riferibile ad un complesso di piana tidale con se-

quenze tipiche di diversi subambienti a bassa profondità.
Il Membro di San Lucano (WER9) affiora con discreta continuità su entrambi 

i versanti della Val d’Adige, particolarmente in corrispondenza degli impluvi più 
incisi, Val d’Inferno (Fig. 19), vallecola a W di Gelf oppure in corrispondenza del 
raccordo tra la base delle pareti verticali dolomitiche e il meno acclive versante 
sottostante, come al Bosco del Castello a E di Montagna, a S di Egna e a sud di 
Termeno. E’ un’unità litologicamente molto eterogenea, costituita in prevalenza 
da dolomie marnose, siltose ed arenacee, siltiti, marne ed arenarie di colore rosso 
cupo e in subordine giallastro o grigio. Orizzonti evaporitici giallo-vinaccia con 
noduli e lenti di gesso bianco-rosato, alternati a siltiti arenacee rosse caratteriz-
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zano la porzione sommitale. Lo spessore è compreso tra 40 e 50 metri.
Presenta limite inferiore graduale rapido con il Membro di Cencenighe, carat-

terizzato dalla repentina diminuizione dei livelli oolitico-bioclastici e comparsa 
delle dolomie evaporitiche e delle siltiti rosse.

Il contenuto paleontologico è scarso: lamellibranchi appartenenti ai generi Eu-
morphotis e Scythentolium e il foraminifero Meandrospira pusilla. 

L’ambiente deposizionale è quello di una piana tidale poco profonda caratte-
rizzata da settori sovente in emersione o a circolazione ristretta ed intensa eva-
porazione. 

4. – Dolomia del Serla inferiore (SLI)

Istituita nelle Dolomiti orientali come Unterer Sarldolomit (Pia, 1937, Be-
chstädt & Brandner, 1971) la Dolomia del Serla inferiore (Farabegoli et alii, 
1977; Pisa et alii, 1979), nella precedente cartografia relativa all’area, risulta in-
globata nella Formazione di Werfen. Viene riconosciuta ma non cartografata da 
Vacek (1911) con il nome di Zellendolomit e da Venzo (1961) come Dolomia a 

Fig.19 - Limite tra il Membro di S. Lucano (WER9) della Formazione di Werfen (sotto) con la Dolomia 
del Serla Inferiore (SLI) in Val d’Inferno.
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cellette. Affiora con discreta continuità in tutto il settore nord del foglio, in par-
ticolare è ben esposta ad W di Termeno, a N di Tovo Steinriese, alla base delle 
pareti ad est di Montagna e Gleno e a S di Egna. Affioramenti discontinui sono 
presenti a Pochi di Salorno.

Nel settore meridionale del foglio la Dolomia del Serla inferiore è stata osser-
vata unicamente in due affioramenti situati rispettivamente lungo la S.S. dell’A-
betone-Brennero, poco a monte di San Michele all’Adige, e a nord dell’abitato 
di Faedo. 

Si tratta di una successione di dolomie bianco-giallastre organizzate in cicli 
peritidali di 50-100 cm, con predominanza delle facies inter-sopratidali, quali 
intervalli stromatolitici e orizzonti a tepee, e livelli di argille rosso-verdastre. I 
litotipi più caratteristici sono costituiti da dolomie microcristalline di color grigio 
chiaro, organizzate in strati planari (10-30 cm) separati da giunti stilolitici o da 
marne verdi e rosse. Localmente, nella parte basale dell’unità, sono presenti inter-
valli di dolomie a cellette in facies tipo Carniola di Bovegno con livelli di gesso 
e anidrite (Mb. di Lusnizza sensu Venturini, 2000). Sono inoltre presenti livelli a 
brecce intraclastiche a base canalizzata.

Lo spessore è di 25-50 m.
Il limite inferiore con il Membro di S. Lucano della Formazione di Werfen è 

netto e concordante ed è posto in corrispondenza della rapida scomparsa delle 
siltiti varicolori sostituite da dolomie bianco-giallastre (Fig. 19).

Il contenuto paleontologico è dato da rari foraminiferi (Meandrospira sp.) e 
frammenti di crinoidi.

L’ambiente deposizionale è quello di una piana tidale a ridotta profondità e 
forte evaporazione.

Età: Triassico inferiore p.p. – Triassico medio p.p.
(Olenekiano sup .– Anisico inf.)

5. – Conglomerato di Voltago (VTG)

Il Conglomerato di Voltago, formalizzato in Dolomiti da Pisa et alii (1978), 
era stato cartografato in precedenza come Conglomerato di Richthofen (AA.VV., 
1968a; Ghetti & Neri, 1983). Affiora in modo discontinuo sia in destra che in 
sinistra Adige: gli affioramenti più significativi sono localizzati a W di Termeno e 
a E di Montagna (Fig. 20), in corrispondenza della Cava Girardi a sud di Salorno, 
presso il centro di compostaggio di San Floriano, lungo la strada forestale che 
dal fondovalle sale a Maso Klam a valle di Pochi e lungo la S.P. che da Pochi 
conduce a Cauria. Nel settore meridionale affiora esclusivamente a nord di Faedo 
in località Pineta.

È costituito da corpi arenitico-conglomeratici a gradazione normale e geo-
metria lenticolare (potenza variabile da pochi decimetri a 2 m), alternati a livelli 
arenitici. Alla base si trovano depositi costituiti da elementi centimetrici di do-
lomia biancastra (dubitativamente attribuibili alla Dolomia del Serla inferiore), 
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verso l’alto il corpo è costituito da areniti medie di colore rossastro, a laminazione 
piano parallela poco evidente, contenenti resti vegetali. Verso l’alto i conglome-
rati passano a siltiti e areniti fini e molto fini di colore dal giallo-ocra a rossastro; 
la frazione siltosa è costituita in prevalenza da mica chiara. La bioturbazione è 
diffusa, ma nelle porzioni in cui è meno sviluppata è possibile individuare una 
stratificazione decimetrico-centimetrica e una laminazione piano-parallela. 

Spessore 15-40 m.
Il limite inferiore è netto, erosivo sulla Dolomia del Serla Inferiore.
Il contenuto fossilifero è limitato alla presenza di foraminiferi quali Glomo-

spira sp. e Meandrospira pusilla, quest’ultima evidentemente rimaneggiata dai 
termini superiori della Formazione di Werfen. Sono presenti frustoli vegetali tra i 
quali si riconosce Voltzia recubarensis.

L’ambiente di deposizione è di tipo continentale o marino marginale, riferibile 
a delta-conoidi con saltuari influssi marini lagunari. Età: Pelsonico p.p.

Fig. 20 - Particolare delle facies conglomeratiche basali del Conglomerato di Voltago (VTG), affio-
ranti nei pressi di Montagna.
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6. – Formazione di Giovo (GIV)

Nel foglio Mezzolombardo e nei limitrofi fogli Trento ed Appiano viene adot-
tato questo nome formazionale usato da Resch (1979) per descrivere una suc-
cessione litologicamente eterogenea che comprende sia carbonati che depositi 
clastici a granulometria variabile, depositati in ambiente marino marginale, ben 
affioranti presso Ville di Giovo (Valle di Cembra).

La parte inferiore trova affinità con la Formazione di Agordo delle Dolomi-
ti orientali, mentre quella medio-superiore mostra localmente forti analogie con 
il Calcare di Recoaro delle Prealpi Venete. Durante gli studi inerenti il Progetto 
CARG sono stati riconosciuti tre membri generalmente sovrapposti e parzialmente 
eteropici, di cui il primo non affiora in questo foglio: il membro di Passo Palade 
(essenzialmente clastico) (GIV1), il membro di Cortaccia (calcareo-siltoso) (GIV2) 
e il membro di Monte Ozol (dolomitico) (GIV3); quest’ultimo corrisponde per 
buona parte alla Dolomia della Valsugana di De Zanche & Mietto (1986). Per que-
stioni di rappresentazione grafica, nel foglio i due membri sono accorpati, ma ven-
gono descritti separatamente in queste note e negli schemi a margine della carta.

La formazione affiora con continuità su entrambi i versanti della Val d’Adige 
ed è ben esposta in Val d’Inferno, nel Rio di Castelvecchio, presso la cava di inerti 
a SW di Magré all’Adige, al confine tra le due provincie autonome di Trento e di 
Bolzano, alla base delle pareti che corrono a est di Montagna e a sud-est di Egna, in 
corrispondenza della Cava Girardi a sud di Salorno, presso il centro di compostag-
gio di San Floriano e lungo la strada forestale che dal fondovalle sale a Maso Klam 
a valle di Pochi. Età: Anisico medio – superiore p.p. (Pelsonico-Illirico).

6.1. - Membro di Cortaccia (GIV2)

È costituito nella parte inferiore da siltiti e marne rosse e grigio scure, ric-
che di frustoli vegetali, cui si sovrappone un’alternanza di calcari e arenarie 
siltose grigio-giallastri, simili ai “Calcari scuri del T. Framont” (Formazione di 
Agordo) di Pisa et alii (1978), riferibili a condizioni di sedimentazione di tipo 
peritidale (Fig. 21).

Gli strati hanno spessore variabile da 5 a 20 cm e sono spesso caratterizzati 
da un’intensa bioturbazione che conferisce un aspetto nodulare alla roccia. Verso 
l’alto aumentano progressivamente i livelli calcarei subtidali, costituiti da calca-
reniti bioturbate nodulari ad ostracodi, crinoidi e brachiopodi localmente transi-
zionali a vere e proprie encriniti.

Lo spessore affiorante è di circa 10 m.
Il limite inferiore con il Conglomerato di Voltago non è visibile in affioramento.
L’ambiente di sedimentazione corrisponde ad un articolato complesso di la-

gune e bracci di mare di debole profondità (con temporanee emersioni), gradual-
mente transizionale ad un ambiente più aperto, sede di sedimentazione carbona-
tica di piattaforma subtidale.
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6.2. - Membro del Monte Ozol (GIV3) (Dolomia della Valsugana Auct.)

In passato è stato indicato con nomi diversi e ne è stata spesso equivocata 
la posizione. Vacek lo definisce prima Diploporendolomit (1896) e successiva-
mente Schlerndolomit (1911), cui assegna però un età anisica superiore. Artha-
ber (1916) dimostrò che non poteva essere la Schlerndolomit, la quale doveva 
avere età ladinica, ma non lo definì in modo specifico. Nei fogli Trento (AAVV. 
1968a) e Schio (AAVV.1968b) viene fatto corrispondere alla Mendeldolomit per 
la posizione stratigrafica omologa all’unità così definita da Richthofen (1860) e 
Ogilvie Gordon (1927) in Val d’Adige. Venzo (1961) lo definisce semplicemente 
“dolomie anisiche” e nella seconda edizione del foglio Trento della Carta Geolo-
gica d’Italia a scala 1:100.000 (Bartolomei  et alii, 1969) viene compreso nella 
Dolomia del Serla superiore, mentre nel foglio Schio (AA.VV., 1968b) è incluso 
in parte nel Calcare di Recoaro e in parte nella Formazione a Trinodosus.

Più di recente è stata correttamente riconosciuta la sua posizione stratigrafica 
in Valsugana e nei pressi di Trento, ed è stata informalmente definita Dolomia 
della Valsugana da De Zanche & Mietto (1986; 1989) e da Cucato et alii (1987).

Si osserva in Val di Non presso le incisioni del T. Barnes e del Rio Pescara, ad 
occidente del Monte Ozol. L’affioramento più significativo è alla foce del Rio  Pe-

Fig. 21 - Membro di Cortaccia (GIV2) della Formazione di Giovo: calcari siltosi a frustoli vegetali 
alternati a siltiti laminate. Località: versante meridionale del Monte Cislon.
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scara, sotto il ponte della strada Cagnò-Livo dove è visibile la porzione sommitale 
della formazione di Giovo e il limite superiore con la Formazione del Contrin.

Il membro di Monte Ozol è costituito da una successione di dolomie e calcari 
siltosi bioturbati, da grigio scuro a grigio nocciola, di dolomie subtidali grigie, 
con interstrati siltosi grigio-giallastri e sottili orizzonti smectitici bianco-ocra 
(Fig. 22). Gli strati, da ondulati a nodulari, hanno spessore di 5-20 cm. A tetto 
è sempre riconoscibile un bancone di 5-10 m, massiccio e mal stratificato con 
tasche e livelli centimetrici di vulcanoclastiti alterate. 

Localmente è caratterizzato da lenti conglomeratiche a clasti dolomitici su-
bangolosi (settore nord del versante occidentale del Monte Cislon) o tasche di 
dolosiltiti laminate arrossate (settore sud, alla base delle pareti a est di Egna e 
Mazzon). Sulla base di queste evidenze di campagna, tale intervallo di tetto po-
trebbe essere correlabile al Conglomerato di Richthofen, le cui uniche evidenze di 
deposizione in quest’area sono date da discontinue lenti conglomeratiche. 

Lo spessore è di circa 10-25 m.
Il limite inferiore è transizionale con il membro di Cortaccia, e caratterizzato 

dalla diminuizione verso l'alto degli interstrati siltoso-marnosi e dei calcari scuri 
ricchi di sostanza organica. 

Ambiente deposizionale è correlabile con una laguna a circolazione ristretta, 
che passa progressivamente ad una piana tidale a sedimentazione carbonatica.

Fig. 22 - Orizzonte di siltiti ed argilliti rosso-ocra al tetto del membro del Monte Ozol della Forma-
zione di Giovo. Località: Monte Prato del Re, versante occidentale.
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7. – Formazione del Contrin (CTR)

La Formazione del Contrin affiora con continuità in entrambi i versanti della 
Val d’Adige; nel settore settentrionale del foglio gli affioramenti più rappresenta-
tivi si trovano a monte di Cortaccia, di Egna e Montagna. Nel settore meridionale 
costituisce il tratto inferiore delle pareti dolomitiche, da Magré all’Adige fino al 
confine tra le Province Autonome di Trento e Bolzano e in sinistra in tutta la zona 
di Salorno. 

La porzione medio-inferiore della successione è costituita in prevalenza da 
dolomie subtidali grigio-nocciola organizzate in strati tabulari di 10-50 cm, con 
giunti da piano-paralleli a ondulati. A queste seguono banchi massicci e mal stra-
tificati di calcareniti bioclastiche (in prevalenza costituite da frammenti di gu-
sci di lamellibranchi e gasteropodi). Un corpo stratoide di vulcaniti basaltiche 
(VAB), potente fino ad alcune decine di metri, esteso per almeno un chilometro 
iniettato entro la Formazione del Contrin nel settore nord, presso la sommità delle 
pareti ad est di Malga Cislon. A tetto delle vulcaniti sono state osservate dolomie 
micritiche microcristalline scure, in strati di 20-30 cm. 

Nel settore meridionale la Formazione del Contrin mantiene i caratteri di piat-
taforma prevalentemente subtidale; nella parte sommitale compaiono livelli e ta-
sche di argille ocracee (vulcanoclastiti alterate) correlabili a quelli, osservati in 
altre zone, in corrispondenza del limite con la Formazione dello Sciliar.

Nella zona di Casignano, a circa 60 m dalla base della formazione è interca-
lata un’unità sedimentaria potente circa 30 m, costituita da un’alternanza di do-
lomie e calcari micritici fittamente laminati di affinità bacinale. Al di sopra sono 
nuovamente presenti le dolomie subtidali in facies prevalentemente di calcareniti 
bioclastiche. 

Lo spessore è pari a circa 150 – 200 m.
Il limite inferiore è netto con il membro del Monte Ozol della formazione di 

Giovo: esso è posto in corrispondenza della sommità dell’orizzonte plurimetrico 
nodulare e mal stratificato con livelli centimetrici di argille vulcaniche a tetto 
dello stesso o sulla superficie di incoformità, con tasche di brecce correlabili al 
Conglomerato di Richthofen.

La Formazione del Contrin presenta caratteri di eteropia con la Formazione di 
Moena, in tal caso il limite è posto in corrispondenza della comparsa di micriti 
scure laminate. Tale eteropia rappresenta un passaggio transizionale a facies di 
mare più profondo, ma non schiettamente bacinali, depostesi in condizioni pros-
sime alla piattaforma.

L’ambiente deposizionale è quello di una piattaforma carbonatica subtidale 
variamente subsidente.

Il contenuto fossilifero è composto da bivalvi, gasteropodi, alghe Dasyclada-
ceae ed ammoniti. 

Età: Illirico p.p.
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Fig. 23 – La Formazione dello Sciliar in facies di piattaforma carbonatica peritidale, in destra Adige 
tra Roverè della Luna e Mezzocorona. Da notare nella parte bassa dell’unità le sequenze di bancate 
tidali separate da interstrati argillosi smectitici e verdi.

8. – Formazione di Moena (MNA)

Affiora a monte di Cortaccia ed è visibile lungo i tornanti della strada che 
sale a Penone e Favogna. Si tratta di dolomie micritiche da grigio scuro a nere, 
laminate e dolomie nodulari grigio scuro alternate a sottili interstrati siltoso-
argillosi e livelli centimetrici di argilliti ocra (smectiti alterate). E’ eteropica alla 
Formazione del Contrin.

Spessore valutabile tra 0 e 30 m.
L’ambiente deposizionale corrisponde ad un bacino intrapiattaforma, caratte-

rizzato ancora da una certa circolazione e scarsa subsidenza. Età: Anisico supe-
riore (Illirico).

9. – Formazione dello Sciliar (SCI)

Affiora in alta Val di Non, alla foce del Rio  Pescara, alla base delle pareti 
rocciose in destra Adige tra Roverè della Luna e Mezzocorona (Fig. 23), lungo la 
dorsale M.te Cuch – Craunel – Pontal – La Rocchetta, a sud di Mezzolombardo 
nei pressi della località Le Calcare e costituisce la cresta Cerva alta (1853,2 m), 
M.te Lira (1615,6 m) e M.te Campana (1542,2 m). Più a nord costituisce buona 
parte delle pareti che delimitano il crinale della Catena della Mendola, la por-
zione mediana dei versanti occidentali di Monte Prato del Re e della Madrutta 
fino a Salorno.

La successione di piattaforma può essere suddivisa in tre corpi di piattaforma 
a cicli peritidali di spessore metrico (cicli 4° e 5° ordine), separati da almeno due 
cenge: fasce di cicli peritidali di spessore submetrico ed intercalazioni dolomiti-
co-marnose. Tale suddivisione tuttavia non è stata effettuata a livello cartografico.

La successione organizzata in cicli peritidali (fining upward e thinning upward) 
è caratterizzata dalle seguenti litofacies:
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- dolomie grigio-chiare in strati metrici subtidali con livelli ad alghe Dasycla-
daceae e piccoli bivalvi;

- dolomie grigio-nocciola in strati decimetrici con laminazioni stromatolitiche 
con fenestrae laminari (sheet crack) e livelletti centimetrici di peliti giallastre, 
rossastre e verdi, ricche in ossidi di ferro (vulcanoclastiti).

Si osservano inoltre cicli deposizionali peritidali all’interno dei quali predo-
mina l’intervallo inter-sopratidale con laminazioni stromatolitiche e fenestrae; 
giunti millimetrici argillosi ocra separano i cicli. 

In destra Adige è osservabile un livello di paleoemersione (non cartografa-
bile) alla base della parete che sovrasta il ripiano di Masagro - Penone, ad una 
quota media di 475 m s.l.m (Fig. 24). Si tratta di dolomie grigio-brune sottil-
mente stratificate (5 – 10 cm), con strutture poligonali da esposizione subarea 
(mud cracks) e brecce intraformazionali a clasti piatti; lo spessore del livello è 
di 1,0 m. Un chilometro verso nord, tale livello passa lateralmentealle facies di 
raccordo piattaforma – bacino.

Il contenuto paleontologico è limitato a piccoli bivalvi, gasteropodi e alghe 
Dasycladacee (Diplopora sp.). 

Il tetto della piattaforma carbonatica appare profondamente incarsito con fe-
nomeni di dissoluzione subaerea; localmente, a tetto, le dolomie si presentano 

Fig. 24 - Formazione dello Sciliar: livello basale a tepee, nella facies di piattaforma peritidale. Loca-
lità: Bosco Diviso, versante occidentale M. Prato del Re. 
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molto fratturate: nel settore anaune, alla testata di Selva di Dambel, ad esempio, 
è costituito da una superficie fortemente incarsita suturata dalle Vulcaniti Basal-
tiche tramite una superficie di paraconcordanza. Verso nord (Malga di Romeno 
- Rifugio Mezzavia) la formazione appare invece in contatto con la successione 
bacinale dei Calcari della Val Vela.

Il limite inferiore della Formazione dello Sciliar è graduale con la Formazione 
del Contrin ed è posto in corrispondenza di un caratteristico orizzonte con livelli 
vulcanoclastici (limite di sequenza An4 di Gianolla et al., 1998).

Complessivamente lo spessore della formazione è pari a circa 500 m. 
L’ambiente deposizionale è riconducibile ad una piattaforma carbonatica ag-

gradante di tipo peritidale. Nel settore del Monte Cislon e Madrutta la piattaforma 
prograda fin dalla base sulle facies bacinali della Formazione di Buchenstein: si 
riconoscono clinoformi orientate verso ENE nella zona di Casignano, verso SSE 
nella zona di Cortaccia e verso S alla Madrutta. Età: Illirico p.p. - ?Fassanico p.p.

9.1. - Litofacies di scarpata (SCIa)

Sono costituite da bancate massicce, amalgamate e mal stratificate di dolomie 
bianche saccaroidi, spesso cariate. Sono inoltre presenti packstone-grainstone 
bioclastici con frammenti di bivalvi, gasteropodi, alghe, ammoniti; packstone ad 
oncoliti con plaghe di silt ocra di ambiente vadoso e grainstone a bivalvi. 

Begli affioramenti sono osservabili nei pressi di Maso Gsteiger e di Corona. 
In sinistra Adige, osservando in panoramica le pareti che sovrastano Maso Gstei-
ger, sono ben visibili le clinoformi immergenti ad ESE come anche sul versante 
meridionale della Madrutta, che testimoniano una articolata progradazione della 
piattaforma entro il bacino. Da questa litofacies di rampa provengono i blocchi 
che hanno alimentato i corpi di megabrecce inglobati nei sedimenti bacinali.

In destra Adige, nel settore settentrionale, le geometrie non sono riconoscibili 
a causa della maggiore copertura boschiva e del disturbo tettonico, anche se alla 
scala di singoli affioramenti si intuisce una tendenziale progradazione verso SSE, 
ossia verso il depocentro del bacino di Cortaccia. Invece, nell’area di Niclara – 
Penone si possono osservare facies di margine di piattaforma con corpi di mega-
brecce di spessore decametrico che progradano all’interno della Formazione di 
Buchenstein nel bacino di Cortaccia. 

Si tratta di brecce a clasti e blocchi calcareo – dolomitici ad assetto caotico, mal 
organizzate, con blando cenno di clinostratificazione (8°-48°). Questo livello pro-
segue a nord del rio che scende da Penone, con depositi a clasti monogenici etero-
metrici (da 2 fino a 30 cm) subarrotondati, a supporto scheletrico, e poca matrice 
doloarenitica che mostra strutture fluidali laminate. Al di sotto del livello a me-
gabrecce si osservano dolomie grigio chiare in strati decimetrici, con laminazioni 
stromatolitiche e cavità di emersione, seguite verso l’alto da dolomie grigio brune 
laminate (lamine da corrente piano-parallele, ondulate con ripples e hummocky).

In sinistra Adige, sul versante sud della Madrutta, è osservabile una succes-
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sione costituita da banchi amalgamati, mal stratificati, talvolta con cenni di cli-
nostratificazione verso i settori più esterni, al margine della piattaforma (E-NE).

Si riconoscono doloruditi contenenti bivalvi costati (gen. Daonella), brachio-
podi e ammoniti (250 m sopra limite con la Formazione del Contrin). Le facies 
sono composte da rudstones ad oncoliti, aggregati di oncoidi, cavità di dissolu-
zione, silt rosato di ambiente vadoso; grainstones bioclastici a bivalvi, gastero-
podi e livelli con strutture da esposizione subaerea; sequenze costituite da livelli 
(spessore pari a 0,30 m) a rudstones con oncoidi, bivalvi ed alghe; grainstones 
- rudstones bioclastici in barre (20 – 30 cm) (con inclinazione media pari a 18°-
20°); wackestone a bivalvi, gasteropodi, ammoniti ed alghe Dasycladaceae.

9.2. - Biostratigrafia e paleogeografia

Sia in destra (area di Magrè all’Adige - Penone) che in sinistra Adige (M. 
Cislon), all’interno della piattaforma carbonatica della Formazione dello Sciliar 
sono stati rinvenuti esemplari di ammoniti. Il materiale studiato presso l’Univer-
sità degli studi di Padova (Mietto et alii, 1999; Marangon, 2007) si colloca nella 
porzione sommitale dell’Anisico.

Nella sezione della Madrutta (sinistra Adige), dove gli esemplari sono stati 
rinvenuti in due livelli in situ (Fig. 25), la distribuzione dei taxa all’interno della 

Fig. 25 - Formazione dello Sciliar: dolomie subtidali ad ammoniti e bivalvi (destra Adige, strada per 
Favogna).
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Fig. 26 - Distribuzione delle specie di ammoniti rinvenute nella Formazione dello Sciliar tra Magrè e 
il Monte Cislon. Cronostratigrafia da Muttoni et alii (2004).

serie stratigrafica mostra la presenza di Lecanites misanii, seguito da “Lecanites” 
quadrangulus, da L. misanii, Proarcestes e Alkaites. La comparsa di Alkaites per-
mette l’attribuzione alla Subzona a Secedensis (Fig. 26).

Anche gli esemplari osservati nei livelli in situ della sezione di Magrè s.s.d. 
Vino (lungo la strada forestale n. 3 che porta al rio di Favogna di Sopra) ed i 
campioni raccolti nel detrito lungo le incisioni intercettate dalla strada che da 
Cortaccia sale a Favogna, ricadono nella subzona Secedensis.

I dati biostratigrafici dimostrano come queste piattaforme siano coeve al “Lo-
wer Latemar Edifice”, collocandosi per la parte principale nell’Anisico superiore.

Nelle piattaforme medio-triassiche della Val d’Adige, a differenza di quelle 
del Latemar, non sono presenti o visibili margini biocostruiti e gli affioramenti 

Specie Subzona Età

Alkaites sp.
Alkaites athesinum
Alkaites dezanchei
Iralites sp.
Paranevadites sp.
"Lecanites" quadrangulus
Lecanites misanii
Lecanites sp.
Parakellnerites sp.
Celtites sp.

Secedensis

Anisico

Celtites sp.
Parakellnerites sp.
Parakellnerites boeckhi
Lecanites misanii
Lecanites sp.
Hungarites sp.
Stoppaniceras sp.
Parasturia sp.
Gymnites sp.

Crassus

Aplococeras avisianum Avisianum
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identificano sempre lo stesso tipo di facies. Non sono stati identificati organismi 
biocostruttori o microproblematica (es. Tubiphytes). Sono invece ben documen-
tate alghe Dasycladaceae, gasteropodi, frammenti di bivalvi a guscio sottile e 
brachiopodi. Completano il contenuto paleontologico foraminiferi planctonici e 
frammenti di bivalvi a guscio sottile caratteristici dell’ambiente pelagico.

I dati sinora raccolti non permettono tuttavia una interpretazione paleoambienta-
le certa. Questa porzione di Val d’Adige si pone in una situazione intermedia tra una 
vasta piattaforma carbonatica presente ad ovest, verso la Lombardia (Piattaforma 
della Mendola Auct.) e una serie di buildup isolati rappresentati dalle varie piatta-
forme anisiche delle Dolomiti (complesso Agnello-Latemar, Catinaccio, Marmola-
da, Cernera, Sella). Proprio a ridosso del versante destro della valle si situano la se-
zione di Magrè all’Adige e i depositi provenienti dalle pareti lungo la strada tra Cor-
taccia e Favogna di Sopra. Questi si trovano talora interdigitati a depositi bacinali 
rappresentati dalla Formazione di Buchenstein (“Zwischenbildungen” Auct.), talora 
direttamente a contatto con le sottostanti dolomie della Formazione del Contrin.

Nel versante sinistro della Val d’Adige i corpi rappresentati dalla Madrutta, 
Monte Prato del Re, Monte Cislon, evidenziano la presenza di clinoformi che si 
interdigitano con i depositi del bacino di Cortaccia. Sul monte Prato del Re, in un 
ideale transetto NE/SW (Fig. 27), si può vedere come mentre a nord la piattafor-
ma del Contrin sia sovrastata dalla Formazione di Buchenstein, sulla quale, a sua 
volta, poggia la Formazione dello Sciliar (a), poco più a sud le due piattaforme 
(Contrin e Sciliar) risultano saldate l’una sull’altra (b). Tra le due è ben visibile 
una superficie di emersione. 

Fig. 27 - Transetto NE - SW lungo il Monte Prato del Re. Si può vedere chiaramente come, sulla base 
della geometria del margine della piattaforma, nella porzione più settentrionale (a) la Formazione 
di Buchenstein sia in eteropia con la Formazione dello Sciliar; spostandosi più a sud tuttavia (b), si 
trova direttamente il contatto tra la Formazione del Contrin e la Formazione dello Sciliar evidenziato 
da una superficie di emersione subaerea. Il complesso Monte Cislon - Monte Prato del Re- Madrutta 
potrebbe dunque essere un corpo al cui nucleo si preserva il contatto Sciliar-Contrin.
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Fig. 28 - Modello della paleogeografia delle Dolomiti e della regione subito ad ovest durante il Trias-
sico Medio, basato sui dati emersi dallo studio delle successioni carbonatiche del foglio Mezzolom-
bardo. Come si può vedere, la “piattaforma della Mendola” presenta un margine lobato all’interno 
del quale possono essere collocati i corpi del Monte Cislon, di Monte Prato del Re e della Madrutta. 
Verso le Dolomiti il margine lascia spazio ad una serie di buildup isolati.

Questi corpi isolati potrebbero non essere legati al margine orientale della 
“Piattaforma della Mendola” ma rappresentare il primo esempio di buildup o 
mud-mound a cui farebbero seguito, spostandosi verso est, il complesso Agnello-
Latemar e tutte le piattaforme triassiche delle Dolomiti (Fig. 28).
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10. – Formazione di Buchenstein (BHL) 
(Formazione di Livinallongo Auct.)

Unità articolata in due lingue eteropiche alla Formazione dello Sciliar, affio-
rante in un’area ristretta a sud di Maso Gsteiger e nella zona compresa tra Cor-
taccia e Corona. 

Dal basso verso l’alto si riconoscono dolomie grigiastre con screziature nere 
per bioturbazione, alternate a calcari dolomitici scuri, sottili orizzonti smectitici, 
calcari selciosi laminati, peliti e argilliti grigie, calcari e dolomie vinaccia, livelli 
di pietra verde. Corpi metrici e decametrici di brecce sinsedimentarie a clasti 
dolomitici sono sovente interdigitate ai sedimenti bacinali. In tal caso i depositi 
bacinali presentano caratteristiche deformazioni da carico, pieghe sindedimenta-
rie a scala metrica e centimetrica e lamine convolute.

In sinistra Adige tali facies sono ben visibili alla base delle pareti che si af-
facciano su Maso Gsteiger e lungo la strada che da Casignano sale alla baita 
forestale sotto Monte Prato del Re; in destra tale formazione è limitata alla zona 
di Cortaccia (Fig. 29) e in minor misura di Corona. In quest’area la successione 
bacinale appare intensamente deformata da sistemi pervasivi di pieghe, legati alle 
dinamiche dei sovrascorrimenti che caratterizzano il settore tra Magrè all’Adige e 
Caldaro; gli affioramenti più significativi si osservano lungo la strada che da Cor-
taccia conduce a Favogna e a Corona, nel Rio Molino e in alcune piccole incisioni 
nelle campagne di Cortaccia. 

Fig. 29 – Formazione di Buchenstein: dolomie micritiche scure, laminate, con interstati smectitici e 
pietra verde nei pressi di Cortaccia.
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Lo spessore dell’unità è stimabile tra 0 e 80 m; in destra Adige, l’elevato grado 
di deformazione non permette una valutazione molto attendibile.

La parte inferiore poggia sulla Formazione del Contrin anche se il contatto non 
è ben esposto.

Mentre in sinistra Adige l’unità può essere messa in relazione con un tempo-
raneo e non duraturo aumento della subsidenza, nell’area di Cortaccia assume i 
caratteri schiettamente bacinali, per lo meno nella porzione medio-inferiore. 

Ambiente: bacino intrapiattaforma a circolazione ristretta in condizioni par-
zialmente anossiche che subisce in almeno due momenti la progradazione della 
piattaforma carbonatica, l’ultima delle quali ne determina la definitiva chiusura. 
Età: Anisico superiore p.p. - Ladinico inferiore.

11. – Calcare della Val Vela (VVL)

Questa unità sedimentaria era stata riconosciuta e descritta nei dintorni di 
Trento sia da Vacek (1903) che da Trener (1933) sebbene entrambi la includes-
sero nel “Raibliano” ed è stata distinta come unità informale da De Zanche & 
Mietto (1986).

È presente in un limitato settore localizzato lungo il fianco settentrionale del 
Monte Roen, nei pressi del Rifugio Mezzavia. Limitati affioramenti sono rappre-
sentati da scaglie tettoniche al fronte della Linea Mezzocorona-Cortaccia ed in 
Val de Le Carbonare. L’unità è stata inoltre intercettata in sondaggio (sondaggi ID 
2723 e 2724, banca dati del Servizio Geologico P.A.T.), alla profondità di 27-30 
m dal p.c., poco a ovest di Mezzolombardo, in corrispondenza del primo tornante 
della S.P. di Fai della Paganella e dall’imbocco del tunnel stradale Trento-Roc-
chetta all’interno del massiccio della Paganella (vd. § VIII.6. e Fig. 88). 

La formazione mostra litofacies variabili. E’generalmente rappresentata da 
calcari micritici in strati da decimetrici a metrici, separati da interstrati centi-
metrici di peliti prevalentemente giallastre e rossastre; gli strati calcarei sono di 
norma caratterizzati da sottili laminazioni piano-parallele. Alla base è sempre ri-
conoscibile una sequenza di calcari laminati nerastri o grigio scuri organizzati in 
strati di 10-15 cm con alghe calcaree, bivalvi (Daonella sp.) e rari noduli di selce 
nera che evolvono verso calcari arenacei giallastri contenenti localmente (Monte 
Roen) una ricca fauna a pesci e rettili. Ad essi si intercalano livelli torbiditici are-
nacei grossolani con frammenti di bivalvi, gasteropodi, e alghe Dasycladacee. 

Più raramente si presenta come una successione costituita da fitte alternanze 
di dolomie scure ricchissime in sostanza organica, peliti nere carboniose, peliti 
ocra, evaporiti (anidriti nel tunnel stradale), dolomie evaporitiche, doloareniti, 
vulcanoclastiti nerastre. Si osservano inoltre concentrazioni di solfuri (pirite), 
orizzonti stratoidi di barite e venute di bitume. Nella parte superiore dell’unità 
compaiono delle laminiti microbialitiche di piana tidale sistematicamente rico-
perte da paleosuoli.

Lo spessore è stimato in 30 m.
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L’unità poggia stratigraficamente, con contatto transizionale, sulla piattaforma 
carbonatica della Formazione dello Sciliar ed è suturata dalle vulcaniti basaltiche. 

L’ambiente deposizionale è riconducibile a quello di mare basso con forte con-
centrazione di sostanza organica ed abbondante precipitazione di solfati, quale 
potrebbe essere una laguna chiusa o un braccio di mare isolato e collegato alla ter-
raferma, caratterizzato da scarsa circolazione e condizioni anossiche-disossiche. 
Età: Ladinico superiore (Longobardico).

12. – Vulcaniti Basaltiche (VAB)

Affiorano a nord di Cles, principalmente in destra Noce (loc. Faé) ma anche in 
localizzati affioramenti in sinistra idrografica, poco a sud-ovest di Cagnò (loc. Sal-
vanel). Nel settore orientale affiorano nel versante sud della Madrutta, presso Maso 
Sotto Sasso e a ridosso delle pareti nord di Monte Prato del Re, a tetto della Forma-
zione dello Sciliar, costituendo un corpo di limitata estensione potente fino ad alcu-
ne decine di metri (Fig. 30). Nella zona sopra Montagna, ad esse è riferito un filone 
strato iniettato entro la Formazione del Contrin, spesso alcune decine di metri, che 
si estende per circa 1 km alla sommità delle pareti poste ad ovest di Malga Cislon. 

Fig. 30 - Vulcaniti basaltiche a tetto della Formazione dello Sciliar. Località: base della parete nord 
di Monte Prato del Re.
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Sono costituite da lave basaltiche, da alterate a molto alterate e fratturate, di 
colore che varia dal verde al violetto (rossastro in superfici di alterazione). 

Nella maggior parte degli affioramenti sono visibili strutture di esfoliazione 
legate a processi di alterazione in ambiente subaereo. Dal punto di vista petro-
grafico mostrano struttura porfirica con plagioclasio zonato, augite e fenocristalli 
di anfiboli in una pasta di fondo costituita essenzialmente da plagioclasio. I dati 
geochimici suggeriscono affinità da calcalcalina a shoshonitica, in accordo con 
quanto è stato accertato per le vulcaniti del ciclo Ladinico in area dolomitica.

Pur non affiorando il limite inferiore, si stima lo spessore massimo dell’unità 
in circa 150 m.

Le vulcaniti suturano le dolomie della Formazione dello Sciliar tramite una su-
perficie di paraconcordanza; verso nord (zona M. Campana) le vulcaniti poggiano 
invece direttamente sul Calcare della Val Vela. 

Il limite superiore è netto e rappresentato da una superficie di erosione con la 
Formazione di Travenanzes. 

Età: Ladinico superiore.

13. – Formazione di Travenanzes (TVZ)

Tale unità è stata cartografata in passato come Formazione di Raibl. Affiora 
sia in sinistra che in destra orografica della Val d’Adige. La successione è intera-
mente esposta tra il km 2 e il km 3 della S.S. N. 43 della Valle di Non nei pressi 
di Mostizzolo. 

Si riconoscono generalmente due litofacies parzialmente o totalmente etero-
piche: una di piattaforma ed una “terrigena”; non sono state separate in carta a 
causa dei limitati spessori.

La facies di piattaforma (“piattaforma infraraibliana” Auct.) comprende: do-
loareniti intraclastiche grigio nocciola in strati sottili di 5–10 cm amalgamati; 
dolomie granulari con intraclasti e crinoidi selezionati a dare laminazioni paral-
lele e incrociate; dolomie micritiche grigio - giallastre, che assumono un colore 
grigio-bruno in frattura, fetide alla percussione, in strati decimetrici leggermente 
ondulati, con interstrati millimetri marnosi di colore giallastro, con abbondanti 
ossidi di ferro. Tra le strutture sedimentarie sono riconoscibili: laminazioni pia-
no parallele e mud–cracks. Gli affioramenti più significativi di questa litofacies 
sono localizzati presso Cima Costa in destra Adige, in Val dell’Anguilla e presso 
La Madrutta in sinistra Adige. Il limite inferiore con la Formazione dello Sciliar 
non è facilmente distinguibile; esso viene posto in corrispondenza della comparsa 
delle intercalazioni argillitico – marnose a tetto dei cicli peritidali. Pertanto lo 
spessore medio è stimabile pari a 40 m circa.

Il limite superiore con la Dolomia Principale è graduale con la progressiva 
scomparsa delle intercalazioni pelitiche e con la presenza delle dolomie bianche 
in cicli deposizionali subtidali metrici con bivalvi (tipo Megalodon) e gasteropodi 
(tipo Worthenia).
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La facies terrigena comprende, alla base, dololutiti ocracee in strati di 5-10 
cm, seguite di siltiti rosse fittamente laminate, alternate a banchi di calcari e do-
lomie siltose in strati di 10-20 cm grigio verdognole, a tratti rossastri. A tetto è 
presente una fitta alternanza di sottili strati carbonatici (doloareniti, dolosiltiti) 
con veli pelitici interstrato. La successione è chiusa da una piattaforma carbona-
tica, caratterizzata da alternanze di strati carbonatici e pelitici, organizzati in cicli 
di 50 cm di potenza.

A Mostizzolo, i primi 6 metri sono costituiti da alternanze di dolomie e calcari 
micritici da biancastri a verdino-rossastri, argille siltose rosso scure, silt argillosi 
verde-azzurro, argille carboniose brune, verde scuro e ocra. Seguono 4 metri in 
cui si alternano calcari dolomicritici verdini con fiamme e screziature rosse (stra-
ti di 20-40 cm) e silt argillosi-scagliosi rossi (orizzonti potenti anche 60 cm). La 
parte superiore dell’unità (10 m di spessore) è formata da alternanze di dolomie 
verdastre, siltiti rosse, dolosiltiti e dolomicriti verdine con fiamme rosso scure 
e abbondanti accumuli di ossidi metallici, laminiti microbialitiche verdine con 
veli di argille rosse residuali, orizzonti carbonatici verdastri con tracce di radici 
e tepee embrionali. Sono inoltre presenti corpi sferoidali a struttura concentrica, 
dubitativamente attribuibili ad alghe cianoficee (Sphaerocodium bornemanni).

Sul versante destro della Val d’Adige, nel settore a nord di Costebelle, sono 
ben esposte entrambe le litofacies (Monte Roen), invece, nella porzione meri-
dionale del quadrante, è presente solo la litofacies carbonatica. In sinistra Adige, 
alla base delle pareti N di M. Prato del Re, l’unità è rappresentata da banconi me-
trici di conglomerati a ciottoli dolomitici e andesitici (Conglomerato di Ruffrè, si 
veda foglio Appiano) non distinti cartograficamente, cui segue una successione 
di dolomie siltose bianco-giallastre in strati di 5-20 cm, laminate con interstrati 
di argilliti verde-ocra.

Spessore di 20-40 m.
Il limite inferiore è netto con la Formazione dello Sciliar, marcato da una cen-

gia (Figg. 23 e 31), con evidente infittimento della stratificazione. Inoltre esso è 
ipotizzato erosivo sulle vulcaniti basaltiche, sulla base della presenza dei banconi 
conglomeratici alla base.

Ambiente deposizionale: porzione più interna di piattaforma a sedimentazione 
mista e a circolazione ristretta, dove potevano operare le correnti di marea e do-
minare i processi di decantazione in un ambiente ad energia scarsa o nulla, tipico 
di lagune ad acque basse. Verso nord si passa ad aree di piattaforma in vicinanza 
ai settori emersi continentali.

    
PROGETTO

    
   C

ARG



70

L’analisi del contenuto pollinico di alcuni campioni di black shales prove-
nienti dalla porzione inferiore della sezione esposta nel tunnel ferroviario Cles-
Mostizzolo allora in costruzione, ha permesso di riferirlo all’associazione Granu-
loperculatipollis rudis caratterizzata da Circumpolles Partitisporites quadrupli-
cis e Granuloperculatipollis rudis (Roghi, 2004) consentendone l’attribuzione al 
Carnico superiore (Tuvalico) (Gennaro, 2007) (vd. Tavole I, II, III, IV, V).

Lo spessore complessivo è stimato in circa 50 m.
L’intervallo basale, dominato dalle peliti varicolori, può essere riferito ad un 

ambiente continentale e/o lagunare. Gli intervalli medio e superiore invece sono 
riferibili ad un ambiente di piana marina costiera a sedimentazione carbonatica, 
abbondantemente inquinata da apporti silicoclastici provenienti da aree emerse 
in erosione. Il limite con la Dolomia Principale coincide con l’instaurarsi di una 
piana tidale a sedimentazione carbonatica. Età: Carnico superiore.

Fig. 31 - Formazione di Travenanzes: limite inferiore con la Formazione dello Sciliar. Località: base 
parete Monte Roen.
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Tavola I 
1: Spiritisporites spirabilis; tetrads Sheuring, 1970.
2,3: Baculatisporites sp. n 1
4: Aratrisporites scabratus Klaus, 1960.
5: Aratrisporites sp.
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Tavola II 
1: Granulatisporites sp.
2,3: Enzonalsporites vigens Leschik, 1956.
4,5: Patinasporits densus Leschik, 1956 emend. Sheuring, 1970.
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Tavola III 
1,2,3,4: Pseudoenzonalasporites summus Sheuring, 1970.
5: Paracirculina quadruplicis Sheuring, 1970; tetrads
6: Camerosporites secatus Leschik, 1956 emend. Scheuring 1978.
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Tavola IV 
1: Duplicisporites verrucosus Leschik, 1956 emend. Scheuring 1978.
2: Duplicisporites granulatus Leschik, 1956 emend. Scheuring 1970.
3: Granuloperculatipollis rudis (Venkatachala and Gòczàn, 1964) 

emend. Scheuring, in Mostler et alii 1978.
4: Brodispora sp.
5: Ricciisporites tuberculatus Lundblad, 1954.
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13.1. - Icnosito del Castello di San Gottardo (Mezzocorona)

Nell’aprile del 2004 sono state scoperte numerose orme di arcosauri nei pressi 
delle rovine del Castello di S. Gottardo, subito sopra il paese di Mezzocorona. Le 
orme si sono preservate su tre distinti livelli carbonatici, riferibili alla Formazione 
di Travenanzes ed ubicati oltre la porta che separa la corte principale dall’area 
ovest del castello. L’analisi icnologica del sito ha consentito l’individuazione di 
almeno 50 impronte, riferibili a crurotarsi, dinosauriformi e dinosauri. Nel sito di 
Castel S. Gottardo la Formazione di Travenanzes poggia con un limite inconforme 
sul top della Formazione dello Sciliar, riferibile all’intervallo Anisico-Ladinico 
p.p. (De Zanche & Mietto, 1988). Non risulta conservata, a causa dell’erosione, la 

Tavola V 
1,2: Ricciisporites cf. R. tuberculatus.
3: Leaf fragment.
4: Leaf fragment.    
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prima delle quattro sequenze deposizionali del Carnico (Car1-4 sensu De Zanche 
et alii 1993). La Formazione dello Sciliar è ricoperta da dolosiltiti afanitiche di 
colore bianco-grigiastro con intercalati livelli argillosi di colore rossastro o verda-
stro, attribuiti alla Formazione di Travenanzes, da cui provengono le orme (porzio-
ne superiore degli “Strati di Raibl” Auct.) (Neri et alii, 2005). Questa litofacies è 
riferibile ad un ambiente di piana marina costiera, fortemente inquinata da apporti 
detritici silicoslastici e soggetto a periodici episodi di emersione subaerea come 
testimoniato dall’incremento di livelli con bird’s eyes, superfici con mud cracks e 
dalle stesse orme di arcosauri. Le orme si sono preservate come controimpronte 
alla base di tre distinte superfici di strato (Fig. 32). Sulla superficie del livello più 
basso (Livello A), caratterizzata da mud cracks, sono conservate quattro orme, sia 
tridattile che tetradattile, di medie dimensioni (15-20 cm). Sul secondo livello (Li-
vello B), esposto per pochi decimetri quadri, sono visibili due orme a tridattile ed 
alcune tracce sub-circolari, indeterminabili. Sullo strato più alto sono infine visibi-
li più di 40 orme di tipi e dimensioni diverse. Su altre superfici che costituiscono la 
volta dell’edificio principale e dell’antico eremo sono conservate altre orme a tre 
dita di piccole e medie dimensioni. Le tracce sono attribuibili ad almeno quattro 
icnogeneri differenti: Atreipus isp. (Fig. 33a), Evazoum isp. (Fig. 33b), Grallator 
isp. (Fig. 33c) e Brachychirotherium isp. (D’Orazi et alii, 2009) che corrispondo-

Fig. 32 - Sezione colonnare (sinistra) con indicazione dei livelli ad impronte (scala metrica sul lato 
sinistro) e particolare dei livelli ad impronte (palina per riferimento, in basso a sinistra).
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Fig. 33 - Fotografie e disegni interpretativi di un esemplare attribuito ad Atreipus isp (a), Evazoum 
isp. (b) e Grallator isp. (c). Scala 10 cm. 

no ad almeno quattro tipi di rettili differenti sia erbivori che carnivori, sia dino-
sauri, che arcosauri più primitivi: Silesaurus, Effigia, Liliesternus, Postosuchus.
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13.2. - Icnosito di Mostizzolo (Cles)

Nell’autunno del 2006 numerose impronte di arcosauri sono state scoperte 
nelle vicinanze di Cles, circa 48 km a nord di Trento. I livelli contenenti le orme 
sono stati attribuiti alla Formazione di Travenanzes (porzione superiore degli 
“Strati di Raibl”) (Neri et alii, 2005), una sequenza sedimentaria spessa 50-70 
m e costituita da dolosiltiti bianco grigiastre a cui si intercalano livelli argillosi 
rossastri e verdastri. L’ambiente in cui si è deposta l’unità è marino costiero o di 
piana di marea carbonatica, occasionalmente inquinata da apporti silicoclastici e 
interessata da ripetuti episodi di emersione. Nell’area in esame la Formazione di 
Travenanzes passa gradualmente verso l’alto alla Dolomia Principale, contraddi-
stinta dalla scomparsa degli intervalli pelitici (Fig. 34). Il materiale rinvenuto è 
costituto da numerose orme, di dimensioni variabili dai 10 ai 20 cm, preservatesi 
sia come impronte che come contro impronte su diversi strati carbonatici di co-
lore variabile dal rossastro al verdastro. Le orme sono per lo più isolate e spesso 
rappresentate da coppie mano-piede, ossia da tracce sia delle zampe anteriori che 
di quelle posteriori (Fig. 35). Le orme meglio preservate sono morfologicamen-
te confrontabili con l’icnospecie Brachychirotherium eyermani (Baird, 1957) e 
sono attribuibili a trackmaker strettamente imparentati con gli attuali coccodrilli, 
caratterizzati da andatura quadrupede, con piedi e mani pentadattili, presumibil-
mente palmati (Avanzini et alii, in stampa; Bernardi et alii, in stampa).

Fig. 34 – L’affioramento di Cles contenente le orme di arcosauri. La Formazione di Travenanzes 
(Carnico superiore), fittamente stratificata è chiaramente visibile al di sotto della Dolomia Principale 
(Carnico superiore - Norico).
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Fig. 35 – Alcune delle orme meglio preservate provenienti dall’affioramento di Cles. A, C, orme delle 
zampe anteriori; B, D, orme delle zampe posteriori.
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14. – Dolomia Principale (DPR)

È l’unità che affiora più diffusamente nella porzione centro-occidentale del 
foglio. Affiora estesamente lungo la dorsale che dal Monte Roen si sviluppa verso 
nord a formare lo spartiacque tra la Val d’Adige ed il plateau che digrada verso 
la Val di Non, formando le pareti di un grande numero di forre. Sul lato sinistro 
della Val d’Adige, la Dolomia Principale affiora sul tratto superiore dei rilievi 
asimmetrici del M. Prato del Re, de La Madrutta, del gruppo M. Alto-M. Basso 
e del monte Brusadi. Nel complesso la formazione si presenta ben stratificata ed 
appare costituita da una monotona successione di cicli peritidali di spessore da 
pluridecimetrico a metrico. 

La porzione inferiore, al limite con la Formazione di Travenanzes, è dominata 
da cicli subtidali marcati, di spessore medio da 1,5 – 2,0 m, costituiti, per la parte 
subtidale, da dolomie bianche anche molto granulari, ricche in alghe e bivalvi e, 
per la parte inter-sopratidale, da livelli di esposizione subaerea (spessore 0,5 – 0,8 
m) con laminazioni stromatolitiche deformate e livelli (0,3 – 0,5 m) di dololutiti 
marnose grigio-verdastre (forse livelli tufitici) con ossidi di ferro. Corrisponde 
alla parte di versante, con risalto morfologico per la presenza di una cengia, del 
versante nord di Cima Gais e dell’altopiano di Favogna, della parete sud Costa 
Corvara, della parete rocciosa del crinale Cima Battaglione, di Cima Larga, di 
Corno di Tres, di Cimoni, del Monte Roen, di Coste Belle. Si trovano inoltre oriz-
zonti particolarmente potenti (1,50 m) di dolomie stromatolitiche con al tetto un 
livello di brecciole intraclastiche. Fa seguito una sequenza di cicli peritidali con 
alla base dolomie intraclastiche a clasti piatti, in matrice fangosa nocciola e verso 
l’alto dolomie stromatolitiche a fenestrae, quindi livelli di doloareniti – dololutiti 
nocciola con ossidi di ferro, con livelli di tufiti argillose giallastre.

Localmente è riconoscibile una litozona inferiore a stratificazione decimetrica 
di dololutiti marnose di colore grigio-giallastro sulle superfici esposte, grigio-
nocciola in frattura, con giunti da piano-paralleli ad ondulati. Si intercalano livelli 
centimetrici di peliti ed argilliti marnose giallo-verdastre. Sono anche presenti 
dolomie grigie con grainstone oolitici a stratificazione flaser. Frequenti sono le 
cavità di essiccazione ed i mud cracks.

La facies più diffusa della Dolomia Principale è caratterizzata inferiormente 
da cicli peritidali in cui si distingue una parte basale subtidale, con dolomie mi-
crocristalline a Megalodonti (Fig. 36) e gasteropodi, cui si sovrappone un inter-
vallo a lamine con tappeti algali interessati da processi di disseccamento (mud 
crack e sheet crack).

La porzione medio-superiore di questa formazione è rappresentata da banchi 
subtidali molto potenti (fino a 2-3 m) costituiti da dolomie massicce vacuolari di 
colore grigio chiaro, con frequenti accumuli tempestitici di bivalvi (Costatoria), 
gasteropodi (Worthenia sp.), alghe (tra cui Dasycladaceae, Thaumatoporella par-
vovesiculifera Raineri), foraminiferi (Glomospirella), ostracodi, peloidi ed intra-
clasti che passano verso l’alto ad un’unità a cicli peritidali con evidenti superfici 
di esposizione subaerea (presenza di peliti rosse e paleokarst). Nei settori posti ad 
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est del lineamento tettonico Mezzolombardo-Taio, a nord del thrust Vigo di Ton-
Termeno, a tetto della successione è presente una litozona caratterizzata da cicli 
peritidali poco dolomitizzati distinti nella precedente cartografia con il termine di 
Dolomie di Torra. Si tratta di dolomie calcaree in cicli di 1,5-2,5 m, contraddistinti 
alla base da facies subtidali (con bivalvi e gasteropodi), ricoperte da livelli stroma-
tolitici e orizzonti deformati (spessore 50-80 cm), con strutture da esposizione su-
baerea (pseudo tepee, brecce a clasti piatti immerse in matrice pelitica verde, filon-
celli sedimentari). Nel lavoro di Fuganti (1964) queste facies sono state accorpate 
ad altre sovrastanti, costituite da dolomie macrocristalline afanitiche, dall’Autore 
riferite al Giurassico. Per le sue caratteristiche, questo intervallo di parecchie deci-
ne di metri potrebbe rappresentare un equivalente di piattaforma tidale del membro 
di Tremalzo del Calcare di Zu, ed essere quindi compreso nel Retico. In quest’in-
tervallo Prosser & Selli (1991) citano la presenza di Triasina Hantkeni (Majzon).

Salendo il versante verso il M. Roen, a partire da circa 1950 m di quota, 
quest’ultima unità si presenta come alternanze di grainstone bioclastici e wa-
ckestone debolmente dolomitizzati, in strati irregolari centimetrico-decimetrici. 
Sono diffusi i livelli di peliti e siltiti giallastre e brune intercalate a brecce mono-
geniche ad elementi dolomitici (principalmente di Dolomia Principale).

Localmente si osservano cavità di dissoluzione da ampie a molto ampie (di-
mensioni decimetriche) riempite da siltiti o dolosiltiti rossastre e livelli arrossati 

Fig. 36 - Dolomia principale, livello a Megalodon sp. Località: La Madrutta.

    
PROGETTO

    
   C

ARG



82

(paleocarsici) come ad esempio lungo la strada forestale che da Malga Amblàr si 
snoda sul versante in quota fino a Malga di Don. 

Lo spessore della litofacies di tetto, legato probabilmente a settori con diverso 
tasso di subsidenza, risulta compreso tra 50 e 100 metri.

Spesso le pareti di Dolomia Principale risultano molto fratturate e, soprattutto in 
corrispondenza delle incisioni vallive, appaiono interessate da fasce cataclastiche 
di modesto spessore: le più importanti, come quelle di Valle delle Pietre e di Val 
della Forma, sono state interpretate come faglie subverticali di modesta estensione.

La Dolomia Principale nel suo complesso mostra spessori compresi tra 300 
e 400 metri, mentre arriva a superare i 1000 m ad ovest della linea Trento-Cles. 

Il limite inferiore è netto sulla Formazione dello Sciliar o sulla Formazione di 
Travenanzes ed è posto in corrispondenza della comparsa di grossi banchi di dolomie 
subtidali che si sovrappongono progressivamente alle dolomie e peliti policrome.

L’ambiente deposizionale è quello di una vasta ed articolata piattaforma car-
bonatica dolomitizzata precocemente, con prevalenti facies lagunari e di piana 
tidale maggiormente subsidente nella porzione occidentale. Età: Carnico supe-
riore – Retico p.p.

15. – Calcare di Zu (ZUU)

Comprende tre membri: uno di rampa carbonatica subtidale (membro del Gro-
stè), uno di pendio prossimo alla paleolinea Ballino–Garda (membro di Riva non 
affiorante nel foglio) e uno di ambiente peritidale (membro di Tremalzo) fra loro 
variamente eteropici e con passaggio per lo più concordante e netto sulla Dolomia 
Principale. Nel foglio Mezzolombardo affiorano in modo discontinuo il membro 
di Grosté e il membro di Tremalzo.

15.1. - Membro del Grostè (ZUU1)

Un piccolo lembo dell’unità è subaffiorante a monte di Cles (a ovest del fascio 
Trento-Cles, dove se ne possono intuire le caratteristiche stratigrafiche) e sulle 
alture ad ovest di Sporminore dove sono esposti i primi 30-40 metri della succes-
sione immediatamente sovrapposti alla Dolomia Principale.

Si tratta di calcari e calcari marnosi scuri con venature rosse, in strati di spessore 
pluridecimetrico, organizzati in (para-) sequenze thickening e coarsening-upward. 
I singoli cicli sono formati alla base da alternanze di calcari micritici e marne in 
strati di spessore decimetrico, ai quali seguono, verso l’alto, prevalenti tempestiti 
carbonatiche gradate, a gusci di bivalvi, gasteropodi ed altri bioclasti. La parte su-
periore del ciclo è normalmente formata da banchi di biomicriti, a volte con cespi 
di coralli (tipo Thecosmilia) variamente rimaneggiati. L’organizzazione verticale 
dei depositi all’interno delle parasequenze indica una diminuzione di batimetria 
verso l’alto secondo una dinamica deposizionale tipica di un ambiente di rampa 
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carbonatica soggetta ad eventi di alta energia (tempestiti). L’unità viene inquadrata 
stratigraficamente al Triassico superiore, possibilmente a tetto del Norico o alla 
base del Retico, secondo le attribuzioni palinologiche di Jadoul et alii (1994).

Spessore valutabile in circa 40-50 m. Il imite inferiore sulla Dolomia Princi-
pale non è affiorante.

15.2. – Membro di Tremalzo (ZUU3)

Come il membro inferiore, anche questo subaffiora solo nei pressi di Cles.
Quest’unità è formata da calcari e calcari dolomitici ben stratificati, con rare 

intercalazioni argillitiche, sempre meno frequenti verso l’alto, riferibili ad un am-
biente di piattaforma carbonatica tidale. La successione stratigrafica è omogenea 
con scarse variazioni laterali di facies ed è scomponibile in cicli di tipo shal-
lowing-upward di spessore metrico (1-3 m), caratterizzati da micriti subtidali bio-
turbate, nella parte inferiore del ciclo, e da depositi inter- e sopratidali, nella parte 
superiore. In questi ultimi sono presenti bird-eye’s, piccoli tepees e laminazio-
ni stromatolitiche. In alcuni casi si possono riconoscere orizzonti attribuibili ad 
esposizione subaerea. Localmente questi cicli sedimentari fanno transizione late-
rale a condizioni di piattaforma interna che non permettono lo sviluppo completo 
dei cicli peritidali. La porzione superiore del membro di Tremalzo è formata da 
un corpo dello spessore di 30-40 m di calcareniti oolitiche (grainstone, packsto-
ne) a stratificazione incrociata, con locali strutture a lisca di pesce (herringbone), 
indicative di condizioni di piattaforma carbonatica di alta energia.

Lo spessore varia notevolmente in funzione della paleobatimetria ereditata dal 
membro sottostante (Membro del Grostè) ed è valutabile al massimo in circa 120 
m. Età: Retico.

16. – Gruppo dei Calcari Grigi

Il gruppo comprende quattro formazioni di piattaforma carbonatica (Forma-
zione di Monte Zugna, Calcare oolitico di Loppio, Formazione di Rotzo e Calcare 
oolitico di Massone), di cui tre già definite in letteratura come membri dei “Calcari 
Grigi di Noriglio”. Nell’ area del foglio sono presenti solo le prime tre formazioni.

Il Gruppo dei Calcari Grigi affiora principalmente nel settore ad ovest della 
Linea Mezzolombardo-Taio (loc. la Rocchetta), sebbene in una porzione imme-
diatamente ad est della citata linea (per circa 1 km in direzione est e circa 3 km 
in direzione nord) si possa osservare un lembo di Formazione di Monte Zugna 
a tratti intensamente dolomitizzato, che si interpone tra la Dolomia Principale 
ed il Rosso Ammonitico Veronese. Poco più ad est, l’alto strutturale collegato 
all’attività della paleolinea Trento-Cles evidenzia una lacuna stratigrafica este-
sa tra il Retico e il Bajociano, che permette di osservare la Dolomia Principa-
le direttamente a contatto con il Rosso Ammonitico Veronese. In questa stessa 
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area la tettonica liassica che interessava il margine della piattaforma di Trento è 
evidenziata dalla paleofaglia distensiva del Monte Cornello (vedi § VII.3.) che, 
accompagnata da una serie di faglie minori dirette, scompone la serie Dolomia 
Principale-Calcari Grigi (Doglioni & Bosellini, 1987).

La galleria idraulica “Acquasanta” (dell’Azienda Intercomunale Rotaliana 
A.I.R. S.p.A.), che da Spormaggiore in direzione ovest-est attraversa la dorsale 
del Monte Fausior, permette di osservare il controllo stratigrafico della serie com-
pleta dalla Dolomia Principale fino alla Formazione di Ponte Pià. Solo un piano 
compressivo, legato al thrust Paganella – Fai – Zambana, raddoppia il Calcare 
oolitico di Loppio (vedi Figg. 37, 38).

16.1. - Formazione di Monte Zugna (FMZ)

Costituisce l’ossatura del Monte Cornello a monte di Mezzolombardo ed af-
fioramenti significativi sono ubicati lungo la S.S. N. 43 in località la Rocchetta. 
Più a nord costituisce il fianco orientale della Val di Non (Valle di Tovel), a monte 
della Linea Trento-Cles.

Nella Formazione del Monte Zugna (Membro inferiore Auct.) sono general-
mente riconoscibili tre litofacies sovrapposte: a) calcari prevalentemente micritici 
od oolitico-bioclastici in sequenze cicliche submetriche e metriche fortemente bio-
turbate; b) calcari stromatolitici organizzati in una successione prevalentemente 
peritidale caratterizzata da cicli a scala metrica, grosso modo bipartiti in una unità 
inferiore subtidale (potente tra 10 e 100 cm) ed una superiore di tipo inter–sopra-
tidale (potente tra 2-3 e 60 cm); c) calcari micritici pseudonodulari e marne scure, 
organizzati in una successione prevalentemente subtidale nella quale sono ricono-
scibili cicli con livelli carbonatici di base (potenti da 20 a 120 cm) cui seguono sot-
tili livelli argillosi scuri, fino a nerastri. Questa litofacies è localmente sostituita da 
un’unità prevalentemente granulare, costituita da alternanze di grainstone/packsto-
ne oolitico-bioclastici che sfumano verso l’alto nel Calcare Oolitico di Loppio.

Lo spessore è variabile tra i 100 (spessore 103 m nella galleria “Acquasanta”) ed 
i 250 m. A est di Vigo di Anaunia la formazione si rastrema rapidamente e scompare. 

Il limite inferiore con la Dolomia Principale è graduale quando tra le due unità si 
interpone una fascia di dolomitizzazione, altrimenti netto, paraconcordante quando la 
Formazione di Monte Zugna poggia sui paleosuoli del tetto della Dolomia Principale.

Il contenuto paleontologico è caratterizzato dalle associazioni algali tipiche del 
Lias (Heteroporella cfr. ellembergeri, Palaeodasycladus mediterraneus, Palaeo-
dasycladus gracilis, Tersella alpina, Sestrospera liasina, Fanesella dolomitica, 
Rivularia moldavica, Thaumatoporella spp.). In tutta la formazione, ed in partico-
lare nella sua porzione inferiore, sono presenti foraminiferi agglutinanti ricondu-
cibili a Textularidae ed Ataxofragmidae e rari esemplari di Lituolidae (Mayncina 
cfr. termieri); sono pure presenti rare Trocoline. Sono riconoscibili inoltre resti 
di alghe solenoporacee, Aeolisaccus dunningtoni, ostracodi, piccoli gasteropodi e 
resti di echinodermi, bivalvi e coralli. Età: Hettangiano-Sinemuriano p.p.
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Fig. 38 - Sezione stratigrafica della successione visibile lungo la galleria serbatoio “Acquasanta”.
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16.2. - Calcare Oolitico di Loppio (LOP)

In questo settore la presenza di tale unità è limitata alla porzione sud-occiden-
tale del foglio (la Rocchetta, Fig. 39), dove tende a chiudersi verso nord scompa-
rendo poco ad ovest della località Marz della Frata. 

Il Calcare oolitico di Loppio, corrispondente al membro medio della preceden-
te suddivisione dei Calcari Grigi, è costituito da una successione di calcari oolitici 
grossolani in prevalenza a cemento spatitico (grainstone) e di colorazione bian-
castra o grigio-chiara, con granuli formati in prevalenza da ooidi e botroidi ed in 
parte anche da intraclasti e bioclasti. Sono accumuli per lo più mal stratificati o in 
spesse bancate da metriche fino a decametriche, talora a lamine trattive parallele 
od inclinate a basso angolo, più raramente a stratificazione incrociata. Il tetto è 
caratterizzato da una unconformity marcata da superfici di esposizione subaerea 
con tracce di ossidi e peliti varicolori. Questa disconformità è estesa alla scala del 
bacino dell’Adige e corrisponde ad un’articolazione in alti e bassi strutturali lega-
ta ad una importante fase tettonica sinsedimentaria di età Sinemuriano superiore.

Lo spessore raggiunge i 35 - 40 m (spessore 34,5 m nella galleria “Acquasanta”).
Il limite inferiore di questa unità è netto sulla Formazione di Monte Zugna, 

talvolta complicato dalla presenza di grandi filoni sedimentari. Un filone signifi-
cativo, suturato dalle barre oolitiche del Calcare oolitico di Loppio, è ben esposto 
dall’incisione del Torrente Noce nei pressi della Rocchetta.

Dal punto di vista paleontologico il Calcare oolitico di Loppio risulta meno 
ricco della sottostante Formazione del Monte Zugna, ma vi si riconoscono le 
stesse forme di foraminiferi ed alghe descritte in precedenza per quest’ultima. I 
microfossili sono estremamente rari e rappresentati da Nodosaridi e Textularidi; 
i gusci di lituolidi (Mayncina termieri) diventano più abbondanti. Tra le alghe è 
stata riconosciuta Solenopora cf. liasica. 

Fig. 39 - Gruppo dei Calcari Grigi: a destra è visibile la parte alta della Formazione di Monte Zugna, 
al centro, i banconi chiari corrispondono al Calcare oolitico di Loppio, cui seguono, a sinistra, poche 
decine di metri di Formazione di Rotzo. Località: S.P. della Rocchetta, all’imbocco della Val di Non.

    
PROGETTO

    
   C

ARG



88

I macrofossili sono rappresentati da grandi bivalvi indeterminati, per lo più 
frammentati, localizzati in alcuni livelli nella parte intermedia dell’unità, da rari 
belemnoidei (Atractites) gasteropodi, poriferi ed echinoidi.

Gli affioramenti più rappresentativi di quest’unità sono esposti in corrispon-
denza dell’incisione della Rocchetta. Età: Sinemuriano p.p.

16.3. - Formazione di Rotzo (RTZ)

In questo settore la presenza di tale unità è limitata alla porzione sud-occi-
dentale del foglio tra la Val di Non e la Rocchetta. La Formazione di Rotzo è 
indubbiamente l’unità più rappresentativa del gruppo. Depositata in ambiente 
prevalentemente subtidale (Clari, 1976; Masetti et alii, 1998), quest’unità risul-
ta internamente organizzata in sequenze asimmetriche thickening e shallowing-
upward, di spessore varabile (Masetti et alii, 1998). 

In generale, nella piattaforma di Trento, all’interno della formazione è pos-
sibile riconoscere due litofacies sovrapposte: a) una inferiore, caratterizzata dal 
prevalere di litofacies calcareo marnose, in cui nei cicli asimmetrici sopra citati, 
strati metrici di packstone a peloidi bioturbati si sovrappongono a tetto ciclo ad 
alternanze calcareo-marnose in strati decimetrici che, localmente possono conte-
nere selce nerastra in noduli decimetrici; b) una superiore, sovrapposta alla pre-
cedente, in cui il tetto dei cicli è frequentemente caratterizzato dalla presenza dei 
cosiddetti banchi a Lithiotis (a geometria sia tabulare che lenticolare, mound) 
costituiti da bivalvi coloniali che si sovrappongono a tetto ciclo alle stesse alter-
nanze calcareo-marnose sopra descritte.

Nell’area del foglio Mezzolombardo predomina la litofacies superiore caratte-
rizzata da calcari micritici grigio-scuri, organizzati in sequenze cicliche di spesso-
re da submetrico a metrico, che contengono banchi a Lithiotis. In questa porzione 
superiore della Formazione di Rotzo sono ben rappresentate anche biocalcareniti 
ruditiche e calcareniti oolitico-intraclastiche, in strati e banchi di spessore supe-
riore al metro. Nella successione, questi livelli sono spesso intercalati all’interno 
dei cicli tidalici, registrando anche episodi di elevata energia (livelli tempestitici). 
Queste caratteristiche sono particolarmente evidenti nella successione affiorante 
tra Tuenno e Cles, costituita da grainstone-packstone a piccolissime e caratte-
ristiche ooliti micritiche e peloidi, localmente leggermente bituminosi e talora 
separati da sottili interstrati argillosi verdi. Il colore varia dal biancastro al grigio-
bruno. Sono presenti inoltre numerosi paleokarst e paleosuoli (Fig. 40). Il tetto è 
talvolta marcato da indizi di esposizione subaerea con fenomeni di dissoluzione 
e/o erosione e rapporti di paraconcordanza con le unità sovrastanti.

Di norma lo spessore, estremamente variabile per la tettonica sinsedimentaria, 
è compreso tra 80 e 120 m (spessore 78 m nella galleria “Acquasanta”). Il limite 
inferiore dell’unità è di norma paraconcordante o discordante sul Calcare oolitico 
di Loppio; ad ovest della Linea Trento – Cles, la Formazione di Rotzo poggia per 
lo più direttamente sulla Formazione di Monte Zugna ed è caratterizzata da spes-
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sori esigui (20-50 m), spesso perché sostituita dal Membro di Tovel.
Il contenuto macrofossilifero è rappresentato da bivalvi, tra i quali i più co-

muni sono riferibili ai generi Lithiotis, Cochlearites, Lithioperna, Mytiloperna, 
Gervilleioperna, Pseudopachymytilus (Krumbeck), gasteropodi, brachiopodi ed 
echinodermi. Tra i bivalvi, taxa meno diffusi, ma comunque caratteristici sono 
Opisoma (Stoliczka), Protodiceras, Gervilleioperna ombonii, Pseudopachymyti-
lus mirabilis e i megalodontacei Protodiceras pumilus, Pachyrisma (Pachyme-
galodon) chamaeformis, Pachyrisma (Durga) crassa e P. (Durga) nicolisi. Per 
quanto riguarda il contenuto microfossilifero sono presenti associazioni a macro- 
e micro-foraminiferi imperforati (Orbitopsella spp., Bosniella oenensis, Maynci-
na termieri, Amijiella amij, Haurania deserta, Dutaxis metula, del Lias medio, 
cui si associano Alghe incrostanti e Dasicladacee.

Tra l’abbondante contenuto paleontologico è da notare la diffusa presenza  
di spugne (Stylothalamia) e coralli, in analogia con quanto si può osservare nel 
Membro di Tovel. Età: Sinemuriano – Pliensbachiano.

Fig. 40 - Formazione di Rotzo: bancone a Lithiotis con marcate evidenze di esposizione subaerea alla 
base. Località: galleria “Acquasanta” (Sporminore).
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16.3.1. – Membro di Tovel (RTZ1)

Gli affioramenti più rappresentativi sono ubicati in località Sasso Rosso, nelle 
pareti a monte dell’abitato di Terres e tra Tuenno e Cles.

Quest’unità è rappresentata da alternanze di wackestone, con abbondanti oo-
liti, oncoliti algali, miliolidi, pellets e bioclasti dispersi in matrice micritica, in 
diverse tonalità di grigio, generalmente in strati compatti di medio spessore (40-
120 cm), e grainstones algali di color grigio chiaro o grigio-giallastro, composti 
da sabbie pellettifere, bioclasti, granuli rivestiti e resti algali, in matrice micritica. 
Tra le alghe sono frequenti le Dasicladacee, tra cui prevalgono le associazioni a 
Palaeodasycladus mediterraneus.

La successione affiorante tra Tuenno e Cles, sebbene localmente dolomitiz-
zata, presenta una facies caratterizzata da calcari oolitico-bioclastici con abbon-
dantissimi biosomata di Spugne (Stylothalamia), coralli (sia coloniali che isolati) 
e Stromatoporidi. Numerosissimi biosomata derivanti da patches si trovano ri-
sedimentati nei grainstones oolitici mescolati con altri resti scheletrici (crinoidi, 
pettinidi, bivalvi, gasteropodi).

Lo spessore complessivo è di circa 150-170 m. Il limite inferiore è graduale 
rapido sulla Formazione di Rotzo.

L’ambiente di formazione viene riferito a margine di una depressione al bordo 
della grande “Piattaforma Veneta”, ad ovest della paleolinea Trento – Cles, ove 
potevano proliferare organismi sospensivori. Età: Sinemuriano-Pliensbachiano.

17. – Encrinite del Peller (EPE)

Anche quest’unità affiora solo al margine occidentale del foglio, ad ovest del 
fascio di linee Trento-Cles.

Essa è costituita da biocalcareniti grossolane e calciruditi, grigie o rossastre, 
formate in gran parte da articoli di crinoidi e subordinatamente aculei di echinidi 
e rhynconellidi (Rhynconella clesiana).

Lungo la strada Cles-Monte Peller l’unità è intensamente tettonizzata e dolo-
mitizzata, assai difficilmente riconoscibile. Si tratta di una dolomia macrocristal-
lina cariata, da giallastra a rossastra, che potrebbe essere confusa con la Dolomia 
Principale, non fosse per il riconoscimento ad un’attenta osservazione di qualche 
relitto di articolo di crinoide, non del tutto dolomitizzato. Nella parte superiore 
dell’unità sono localmente presenti filoncelli di micriti rossastre a Bositra buchi.

Lo spessore dell’unità è valutabile ad un massimo di 40 m.
In questa zona l’unità poggia con contatto stratigrafico sul Membro di Tovel 

(RTZ1), con omissione del Calcare oolitico di Massone; localmente viene ricoperta 
dalla Scaglia Rossa (bordo nordoccidentale del Foglio) con un onlap di quest’ulti-
ma sul fianco di una superficie erosiva scavata nell’Encrinite del Peller. Ciò fa ipo-
tizzare una giacitura simile a quella osservabile al Sasso Rosso (foglio Malè), dove 
la Scaglia Rossa sutura una nicchia erosiva incisa nel substrato in sollevamento.
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Nell’affioramento della strada Cles-Monte Peller, in corrispondenza del con-
tatto, gli ultimi 6 cm di Encrinite del Peller sono formati da dolomie con ossidi 
(hardground), ricoperti da paleosuoli ocra (circa 50 cm), sui quali poggiano siltiti 
rosse sterili e micriti verdine simili alla Scaglia Variegata Alpina.

La biofacies pelagica degli interstrati fini localmente intercalati a quelli più 
grossolani a crinoidi indica un ambiente marino marginale, aperto alla circolazio-
ne oceanica. Tuttavia essa non fornisce una connotazione batimetrica, può essere 
comunque escluso l’ambiente di classico tidal flat o di barrier island. La scala 
notevole delle «stratificazioni incrociate» con foreset di altezza fino a 3-4 m, la-
sciano ipotizzare la presenza di sand waves al margine della Piattaforma in via di 
annegamento. Età: Toarciano - Bajociano inferiore.

18. – Rosso ammonitico Veronese (ARV)

Affioramenti significativi sono presenti nella zona compresa tra Tres, Vervò 
e Torra, lungo il versante sinistro della forra del Torrente Novella, sui versanti 
dell’impluvio in sinistra dello stesso Novella, a nord del paese di Banco, sul ver-
sante destro del Lago di S. Giustina (a valle della cava di Tassullo), al Monte di 
Mezzorocona, in località Plon, Selvata, presso Malga Mezzocorona (Craun), alla 
Rocchetta, Valle dei Pilastri e Monte Malachino. Affioramenti di esiguo spessore, 
ma significativi per litofacies, si possono osservare nei dintorni di Favogna.

È suddivisibile in tre unità non distinte cartograficamente.
Quella inferiore è costituita da calcari micritici a lamellibranchi pelagici (tipo 

Bositra) e Protoglobigerine, mal stratificati e a struttura nodulare, di colore gene-
ralmente rosato o verdastro, talora dolomitizzati. Nella parte superiore gli strati 
diventano maggiormente nodulari, si ha un aumento della frazione terrigena e 
risultano evidenti superfici stilolitiche fortemente arrossate.

L’unità intermedia è costituita da calcari rosso cupo, lastriformi, con fitte inter-
calazioni di selce rossa e livelli centimetrici di cineriti.

L’unità superiore è costituita da calcari rossastri lastriformi, ad ammoniti con 
la tipica struttura nodulare. Sono riconoscibili belemniti ed aptici. Alla sommità 
la stratificazione, marcata da contatti stilolitici, evolve in litotipi micritici sempre 
più chiari. Macroscopicamente la roccia appare marcatamente cristallina per la 
presenza di articoli e piastrine di Saccocoma.

In alcuni settori a nord della Rocchetta e soprattutto ad est della Linea Mez-
zolombardo-Taio, la formazione appare da parzialmente a completamente dolo-
mitizzata e costituita da doloareniti grigio-verdastre, mal stratificate e nodulari, 
in straterelli decimetrici deformati, con abbondanti ossidi di ferro ed interstrati 
argillosi verdi, ricchi di bivalvi pelagici (tipo Bositra) e Protoglobigerine (unità 
inferiore). Verso l’alto compaiono calcilutiti biancastre, nodulari, con interstrati 
verdastri, che gradualmente passano a calcilutiti marnose nodulari, rosse.

Lungo la S.P. N. 13 tra Vervò e Tres è possibile osservare all’interno della for-
mazione (e probabilmente tra il Rosso Ammonitico inferiore e quello superiore) 
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alcune superfici erosionali canalizzate, con brecce a supporto scheletrico (clasti di 
Rosso Ammonitico Veronese). La successione posta al di sopra dell’evento ero-
sionale (Rosso Ammonitico superiore) è costituita da calcilutiti rosse in straterelli 
di 5-10 cm, con giunti ondulato–paralleli e qualche interstrato argilloso rossastro. 

Spessore: 5-50 m (spessore 38 m nella galleria “Acquasanta”).
Il limite inferiore è netto sulla Formazione di Rotzo o sull’Encrinite del Peller 

(settore occidentale del foglio, Fig. 41) oppure sulla Dolomia Principale (sinistra 
Val di Non, dorsale Cornello-C. Cuch). Il limite con la Dolomia Principale è ben 
visibile presso S. Biagio (forra del Novella) dove è segnato da un hardground 
centimetrico, interpretato come una superficie di esposizione, il cui carattere ero-
sivo è evidenziato al tetto della Dolomia Principale da una serie di tasche e cavità 
riempite da packstone bioclastico ad ooidi e piccoli gasteropodi. Età: Bajociano 
superiore - Titoniano inferiore.

Fig. 41 - Limite tra Formazione di Rotzo e Rosso Ammonitico Veronese all’interno della galleria-
serbatoio “Acquasanta” (Spormaggiore).
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19. – Maiolica (MAI)

Affioramenti significativi sono esposti nel taglio stradale presente nell’incisio-
ne della Rocchetta, dove presenta uno spessore è di 5-7 m, e poco ad est di Salter.

Dato l’esiguo spessore l’unità è stata distinta cartograficamente solo in alcu-
ne località; al di fuori di esse è stata accorpata con la Scaglia Variegata Alpina 
(VAA). Altri affioramenti sono visibili nell’area di Favogna. 

Si tratta di caratteristici calcari micritici lastriformi di colore da biancastro a 
rosato. Generalmente alla base sono presenti Tintinnidi della Zona a Calpionel-
lopsis/Calpionellites (Calpionella darderi, Calpionellopsis simplex, C. oblonga, 
Tintinnopsella longa, T. carpathica, Remaniella cadischiana), radiolari, fram-
menti di molluschi e foraminiferi bentonici di età Berriasiano-Valanginiano. Ver-
so l’alto scompaiono i Tintinnidi e rimangono solo i radiolari della Zona a Cau-
casella gr. hauterivica) di età Hauteriviano-Barremiano.

Localmente l’intera unità è costituita da caratteristici calcari micritici lastrifor-
mi selciferi, di colore rosato (Biancone varietà rosa sensu Bosellini et alii, 1978), 
che, come suggerito da Trener (1933), sono stati a lungo accorpati alla Scaglia 
Rossa per la loro sostanziale uniformità litologica.

Spessore compreso tra 0 e 20 m (spessore 21 m nella galleria “Acquasanta”).
Il limite inferiore è graduale rapido sul Rosso Ammonitico Veronese. Local-

mente (Valle dei Pilastri, Vigo di Ton e Rio Rinassico) quest’unità è assente e sul 
Rosso Ammonitico Veronese si sovrappone direttamente (con lacuna deposizio-
nale) la Scaglia Variegata Alpina (VAA).

Età: Titoniano superiore - Barremiano superiore.

20. – Scaglia Variegata Alpina (VAA)

È caratteristica della media Val di Non, in ampi affioramenti concentrati tra 
Mollaro e Vervò. Sui versanti del Torrente Novella, del Rio San Romedio e sul 
versante destro del Lago di S. Giustina (a valle della cava di Tassullo), la Scaglia 
Variegata Alpina affiora in lembi estremamente limitati e con spessori molto ri-
dotti. Altri affioramenti significativi sono presenti in località Cirò, lungo l’implu-
vio del Rio Maggiore, lungo la strada provinciale Priò-Vervò, in Cima d’Arza, a 
Malga Mezzocorona, in Val Medicatine-Val Fredda, in Valle dei Pilastri, presso il 
Rio Rinassico e in destra idrografica del Torrente Noce, poco ad W dell’incisione 
della Rocchetta e nella zona di Favogna.

È formata da calcari micritici biancastri, grigi, verdini ma anche rossi, di solito 
bioturbati (Chondrites) a radiolari e foraminiferi, ben stratificati (5-15 cm) e a 
volte selciferi (noduli e letti di selce nera), alternati a marne grigio-verdastre, nere 
e rossastre, talora bituminose e fogliettate (Fig. 42).

Alla base sono presenti calcari lastriformi grigio scuri, con interstrati di ar-
gilliti nerastre che contengono associazioni a Radiolari, tra i quali, verso l’alto 
Hedbergella (H. sigali) e Ticinella (T. roberti). A questo intervallo seguono calca-
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ri lastriformi chiari fino a bianchi con intercalazioni di argilliti scure a Rotalipora 
e Praeglobotruncana (R. cushmani, R. apennininca, P. stephani).

Nella zona del Rio Maggiore, tra Torra, Tres e Vervò, la formazione può essere 
suddivisa in tre parti: la porzione inferiore, al di sopra del Rosso Ammonitico 
Veronese, è rappresentata da calcilutiti marnose rosso-violacee in straterelli di 
5-10 cm ondulato-paralleli, con interstrati argillosi rossi e noduli e liste di sel-
ce policroma (Fig. 43). Segue verso l’alto un livello a black-shales (scisti bitu-
minosi uraniferi Auct.) oggetto di coltivazione fin dal 1867, sospesa nel 1870 e 
ripresa nel 1912 da parte della Società Anaunense Miniera San Romedio. Gli 
“scisti ittiolitici” erano utilizzati per ricavarne una serie di prodotti chimici quali 
ittiobenzene, olii, bitumi, destinati soprattutto all’industria farmaceutica. I primi 
studi geologici e chimici per uno sfruttamento commerciale sono stati eseguiti da 
Blass (1903), da Gasser (1913 e 1914) e da Cappadoro (1921). 

Per quanto riguarda le attribuzioni cronostratigrafiche del giacimento, diversi 
Autori che lo hanno studiato nel corso del ‘900 hanno fornito svariate colloca-
zioni cronologiche. Blass (1903) attribuì gli “scisti” all’Eocene e poi al Trias 
superiore (in Cappadoro, 1921). Vacek & Hammer (1911) lo riferirono al Tito-
niano (Giurassico superiore). Sander (1921) lo attribuì all’Oligocene, Fabiani 
(1923) al Cenomaniano. Negli anni sessanta Fuganti dapprima (1961) concorda 
con Fabiani, successivamente li data all’Albiano. Il livello di “scisti bituminosi” 

Fig. 42 - Calcari lastriformi grigio scuri appartenenti alla Scaglia Variegata Alpina sezionati dalla 
galleria-serbatoio “Acquasanta” (Sporminore). E’ visibile l’olio che trasuda naturalmente dalla 
roccia.
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con una potenza media di 60 cm (30-150 cm), si estende da Mollaro verso Tres 
e Vervò affiorando in superficie per circa 8 km2. Il banco immerge verso SW di 
circa 10°. Si tratta di argilliti marnose di colore da grigio ferro a nero, a seconda 
dell’abbondanza degli ossidi, dei solfuri e degli idrocarburi presenti, laminate e 
contenenti noduli di pirite (fino al peso di 1 kg). L’intervallo bituminoso manife-
sta radioattività misurata, con misuratore a raggi gamma, in 10–30 impulsi/sec. 
Analisi chimiche sul contenuto in uranio hanno mostrato un tenore medio di U3O8 
del 0,01% e la presenza di Pb, Cu, As, P e V. Secondo Giannotti et alii (1968) il 
contenuto in U3O8 negli “scisti di Mollaro” si aggira sulle 100 ppm ed il quantita-
tivo totale è di 45 t (insufficiente a considerarli una potenziale riserva di uranio).

La porzione centrale è rappresentata da calcari marnosi grigi, screziati in nero 
(bioturbazioni), laminati, in strati decimetrico-centimetrici nodulari, con noduli 
di selce nera, frequenti le intercalazioni pelitiche nere.

Fig. 43 - Base della Scaglia Variegata Alpina lungo il Rio Rinassico, ad est di Vigo di Ton.    
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La porzione superiore è costituita invece da calcari marnosi grigi, con giunti 
piano-paralleli o ondulati, ed interstrati millimetrici pelitico-marnosi, di colore 
nero (per l’abbondanza in materia organica). 

Essa è ben osservabile a SW di S. Biagio, dove gli ultimi decimetri di suc-
cessione presentano stratificazione da ondulata a nodulare, con presenza di selce 
verdastra, ed il passaggio alla soprastante Scaglia Rossa è segnato da un’evidente 
unconformity.

Lungo la strada che conduce al bivio Vervò–Tres si assiste ad una brusca di-
minuzione dello spessore della formazione. Qui essa è costituita da una sequenza 
di areniti molto dolomitizzate a fiamme, con dendriti di manganese e calcari grigi 
bioturbati. A letto sono presenti calcari glauconitici e marne nere laminate con 
noduli e cristalli di solfuri (galena).

Lo spessore varia da 20 a 70 m a causa della subsidenza differenziale di vari 
settori dell’area rappresentata in carta; la potenza massima si registra in corri-
spondenza del depocentro del bacino anossico di Tuennetto-Vervò (spessore di 43 
m nella galleria “Acquasanta”).

Il limite inferiore è transizionale rapido sulla Maiolica o inconforme sul Rosso 
Ammonitico Veronese. Età: Aptiano-Cenomaniano.

21. – Scaglia Rossa (SAA)

Ad eccezione del settore centrale e nord-orientale, questa formazione affiora 
un po’ ovunque nel foglio Mezzolombardo, costituendo il nucleo della sinclinale 
asimmetrica sulla quale si è impostato l’ampio solco vallivo della Val di Non. 
Gli affioramenti più significativi che espongono quasi per intero la serie della 
Scaglia Rossa si trovano lungo la strada S. Biagio-Revò; interessanti sono anche 
quelli tra Vigo di Ton, Priò e Vervò.

Affiora abbondantemente anche sui versanti del T. Novella, del Rio San Rome-
dio, sul versante sinistro della valle attorno ai paesi di Banco, Casèz e Sanzeno, 
dove la copertura quaternaria è più sottile e gli affioramenti discontinui. E’ presente 
in lembi discontinui e tettonizzati nel footwall dei sovrascorrimenti sopra Favogna.

La formazione è costituita da una successione di calcari micritici leggermente 
marnosi, di colore rossastro, a “Globotruncana” e talora Inoceramus sp., ben 
stratificati (5-25 cm) e per lo più lastriformi, spesso bioturbati (Zoophycos), ta-
lora selciferi, soprattutto nell’intervallo inferiore.

La base è più calcarea, comprende un intervallo potente qualche metro di calcari 
micritici lastriformi nodulari color rosso mattone. A circa 3-4 m dal limite inferiore 
con la Scaglia Variegata Alpina sono osservabili, lungo la S.P. N. 13 Vervò, almeno 
due livelli di materiale risedimentato, a disposizione caotica e con strutture defor-
mative tipo slumping: si tratta di un paraconglomerato a clasti spigolosi di selce 
nera proveniente dalla sottostante Scaglia Variegata Alpina e dalla Scaglia Rossa.

Salendo nella successione l’unità si fa più marnosa ed assume un aspetto 
scaglioso, fino a presentarsi con stratificazione indistinta.
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A circa due terzi della serie, la formazione presenta un intervallo di circa 20 
m di spessore, caratterizzato dalla presenza di porzioni da parzialmente a com-
pletamente decolorate, di colore grigio cenere o verdastro, mentre verso l’alto 
sono nuovamente presenti calcari marnosi, spesso bioturbati, con colorazione 
rosso mattone intenso.

Al tetto è sempre riconoscibile un’unità plurimetrica fogliettata (“bancone 
maastrichtiano” Auct.).

Nella zona di Vigo di Ton, Priò e Vervò gli spessori sono molto regolari e si 
aggirano attorno ai 70 m, mentre nella porzione settentrionale (Revò, Casez, Sal-
ter) sono molto variabili e raggiungono e superano i 200 m. Nel settore sud della 
Rocchetta lo spessore misurato nella galleria “Acquasanta” è pari a 23 metri.

Il limite inferiore, solitamente graduale e concordante sulla Scaglia Variegata 
Alpina, poco a sud-ovest di S. Biagio è netto e discordante sempre sulla stessa 
formazione, marcato da un’evidentissima superficie erosiva.

Il limite superiore è graduale e segnato dalla comparsa dei primi livelli di 
calcitorbiditi bioclastiche relativi al membro delle Coste di Grual (VAG2) della 
Formazione di Val d’Agola.

L’ambiente di sedimentazione è di tipo emipelagico con forti apporti terrigeni 
da aree settentrionali in emersione. Età: Cretacico superiore – ?Paleocene.

22. – Formazione di Val d’Agola (VAG)

Si tratta di una successione in prevalenza terrigena che rappresenta l’equi-
valente del Flysch Lombardo nelle Alpi nord-orientali. Quest’unità, che è stata 
anche indicata come Flysch Insubrico (Castellarin, 1977), costituisce il deposito 
sinorogenico di avanfossa indeformata della catena eoalpina, pre-Adamello. Il 
nome formazionale è tratto dalla letteratura (Castellarin, 1962, 1982 b). Essa 
viene formalmente divisa in tre membri: i primi due sono già stati riconosciuti 
e descritti da Castellarin (1962), mentre il terzo membro è stato introdotto nel 
foglio Tione di Trento della nuova cartografia geologica 1:50.000 (Castellarin et 
alii, 2005). Nel foglio Mezzolombardo affiorano soltanto il membro delle Coste 
di Grual (VAG2) ed il membro del Sarca di Campiglio (VAG3).

22.1. – Membro delle Coste di Grual (VAG2)

E’ presente in Val di Non, tra Revò e Taio. Affioramenti significativi si trovano 
in due strette fasce tra il versante destro della Val delle Piole (ad est di Cagnò) e 
la destra Novella ad est di Revò, in sponda destra del Rio Rinassico lungo la valle 
dei Pilastri, e soprattutto lungo il solco vallivo del Noce fino a Denno. Interessan-
te è l’affioramento delle cave di Tassullo e di Sanzeno (Cava Pozze Longhe), dove 
veniva estratto e lavorato materiale per la produzione di cemento.

L’unità è formata da una successione costituita da alternanze di strati e banchi 
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da centimetrici a metrici, di calcitorbiditi bioclastiche di piattaforma e calcari 
micritici rossi (con subordinate intercalazioni di marne) in facies di Scaglia Rossa 
a “Globotruncana”, ben stratificati (5-30 cm). In subordine sono presenti fora-
miniferi e rare piccole discocycline. È inoltre presente una consistente frazione 
terrigena fine costituita soprattutto da quarzo e muscovite.

Alcuni campioni prelavati alla base del membro hanno fornito un’età Campa-
niano inferiore (Globotruncanita elevata, Rosita fornicata, Globotruncana arca, 
Pseudotextularia, Heterohelix).

I banchi torbiditici sono costituiti da livelli calcarenitici a bioclasti, spessi me-
diamente 10-20 cm, e da livelli pelitici finemente laminati. Verso la base essi 
sono molto ridotti in spessore e limitati a sporadiche lenti centimetriche, mentre 
nel tratto sommitale, in corrispondenza del limite superiore, tali livelli aumentano 
di spessore (fino al metro) e frequenza, divenendo prevalenti sulla facies Scaglia 
Rossa e saldandosi tra di loro. Essi, inoltre, presentano giunti piano-paralleli e 
talvolta aspetto laminato grazie alla presenza di strutture trattive planari di alta 
energia. Raramente si trovano liste di selce di colore nocciola.

Lo spessore varia da 0 a 50 m.
Il limite inferiore è graduale sulla Scaglia Rossa ed è posto in corrispondenza 

della comparsa dei livelli calcitorbiditici. Esso è ben visibile lungo la scarpata 
rocciosa che scende verso il Lago di S. Giustina a sud-est di Revò.

L’ambiente di sedimentazione è di tipo emipelagico, con apporti clastici da 
aree di piattaforma carbonatica e/o in emersione.

Età: Campaniano – Maastrichtiano.

22.2. - Membro del Sarca di Campiglio (VAG3)

L’unico affioramento presente nell’area rilevata si trova in sponda destra del 
Rio Rinassico lungo la valle dei Pilastri.

Il membro del Sarca di Campiglio è formato da marne calcaree grigie e nere 
con noduli e sottili intercalazioni di calcari micritici, cui si intercalano biocalca-
reniti torbiditiche anche grossolane con noduli di calcari micritici a foraminiferi 
planctonici e frammenti di Nummuliti. Le torbiditi carbonatiche al tetto, con no-
tevole frazione terrigena rappresentata soprattutto da quarzo e biotite, contengo-
no foraminiferi planctonici (Morozovella spinulosa, Acarinina spinuloinflata, A. 
rohri, Truncarotaloides topilensis, Orbulinoides beckmanni, Turborotalia cerroa-
zulensis pomeroli, Globigerinatheka gr. mexicana), microbentonici, rare e piccole 
Discocycline, frammenti di alghe rosse, Gypsina. Quest’associazione è riferibile 
all’Eocene medio (Zona a Orbulinoides beckmanni).

Lo spessore di quest’unità varia tra 0 e 20 m. 
La base del membro corrisponde ai primi livelli di calcitorbiditi (Fig. 44); al 

tetto passa in modo graduale alla formazione di Ponte Pià. Età: Eocene medio.
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23. – Formazione di Ponte Pià (FPP)

Gli affioramenti maggiormente significativi si rinvengono lungo il Rio Rinas-
sico, lungo la sponda sinistra del Torrente Noce, presso il Rio Pongaiola e il Rio 
Tuennetto. Corrisponde in buona parte alla “Scaglia grigia” o “Scaglia cinerea” 
degli Auct. È costituita da calcilutiti lastriformi, in strati più potenti verso l’alto, 
che passano a calcari marnosi grigi e marne argillose azzurrognole. Nella parte 
alta prevalgono le calcareniti con intervalli calcitorbiditici a Nummuliti dell’Eo-
cene medio (N. polygyratus, N. millecaput). La stratificazione regolare a volte è 
disturbata da superfici erosive legate alla messa in posto delle torbiditi. Si asso-
ciano sparsi livelli di noduli e liste di selce.

Nell’abbondante frazione terrigena, rappresentata quasi esclusivamente da 
quarzo, sono presenti rari foraminiferi planctonici che confermerebbero l’età Eo-
cene medio per la presenza di Acarinina spinuloinflata, Morozovella spinulosa, 
Turborotalia pomeroli.

È maggiormente diffusa lungo tutti i versanti a valle di Taio. Più a nord è stata 
rilevata a Revò, nello scavo del nuovo deposito Melinda, e sui fronti di scavo 
della cava Pozze Longhe (a sud di Sanzeno), dove appare tagliata da una faglia 
transpressiva sinistra. Lo spessore supera i 200 m nella parte meridionale, mentre 

Fig. 44 - Formazione di Val d’Agola: membro del Sarca di Campiglio appoggiato sulla Scaglia Rossa 
(a destra). Località: Valle dei Pilastri ad est di Vigo di Ton.
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verso nord, in corrispondenza di Revò, si riduce a circa 20 m.
Lo spessore medio è di circa 70 m. 
L’unità è eteropica con la Formazione di Chiusole, con il Calcare di Torbole 

ed il Calcare di Malcesine, presenti nei fogli meridionali Trento, Tione di Trento 
e Riva del Garda.

Il limite inferiore, a seconda delle località, è graduale sul membro del Sarca 
di Campiglio della Formazione di Val d’Agola o sulla Scaglia Rossa; solo presso 
Revò, anche se non visibile in affioramento, il limite è con il membro delle Coste 
di Grual della Formazione di Val d’Agola. L’ambiente deposizionale corrisponde 
ad un bacino mediamente profondo. Età: Eocene medio e superiore. 
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VI – STRATIGRAFIA DEI DEPOSITI QUATERNARI
(a cura di A. Borsato & M. Cucato)

1. – Introduzione alla stratigrafia dei depositi quaternari

Nella cartografia dei depositi quaternari sono state utilizzate le Unità Strati-
grafiche a Limiti Inconformi (UBSU), mutuate dai fogli contermini, in particolare 
dai fogli “Appiano” e “Trento” (Avanzini et alii, 2007, 2010), ma con aggiunte 
e modifiche derivanti dai nuovi elementi stratigrafici acquisiti con il rilevamento 
geologico del foglio. Pertanto i depositi riferibili all’ultimo episodio glaciale, cul-
minato nel Last Glacial Maximum (LGM), sono stati cartografati all’interno del 
sintema del Garda, riconosciuto, oltre che nei bacini del Sarca, dell’Adige e del 
Chiese, anche in quelli adiacenti del F. Brenta e del T. Astico (Barbieri & Gran-
desso, 2007), sulla base della ricostruzione delle diramazioni che per trasfluenza 
interessavano il grande ghiacciaio atesino.

Per la datazione dell’episodio LGM, due nuove analisi C-14 di una successione 
glacio-lacustre a Spormaggiore hanno restituito età di 23.000 ± 140 anni BP e di 
24.100 ± 150 anni BP che descrivono la formazione del ghiacciaio vallivo della Val 
di Non quando questo raggiunse la gola della Rocchetta. Questa età conferma quel-
la ottenuta da Fliri (1988, 1989) ad Albes, nella media Val d’Isarco (24.000 ± 210 
anni BP), che cade nella fase in cui le grandi colate vallive si stavano formando.

Dopo la fase di acme del LGM, la fusione delle masse glaciali in Val d’Adige 
e nelle valli affluenti è seguita da brevi fasi di riavanzata e dal disattivarsi delle 
trasfluenze dalle valli laterali verso la valle principale. Nel territorio in esame 
le tracce presenti sono numerose, soprattutto alla base dei versanti, dove spesso 
hanno condizionato il livello di base locale. La storia del tardoglaciale è local-
mente dettagliabile con criteri morfostratigrafici, mentre alcune datazioni C-14 
forniscono importanti elementi per l’inquadramento cronologico. Seguendo tale 
criterio sono stati definiti due subsintemi nella valle del F. Adige ― il subsintema 
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di Lisignago ed il subsintema di S. Paolo ― e tre subsintemi nel sottobacino del T. 
Noce ― il subsintema di Cloz, il subsintema di Mollaro ed il subsintema di Malé.

I depositi più antichi dell’evento sedimentario definito dal LGM sono stati ri-
conosciuti in vari settori del foglio, anche con spessori ragguardevoli ed in aree 
prima mai descritte in letteratura. La dettagliata cartografia dei depositi e l’analisi 
delle facies sedimentarie hanno consentito di ricostruire l’evoluzione dei paleo-
ambienti, pure con numerosi spunti a livello regionale, resi possibili anche da nu-
merose nuove datazioni C-14, che costituiscono un ulteriore importante elemento 
di novità. Nella cartografia di questi depositi sono state utilizzate sia le UBSU sia 
le unità litostratigrafiche, con distinzioni anche a livello di bacino e sottobacino. 
L’impiego delle unità litostratigrafiche si è reso opportuno nei casi in cui i corpi 
sedimentari non presentavano discontinuità significative ed erano cartografabili in 
base ai soli caratteri interni; questo ha riguardato soprattutto i depositi di versante. 
In dettaglio sono state definite 7 unità (vd. Fig. 45). È qui opportuno sottolineare 
che il sintema di Caldaro comprende anche depositi che nel foglio Appiano erano 
inquadrati nel sintema di S. Nicolò: infatti è stato appurato che localmente i de-
positi dei due sintemi sono tra loro interdigitati o correlabili alla luce dei risultati 

Fig. 45 - Schema dei rapporti stratigrafici della successione quaternaria. L’inquadramento cronolo-
gico a lato è puramente indicativo essendo i limiti delle unitá generalmente diacroni. 
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delle datazioni radiometriche. Pertanto il sintema di S. Nicolò è stato abbandonato.
Tutti i terreni di copertura posteriori all’evento sedimentario definito dal sin-

tema del Garda sono cartografati all’interno del sintema Postglaciale Alpino. I 
sedimenti che lo compongono si sono formati dopo l’estinzione (locale) dei pro-
cessi glaciali e fluvioglaciali, nell’intervallo cronologicamente compreso tra la 
parte terminale del Pleistocene superiore e l’attuale. Il limite inferiore del sintema 
Postglaciale Alpino è chiaramente diacrono.

I rapporti di sovrapposizione o di incastro delle unità quaternarie sono esem-
plificati nello schema dei rapporti stratigrafici (Fig. 45) in cui si è tentata una 
rappresentazione che tiene conto anche dell’effettiva distribuzione delle unità nei 
vari sottobacini del Fiume Adige.

2. – Unità stratigrafiche precedenti l’ultima espansione 
glaciale

Nel foglio sono presenti depositi precedenti al LGM in molte aree, sovente 
mai documentati in precedenza. Essi sono presenti soprattutto in Oltradige, sui 
due lati della Val d’Adige, soprattutto presso Cortaccia e Montagna, nei tratti 
terminali della Val di Sole, della Val di Brésimo e del Rio Pescara, presso il Lago 
di S. Giustina, oltre che su entrambi i lati della Val di Cembra.

I depositi precedenti al LGM sono prevalentemente non glacigenici, essendo 
costituiti soprattutto da depositi gravitativi, di origine mista e da depositi alluvio-
nali e fluvioglaciali.

L’identificazione di discontinuità significative a scala bacinale, talora associa-
te a suoli sepolti, hanno consentito di definire due unità sintemiche in sovrappo-
sizione stratigrafica sia per la Val d’Adige (sintema di Caldaro e sintema di Peno-
ne), sia per la Val di Non (sintema del Rio Barnes e sintema del Rio Pescara). In 
altri casi i depositi attestano più eventi deposizionali tra loro non discriminabili se 
non a livello locale. In particolare è stato definito un supersintema che ha valenza 
per la Val di Cembra (supersintema di Nogaré). La presenza di depositi ubiquitari, 
variamente cementati, caratterizzati da forte disequilibrio rispetto alla situazione 
morfologica attuale per effetto del rimodellamento, hanno portato a definire un 
gruppo (gruppo di Forte Casara), che ha valenza per l’intero foglio, ed una forma-
zione ― formazione di Faedo ― di ambito prettamente locale.

2.1. – Formazione di Faedo (FAD)

Si tratta di un esteso corpo variamente cementato, terrazzato di circa 50-80 m 
sul fondovalle del F. Adige, descritto in precedenza come “conoide interglaciale” 
(Trener, 1933), come “frana rimaneggiata” (Venzo G. A., 1962) o come depo-
siti di frana (Venzo & Fuganti, 1961; Bartolomei et alii, 1969) ed affiorante tra 
Cadino, Faedo e S. Michele all’Adige (fuori foglio). Gli spaccati più significativi 
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sono sui due fianchi della valle del Rivo di Faedo.
Il deposito è costituito da brecce a supporto di clasti o di matrice, con matrice 

siltoso-sabbiosa di tipico colore rossastro. I clasti, con dimensioni medie tra 4 e 20 
cm, da subangolosi ad angolosi e più raramente subarrotondati, sono costituiti in 
prevalenza da siltiti della Formazione di Werfen e da dolomie (Dolomia del Serla 
inferiore) affioranti nel versante a monte, oltre a rare riodaciti porfiriche subarro-
tondate. Localmente sono presenti intercalazioni lentiformi siltitico-arenacee, ros-
sastre, spesse fino a 20 cm. Alla base della scarpata presente ad W di Barco trovia-
mo anche strati siltitici alternati alle facies grossolane sopra descritte in rapporto 
anche di 1:1. La stratificazione è marcata dalla presenza di strati spessi immergenti 
a NW con modesti valori di inclinazione (5-10°). Le facies presenti permettono di 
identificare un ambiente di conoide di debris-flow, più ampiamente esteso di come 
oggi appare per effetto dell’erosione, che era alimentato da flussi provenienti dalla 
valle a N di Faedo attualmente catturata dal Rio di Cadino. Sul lato SW, al di sotto 
dei 220 m circa di quota, sono identificabili facies di ambiente lacustre interdigi-
tate con le precedenti, che consentono di inquadrare la parte inferiore dell’unità in 
esame con un ambiente di delta-conoide e che definiscono un livello di base locale 
più elevato di circa 15-20 m sull’attuale fondovalle dell’Adige.

Lo spessore complessivo della formazione è valutabile in oltre 60 m, il limite 
inferiore è erosivo sul substrato o sepolto, il limite superiore è invece inconforme 
con i depositi glaciali del sintema di Garda, del subsintema di Lisignago e del 
sintema Postglaciale Alpino.

In base alla storia evolutiva, alla cementazione non pervasiva e alla limitata 
alterazione dei clasti la formazione di Faedo viene cronologicamente inquadrata 
nel Pleistocene medio e dubitativamente in quello inferiore.

2.2. – Gruppo di Forte Casara (FC) 

Il gruppo di Forte Casara, istituito sul vicino foglio “Trento” (Avanzini et alii, 
2010a) comprende depositi di versante s.l. e subordinatamente depositi di origine 
mista, spesso cementati e caratterizzati da superficie limite superiore poligenica 
e polifasica, concordante con il versante a monte (non sempre), ma non a valle o 
lateralmente, dove i depositi sono troncati da superfici di erosione.

Gli affioramenti più rappresentativi sono presso S. Emerenziana, allo sbocco 
della Val di Tovel, inoltre in località Sabbionare – Pianezza (Fig. 46), a monte del 
Dosso Corona (Cunevo) e lungo il versante tra Sporminore e Maurina (bassa Val 
di Non). La sezione più rappresentativa è in località Sabbionare, lungo la strada 
forestale Cunevo-Malga d’Arza, tra i 1305-1320 m di quota.

Le facies più caratteristiche sono formate da ghiaie clinostratificate (inclina-
zione di 30-40°), a tessitura aperta o parzialmente aperta, organizzate in strati da 
medi a spessi, massivi o a gradazione normale. I clasti, da subangolosi ad angolo-
si, presentano diametri massimi fino a circa 40 cm e sono formati da litotipi car-
bonatici provenienti dal Gruppo dei Calcari Grigi. La matrice, qualora presente, 
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è di natura sabbioso-siltosa di colore bruno rossastro. Il grado di cementazione è 
variabile: in alcune località (ad es. Maurina) la cementazione è limitata ai punti di 
contatto tra i clasti, in altri casi (ad es. Cunevo) si è osservato un maggior grado di 
cementazione negli orizzonti granulometricamente più fini, tanto da produrre ca-
ratteristiche cornici sporgenti sugli spaccati subverticali. Nel complesso si tratta 

Fig. 46 - Gruppo di Forte Casara. In alto depositi di versante stratificati con differente grado di 
cementazione (località Sabbionare-Pianezza); in basso deposito di debris-flow cementato (località 
Sant’Emerenziana).
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di depositi classificabili come brecce di versante. Un secondo tipo di facies, meno 
diffuso, è dato da ghiaie massive o con cenni di stratificazione e da diamicton 
massivi, a supporto di clasti, composti da litotipi esclusivamente carbonatici. La 
frazione grossolana presenta clasti prevalentemente subangolosi con prevalenza 
di ciottoli e massi con diametro medio di 20-30 cm e diametro massimo di 3 m. La 
matrice è sabbioso-siltosa. La cementazione è pervasiva con prevalente cemen-
to di matrice. Le facies sopra descritte indicano un’origine prevalentemente per 
processi di debris-flow. L’ubicazione dei depositi allo sbocco delle valli (ad es. 
Valle del Rio Belasio, Val di Cobel ed il Bus de la Spia), suggerisce la presenza 
di sistemi deposizionali del tipo conoide di debris-flow o di origine mista, sospesi 
sugli attuali fondovalle e fortemente erosi dai processi di rimodellamento.

L’alterazione dei clasti è localmente evidente per la presenza di una patina di 
decarbonatazione di 1-2 mm.

Di interesse anche ai fini cronologici sono i cementi presenti in corrispondenza 
della sezione di Sabbionare dove il deposito è interessato da fratture sia subver-
ticali, sia a basso angolo, che attraversano l’intero affioramento, parzialmente 
occluse da cemento macrocristallino e/o micritico. La cementazione è discontinua 
e vede la presenza di tre tipologie di cementi calcitici: (1) cemento micritico che 
interessa la matrice tra i clasti e di norma caratterizza la porzione superficiale dei 
banconi e le fratture che li attraversano; (2) cemento a menisco, localizzato nei 
punti di contatto tra i clasti; (3) cemento isopaco macrocristallino in patine di 
spessore fino a 5-6 mm, che riveste le pareti delle cavità fino a riempirle comple-
tamente e alcune fratture.

La datazione di un campione di cemento macrocristallino proveniente da una 
frattura verticale che interessa l’affioramento a quota 1310 m ha dato un’età di 165.5 
± 9.9 ka (Borsato & Tomasoni, 2008), mentre un secondo campione si è rivelato 
di “sistema aperto” con un rapporto di attività 230Th/238U superiore all’equilibrio 
secolare (cfr. Borsato et alii, 2005). La data di 165.5 ± 9.9 ka si riferisce all’ultimo 
evento di cementazione che ha caratterizzato il deposito e costituisce pertanto un’e-
tà ante quem del corpo sedimentario. È comunque verosimile, anche per analogia 
con quanto verificato sul vicino foglio “Trento” sul versante E del Monte Bondone 
(Avanzini et alii, 2010), che l’età del deposito sia più antica di 500.000 anni.

Lo spessore dei depositi supera localmente i 100 m.
Al di sotto del terrazzo di Sporminore l’unità è in eteropia con le ghiaie del 

sintema del Rio Barnes e lo stesso avviene sul versante opposto della valle dello 
Sporeggio, presso Ponte Marnara. 

Il limite inferiore dell’unità è erosivo con il substrato roccioso o con il sintema 
del Rio Barnes, con il quale ha anche rapporti di eteropia, mentre il limite superio-
re è inconforme con il sintema del Garda, il subsintema di Mollaro ed il sintema 
Postglaciale Alpino.

In base alle datazioni U/Th sopra descritte, alle diverse fasi di cementazione e 
di fratturazione, nonché alla variabile alterazione dei clasti, l’unità viene attribu-
ita all’intervallo di tempo compreso tra il Pleistocene inferiore ed il Pleistocene 
superiore p.p.
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2.3. – Supersintema di Nogaré (NG)

In quest’unità, istituita sul contiguo foglio “Trento”, si sono raggruppati i de-
positi in facies prevalente fluviale e fluvioglaciale e subordinatamente di debris-
flow, variamente cementati o sovraconsolidati, affioranti in Valle di Cembra, lega-
ti a diverse fasi sedimentarie precedenti il LGM, riconoscibili a scala locale, ma 
non correlabili per insufficienza di dati.

Depositi alluvionali e subordinatamente di debris-flow sono presenti a quote 
comprese tra 1200 m e 700 m su entrambi i lati della Val di Cembra. I principali 
affioramenti si rinvengono presso Grauno, Grumés, Piscine e Valcava.

Si tratta di alternanze di ghiaie sabbiose e sabbie ghiaiose da sovraconsolidate a 
sciolte. I livelli più grossolani sono a supporto di clasti e/o di matrice. I clasti sono 
da arrotondati a subarrotondati, più raramente subangolosi, con dimensioni medie 
comprese tra 5 e 20 cm e diametri massimi fino a 1 m. I litotipi prevalenti sono le 
vulcaniti (90%), seguono i carbonati (fino al 10%), mentre sono molto scarse le 
metamorfiti e le arenarie. Caratteristica peculiare del deposito, che ne consente la 
distinzione dalle ghiaie del sintema del Garda e del subsintema di Lisignago, è la 
presenza di clasti alterati, in particolare le dolomie presentano un cortex di decar-
bonatazione con spessore fino a 1 cm. La matrice è formata da sabbia medio-gros-
solana di color bruno rossastro. Sono presenti livelli di sabbie medie e grossolane a 
laminazione parallela ed incrociata. Le ghiaie sono caratterizzate prevalentemente 
da stratificazione orizzontale grossolana e dall’embricatura dei ciottoli.

Gli affioramenti presenti alla confluenza del Rio della Valle con il Rio del 
Molino presentano una predominanza di facies di debris-flow con banchi caotici 
o grossolanamente stratificati, generalmente mal classati, con abbondante matrice 
sabbioso-siltosa. In questa località lo spessore dell’unità è di oltre 50 m.

Lo spessore complessivo dei depositi dell’unità in esame è valutabile in oltre 
50 m; il limite inferiore è erosivo con il substrato roccioso o sepolto, mentre il li-
mite superiore è inconforme con il sintema del Garda, il subsintema di Lisignago 
ed il sintema Postglaciale Alpino.

In base ai rapporti stratigrafici, alla cementazione, alla sovraconsolidazione 
e all’alterazione dei clasti l’unità viene inquadrata nel Pleistocene medio e nel 
Pleistocene superiore p.p.

2.4. – Sintema del Rio Pescara (RPS)

Si tratta di depositi prevalentemente alluvionali, tenacemente cementati, che 
affiorano in due fasce limitate lungo l’incisione del Rio Pescara ed allo sbocco 
della valle di Brésimo a Mostizzolo.

Lungo il versante sinistro del Rio Pescara si osserva una successione caratte-
rizzata inferiormente da banchi di ghiaie grossolanamente stratificate, a supporto 
di clasti, con matrice sabbioso-ghiaiosa. I clasti sono composti da prevalenti lito-
tipi metamorfici, tonalitici, silicoclastici e carbonatici della serie permo-triassica 
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affiorante nel bacino a monte, e con una percentuale ridotta (5%) di vulcaniti. Il 
grado di arrotondamento è in genere elevato, tuttavia i ciottoli dolomitici sono 
talora subangolosi o subarrotondati e presentano una patina di decarbonatazione 
di alcuni mm. Nella porzione superiore il deposito è più massivo e presenta cenni 
di clinostratificazione con valori di circa 30°. Tutto il deposito è pervasivamente 
cementato, con cementi a menisco ed isopachi; il grado di cementazione condi-
ziona l’erosione subaerea che produce una morfologia caratteristica, con cornici 
sporgenti alternate a banchi sottoescavati.

A Mostizzolo (q. 565 m) le facies si caratterizzano inoltre per la presenza di 
sottili livelli o lenti ondulate di sabbie medie contenenti fino al 20% di ciottoli 
(Fig. 47). Nella composizione della frazione clastica si nota una certa variabilità 
da un bancone all’altro: mediamente si osserva circa 50% di metamorfiti e tonaliti 
e circa 50% di carbonati. Nella frazione carbonatica sono presenti clasti di Scaglia 
Rossa e del Gruppo dei Calcari Grigi. Circa il 10-20% dei clasti è completamente 
alterato, tra questi le dolomie che talora sono ridotte ad una sabbia sparitica.

La successione di Mostizzolo si caratterizza per la presenza alla base di un 
banco massivo potente 2,5 m di sabbie fini ben cernite, variamente cementate, 
contenenti un 2% di clasti angolosi prevalentemente carbonatici.

Limitati depositi sono presenti anche entro la forra di S. Giustina, non carto-
grafati per motivi di scala.

Lo spessore complessivo dell’unità è valutabile in oltre 15 m, il limite inferio-
re non è affiorante mentre quello superiore è inconforme con il sintema del Rio 
Barnes. In base ai rapporti stratigrafici, alla cementazione e all’alterazione spinta 
dei clasti l’unità è inquadrata nel Pleistocene inferiore – medio.

2.5. - Sintema del Rio Barnes (RBR)

Affiora in Val di Non, dalla zona di Mostizzolo alla confluenza tra Val di Sole 
e la Val di Brésimo fino alla gola della Rocchetta. Nei dintorni del Lago di Santa 
Giustina gli affioramenti sono pressoché continui tra le quote 620 e 500 m, sotto la 
quota massima di invaso del lago (520 m s.l.m.). A sud della forra di S. Giustina af-
fiora lungo il solco vallivo del Noce e lungo le incisioni dei principali corsi affluenti.

Gli spaccati più significativi si osservano in località Pozzolin, in località Sper-
dossi a SW di Revò ed corrispondenza di uno scavo realizzato per la costruzione 
del nuovo bacino idrico di Segno; altre sezioni significative sono a S di Tuenno, 
lungo l’incisione del Torrente Tresenica.

L’unità presenta generalmente assetto tabulare, localmente con settori a strati-
ficazione deformata (località Salvanel in sinistra Pescara), ed è suddivisibile ide-
almente in due parti. Nella parte inferiore il deposito è costituito da strati spessi 
di ghiaie a supporto di clasti, con sottili intercalazioni di sabbie ghiaiose. I clasti 
sono prevalentemente subarrotondati ed hanno diametro massimo solitamente in-
feriore a 30 cm; la matrice è di natura sabbiosa. La composizione litologica dei 
clasti varia progressivamente scendendo lungo la Val di Non. Nella parte setten-
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trionale, a N del Lago di Santa Giustina, i clasti sono costituiti prevalentemente 
da tonaliti (40-45%), metamorfiti (40%) e secondariamente da carbonati (5-10%) 
e porfiriti (5%). Più a S (dintorni di Taio e Mollaro) diventano dominanti i ciottoli 
carbonatici (fino a 40%), quindi quelli metamorfici (30%), mentre sono secondari 
i ciottoli porfirici (15%) e tonalitici (15%). I clasti presentano spesso fratture da 
carico e sono generalmente molto alterati: tonaliti e metamorfiti presentano un 
cortex di 4-5 mm e sono spesso arenitizzati; i porfidi sono in genere poco alterati, 

Fig. 47 - Banchi aggettanti di ghiaie cementate e sabbie affioranti sul fianco destro del Rio Barnes, 
sotto la strada Mostizzolo-Livo (sintema del Rio Pescara).
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ma alcuni presentano un cortex di 1-2 mm. I clasti carbonatici, meno alterati degli 
altri litotipi, hanno una patina di decarbonatazione con spessore massimo di qual-
che millimetro. La matrice, dove è pedogenizzata, ha un colore 7.5YR.

Nella parte intermedia dell’unità diminuisce la granulometria e prevalgono le 
facies a supporto di matrice, costituite da ghiaie medie e fini con matrice sabbiosa 
alternate a livelli da sabbiosi a limosi; sono tuttavia ancora presenti scarsi banchi 
ghiaiosi a supporto clastico.

Nella porzione sommitale del deposito le ghiaie sono a supporto di matrice 
sabbiosa, sempre più abbondante, e sono più frequenti e potenti i livelli sabbiosi, 
talvolta con intercalazioni da sottili a medie di limo (Fig. 48). I sedimenti sono 
ben stratificati, con stratificazione orizzontale e laminazione piano-parallela o 
incrociata concava, quest’ultima marcata da numerose strutture di fondo (ripples 
rampanti, barre).

Queste facies identificano un ambiente di piana alluvionale/fluvioglaciale con 
condizioni di sedimentazione ad alta energia e presenza di apporti locali preva-
lentemente per debris-flow, che evolve a condizioni di minore energia, localmente 
con ambienti di sedimentazione di tipo glacio-lacustre (Val Panarotta, sbocco del-
la Val Pongaiola) e di contatto glaciale.

Lungo l’incisione del Torrente Tresenica affiorano lembi isolati di depositi 
alluvionali marcati dalla presenza di clasti ben arrotondati, esclusivamente car-

Fig. 48 - Parte superiore del sintema del Rio Barnes: livello di ghiaie ben cernite a clasti carbonatici 
con sottili intercalazioni sabbiose. Località Sperdossi, sponda N del Lago di S. Giustina.
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bonatici, la cui composizione presuppone un’alimentazione dalla Val di Tovel nel 
massiccio del Brenta. I clasti presentano in genere una patina di decarbonatazione 
di qualche millimetro; sono inoltre comuni le fratture da carico.

La cementazione ha carattere variabile ed è diffusa soprattutto nei livelli open-
work; altrove (bacino del T. Tresenica) ha caratteri pervasivi.

Lo spessore complessivo dei depositi del sintema è di oltre 100 m.
Il limite inferiore è erosivo con il substrato roccioso o con i depositi del sinte-

ma del Rio Pescara (zona di Mostizzolo). Il limite superiore dell’unità è erosivo 
con i depositi glaciali del sintema del Garda (Fig. 49) o con quelli fluvioglaciali 
o glaciolacustri del subsintema di Mollaro. Nella valle del T. Noce tale limite di-
grada progressivamente dai 620 m s.l.m del Castelaz, al margine N del lago di S. 
Giustina, ai 540 m nei pressi della diga di S. Giustina, fino ai 350 m s.l.m. a Quet-
ta, con una pendenza media dell’1,5%. In molti tratti, dove il contatto avviene at-
traverso facies simili, il limite è di difficile tracciabilità. Nell’area di Mostizzolo, 
alla base dei terrazzi di Cis e Livo, il limite superiore è erosivo con i depositi del 
subsintema di Malè, marcati alla base da una lente di sedimenti lacustri o da una 
fascia di sedimenti di contatto glaciale intensamente deformati.

In base ai rapporti stratigrafici, al grado di cementazione e all’alterazione dei 
clasti l’unità è inquadrata nel Pleistocene medio – Pleistocene superiore p.p.

Fig. 49 - Contatto erosivo tra till di alloggiamento della Bassa Anaunia (SGD) (in alto) con i depositi 
fluvioglaciali del sintema del Rio Barnes (RBR) presso Segno.
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2.6. – Sintema di Penone (NON)

In Val d’Adige, ad W di Rain di Sopra (Cortaccia), è stato individuato uno 
spaccato di particolare interesse in corrispondenza del taglio di una nuova strada 
forestale, alla quota di circa 800 m s.l.m. (Fig. 50). 

In esso si può osservare un suolo sepolto, parzialmente eroso, caratterizzato 
dalla presenza di un solum con uno spessore medio di circa 70 cm. Gli orizzonti 
argillici mostrano colore variabile dal bruno (7.5YR 4/4) al bruno rossastro (5YR 
4/4); lo scarso scheletro presente è composto da clasti arrotondati di porfidi, meta-
morfiti, quarziti e rare dolomie fortemente alterate. Gli elementi raccolti hanno por-
tato ad interpretare il parent material sul quale esso si è sviluppato come formato 
da colluvio alimentato dall’erosione di till e di depositi di debris-flow. Questi ultimi 
sono proprio i depositi su cui esso poggia, come si può notare anche dalla Fig. 50.

Complessivamente, oltre al suolo sopra descritto, l’unità in esame comprende 
i seguenti tipi di depositi:

a) diamicton a supporto di abbondante (circa 85 %) matrice limosa, di colore 
bruno rossastro, massivo, sovraconsolidato, con clasti prevalentemente dolomi-
tici e subordinatamente di metamorfiti e porfidi; tra i clasti si nota la presenza di 
clasti sfaccettati e striati. Il deposito, di spessore variabile tra circa 0,5 ed 1-2 m, 
è classificabile come till d’alloggiamento (d in Fig. 50);

b) ghiaie sabbiose, a supporto clastico o a tessitura parzialmente aperta, massi-
ve o grossolanamente stratificate (c in Fig. 50), in corpi generalmente lenticolari, 
associate a ghiaie eterometriche o a diamicton massivi, a supporto di clasti o di 
matrice. In tutti i casi è caratteristica la presenza di clasti e blocchi quasi esclu-
sivamente dolomitici, di provenienza locale, in genere subangolosi. I sedimenti 
presentano inoltre un certo grado di sovraconsolidazione, con una limitata pre-
senza di fratture da carico nei clasti. I depositi appena descritti sono classificabili 
come depositi di origine mista;

c) brecce eterometriche variamente cementate, con caratteri analoghi a quelli 
descritti al punto b); la cementazione, di ambiente vadoso, ha caratteri variabili, 
da discontinua a pervasiva e motiva la presenza di modeste pareti subverticali o 
aggettanti.

Dal punto di vista cartografico il till d’alloggiamento non è cartografabile, in 
quanto di modesto spessore. Il suolo che caratterizza il tetto della successione 
sopra descritta definisce una discontinuità di significato regionale che consente 
di separare i depositi in due unità sintemiche, pur essendo gli stessi analoghi per 
facies. L’individuazione del till d’alloggiamento fa da guida al tracciamento del 
limite tra le due unità, anche in assenza in affioramento del suolo sepolto, in quan-
to posto nella porzione superiore dell’unità. Pertanto il sintema di Penone viene 
qui definito come il complesso di depositi, prevalentemente di origine mista, ma 
comprendenti anche till e colluvi, in genere non cartografabili, sottostanti alla 
discontinuità definita dal tetto del suolo sopra descritto (a in Fig. 50).

Nel sintema di Penone sono stati cartografati in forma dubitativa anche due 
piccoli affioramenti di till d’ablazione cementati, affioranti a N di Termeno e 
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presso Laghetti (Egna). In entrambi i casi sono presenti diamictiti, a supporto di 
matrice, con clasti sia arrotondati sia subangolosi, dove abbondano le dolomie e 
con subordinata presenza di ciottoli cristallini.

La superficie d’appoggio basale dell’unità è con il substrato roccioso oppure 
non visibile in quanto sepolta. Sul sintema di Penone poggiano, attraverso una 
superficie di inconformità, depositi di origine mista inquadrati nel sintema di Cal-
daro (vd. infra). 

A Cortaccia il sintema presenta uno spessore massimo di circa 60-70 m.
Le facies presenti e la loro distribuzione definiscono un ambiente sedimentario 

corrispondente ad un settore di versante, marcato dalla presenza di processi di 
trasporto in massa e torrentizi, sul quale un’evento di avanzata glaciale lascia a 
testimonianza del till d’alloggiamento. La successiva evoluzione vede la progres-
siva stabilizzazione del versante, con attività di colluviamento. Lo sviluppo del 
bosco e favorevoli condizioni climatiche portano ad un lungo periodo di stabilità 
con sviluppo della pedogenesi.

Fig. 50 – Contatto (α, in rosso, nella foto) tra i depositi del sintema di Caldaro (in alto a destra) con 
quelli del sintema di Penone. a) depositi di debris-flow a clasti quasi esclusivamente dolomitici; α = 
discontinuità primaria tra le due unità sintemiche; b1, b2, b3, b4, b5 = orizzonti di suolo sepolto svi-
luppato su colluvio alimentato dall’erosione dei depositi sottostanti (c, d); c) depositi di debris-flow, 
superiormente pedogenizzati; d) till d’alloggiamento. I carboni presenti nell’orizzonte indicato con la 
sigla b1 hanno fornito un’età non calibrata di 38.100 ± 600 anni BP (spaccato in località Hirschbett, 
a monte di Cortaccia).
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L’inquadramento cronologico dell’unità è stato definito sia in chiave di data-
zione relativa, sia sulla base di datazioni radiometriche con il metodo del C-14. 
Infatti i carboni raccolti nell’orizzonte sommitale del suolo sepolto (b1 in Fig. 
50) hanno fornito un’età di 38.100 ± 600 anni BP (UtC15240), che costituisce 
un’età minima per i depositi sottostanti. Per quelli soprastanti, cartografati nel 
sintema di Caldaro, sono disponibili numerose datazioni radiometriche (vd. § 2.7 
per una discussione) congruenti con essa. Il till d’alloggiamento è correlabile con 
un evento glaciale collocabile nella parte inferiore del Pleistocene superiore o 
dubitativamente nel corso del Pleistocene medio. Nel bacino del F. Adige, per 
depositi glacigenici così antichi, si può tentare un confronto con la successione 
recentemente individuata nella valle del Rio della Sega, a SW di Sonvigo (Bar-
gossi et alii, 2010), dove dei carboni presenti in un suolo sepolto, al tetto di un 
till d’alloggiamento di provenienza locale, hanno fornito un’età di radiometrica 
di 56000 anni BP. Nella conca di Bressanone è disponibile una datazione 14C di 
64400 ± 1000 anni BP (Fliri, 1978), riferita ad un legno prelevato entro depositi 
glaciolacustri, intercalati entro un complesso di origine fluvioglaciale.

I depositi del sintema di Penone vengono inquadrati, sulla base degli elementi 
sopra descritti al Pleistocene superiore e dubitativamente a quello medio.

2.7. – Sintema di Caldaro (CLD)

Sinonimi: “Etsch-Schotter” (Ebers, 1972), Conglomerati di Caldaro (Casti-
glioni & Trevisan, 1973), “Alluvioni antiche” (Trener, 1933; AA.VV., 1957), 
“Alluvioni interglaciali terrazzate” (Venzo G.A., 1962), “Schuttkegelrudimente” 
e “Schuttkegel mit Thalschottern” (Penck & Brückner, 1909), “alte Gehänge-
brekzie” (Stacul, 1980). 

La sezione più rappresentativa è in Oltradige, a monte della strada del vino, 
immediatamente a N del margine superiore del foglio.

I depositi affiorano su entrambi i fianchi della Val d’Adige, con maggiore dif-
fusione presso Cortaccia e ad E e SE di Egna, inoltre in Oltradige (tra i 215 ed 
i 430 m s.l.m.), dove costituiscono il corpo sedimentario di maggior rilievo nel 
riempimento della paleovalle di Appiano-Caldaro, che in questo foglio compare 
nel tratto più meridionale.

Il sintema di Caldaro comprende depositi alluvionali e/o fluvioglaciali, depo-
siti di origine mista e depositi di versante.

I depositi alluvionali e/o fluvioglaciali sono formati da ghiaie, ghiaie sabbio-
se, grossolanamente stratificate, con tessitura variabile da parzialmente aperta a 
supporto di clasti (Fig. 51), contenenti subordinati livelli o lenti di sabbia a stra-
tificazione incrociata concava. I clasti presentano forme prevalentemente equidi-
mensionali e discoidali, con buon grado di arrotondamento, solo localmente sono 
presenti clasti subangolosi. Le dimensioni medie sono comprese tra 2 e 10 cm, 
quelle massime in genere non superano i 40 cm. La matrice è formata da sabbia, 
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da media a grossolana, con ghiaia fine, di colore prevalentemente grigio brunastro; 
localmente essa è di natura sabbioso-limosa è presenta colore bruno giallastro.

La composizione litologica dei clasti presenta una certa variabilità legata so-
prattutto a contributi legati ad apporti locali. In Oltradige, soprattutto sul fianco 
sinistro, si nota un prevalere dei clasti metamorfici (circa 55%), tra cui abbondano 
i paragneiss, quindi dolomie (circa 20%), porfidi (circa 20%) ed altri litotipi (gra-
nitodi, calcari, ecc.). Sul fianco occidentale dell’Oltradige, ma non sempre, i tre 
litotipi principali hanno percentuali confrontabili. Sul terrazzo orografico di Pin-
zano (Egna), tra i 320 ed i 390 m di quota, sono presenti ghiaie sabbiose, già note 
e cartografate, seppur in forma esageratamente estesa, da Venzo (1962), su cui 
poggiano till d’alloggiamento del sintema del Garda, coperti da un’ampia coltre 
superficiale di colluvio. I sedimenti si caratterizzano per un’abbondante presenza 
di porfidi (circa 60 %), seguiti dalle dolomie (circa 30 %) e quindi da metamorfiti 
(5-8 %) e da altri litotipi; spiccata è la colorazione bruna-bruno rossastra della 
frazione sabbiosa, dovuta alla forte presenza di granuli porfirici.

L’analisi di facies indica un ambiente di tipo braided a media-alta energia, con 
direttrici di provenienza settentrionali. Gli apporti locali sono individuabili non 
solo indirettamente dalla variazione della composizione litologica e dell’arroton-
damento dei clasti, ma anche dalla presenza di intercalazioni di depositi di debris-
flow e più raramente torrentizi, chiaramente individuabili in molti spaccati sul fian-

Fig. 51 – Ghiaie sabbiose debolmente cementate in località Campi (ad E del lago di Caldaro); si noti 
la presenza di fratture da carico, comuni in questi tipi di depositi (sintema di Caldaro).
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co occidentale dell’Oltradige e connessi ad apporti legati all’azione dei rii locali.
A Mezzolombardo, località S. Pietro, è presente un piccolo terrazzo che si 

eleva di circa 40 m sul fondovalle, modellato in conglomerati formati da ghiaie e 
ghiaie sabbiose grossolanamente stratificate, ad elementi da arrotondati a subar-
rotondati (dolomie), composti soprattutto da calcari, metamorfiti, con rare tonaliti 
e vulcaniti. Nel complesso la composizione litologica è simile a quella delle ghia-
ie attuali del conoide del T. Noce. I depositi, già descritti in Penck & Brückner 
(1909, pag. 925), sono coperti in discordanza angolare da depositi di debris-flow 
del subsintema di Lisignago.

I depositi di origine mista, legati cioè a processi di trasporto in massa tipo de-
bris-flow e subordinatamente a trasporto e rielaborazione torrentizia, costituisco-
no il secondo tipo di depositi caratteristici dell’unità in esame (Fig. 52). Le facies 
più diffuse sono date da diamicton a supporto clastico e di matrice, massivi, con 
subordinati livelli o lenti di ghiaie, ghiaie sabbiose, massive o con cenni di strati-
ficazione. La matrice, talora abbondante, è costituita da limo sabbioso debolmente 
argilloso, di colore variabile dal bruno al rosa. I clasti, generalmente caratterizzati 
da basso grado di arrotondamento, sono formati da litologie locali: prevalgono le 
dolomie che assumono carattere praticamente esclusivo nella zona di Cortaccia, 
ma anche in molte località dell’Oltradige. Ad W di S. Giuseppe al Lago i depositi 

Fig. 52 - Ghiaie sabbiose grossolanamente stratificate ed embricate, con intercalazioni di sabbie 
a stratificazione orizzontale (depositi di origine mista, sintema di Caldaro). Val Trodena, versante 
destro, circa 740 m di quota.
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mostrano tuttavia la presenza di intervalli ricchi di clasti di porfido alternati a 
livelli ricchi di clasti di dolomie, dovuti ad alternanza di apporti locali e distali.

Facies analoghe si possono osservare nel tratto inferiore della Val Trodena 
dove affiorano lembi, preservati dall’erosione, del paleoconoide del Rio Trode-
na - Rio di Casignano. In questa località i più bei spaccati si possono osservare 
lungo la strada forestale Hinterkammerling, ad est di Mazzone. Le facies si carat-
terizzano per la presenza di ghiaie grossolanamente stratificate ed embricate con 
intercalazioni di sabbie medie a stratificazione orizzontale e subordinatamente di 
diamicton massivi, a supporto clastico o di matrice. Da notare la comune presenza 
di clasti con basso grado di arrotondamento e di litotipi composti in preponderan-
za da porfidi e dolomie, litologie caratteristiche del bacino del Trodena.

Un terzo tipo di depositi caratteristici del sintema di Caldaro è costituito da 
depositi di versante, per i quali la sezione di riferimento è in corrispondenza della 
cava abbandonata sopra la S.P. 59, 1 km a SE di Gleno superiore (Montagna). 
In generale i sedimenti prevalenti sono formati da ghiaie e brecce, con blocchi 
eterometrici, anche del volume di alcuni m3, inoltre da diamicton a supporto cla-
stico o più raramente di matrice limoso-sabbiosa bruna. Nelle ghiaie si può notare 
sovente una clinostratificazione più o meno marcata, con valori di inclinazione 
attorno ai 30-35°; in queste facies la tessitura è da parzialmente aperta ad aperta. 
In tutti i casi i clasti sono prevalentemente angolosi, con forme poliedrali. Le 
litologie presenti sono tipicamente di provenienza locale: prevalgono le dolomie 
in forma praticamente esclusiva, tranne nelle aree in cui affiorano i porfidi (ad es. 
a SE della Linea di Trodena), in cui dominano questi litotipi.

Depositi di versante interdigitati a depositi di origine mista sono osservabili 
unicamente nel dosso ad W di S. Giuseppe al Lago e sul fianco sinistro del Rio 
di Casignano.

Un carattere comune a tutti i tipi di depositi è la sovraconsolidazione e la loca-
le presenza di fratture da carico (Fig. 51 e 52, in alto a destra).

La cementazione può essere discontinua, a carattere locale, o pervasiva, nei 
depositi a tessitura aperta o parzialmente aperta, tanto da dar luogo a scarpate 
subverticali di 2-8 m, talora sottoescavate. Essa interessa di rado i depositi al-
luvionali e fluvioglaciali (es. Mezzolombardo, località S. Pietro: cementazione 
pervasiva con cemento microcristallino e cemento a menisco calcitici), è più 
frequente nei depositi di origine mista (Penone - Cortaccia) e piuttosto comune 
nei depositi di versante.

Anche l’alterazione ha caratteri molto variabili: nei depositi più superficiali 
è frequente la presenza di una patina di alterazione sulla superficie dei clasti; 
nelle ghiaie alluvionali di Caldaro spesso i clasti sono poco alterati: l’alterazione 
interessa prevalentemente i micascisti, i calcari marnosi ed i granitoidi, i quali 
possono essere arenizzati.

Lo spessore complessivo stimato dei depositi alluvionali e fluvioglaciali pre-
senti presso il Lago di Caldaro è di oltre 200 m; per i depositi di origine mista lo 
spessore massimo stimabile è analogo, mentre per i depositi di versante dovrebbe 
aggirarsi sul centinaio di metri.
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Il limite inferiore dell’unità è generalmente non visibile o con il substrato, solo 
presso Penone (Cortaccia) si osserva il contatto inconforme con il sintema omoni-
mo (cfr. § VI.2.6.). Il limite superiore è erosivo con il sintema del Garda o con il 
subsintema di S. Paolo e di Lisignago, ed è talora marcato dalla presenza di un suolo 
bruno lisciviato, parzialmente preservato, con colore Munsell da 7,5 YR a 5YR 4/4.

Tale superficie erosiva ricalca localmente le originarie superfici d’accumulo 
che, a grande scala, possono ancora essere riconosciute in vari settori del foglio: 
ad es. ad W di Castel Freddo (Caldaro) si individua piuttosto bene il paleoconoide 
della Valle della Lavina, che raggiungeva in zona distale quote attorno ai 320-350 
m. Lembi del paleoconoide del Rio della Pausa sono conservati a NW di Maso 
Castel Cuori, con quote raggiunte confrontabili (vd. anche Castiglioni & Trevi-
san, 1973, fig. 7). Anche le due dorsali che bordano sui due fianchi la conca a nord 
del Lago di Caldaro (dossi a nord della località Museo del Vino e ad ovest della 
Valle Fuscalai), presentano un’ossatura formata da ghiaie alluvionali di Caldaro. 
Tali rilievi sono stati variamente interpretati, anche alla luce della presenza nella 
zona sommitale di depositi glaciali (SGD) e della particolare forma allungata, che 
ricorda una morena, soprattutto della dorsale orientale (vd. Castiglioni & Trevi-
san, 1973, § III. e § VI.3.1. per una discussione in merito).

Tenendo conto delle quote in cui affiorano le ghiaie di Caldaro e delle blande 
superfici d’accumulo originarie che ogni tanto si riconoscono sui due fianchi 
dell’Oltradige, possiamo immaginare un paesaggio di piana alluvionale debol-
mente terrazzato, con un primo livello di terrazzi di poco superiore ai 430 m, 
ormai irriconoscibile, un secondo a quota inferiore, attorno ai 400 m, proba-
bilmente degradante a quote minori verso S, al quale si raccordano gli antichi 
conoidi della Valle della Lavina e del Rio della Pausa ed alcuni deboli ripiani a 
nord di Novale. La locale presenza di till d’alloggiamento del sintema del Garda 
sin quasi alla base delle scarpata che limita a S le ghiaie di Caldaro ad oriente 
della Val di Lavason, rende plausibile l’esistenza di una fase erosiva in cui i 
depositi ghiaiosi sono stati incisi sino ad una quota attorno ai 275 (Maso Feld), 
in epoca precedente il LGM. Verrebbe quindi a trovare conferma l’ipotesi della 
presenza di un paesaggio terrazzato in depositi fluviali precedente il LGM come 
suggerito dalla Ebers (1972).

La possibilità che le alluvioni abbiano almeno in parte un’origine fluvioglaciale 
non è da escludersi. Tale conclusione deriva dalla presenza tra i clasti di ciottoli 
sfaccettati di origine glaciale, che quindi presuppone per lo meno un’erosione di 
depositi glaciali preesistenti ed un breve tragitto (Castiglioni & Trevisan, op. cit.).

Le direttrici di alimentazione ricavate dai dati di paleocorrenti indicano un’a-
limentazione proveniente dall’Oltradige settentrionale e dalla Val d’Adige per 
i depositi presso Pinzano. Una possibile commistione tra le due piane fluviali 
doveva avvenire a Novale al Varco vista la minore quota della sella rispetto agli 
affioramenti altimetricamente più elevati.

In Val Trodena i depositi del paleoconoide del Torrente di Trodena - Rio di 
Casignano definiscono un riempimento in zona apicale di oltre 100 m: il ripiano 
di Maso Pezza (895 m) sembra ricalcare in buona parte l’antica superficie d’accu-
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mulo. Date le quote dei ripiani di Pinzano e Mazzone, tra i 350 e i 400 m circa, è 
probabile che il paleoconoide rimanesse confinato sul tratto a monte di essi e che 
quindi non raggiungesse l’attuale fondovalle dell’Adige.

A Termeno sulla strada del Vino sono riconoscibili due dossi allungati pres-
so lo sbocco della Val d’Inferno, di cui il più esteso e prominente è quello del 
Castellaccio ai margini del quale sorge il centro storico. Si tratta dei lembi pre-
servati dall’erosione del paleoconoide del Rio Val d’Inferno che raggiungeva 
nel settore intermedio una quota di almeno 70 m superiore rispetto a quella del 
conoide attuale (Fig. 53).

Sussiste il problema dell’originaria estensione areale delle ghiaie nelle valli 
atesine (Klebelsberg, 1926, 1935; Castiglioni, 1929) e l’origine di tale riempi-
mento. È anche importante considerare il fenomeno della “conservazione” delle 
ghiaie nell’area descritta e talora dei suoli originariamente presenti, almeno par-
zialmente: ciò dimostra che la “rimozione” da parte del ghiacciaio dell’Adige 
durante l’ultima espansione (LGM) non ha agito molto in profondità.

Precedenti attribuzioni cronologiche: interstadiale tardowürmiano (pre-Bühl) 
secondo Penck & Brückner (1909); ultimo interglaciale secondo Klebelsberg 
(1926, 1935).

Fig. 53 – Panoramica sulla Val d’Adige dal margine nord dell’altopiano di Corona. Sullo sfondo il 
versante sinistro della Val d’Adige; in secondo piano, a sinistra, il Monte di Mezzo ed il Lago di Cal-
daro; al centro il fondovalle dell’Adige; in primo piano il paese di Termeno con la collina (a sinistra 
del campanile) del Castellaccio/Kastellaz.
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Tab. 2 - Risultati analitici delle datazioni AMS C-14 effettuate su campioni di varie località entro 
il foglio Mezzolombardo. (*) Età calibrate utilizzando il software OxCal Ver. 3.10 basato sui dati 
atmosferici (Reimer et alii, 2004). (**) Età calibrate utilizzando il software Calib 6.0.1 (© 1986-2010 
M. Stuiver and P.J. Reimer).

Analisi 
n° Località

Quota
(m

 s.l.m
.)

Profondità
(m dal p.c.)

Sigla Unità
Facies Materiale

analizzato
Età C-14

anni BP ±1 σ
Età calibrata
±2 σ (95,4 %)

LTL2690A Sondaggio S2 ponte
A22 sull’Adige a Salorno 199.4 14.4 PTG fluviale/palustre legno+torba 1412 ± 50 540-690 AD (*)

LTL2689A “ 188.45 25.4 PTG palustre legno 9063 ± 80 8550-7950 BC (*)

LTL2688A “ 165.35 48.5 PTG fluviale legni 10079 ± 80 10050-9350 BC (*)

LTL3442A Cortaccia,
W Maso Andreis 522 3.8 PTG suolo sepolto carboni 3055 ± 40 1430-1210 BC (*)

LTL2594A Caldaro,
“Cava di sabbia” 665.5 10.0 SGD6 suolo sepolto carboni 12482 ± 150 13200-12100 BC (*)

LTL3441A Cortaccia, Niclara 332 2.0 SGD12 d. di origine mista carboni 10428 ± 65 10700-10100 BC (*)

LTL2693A Termeno, Bannwald 455 0.8 SGD12 d. versante carboni 12238 ± 80 12650-11900 BC (*)

LTL2691A Cortaccia, Rain di Sopra 714.8 0.5 CLD sedimenti di suolo carboni 29777 ± 300 —

LTL2692A S. Floriano, NE cava 320 0.8 PTG suolo sepolto carboni 2978 ± 45 1380-1330 BC (5.7 %) (*)
1320-1050 BC (89.7 %) (*)

LTL2596A Termeno, Val d’Inferno 666.2 1.1 CLD d. versante carboni 33968 ± 400 —

LTL2589A Caldaro,
N museo del vino 380 0.3 CLD pedorelitto carboni 34085 ± 350 —

UtC15239 Cortaccia, N di Penone 764.6 2.5 CLD suolo sepolto carboni 36000 ± 400 —

UtC15240 Cortaccia, N di Penone 795 1.4 CLD suolo sepolto carboni 38100 ± 600 —

LTL2694A Egna, sud di Gleno inf. 545 2.0 CLD d. versante carboni 41195 ± 850 —

LTL2695A Cortaccia, N di Penone 715 1.5 CLD d. versante carboni 30700 ± 320 —

KIA20730 S. Giuseppe al Lago 294.8 2.0 CLD d. di origine mista carboni 36860+400/-380 —

LTL942A Roverè della Luna 180 32.0 PTG d. palustre resti vegetali
n.c. 9269 ± 90 8270-8290 BC

Oggi sono disponibili numerose datazioni radiometriche (Tabella 2) riferite a 
numerose località della Val d’Adige e dell’Oltradige ed a contesti caratteristici. 
Infatti le datazioni effettuate su deposti di versante (LTL2596A, LTL2695A, LT-
L2694A) e di origine mista (KIA20730, UtC15239) riguardano carboni presenti 
in suoli di tipo rendzina, intercalati all’interno dei depositi in varie posizioni stra-
tigrafiche. Ai suoli, che non superano in genere la decina di cm di spessore, sono 
comunemente associate sabbie limose micacee interpretate dubitativamente come 
loess colluviati. La datazione più recente è di 29777 ± 300 anni BP e si riferisce a 
carboni presenti entro sedimenti di suolo posti quasi al tetto dell’unità: lo spaccato 
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Analisi 
n° Località

Quota
(m

 s.l.m
.)

Profondità
(m dal p.c.)

Sigla Unità

Facies Materiale
analizzato

Età C-14
anni BP ±1 σ

Età calibrata
±2 σ (95,4 %)

LTL943A Roverè della Luna 132 80.0 PTG d. palustre legno 10140 ± 90 10150-9950 BC

UtC-14567 Taio-Tovare 448 2.0 PTG travertino sost. organica
diffusa 9360 ± 70 8810-8420 BC (94.0 %)

8380-8340 BC (1.4 %)

UtC-14544 Taio-Tovare 434 1.0 PTG travertino sost. organica
diffusa 5170 ± 60

4230-4200 BC (2.3%)
4170-4090 BC (4.9%)
4080-3790 BC (88.3%)

LTL2483A Faver 476 4.0 PTG colluvio carboni 1069 ± 25 990-1020 AD

UtC-13363 Sondaggio presso
Spormaggiore 485.8 59.2 SGD d. glaciolacustre sost. organica

diffusa 27069 ± 213 —

UtC-13364 “ 482.3 62.7 SGD d. glaciolacustre sost. organica
diffusa 24983 ± 164 —

UtC-13342 “ 472 73.0 SGD d. glaciolacustre legno 23000 ± 140 —

UtC-13343 “ 455.1 89.9 SGD d. glaciolacustre carboni 24100 ± 150 —

UtC-13365 “ 451.4 93.6 SGD suolo sepolto carboni 39400 ± 800 —

Ua-40382 Sondaggio Adige 1,
sud-ovest conoide Ora 214.5 12.3 PTG fluviale/conoide carboni 3827 ± 72 2472-2042 BC (**)

LTL5199A “ 197.0 29.8 PTG fluviale resti vegetali
n.c. 9648 ± 50 9250-8830 BC (*)

LTL5200A “ 192.15 34.7 PTG fluviale legno 9941 ± 45 9660-9290 BC (*)

LTL5201A Sondaggio Adige 5, di 
fronte maneggio Egna 207.66 13.1 PTG fluviale legno 3809 ± 45 2460-2130 BC (*)

LTL5202A “ 202.64 18.2 PTG fluviale legno 9411 ± 55 8840-8540 BC (*)

LTL5203A “ 186.96 33.8 PTG fluviale resti vegetali
n.c. 10504 ± 45 10760-10290 BC (*)

LTL5204A Sondaggio Adige 13,
S. Floriano (Egna) 201.1 15.9 PTG fluviale/palustre torba 5500 ± 45 4460-4260 BC (*)

LTL5205A “ 192.0 25.0 PTG fluviale legno 9828 ± 50 9390-9220 BC (*)

LTL5206A “ 181.5 35.5 PTG fluviale legno 10036 ± 50 9820-9340 BC (*)

LTL5211A Sondaggio B552,
Laghetti (Egna) 208.1 2.7 PTG tetto d. gravitativi

e di debris-flow
resti vegetali

n.c 235 ± 45
1610-1700 AD (35.6%) (*)
1720-1820 AD (34.2%) (*)
1510-1600 AD (14.3%) (*)
1910-1960 AD (11.3%) (*)

LTL5213A “ 194.9 15.9 PTG fluviale legno 11467 ± 45 11470-11280 BC (*)

Ua-40383 Sondaggio B553,
Laghetti (Egna) 197.8 15.2 PTG fluviale legno 1017 ± 30

971-1046 AD (91.6%) (**)
1091-1121 AD (5.9%) (**)
1140-1148 AD (1.4%) (**)
904-912 AD (1.0%) (**)

Ua-40389 Termeno, Kastellaz 386 5 CLD d. di origine mista carboni > 40.000 —
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è osservabile a SW di Maso Andreis (Cortaccia). Una datazione indiretta della 
base dell’unità deriva dalla datazione discussa per il sintema di Penone (§ VI.2.6.) 
che ricordiamo essere di 38100 ± 600 anni BP. La datazione di 41195 ± 850 anni 
BP (LTL2694A), effettuata in Val Trodena, si riferisce a carboni in un suolo in-
tercalato a depositi di versante posti a circa 2 m dal tetto (locale) dei depositi del 
paleoconoide di Rio Trodena-Rio di Casignano. Presso la località Castellaccio/Ka-
stellaz, dei carboni prelevati a 5 m di profondità, nello scavo del nuovo serbatoio 
dell’acquedotto di Termeno, entro una lente di sabbia limosa, hanno fornito un’età 
> 40000 anni BP, che conferma l’antichità di questi lembi del paleoconoide del Rio 
della Val d’Inferno, come già presupposto da Scholz et alii (2005). Queste ultime 
due date sottolineano ulteriormente la diacronicità del limite inferiore dell’unità.

Per quanto riguarda le ghiaie alluvionali di Caldaro sono attualmente disponi-
bili tre datazioni C-14: due sono fuori scala per il metodo del C-14 (> 48000 anni) 
(Avanzini et alii, 2007), ed una (LTL2589A) è di 34.085 ± 350 anni ed è riferita 
a carboni presenti a pochi metri dal tetto preservato dell’unità, raccolti in uno 
spaccato a S di Caldaro, appena fuori foglio.

Nell’areale di Caldaro tutte le date raccolte sono congruenti nell’inquadrare il 
sintema di Caldaro nel Marine Isotope Stage 3.

Sulla base dei rapporti stratigrafici e delle datazioni radiometriche disponibili 
possiamo inoltre correlare i depositi di versante e di origine mista, presenti anche 
in lembi disgiunti, con le ghiaie alluvionali e fluvioglaciali di Caldaro e Pinza-
no. Pertanto, come già sottolineato in precedenza, il sintema di S. Nicolò (istituito 
nel foglio Appiano) perde di significato ed i relativi depositi vengono cartografati 
all’interno del sintema di Caldaro, cronologicamente inquadrabile nel Pleistocene 
superiore. Non è tuttavia da escludere che alcuni depositi (Mezzolombardo, località 
S. Pietro) possano essere riferiti anche al Pleistocene medio-Pleistocene superiore.

3. – Unità pertinenti all’ultima grande espansione glaciale 
("Last Glacial Maximum")

Il sintema del Garda comprende tutti i corpi sedimentari deposti nelle fasi di 
crescita, di massimo sviluppo (LGM) e di esaurimento corrispondenti all’ulti-
mo grande evento glaciale a scala regionale, con estensione nell’intero bacino 
dell’Adige (Bini et alii, 2004). Dopo la confluenza presso la conca di Bolzano, le 
varie colate glaciali, unendosi, davano luogo ad un’unica grande massa glaciale 
che fluiva verso S attraverso la Val d’Adige e l’Oltradige con trasfluenze anche 
nel bacino del T. Noce. In quest’ultimo il flusso maggiore proveniva dalla Val di 
Sole con contributi locali. Il ghiacciaio ricoprì le valli con grande spessore, tale 
da sommergere e scavalcare quasi tutte le dorsali divisorie. Durante la fase di 
massima espansione del LGM il ghiacciaio atesino raggiungeva quote di poco 
superiori ai 1800 m ad E di Malga di Romeno (1773 m), presso la quale sono stati 
osservati i depositi altimetricamente più elevati. Pertanto sulla catena della Men-
dola emergevano come nunatak il M. Roen (2116 m) ed il breve crinale compreso 
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tra Cima Roccapiana (1873 m) ed il Monticello (1857) (Craunel in Fig. 54). Sul 
versante opposto, lungo lo spartiacque tra la Val d’Adige e la Val di Cembra il 
limite era altimetricamente poco al di sopra della cima del Monte Corno (1781 
m s.l.m.). Questa ricostruzione conferma sostanzialmente quella di Penck (Penck 
& Brückner, 1909) (Fig. 54), mentre ritocca verso il basso quelle successive di 
Klebelsberg (1935), Castiglioni et alii (1940) e Van Husen (1987). 

Durante il ritiro, la diminuzione di spessore della colata glaciale atesina è ac-
compagnata da alcune brevi fasi di avanzata testimoniate da una serie di morene 
evidenti in corrispondenza dei due spartiacque tra Val d’Adige e valli di Non e 
di Cembra. Le prime trasfluenze a disattivarsi tra Val d’Adige e Val di Non sono 

Fig. 54 – Ricostruzione della posizione raggiunta dai ghiacciai durante il Würm secondo Penck 
& Brückner (1909, modificato). Legenda: 1) ghiacciai vallivi del Würm (isoipse della superficie 
glaciale ad intervalli di 100 m); 2) creste spartiacque con copertura nevosa; 3) zone montuose non 
coperte dai ghiacci.
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state l’insellatura a S di Cima Battaglione (1600 m) e la zona presso il Rifugio 
Mezzavia (1580 m s.l.m.) dove è visibile una morena di trasfluenza dalla Valle 
dell’Adige. Lungo lo spartiacque tra Val d’Adige e Valle di Cembra morene di 
trasfluenza sono visibili sul versante ad W del Dosso del Colle, tra le quote 1580 e 
1400 m, mentre un gruppo di morene sul crinale ad W di Valcava, tra 1190 e 1250 
m, testimonia la trasfluenza dalla Val di Cembra verso la valle di Pinè. 

Il sintema del Garda “indistinto” (SGD) è stato utilizzato per cartografare tutti 
i depositi correlabili con le fasi di crescita e di massima espansione del ghiac-
ciaio atesino e con le brevi avanzate durante la prima fase della deglaciazione 
fintantoché esso è rimasto sostanzialmente unitario, mentre si sono distinti cinque 
subsintemi ― tre in Val di Non-Val di Sole e due in Val d’Adige-Val di Cembra 
― nel momento in cui il ghiacciaio si andava frammentando in lingue secondarie 
con evoluzione indipendente.

In Val d’Adige e in Val di Cembra, il subsintema di Lisignago (SGD12) è stato 
distinto per cartografare quei depositi che si sono formati a partire dal momento 
della disattivazione della trasfluenza tra Val di Cembra e Alta Valsugana (Avan-
zini et alii, 2010). In Val di Non, vengono cartografati nel subsintema di Cloz 
(SGD3) i depositi la cui messa in posto è posteriore alla disattivazione delle tra-
sfluenze del ghiacciaio atesino al P.so Palade (1518 m s.l.m.) e al P.so della Men-
dola (1363 m s.l.m.) (Fig. 55).

In questa fase, il ghiacciaio anaune era alimentato da quello proveniente dalla 
Val di Sole, da ghiacciai locali (ghiacciai delle valli di Brésimo e del Rio Pescara) 
e da quelli provenienti dalle valli tributarie del Gruppo del Brenta (Val di Tovel, 
dello Sporeggio, ecc.). I subsintemi di Malè (SGD1) e Mollaro (SGD14) vengono 
definiti a partire dal momento in cui si assottiglia la lingua glaciale proveniente 
dalla Val di Sole in corrispondenza della stretta del Castelaz e inizia la fase di ritiro 
parossistico e di ghiaccio morto in alta Anaunia. In questa fase la trasfluenza attra-
verso la sella di Andalo (ca. 1000 m) è da tempo disattivata e l’unico contatto con 
il ghiacciaio della Val d’Adige avviene attraverso la stretta gola della Rocchetta.

I depositi di contatto glaciale del subsintema di Mollaro presentano morfolo-
gie caratteristiche dei terrazzi di kame con quote variabili da ca. 620 m (Pozzolin, 
Lago di S. Giustina) a 530 m (conoidi di debris-flow troncati di Campodenno, Lo-
ver e Sporminore), corrispondenti ad un livello del ghiaccio nella Piana Rotaliana 
di ca. 500 m s.l.m. Si può pertanto affermare che le fasi iniziali dei subsintemi di 
Malè, Mollaro e Lisignago siano sostanzialmente coeve, con l’ultima che precede 
di poco l’inizio della prima.

L’evoluzione del ghiacciaio in fase di ritiro porta, ad un certo momento, alla 
separazione della lingua glaciale insinuata per l’Oltradige da quella principale 
per la Val d’Adige. Alcune morene e cospicui depositi presenti alla base dei due 
versanti dell’Oltradige testimoniano questa fase. Questo stadio evolutivo è stato 
utilizzato come discriminante nella cartografia dei depositi tardoglaciali dell’Ol-
tradige che, attraverso il subsintema di S. Paolo (SGD6) vengono distinti da quelli 
del subsintema di Lisignago (SGD12).
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Fig. 55 – Sullo sfondo, la sella del Passo Mendola vista da S (Val di Non), sede della trasfluenza del 
ghiacciaio della Val d’Adige in Val di Non nel corso dell’ultima grande espansione glaciale.

3.1. – Sintema del Garda (SGD)

Il sintema del Garda “indistinto”, comprende prevalentemente depositi glacia-
li, mentre del tutto subordinati sono gli altri depositi, tra cui soprattutto quelli di 
contatto glaciale.

Per i depositi glaciali, spaccati significativi si rinvengono a W di C. Porcari 
(Caldaro); ad E del convento di S. Floriano (Egna), presso Ponciach (fianco destro 
della Val di Cembra, quota 1020 m s.l.m.), lungo il Rio di S. Romedio, ad est di 
Romeno, in destra del Rio dei Ridi, sotto Revò, in loc. Salvanel (sinistra Pescara). 
I depositi hanno carattere praticamente ubiquitario presentando grande continuità 
di estensione nelle aree ad altopiano quali ad es. Favogna, Corona, Cles-Termon, 
mentre sono ridotti a piccole placche nelle zone più acclivi, soggette ad erosione.

I till d’alloggiamento sono formati da diamicton massivi, generalmente sovra-
consolidati, a supporto di abbondante matrice limoso-sabbiosa, di colore variabile 
dal grigio brunastro (Oltradige), al giallastro (Val di Sole; Val di Non, versan-
te destro), al bruno-bruno rossastro (Val di Non, versante sinistro), sino al rosa 
(Cortaccia), essendo influenzato dal colore dalle formazioni rocciose interessate 
dai processi di esarazione glaciale. Essi contengono clasti eterometrici a spigoli 
smussati, spesso striati, sfaccettati o rotti. In Oltradige, i clasti sono spesso da 
arrotondati a molto arrotondati, altrove tendono a prevalere i clasti spigolosi an-
che con forme sfaccettate poco evolute. La composizione litologica riflette quella 
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delle aree di provenienza. In Oltradige, la grande abbondanza di clasti cristallini 
(paragneiss, micascisti, anfiboliti, ecc.) ricalca sostanzialmente quella delle sot-
tostanti ghiaie di Caldaro. A Cortaccia, abbondano nettamente le dolomie. In Val 
di Non, le litologie sono prevalentemente carbonatiche (60-90%), dominate da 
dolomie, con subordinati calcari, calcari marnosi e marne, e subordinatamente 
esotiche (15-35%) costituite da metamorfiti (gneiss, filladi, micascisti), porfidi e 
granitoidi, generalmente tonaliti. Queste ultime sono diffuse (percentuali fino al 
10-15%), soprattutto sul versante destro della valle interessato più direttamente 
dal flusso glaciale proveniente dalla Val di Sole. In quest’ultima i clasti sono 
composti prevalentemente da filladi (40%) e carbonati (40%), con scarse porfiriti 
(15%) e granitoidi del Monte Croce (5%). A valle della confluenza con la Val di 
Sole, procedendo da N verso S, gli esotici diventano meno frequenti e i carbonati 
possono essere particolarmente abbondanti (90-95 %). In Val di Cembra, preval-
gono i clasti porfirici (60-90 %), mentre sono subordinate le dolomie (5-25 %) e 
scarsi i graniti, i basalti, le metamorfiti ed i calcari.

Lo spessore dei till d’alloggiamento è in genere di alcuni metri: in Oltradige, 
lo spessore massimo è stimabile in circa 10-20 m, mentre in Val di Non può essere 
maggiore (30-40 m).

I till d’ablazione sono composti da diamicton massivi, a supporto di matrice 
sabbioso-limosa, di colore brunastro, da non sovraconsolidati a poco consolidati; 
lo scheletro è formato da clasti e massi eterometrici da subangolosi a subarro-
tondati, di provenienza prevalentemente locale. Pochi i casi osservati di depositi 
composti da diamicton massivi, a supporto di clasti. In confronto con i till d’al-
loggiamento i till d’ablazione presentano mediamente un più elevato contenuto di 
clasti (30-40 %), con matrice relativamente più grossolana.

I till indifferenziati sono cartografati soprattutto dove mancano o scarseggiano 
gli affioramenti o dove si presentano entro breve spazio tipi diversi di till; si tratta 
di diamicton massivi, con clasti di dimensioni variabili da ghiaie a blocchi, a spi-
goli spesso smussati e talora striati, in matrice limoso-sabbiosa.

In varie località dove sono disponibili buoni affioramenti, è possibile osser-
vare till d’ablazione sovrapposti a quelli d’alloggiamento: lo spaccato presente 
su di un solco in erosione sul versante ad E del convento di S. Floriano (Egna), 
oltre a ciò, consente di vedere anche il contatto alla base e al tetto del sintema del 
Garda. I rapporti stratigrafici tra i depositi glaciali di diversa provenienza sono 
stati osservati nello sbancamento per la costruzione della palestra della scuola di 
Revò (Val di Non) dove i till dell’Alta Anaunia, con abbondante matrice limoso-
argillosa rossastra si interdigitano con quelli della Val di Sole, con matrice da gri-
gia a verdastra, e sono entrambi ricoperti con contatto erosivo dai depositi glaciali 
“tardoglaciali” del subsintema di Malè (cfr. Fig. 61).

I depositi di contatto glaciale hanno un’estensione più limitata: i principali 
affioramenti sono in Val di Non ed in Val di Cembra.

In Val d’Adige a NE di Sella, alla base del rilievo porfirico su cui sorge tale 
località, sono presenti strati clinostratificati marcati da una grande varietà di fa-
cies su breve distanza, tra cui diamicton a supporto di matrice massivi, ghiaie 
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sabbiose, inoltre limi e sabbie laminate: i sedimenti fini sono presenti sia in strati 
intercalati che in corpi dalla geometria irregolare.

In Val di Cembra, nella zona di Valcava, i depositi di contatto glaciale danno 
luogo ad un terrazzo posto a 900-930 m di quota. I depositi sono formati da sabbie 
medie, laminate, di colore bruno, transizionali verso l’alto a strati sottili di sabbie 
fini, alternati a limi e limi argillosi. Sopra Grauno e allo sbocco della valle del Rio 
dei Molini i depositi formano numerosi terrazzi posti tra le quote 1000 e 1150 
m. Sebbene la porzione superiore dei depositi che conservano talora l’originale 
morfologia deposizionale testimoni un’età connessa all’ultimo evento glaciale, è 
possibile che le porzioni più profonde precedano il LGM e sarebbero ascrivibili 
pertanto al supersintema di Nogarè. Sempre in Val di Cembra, sul versante de-
stro, sono presenti depositi fluvioglaciali soprattutto a monte di Valda, allo sboc-
co della valletta di Maso Greggion. Si tratta di ghiaie sabbiose grossolanamente 
stratificate, ad elementi arrotondati prevalentemente vulcanici, con subordinati 
carbonati e rari ciottoli cristallini. Le dimensioni medie dei clasti sono comprese 
tra 5 e 15 cm. A Ponciach i depositi di contatto glaciale si rinvengono a valle della 
morena insinuata di quota 1020 m.

Depositi glacio-lacustri affiorano in Oltradige, a nord del Museo del vino di 
Caldaro, tra i 350 e i 380 m di quota. Si tratta di limo massivo o debolmente la-
minato, di colore bruno grigiastro (2.5Y 5/2), con sottili intercalazioni di sabbie 
a debole gradazione diretta ed inclusi ghiaiosi da scarsi a comuni, talora striati, 
localmente transizionali a dei diamicton, alcuni dei quali sono classificabili come 
till d’alloggiamento. Non mancano alcuni livelli più schiettamente ghiaiosi. Tra 
le strutture osservate vi sono dropstone (Fig. 56), strutture “a fiamma”, corpi len-
ticolari o caotici, ecc. Livelli di depositi glaciolacustri, più sottili, non cartografa-
bili, sono presenti anche in altre località dell’Oltradige. Se il significato in termini 
di ambiente di sedimentazione è inequivocabile, non così si può dire per quanto 
riguarda la collocazione cronologica di questi sedimenti all’interno dell’ultimo 
evento glaciale. Secondo Scholz et alii (2005) i depositi testimonierebbero la 
sedimentazione ai margini della lingua glaciale dell’Oltradige in fase di ritiro e 
dunque farebbero parte di un complesso di kame o addirittura di un terrazzo di 
kame, la cui sedimentazione sarebbe avvenuta nel corso del tardoglaciale. Per gli 
scriventi, data la continuità di sedimentazione con i till d’alloggiamento presenti 
alla base ed al tetto dei depositi in esame, l’assenza di discontinuità significative 
all’interno della successione e, ancor più, di morfologie d’accumulo, è più cor-
retto pensare ad un ambiente di sedimentazione glacio-lacustre subglaciale, che 
può essersi sviluppato anche in una fase più antica, non necessariamente tardo-
glaciale. Si sottolinea inoltre come la morfologia dell’area sia del tutto analoga a 
quella del territorio posto più a nord, caratterizzato da modellamento subglaciale, 
con forme di aspetto di drumlin (Avanzini et alii, 2007, pag. 121). Si stima che lo 
spessore dei depositi vari da circa 1 m ad alcune decine di m.

Nei depositi glaciali il grado di alterazione dei ciottoli è variabile. Ad es. in Val di 
Non i ciottoli tonalitici sono in genere arenitizzati, mentre quelli metamorfici sono 
frequentemente molto alterati o fragili, ma non sono rari i ciottoli ben conservati. I 

    
PROGETTO

    
   C

ARG



128

ciottoli carbonatici hanno generalmente un cortex sub-millimetrico e patine di alte-
razione lungo le fratture, ma le loro condizioni sono molto variabili, essendoci sia 
ciottoli molto alterati, sia ciottoli pressoché inalterati. I porfidi sono generalmente 
poco alterati e presentano patine di ossidazione lungo eventuali fratture interne.

Il paesaggio dell’altopiano di Corona e di Favogna (Cortaccia), conserva trac-
ce della morfologia originaria lasciata dal ghiacciaio atesino dopo il suo ritiro. 
Essa è tipicamente di ambiente subglaciale ed è marcata dalla presenza di dossi 
montonati in roccia, con copertura di till d’alloggiamento discontinua, che lascia 
localmente intravvedere striature e solchi glaciali. Aspetto analogo ha il rilievo 
di Castelvetere, dove tuttavia abbondano anche depositi più recenti, legati alla 
dinamica postglaciale.

In bassa Anaunia il vasto ripiano tra Cles e Termon è caratterizzato dalla pre-
senza di una coltre continua di depositi glaciali e di contatto glaciale. Su questi 
depositi è modellato un esteso campo di drumlin, presenti sia in gruppi che in 
dossi isolati allungati in direzione N-S, conformemente alla direzione del flusso 
glaciale. Le forme più sviluppate sono il Doss de Pez e il Dosso di Maiano, ad E 
di Cles, il Doss di Loredi ad E di Tuenno (costituito da tre drumlin rettilinei paral-
leli) e il Doss Luch, a E di Cunevo (forma complessa dovuta alla coalescenza di 
2-3 drumlin) che presentano lunghezze di oltre 1 km, larghezze da 150 a 300 m e 
altezze fino a 40-50 m (Fig. 57). Tutti i drumlin sono caratterizzati da un profilo 
longitudinale asimmetrico con il lato sopraflusso (N) ripido e quello sottoflusso 

Fig. 56 – Dropstone in depositi glacio-lacustri a N del Museo del vino di Caldaro (sintema del 
Garda ind.).
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Fig. 57 - Panoramica da Castel Corona sui terrazzi della Bassa Anaunia: nella parte centrale verso 
sinistra é evidente il drumlin complesso del Doss Luch, sullo sfondo le cime del Roen (2116 m, al 
centro) ed il crinale Corno di Tres - Roccapiana (a destra).

glaciale che sfuma nella piana circostante. I campi a drumlin sono limitati al 
versante destro della Val di Non. Sul versante opposto i drumlin sono rari. Le de-
pressioni tra i drumlin sono spesso parzialmente riempite da depositi alluvionali 
e di contatto glaciale pertinenti al subsintema di Mollaro. 

Il ritiro del ghiacciaio atesino a seguito del massimo LGM è interrotto da al-
cune brevi fasi di riavanzata testimoniate da una serie di morene evidenti in cor-
rispondenza dei due spartiacque tra Val d’Adige e valli di Non e di Cembra. Le 
prime transfluenze a disattivarsi tra Valle dell’Adige e Val di Non sono state le 
insellature lungo il crinale tra il Passo della Mendola e Cima Roccapiana, come 
quella a quota 1596 tra Cima Battaglione e Corno del Cervo e la zona presso il 
Rifugio Mezzavia (1580 m s.l.m.) dove è visibile una morena di transfluenza dalla 
Valle dell’Adige. Lungo lo spartiacque tra Val d’Adige e Valle di Cembra morene 
di transfluenza sono visibili sul versante W del Dosso del Colle tra le quote 1580 
fino a 1400 m, mentre una serie di morene tra 1190 e 1250 m sul crinale ad ovest 
di Valcava testimonia la transfluenza dalla Val di Cembra verso la valle di Pinè.

In Val di Non sono pure da segnalare una serie di piccole morene sul ripiano 
a S di Val di Verdes, poste tra i 1250 ed i 1280 m di quota, ed in località Malga 
Spora Piccola, in Val di Sporeggio, tra i 1300 e i 1350 m.

In Val d’Adige una serie complessa di piccole morene laterali destre si indivi-
dua sul ripiano di Malga Mezzocorona, tra le quote 1000 e 1030 m. Più a N vi è 
da segnalare la morena presente presso Malga Cislon, a 1240 m di quota, con an-
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damento planimetrico circa NW-SE, classificabile come morena laterale sinistra 
del ghiacciaio atesino. Una seconda, di modestissimo sviluppo, è presente a nord 
di Corona, presso Maso Clave, a circa 856 m di quota.

Di significato discusso è il lungo argine posto di fronte a Caldaro (in parte 
fuori carta), ad ovest della Valle Fuscalai, al cui significato è già stato accennato 
in precedenza (si veda § III). Esso è stato descritto da Penck (Penck & Bruckner, 
1909) come morena laterale sinistra della lingua che nel Tardoglaciale era rimasta 
separata, ad W del Monte di Mezzo, dalla colata principale. Altri Autori l’hanno 
considerata addirittura come morena mediana (Ebers, 1972). Più recentemente 
(Scholz et alii, 2005) è stata interpretata come un terrazzo di kame. Nell’area 
mancano i buoni affioramenti e finché non sarà possibile avere dei dati più precisi 
e significativi, soprattutto del sottosuolo, il problema rimarrà aperto. In ogni caso 
i depositi più diffusi in superficie sono i till d’alloggiamento, pertanto sembra più 
plausibile l’interpretazione di Klebelsberg (1926), che la considera come una 
forma primariamente d’erosione.

Informazioni sullo sviluppo in profondità dei depositi glaciali provengono da 
un sondaggio a carotaggio continuo eseguito in Val di Non, a SE dell’abitato di 
Spormaggiore (quota 545 m s.l.m.), in corrispondenza della frana che ha interes-
sato il versante in destra idrografica del T. Sporeggio. Il sondaggio (Fig. 58) ha 
raggiunto il substrato roccioso a -94,5 m.

L’analisi di facies e stratigrafica combinate a 5 datazioni AMS 14C hanno con-
sentito di interpretare l’intera successione quaternaria, qui suddivisa in quattro 
unità informali descritte dal basso verso l’alto (Fig. 58):
•	 Unità 1 (94,6÷93,0 m dal p.c.): diamicton massivo a supporto di clasti carbo-

natici. Al tetto è presente un suolo sepolto contenente carboni, datato a 39.400 
± 800 anni BP (UtC-13365, profondità –93,6 m).

•	 Unità 2 (93,0÷90,9 m dal p.c.): ghiaie e ghiaie sabbiose.
•	 Unità 3 (90,9÷49,5 m dal p.c.): argille ed argille limose con intercalazioni di 

sabbie e sabbie limose e con subordinati livelli di diamicton massivi a sup-
porto di matrice. Tra 82,5 e 72,5 m si rinviene una sequenza di sabbie, sabbie 
ghiaiose e ghiaie a clasti carbonatici. Nei livelli argillosi sono comuni le lami-
nazioni sia piano-parallele sia convolute, in alcuni casi organizzate in ritmiti. 
In altre parti l’argilla forma orizzonti massivi cui si alternano livelli centime-
trici o decimetrici a gradazione normale con base sabbiosa e tetto argilloso o 
argilloso-limoso. Sono state effettuate due datazioni AMS 14C su un frammen-
to ligneo alla profondità di –89,95 m (UtC-13343, età 24.100 ± 150 anni BP) 
e su un livello a carboni alla profondità di –73,00 m (UtC-13345, età 23.000  
± 140 anni BP) che definiscono un tasso di sedimentazione elevato, di ca. 15 
m/ka. Questo valore, in mancanza di altre date al contorno, è da considerarsi 
indicativo in quanto sia i carboni che il frammento ligneo possono avere un 
età sensibilmente più vecchia del momento della deposizione all’interno della 
sequenza. 

•	 Unità 4 (49,5÷0,0 m dal p.c.): diamicton massivi a supporto di matrice (85-
90%) limoso-argillosa. I clasti, da subangolosi a subarrotondati, provengono 
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Fig. 58 – Stratigrafia sintetica del sondaggio “Spormaggiore 4” posto a SE di Spormaggiore (Val di 
Non), in cui viene attraversata una successione di depositi di varia natura, correlabili con il LGM ed 
in epoca precedente (vd. testo). A destra sono riportate le datazioni C-14: le due date riportate in cor-
sivo (-59.2 e – 62.7), effettuate su sostanza organica diffusa, sono state scartate in quanto inaffidabili.
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in prevalenza dal Gruppo dei Calcari Grigi (>80%) e subordinatamente dalla 
Scaglia Rossa, con rari clasti porfirici e metamorfici, solitamente concentrati 
in singoli livelli. Ai diamicton si alternano argille limose del tutto simili alla 
matrice dei diamicton, e che si distinguono da questi solamente per la minor 
percentuale di clasti, solitamente intorno al 5%. Sono presenti, inoltre, sottili 
livelli di sabbie, ghiaie e diamicton a supporto di clasti. Due datazioni AMS 
14C eseguite sulla materia organica diffusa nel sedimento alle profondità di 
-59.2 (UtC-13363, età 27069 ± 213 anni BP) e -62.7 m (UtC-13364, età 24983  
± 164 anni BP) hanno rivelato un’inversione stratigrafica nell’età. Essendo le 
datazioni su materiale organico diffuso alquanto problematiche è molto proba-
bile che queste ultime siano contaminate e, pertanto, sono state scartate nella 
ricostruzione cronologica.
In termini di facies e paleogeografia l’unità 1 è interpretabile come till d’abla-

zione o dubitativamente come deposito di debris-flow, mentre l’unità 2 definisce 
l’instaurarsi di un ambiente alluvionale/fluvioglaciale che costituisce la base di una 
nuova successione sedimentaria separata da quella sottostante da un suolo sepolto.

La successione soprastante (unità 3 e 4) è correlabile con un ambiente lacustre 
di contatto glaciale creato dall’avanzata della lingua glaciale della Val di Non 
(fase anaglaciale LGM) attestata intorno alla quota 500-600 m s.l.m., e che per-
tanto ancora non trasfluiva in Val d’Adige dalla sella di Andalo, ma si riversava in 
essa attraverso la gola della Rocchetta. Il ghiacciaio stazionava nella bassa valle 
del T. Sporeggio sbarrando un bacino lacustre che doveva estendersi per circa 
2 km a monte dell’abitato di Spormaggiore. In questo bacino si riversavano gli 
apporti torrentizi dello Sporeggio, caratterizzati da litologie calcaree prevalenti, 
uniti ad episodiche avanzate del ghiacciaio, responsabili dei livelli di diamicton 
all’interno della successione lacustre. In base alle datazioni 14C si può collocare la 
“Fase LGM di Spormaggiore” tra 24.1 e 23 ka BP (età non calibrate).

Il limite inferiore del sintema del Garda è in genere erosivo con il substrato 
roccioso o con i sedimenti quaternari più antichi. La locale preservazione, seppur 
parziale, del suolo presente al tetto dei depositi del sintema di Caldaro (Fig. 59) 
indica che localmente il ghiacciaio atesino ha operato unicamente rimodellando 
la superficie preesistente, che viene a conservarsi “a grande scala”.

Il limite superiore con il sintema Postglaciale Alpino è inconforme oppure non 
conosciuto (fondovalle dell’Adige). Il top deposizionale, ove non interessato da 
fenomeni erosivi, è caratterizzato dalla presenza di un suolo che, alle quote meno 
elevate, ha spessore solitamente inferiore al metro, ma con orizzonti pedologici 
ben differenziati e colore Munsell 7.5YR dell’orizzonte B, per i suoli non litocro-
mici. I depositi sono solo occasionalmente cementati, sempre in modo blando e 
non pervasivo, e presentano solitamente morfologie ben conservate.

In numerose località i sedimenti dei subsintemi inclusi nel sintema del Garda 
poggiano sui depositi indistinti della stessa unità: dove osservabile il limite avvie-
ne attraverso una superficie erosiva priva di particolari attributi.

Il sintema del Garda essendo correlato al Last Glacial Maximum viene inqua-
drato nel Pleistocene superiore p.p.
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Fig. 59 – In alto contatto inconforme tra il till d’alloggiamento del sintema del Garda (sopra) con 
i depositi di origine mista del sintema di Caldaro (sotto): al tetto di questi ultimi è localmente con-
servato un suolo debolmente eroso; in basso dettaglio dell'immagine in alto. Località valle a N di  
C. Porcari – Caldaro.
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3.2. – Subsintema di Cloz (SGD3)

In quest’unità, istituita sul contiguo foglio “Appiano” (Avanzini et alii, 2007), 
vengono cartografati i sedimenti deposti in una fase di poco successiva all’acme 
del LGM, a partire dal momento della disattivazione delle transfluenze del ghiac-
ciaio dell’Adige attraverso i passi delle Palade e della Mendola.

In alta Anaunia, data l’assenza di ghiacciai locali, con la disattivazione di 
tali transfluenze il livello raggiunto dal ghiaccio era controllato dall’alimenta-
zione proveniente dalla Val di Sole e dalle valli di Brésimo e del Rio Pescara, a 
monte del crinale del M. Ozol (fuori foglio). Il livello di base locale, controllato 
dalla presenza del ghiacciaio, condizionava la formazione di potenti accumuli 
di debris-flow nelle valli in sinistra Anaunia (Valle Avena, Val di Verdes, Val 
Rodeza). Via via che il livello del ghiaccio diminuiva i depositi venivano pro-
gressivamente erosi andando ad alimentare i terrazzi di kame nella parte centrale 
della valle (Romeno, Malgolo, Romallo). Viceversa, sul fianco destro della Val 
di Non il flusso glaciale era alimentato anche dalle colate glaciali provenienti 
dai rilievi del Gruppo del Brenta che continuavano a trasportare detrito glaciale. 
Le pulsazioni di questi ghiacciai “locali” sono probabilmente responsabili della 
formazione di una serie di morene laterali a monte di Mèchel (tra le quote 950 e 
1100 m), sul ripiano ad W del Dosso Corona (tra le quote 1150 e 1200 m) e sotto 
Malga Spora Piccola (tra le quote 1050 e 1180 m). Con la diminuzione e l’arre-
sto del flusso glaciale dalle valli laterali del Gruppo di Brenta ed il progressivo 
ritiro del ghiacciaio anaune si passa ad una prevalente sedimentazione di depositi 
misti (di debris-flow e di valanga) e di contatto glaciale lungo tutta la fascia di 
raccordo tra versante e fondovalle.

Depositi alluvionali e di contatto glaciale
I principali affioramenti sono tra Amblar e Romeno e ad E di Romallo. La se-

zione di riferimento corrisponde allo spaccato di cava presente a S del terrazzo di 
kame presente lungo il Rio S. Romedio, in località Nozari (quota 920 m).

I depositi sono formati da strati spessi di ghiaia intervallati da strati medi di 
sabbie e limi. Le ghiaie, localmente pulite, presentano tessitura a supporto di 
clasti e matrice sabbiosa; i clasti hanno dimensioni medie comprese tra 1 e 4 cm 
e dimensioni massime di 15 cm e sono composti da dolomie subangolose (70%), 
porfidi (10%), metamorfiti (10%) e quindi da granitoidi e da litotipi provenienti 
dalla Scaglia Rossa e dalla Formazione di Werfen. I porfidi e specialmente i gra-
nitoidi sono molto alterati, mentre solo i clasti di dolomie arrotondati presentano 
una sottile patina di decarbonatazione. I depositi presentano cementazione a ca-
rattere diffuso, con cementi a menisco di ambiente vadoso. La parte inferiore del 
deposito è costituita da un diamicton massivo a supporto di clasti, con matrice 
formata da sabbia grossolana e ghiaia fine; la frazione clastica non supera i 40 
cm di diametro e presenta composizione analoga a quella del soprastante inter-
vallo. L’assetto è tabulare e nel complesso la sequenza è di tipo fining upward 
con la parte inferiore a granulometria più grossolana e mal stratificata, dovuta 
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Fig. 60 - Depositi di contatto glaciale del subsintema di Cloz (SGD3) costituiti da depositi di trasporto 
in massa alternati a livelli in facies alluvionale e lacustre. Vigo d’Anaunia, sponda destra del Rio 
Rinassico, quota 613.

a processi di trasporto in massa, mentre la parte superiore rappresenta la piana 
alluvionale sostenuta dal ghiacciaio. Lo spessore massimo dei depositi è di una 
decina di metri.

Ulteriori depositi di contatto glaciale si rinvengono in bassa Anaunia so-
prattutto nella fascia altimetrica compresa tra 600 e 450 m. Due generazioni 
di terrazzi di kame sono presenti ad E di Taio ed a N di Segno. A Nosino, sotto 
il Castello di Thun, alcuni sondaggi meccanici hanno attraversato una serie di 
depositi di contatto glaciale, composti prevalentemente da limi sabbiosi ed ar-
gille con spessore compreso tra 5,5 e 12,5 m. Ad E di Vigo d’Anaunia (Fig. 60), 
ad una quota di circa 580 m, sono presenti da 1 a 3 m di sabbie e limi laminati 
caratterizzati dalla presenza di strutture da carico; i depositi poggiano con con-
tatto inclinato su till d’alloggiamento del sintema del Garda e sono coperti da 
sedimenti di trasporto in massa.

Sul fianco destro della Val di Non sono da segnalare i depositi presenti ad E 
di Terres, in località Malovarza, per i quali è da rimarcare la presenza di faglie 
dirette dovute al collasso dei sedimenti dopo la fusione del ghiaccio, e quelli 
presenti sulla strada per Dosso Corona (loc. Sopra Pietra, quota 950 m).
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Depositi di origine mista (torrentizi e/o da debris-flow e/o di valanga) e di 
debris-flow

Affiorano nella parte alta della Valle Avena e della Val di Verdes (alta Anau-
nia), dove possono essere individuate sezioni di riferimento, presso Tuennetto, 
presso Toss, ad E di Vigo d’Anaunia, in corrispondenza dell’abitato di Campo-
denno e poco più a S (loc. Palù Longa).

I depositi sono costituiti da diamicton massivi, a supporto di clasti di compo-
sizione quasi interamente dolomitica; la matrice è di natura ghiaioso-sabbiosa. In 
alta Val d’Avena e in Val di Verdes i depositi danno luogo a conoidi ampiamente 
erosi e terrazzati. In particolare in località Molini di Verdes, a partire da quota 
1050 m, si possono osservare 3 generazioni di conoidi di debris-flow incastrati 
a quote diverse. I depositi presenti in questa località erano alimentati da apporti 
provenienti soprattutto dal versante a SW del Monte Roen. Gli spessori comples-
sivi dei depositi, classificabili come depositi di origine mista, sono qui stimabili 
in oltre 30-40 m.

Depositi di debris-flow affiorano in due aree in erosione sulla sponda destra del 
rio Rinassico, dove sono incastrati, attraverso un contatto di tipo erosivo, entro i 
depositi glaciali del sintema del Garda. Nel primo affioramento si tratta di ghiaie, 
organizzate in strati di 30-50 cm di spessore, contenenti ciottoli eterometrici, a di-
versa granulometria e selezione; tra i clasti prevalgono i ciottoli dolomitici (70%), 
quindi i clasti calcareo-marnosi (25 %) ed, in netto subordine, quelli vulcanici e 
metamorfici (5%). Nel secondo caso il corpo di debris-flow è caratterizzato da 
sequenze da trasporto in massa grossolane (ghiaie e ciottoli dolomitici subango-
losi) alternati ad episodi di decantazione (depositi massivi, a supporto di matrice 
limoso-sabbiosa, con clasti dolomitici subangolosi e presenza di clasti con strie 
glaciali) e trattivi (sabbie fini e sabbie medie alternate a sabbie limose laminate).

Presso Tuennetto e Toss i depositi sono formati da ghiaie massive, con strati 
a tessitura aperta; i clasti sono arrotondati, di composizione carbonatica, general-
mente poco alterati. Morfologicamente si individuano lembi di conoidi fortemen-
te rimodellati ed incisi.

Lo spessore complessivo dei depositi del subsintema di Cloz supera i 30-40 
metri.

Il limite inferiore è erosivo sul substrato roccioso o inconforme sul sintema 
del Garda indistinto, il limite superiore coincide con la superficie topografica o è 
inconforme con il subsintema di Mollaro ed il sintema Postglaciale Alpino.

Il subsintema è inquadrato nella parte finale del Pleistocene superiore p.p. 
(“Tardoglaciale” Auct.).

3.3. – Subsintema di Malè (SGD1)

Nel subsintema di Malè, descritto nel contiguo foglio “Malè” (Dal Piaz et 
alii, 2007), sono cartografati i depositi correlabili con le ultime fasi di avanzata 
dei ghiacciai della Val di Rabbi-bassa Val di Sole e delle valli del Rio Pescara e 
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di Brésimo. In Val di Sole il subsintema corrisponde a due generazioni di conoidi 
sospesi sul fondovalle attuale del T. Noce (cfr. foglio 42 Malè, Dal Piaz et alii, 
2007, pp. 85-86). Sul presente foglio l’unità in esame viene definita a partire dal 
momento in cui si assottiglia drasticamente la lingua glaciale proveniente dalla 
Val di Sole in corrispondenza della stretta del Castelaz e inizia la fase di ritiro 
parossistico in alta Anaunia. Alla fase di ritiro fa seguito una breve riavanzata 
che porta la lingua della Val di Sole a sbarrare la Valle del Rio Pescara causando 
la formazione di un lago marginoglaciale nel tratto terminale della valle, docu-
mentato da un livello di limi laminati intorno alla quota 690 m. In questa fase, 
corrispondente alla prima generazione di conoidi in Val di Sole, si ha anche la 
riavanzata del ghiacciaio della Val di Brésimo documentata da un orizzonte di 
sedimenti di contatto glaciale intensamente deformati, osservabili alla base del 
terrazzo di Livo. Segue una fase di stazionamento della fronte del ghiacciaio della 
Val di Sole presso Mostizzolo, con la creazione di un lago marginoglaciale nel 
tratto terminale della Val di Brésimo, documentato da un livello continuo di limi 
laminati alla base del terrazzo di Cis intorno alla quota 600 m. A questa fase fa 
seguito un’ulteriore breve riavanzata, durante la quale avviene la formazione del 
terrazzo di Cis (660-680 m), correlabile con la seconda generazione di conoidi in 
Val di Sole, nonché con quelli relativi alla fase “Mollaro” in bassa Anaunia.

Il subsintema comprende depositi glaciali, fluvioglaciali, glaciolacustri e di 
contatto glaciale che si sono accumulati a monte della dorsale M. Ozol-Cagnò-
Castelaz-M. di Cles che divide l’alta Anaunia con le valli di Sole, di Brésimo e 
del Rio Pescara.

Depositi glaciali
Till d’alloggiamento ed indifferenziati sono diffusi ad W di Revò, sul versante 

orientale della dorsale del M. Ozol. Gli affioramenti più significativi sono stati 
osservati a Revò, in corrispondenza dello scavo della nuova palestra (Fig. 61). 
Qui sui till d’alloggiamento dell’alta Anaunia e della Val di Sole (sintema del 
Garda ind.), tra loro interdigitati, poggia, con limite netto erosivo, un ulteriore 
till d’alloggiamento, litologicamente differenziabile dai precedenti. Si tratta in-
fatti di diamicton massivo a supporto di abbondante matrice limoso-sabbiosa, di 
colore bruno giallastro, con screziature pervasive grigiastre. I clasti sono costi-
tuiti da prevalenti carbonati, con subordinate porfiriti, tonaliti e metamorfiti. Lo 
spessore di questo till, che testimonia la riavanzata della lingua della Val di Sole, 
è di 5-10 m.

Till attribuiti a quest’unità sono presenti allo sbocco della Val Pescara, in loca-
lità Salvanel, con spessori di oltre 30 m. Si tratta di diamicton massivo, a suppor-
to di matrice limoso-sabbiosa rossastra, con clasti prevalentemente carbonatici 
(60%), subangolosi o appena smussati, talora striati, ed in minor misura esotici 
(25% porfiriti e 15% metamorfiti), presumibilmente provenienti dalla Val Pesca-
ra. Altri affioramenti sono lungo la strada Revò-Proves.
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 Depositi glaciolacustri 
Affiorano allo sbocco della Val Pescara e della Val di Brésimo in due fasce a 

quote differenti.
In Val Pescara sono presenti sul versante sinistro in località Salvanel (Fig. 62), 

tra le quote 685 e 695 m, sul margine N del foglio. Si tratta di sabbie limose, de-
bolmente ghiaiose, sovraconsolidate, di colore grigio-giallastro, contenenti sottili 
intercalazioni di limi laminati. I clasti prevalentemente centimetrici sono formati 
soprattutto da tonaliti e carbonati. L’unità, che raggiunge uno spessore massimo 
di 10 m, termina bruscamente verso E, poco prima dell’abitato di Cagnò. Infe-
riormente essa poggia su till d’alloggiamento (sintema del Garda ind.), mentre il 
limite superiore è erosivo con i depositi glaciali del subsintema di Malè.

Allo sbocco della Valle di Brésimo i depositi glaciolacustri affiorano lungo 
la strada che da Mostizzolo risale verso Livo attorno a quota 600 m. Si tratta di 
sabbie fini micacee alternate ad argille laminate. I depositi, fortemente sovra-
consolidati, presentano uno spessore massimo di circa 10 m e si assottigliano 
verso S fino a sparire nei pressi del Ponte di Mostizzolo. Essi poggiano con 
limite inconforme sui depositi fluvioglaciali del sintema del Rio Barnes, mentre 
il limite superiore è erosivo con la seconda sequenza deposizionale dei depositi 
fluvioglaciali del subsintema di Malè (vd. infra).

Come discusso in precedeza, i due livelli glaciolacustri documentano lo sbar-
ramento della Val Pescara e, successivamente, della Val di Brésimo da parte del 
ghiacciaio della Val di Sole.

Fig. 61 - Scavo per la costruzione della nuova palestra di Revò. In basso a destra till d’alloggiamento 
a matrice rossastra dell’Alta Anaunia (SGD) interdigitato con quello a matrice grigia della Val di 
Sole (sopra e a sinistra). Verso l’alto è evidente il limite erosivo (linea tratteggiata rossa) con il till 
d’alloggiamento del subsintema di Malé (SGD1).
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Fig. 62 - Depositi glaciolacustri (subsintema di Malè) a quota 690 m in località Salvanel (sinistra Val 
Pescara): dettaglio delle facies sabbioso-limose.

I depositi fluvioglaciali di Cis-Livo
Sono presenti in corrispondenza dei terrazzi di Cis e di Livo (quote tra 600 

m e 750 m), e sul ripiano di Cagnò (quote tra 620 e 680 m). I terrazzi di Cis e 
Livo sono dovuti alla sovrapposizione di due sequenze sedimentarie legate a due 
distinti momenti durante la deglaciazione seguita al LGM. La più antica, corri-
spondente alla prima serie di terrazzi della Val di Sole ed alla fase “Cles” in Val di 
Non (subsintema di Mollaro), affiora a Cis al di sopra della quota 690 m e a Livo 
(Scanna) sopra la quota 665 m. La seconda, che appoggia in onlap sulla prima, 
assottigliandosi lateralmente, è rappresentata dal terrazzo principale di Cis, l’u-
nico elemento ad aver ben preservata l’originale superficie deposizionale che si 
sviluppa tra le quote 685 e 660 m, e sul terrazzo di Livo (Scanna) tra le quote 665 
e 640 m. Queste morfologie si correlano con la seconda generazione di conoidi in 
Val di Sole e, verso valle, con le piane alluvionali di contatto glaciale di Pozzolin, 
Banco e Sanzeno (subsintema di Mollaro, fase “Mollaro”).
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Prima sequenza deposizionale.
La base è rappresentata dall’orizzonte di sedimenti glaciolacustri che si rin-

vengono su entrambi i fianchi della Val Pescara intorno alla quota 690 m. In alcu-
ne zone questo primo livello lacustre è assente e le ghiaie di questa sequenza pog-
giano direttamente su quelle del sintema del Rio Barnes rendendone la distinzione 
alquanto problematica (terrazzo di Cis), o su una fascia discontinua di sedimenti 
di contatto glaciale (terrazzo di Livo sotto Varollo). Uno scavo a Cis (quota 710 
m) ha permesso di valutare lo spessore delle ghiaie di questa sequenza in oltre 30 
m. Si tratta di ghiaie da massive a grossolanamente stratificate, alternate a sabbie 
medio-grossolane a stratificazione incrociata (Fig. 63). I clasti hanno diametro 
medio pari a 1-4 cm e diametro massimo di 20 cm; comprendono una frazione 
prevalente (60-70 %) a basso grado di arrotondamento, costituita da litotipi car-
bonatici, mentre la frazione rimanente è costituita da clasti cristallini (metamorfiti 
e tonaliti) da subarrotondati ad arrotondati. Tra i clasti extrabacinali sono presenti 
anche clasti di Calcare di Zu e della Formazione di Werfen. Solo una piccola parte 
(20 %) dei clasti è alterata. Presso il terrazzo di Livo, a quota 720 m, la parte alta 
di quest’unità è transizionale con un corpo di sabbie fini, talora limose, di colore 
giallo brunastro, di spessore inferiore ai 10 m.

Fig. 63 - La successione fluvioglaciale del subsintema di Malé nella parte alta del terrazzo di Cis.
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Seconda sequenza deposizionale.
Si osserva chiaramente alla base del terrazzo di Cis, presso il ponte di Mostiz-

zolo. La sequenza inizia con il livello di sedimenti glaciolacustri di quota 600 m 
sopra descritti, cui fa seguito una sequenza di ghiaie grossolane, a stratificazione 
orizzontale, potente circa 40-50 m, superiormente transizionali a sabbie da medie 
a fini (sequenza fining upward). La composizione e le dimensioni dei clasti sono 
simili a quelle delle ghiaie della prima sequenza fluvioglaciale. In uno scavo pres-
so Scanna si sono osservati oltre 4 m di sabbie medie e fini, micacee, di colore 
grigio-giallastro, a stratificazione piano-parallela, con intercalazioni di limi. Lo 
spessore massimo di questo corpo sabbioso è stimato intorno ai 15-20 m.

Depositi di contatto glaciale
Sedimenti di contatto glaciale di zona proglaciale (ice-contact proglacial 

zone), intensamente deformati, affiorano alla base della prima sequenza di depo-
siti fluvioglaciali di Cis-Livo, tra le quote 600 e 640 m, subito al di sopra delle 
ghiaie del sintema del Rio Barnes. I principali affioramenti sono due: uno è sul 
fianco sinistro della Val di Brésimo, sulla strada che sale a Livo tra 600 e 630 m di 
quota; il secondo è allo sbocco della valle del Rio Pescara, a SW di Varollo e tra 
Scanna e la località Zurà (Fig. 64).

Fig. 64 - Subsintema di Malé (SGD1) a S di Scanna: deposito di contatto glaciale costituito da diamic-
ton massivo a supporto di clasti coperto da ghiaie con stratificazione a basso angolo.
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Nel primo caso sono presenti due distinte facies: la prima è data da diamicton 
massivi, a supporto di matrice sabbioso-limosa (fino a 60%), con clasti di dimen-
sioni fino a 40 cm, principalmente metamorfici (fino a 90%), quindi tonalitici 
(max 30%), con subordinati (max 15%) clasti dolomitici. La seconda facies è 
data da sabbie ben selezionate, talora a stratificazione incrociata, alternate a livelli 
ghiaiosi. La composizione e l’alterazione dei clasti nelle ghiaie rispecchiano quel-
le della facies descritta precedentemente.

L’intero affioramento, che è clinostratificato verso valle con inclinazione in-
torno ai 30°, è intensamente deformato con pieghe disarmoniche e faglie cieche 
legate a deformazioni da glaciotettonica causate dalla riavanzata della lingua gla-
ciale della Val di Brésimo. Quest’interpretazione è confermata anche dalla geo-
metria del corpo sedimentario potente circa 50 m in corrispondenza dell’affiora-
mento e che si assottiglia chiudendosi verso l’interno della Val di Brésimo.

Nel secondo affioramento il deposito presenta lenti irregolari di diamicton im-
ballate in depositi sabbioso-limosi laminati; non mancano intercalazioni di ghia-
ie sabbiose stratificate, con clasti di composizione prevalentemente tonalitica e 
metamorfica, e secondariamente dolomitica. Gli strati ghiaiosi immergono verso 
valle con inclinazioni variabili da 20° fino a 60° e sono intensamente deformati da 
pieghe disarmoniche. I depositi sono cementati in modo discontinuo con cementi 
a menisco di ambiente vadoso.

Lo spessore complessivo dei depositi del subsintema di Malè è di quasi 100 
metri. Il limite inferiore è erosivo sul substrato roccioso o inconforme con il sin-
tema del Rio Barnes, il limite superiore coincide con la superficie topografica o è 
inconforme con il sintema Postglaciale Alpino.

Il subsintema è inquadrato nella parte finale del Pleistocene superiore (“Tar-
doglaciale” Auct.).

3.4. – Subsintema di Mollaro (SGD14)

Il subsintema di Mollaro è definito a partire dal momento in cui si assottiglia 
drasticamente la lingua glaciale proveniente dalla Val di Sole in corrispondenza 
della stretta del Castelaz e inizia la fase di ritiro parossistico in alta Anaunia. 

Nella fase iniziale (fase “Cles”) il ghiacciaio in corrispondenza del Lago di 
S. Giustina ha una quota intorno a 620 m (terrazzi di kame di Dres, parte alta del 
conoide di Sanzeno), mentre per tutta la bassa Val di Non il livello del ghiaccio 
rimane costante intorno alle quote 560 – 540 m s.l.m., sostenuto dal ghiacciaio 
dell’Adige alla gola della Rocchetta (Fig. 65), ed ancora alimentato dalle lingue 
provenienti dalle valli orientali del Gruppo di Brenta, in particolare quella della 
valle del T. Sporeggio. A questa fase appartengono gli ampi conoidi di debris-
flow di Sanzeno, Tuenno, Terres e Flavon allo sbocco della Val di Tovel, quelle 
di Campodenno, Lover e Sporminore, nonché piccole piane e depositi di contat-
to glaciale su entrambi i lati della valle (Castel Bragher, Castel Thun, Cunevo, 
Termon).
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La successiva rapida fusione del ghiaccio ha portato alla parziale erosione dei 
depositi di contatto glaciale alle quote più elevate con la formazione di terrazzi 
di kame incastrati a quote via via decrescenti. Tra le varie serie di terrazzi che 
caratterizzano la Val di Non quella relativa alla fase “Mollaro” ha la maggior 
estensione e continuità. Essa è definita da una serie pressoché continua di depositi 
fluvioglaciali/alluvionali e di debris-flow sui due lati della valle, a partire dalle 
piane di contatto glaciale di Pozzolin (quota 605 m), Banco (quota 595 m) e San-
zeno (quota 580 m) sulla sponda E del Lago di S. Giustina, che si raccordano con 
pendenza uniforme dell’1,6% a quelle di Tassullo (quota 540 m), Campotassullo 
(530 m), Nanno (505 m), Taio (500 m), Portolo (485 m), Maso Cimana (480 m), 
Mollaro (tra 475 e 460 m), Denno (450 m) fin nei dintorni di Quetta (415 m). Il 
terrazzo più esteso è quello di Mollaro, che ha una superficie sub-pianeggiante 
allungata in senso N-S per quasi 2 km, con larghezza da 600 a 200 m.

Il subsintema di Mollaro comprende depositi fluvioglaciali, di contatto glacia-
le e di debris-flow (genericamente indicati come “alluvioni interglaciali e brecce 
di falda cementate interglaciali” nel Foglio 1:100.000 “Trento”, 2a ed.), con su-
bordinati depositi lacustri e di frana.

Fig. 65 - Profilo schematico longitudinale della Val di Non da Mostizzolo (Cis) alla Rocchetta. 
In grigio è riportato il top dei subsintemi di Malè (SGD1) e di Mollaro (SGD14), in blu ed in rosso i 
terrazzi relativi alla fase “Mollaro” in sinistra e destra idrografica, in arancio il top del sintema del 
Rio Barnes (RBR). In nero sono riportati i profili delle gole di S. Giustina e della Rocchetta proiettati 
longitudinalmente. Esagerazione verticale ca. x27.
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Depositi fluvioglaciali ed alluvionali
Sono in gran parte ghiaie a stratificazione orizzontale grossolana o incrociata 

planare, con intercalazioni di livelli e lenti di sabbie a stratificazione incrociata. In 
alcune zone come a N di Portolo e nel piccolo terrazzo di Corché, a N di Denno, le 
sabbie prevalgono nettamente sulle ghiaie. La tessitura è a supporto di matrice sab-
biosa medio-grossolana, talora clastica. I clasti che hanno dimensioni medie di 10-
15 cm e massime fino 30 cm, sono generalmente da arrotondati a ben arrotondati, 
con forme appiattite, allungate, ovoidali; in alcuni casi, alla base della successione, 
si osservano ciottoli sfaccettati, a spigoli smussati, che testimoniano una provenien-
za per rimaneggiamento dai depositi glaciali sottostanti. La composizione litologica 
riflette quella dei depositi glaciali locali: dominano i clasti carbonatici (40-50 %), 
seguono i clasti metamorfici (15-30 %, filladi, gneiss), porfirici (15-30 %) e tonaliti-
ci. Lungo i fianchi del T. Tresenica, la composizione dei clasti è invece quasi esclu-
sivamente carbonatica, mentre la frazione esotica è quasi sempre inferiore al 5%.

L’alterazione dei clasti è piuttosto spinta: sovente i ciottoli carbonatici hanno 
cortex di 3-5 mm, quelli di porfido di 1-2 mm, mentre le metamorfiti sono molto 
fragili, talora arenitizzate. La forte alterazione al tetto di queste ghiaie è atipica 
per depositi del sintema del Garda, essendo confrontabile con quella dei depositi 
del sintema di Barnes sottostante.

I terrazzi di Sanzenone-Castel Valer e i due immediatamente a N ed a S 
dell’abitato di Nanno sono costituiti da livelli di limi e limi sabbiosi alternati a 
ghiaie sottili a supporto ora di matrice, ora di clasti. 

I depositi alluvionali affioranti sulla scarpata orientale del terrazzo di Mollaro 
(valle del Rio Panarotta) poggiano, a circa 25 m di profondità dal ciglio del ter-
razzo, su depositi di contatto glaciale (vd. infra).

A valle del terrazzo di Mollaro, ad E di Denno (località “Piano di Campa-
gna”), si nota un ulteriore ordine di terrazzi tra le quote 335 e 325 m, poche de-
cine di metri sopra l’attuale alveo del Noce. I sedimenti qui presenti sono preva-
lentemente sabbiosi nella parte più a monte, prevalentemente ghiaiosi nel settore 
più orientale; la potenza dei depositi è di oltre 12 m, come è stato verificato con 
alcuni carotaggi. In questa fase tutta la Val di Non era ormai deglacializzata ed il 
ghiacciaio presente in Val d’Adige contribuiva a sostenere un lago marginogla-
ciale tra Moncovo e la gola della Rocchetta. 

Un ultimo ordine di terrazzi, posto a quote attorno ai 290 m, è visibile sul 
fianco sinistro della Val di Non, nel tratto tra Moncovo e Castelletto. Esso è 
probabilmente connesso all’ultima fase del lago marginoglaciale della bassa 
Anaunia (vd. infra).

Sul versante destro della Val di Non, da Termon fino a N di Tuenno, sono presen-
ti depositi di natura fluviale, lacustre e palustre che hanno parzialmente colmato la 
depressione posta tra l’area a drumlin ed il versante posto più ad W. Si tratta di alter-
nanze di sabbia fine e limo organici, con intercalazioni torbose. Tale area depressa 
era sede di scorrimento di acque marginoglaciali quando la superficie del ghiacciaio 
si trovava intorno ai 600 – 550 m di quota (fase “Cles”). All’azione di questo scari-
catore si deve, molto probabilmente, la profonda incisione a S di Tuenno.
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Con l’abbassamento della superficie del ghiacciaio e la contemporanea ero-
sione dei depositi lungo i versanti, l’energia delle acque marginoglaciali dimi-
nuì progressivamente ed iniziò verosimilmente in questa fase la deposizione 
dei sedimenti fini, visibili in affioramento ad E di Flavon, alla testata della val-
letta del Rio Cisogn. L’ulteriore ritiro del ghiacciaio causò infine l’abbandono 
di questa piana da parte dei torrenti marginoglaciali ed un impaludamento di 
alcune sue porzioni. Attualmente la piana costituisce una superfice in debole 
contropendenza lungo la quale le acque del T. Cisogn scorrono verso N fino a 
confluire nel T. Tresenica.

Sul ripiano di Tuenno il progressivo sviluppo dei conoidi di debris-flow su cui 
è costruito il paese ha ostruito il deflusso delle acque verso S, deviandole verso 
l’attuale abitato di Pavillo. In una fase successiva, colate più recenti arrivarono a 
lambire le pendici dei dossi glaciali, bloccando completamente il deflusso delle 
acque verso valle e causando l’impaludamento dell’area. Attualmente la palude 
è stata in gran parte bonificata per la costruzione di impianti sportivi; di essa 
rimane unicamente un’area a biotopo protetto (Biotopo “Paludi di Tuenno”).

Depositi di origine mista
Sono costituiti da ghiaie in matrice sabbiosa, a composizione quasi esclusiva-

mente carbonatica.
Sono frequenti in tutta la bassa Anaunia dove sono distribuiti principalmente 

su due livelli principali. Il primo e più importante corrisponde alla parte iniziale 
della fase “Cles”, con quote intorno a 550 m s.l.m. nella bassa Val di Non. In 
destra Anaunia esso è rappresentato dai conoidi di Rallo, Tassullo, Sanzenone, 
Terres, Flavon, Cunevo, Termon, Campodenno, Lover, Segonzone, Sporminore 
e da quelli presenti sui due fianchi della valle del T. Sporeggio, all’altezza di Ca-
stel Belfort. In sinistra Anaunia sono correlabili con questo livello i conoidi allo 
sbocco della valle del Rio di S. Romedio sul lago di S. Giustina, alcuni lembi di 
conoide tra Taio e Dermulo ed altri mal conservati a Dardine e Toss.

Il secondo livello di conoidi, corrispondente alla fase “Mollaro”, si ritrova tra 
Tuennetto e Segno, nei pressi di Denno, nella parte settentrionale del terrazzo 
“Piano di Campagna”, ed allo sbocco dei rivi Pongaiola e Lovernatico. Alcuni di 
questi conoidi presentano depositi interdigitati con depositi fluvioglaciali.

Depositi di debris-flow di limitata estensione si trovano sulle pendici del drum-
lin denominato Doss Luch, a NE della diga di Santa Giustina e poco a N di Taio.

Depositi di contatto glaciale 
Sono stati interpretati come depositi di contatto glaciale i depositi presenti in 

corrispondenza di terrazzi di ridotta estensione, posti soprattutto all’interno delle 
depressioni formate dai drumlin in destra Val di Non. Si segnalano due terrazzi 
ad E di Tuenno, ad E di Flavon, presso il Maso San Bartolomeo, e in generale 
lungo tutta la spianata ad E degli abitati di Flavon, Cunevo e Termon nei pressi 
di Maso Luzzana. Sul fianco destro della valle si rinvengono per lo più piccoli 
lembi fortemente erosi, soprattutto sul fianco sinistro del Rio Panarotta a W di 
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Dardine. L’unico elemento morfologico dotato di maggiore continuità laterale è 
l’ampio terrazzo che si sviluppa per oltre 1 km a S di Toss intorno alla quota 475 
m. I depositi qui presenti sono costituiti da alternanze di sabbie laminate e di limi 
spesso deformati, con presenza a carattere locale di lenti di ghiaie, ghiaie sabbiose 
e di diamicton a supporto di matrice.

Sulla scarpata orientale del terrazzo di Mollaro sono presenti circa 15 m di de-
positi di contatto glaciale su cui poggiano depositi alluvionali. Essi sono costituiti 
da limi debolmente sabbiosi di colore bruno giallastro, con subordinate intercala-
zioni di ghiaie e con lenti di sabbia molto fine. Sono pure presenti sottili orizzonti 
ricchi di sostanza organica sormontati da livelli a gradazione inversa, costituiti 
inferiormente da limo argilloso rossastro sottilmente laminato e, superiormente, 
da limo sabbioso bruno giallastro. Alcuni livelli di sabbia fine hanno laminazione 
incrociata concava, compatibile con correnti dirette da N a S. Il sedimento è inte-
ressato da superfici di taglio immergenti ad E (verso valle), mentre alcuni livelli 
sono fortemente deformati e ripiegati.

Depositi lacustri
Si rinvengono presso le località Moncovo e Ceramica di Ton in una fascia 

lunga circa 1 km tra le quote 320 e 290 m ca. I depositi sono stati quasi comple-
tamente asportati per la produzione di laterizi e attualmente non sono quasi più 
visibili in affioramento: lungo la S.S. 43 (km 21,55) si osservano tuttavia livelli 
ad argille, limi e limi argillosi massivi, di colore bruno.

Depositi di frana 
Riferibili a quest’unità sono i depositi di frana presenti a Terres e a monte di 

Cunevo. La frana di Terres è una frana di crollo con un accumulo di quasi 1 km2, 
presente sul versante ad W di Terres fino circa 800 m di quota, proveniente dal 
soprastante versante, dove condizioni predisponenti possono essere individuate 
nell’intensa tettonizzazione connessa con il lineamento tettonico Trento-Cles. 
La parte distale del deposito affiora sul ciglio della scarpata a NW di Terres in 
località Marne e nei pressi della chiesa del paese, dove è costituito da ghiaie 
eterometriche con scarsi massi. I lobi più distali dell’accumulo sono coperti dai 
depositi di debris-flow alimentati dalla Val di Tovel, come messo in evidenza da 
uno scavo effimero, e appaiono in affioramento solo in alcuni dossi (sui quali 
sorgono la chiesa di Terres e una villa privata) isolati dal corpo di frana princi-
pale. Questi rapporti stratigrafici ne hanno permesso l’attribuzione all’unità in 
esame, sebbene sia possibile che la parte più elevata dell’accumulo abbia un’o-
rigine più recente, olocenica.

Accumuli di frana volumetricamente importanti sono presenti anche alle spal-
le dell’abitato di Cunevo, in località Pianezza, sul ripiano del Dosso Corona. I 
depositi, costituiti da ghiaie eterometriche con massi subangolosi provenienti dal 
Gruppo dei Calcari Grigi, e con abbondante matrice sabbioso-siltosa, appaiono 
intensamente erosi: la morfologia originale è quasi completamente obliterata ad 
opera di ampi conoidi di debris-flow attivi.
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Lo spessore complessivo dei depositi del subsintema di Mollaro è di quasi 
100 metri. Il limite inferiore è erosivo sul substrato roccioso o inconforme con le 
ghiaie del sintema del Rio Barnes; il limite superiore coincide con la superficie 
topografica o è inconforme con il sintema Postglaciale Alpino.

Il subsintema è inquadrato nella parte finale del Pleistocene superiore (“Tar-
doglaciale” Auct.).

3.5. – Subsintema di Lisignago (SGD12)

Il subsintema di Lisignago è stato definito nell’adiacente foglio “Trento” (Avan-
zini et alii, 2010) per cartografare i depositi che si sono formati a partire dal mo-
mento di disattivazione della transfluenza tra Val di Cembra e alta Valsugana in cor-
rispondenza della valle di Fornace, cui corrisponde un livello del ghiacciaio atesino 
in Val d’Adige intorno ai 600 m (zona di Lavis). In questa fase iniziale si formano i 
terrazzi alluvionali del livello principale della Val di Cembra, a Segonzano (725 m 
s.l.m.), Faver (675 m s.l.m.), Cembra (655-665 m s.l.m.), Sevignano (645 m s.l.m.), 
Lases (637 m s.l.m.), Albiano (635 m s.l.m.) fino a Lisignago (630 m s.l.m.).

A questa fase sono correlabili i depositi glaciali e di contatto glaciale che si 
rinvengono in Val d’Adige soprattutto tra Cortaccia e Magré all’Adige, ad E di 
Egna e a Termeno, a quote generalmente inferiori ai 700 m s.l.m.

Depositi della Valle di Cembra
In Val di Cembra i terrazzi relativi a questa fase non sono ben evidenti anche a 

causa della morfologia molto incassata della valle, con versanti ripidi che ne han-
no inibito la conservazione. Gli affioramenti sono scarsi e sovente rimaneggiati; 
spaccati di riferimento sono nei pressi di Valda, dove si osservano ghiaie e ghiaie 
sabbiose, generalmente a supporto di matrice, più raramente di clasti. Questi ultimi 
sono da arrotondati a molto arrotondati, con dimensioni medie comprese tra 5 e 15 
cm; litologicamente prevalgono le vulcaniti, con rari clasti cristallini e scarsi clasti 
di dolomia, i quali, a differenza dei depositi alluvionali del supersintema di No-
garè, non sono alterati. La matrice è costituita da sabbia medio-grossolana di colo-
re variabile dal grigio al bruno-rossastro. Localmente sono presenti lenti di sabbie. 
I depositi, classificabili come alluvioni marginoglaciali, sono terrazzati: lembi di 
terrazzi sovente degradati si individuano a Valda (780 m), sotto Grumes (800 m) e 
a Piscine (850 m). Depositi alluvionali terrazzati, le cui quote sono indirettamente 
controllate dalle successive fasi di stazionamento del ghiacciaio in Val d’Adige, si 
rinvengono anche sotto Valda (quota 580 m e 600 m), a Gresta (quota 620 m e 670 
m), presso Molini Nogaredi (Maso Rio e Flimacion; 640 m) e a Pianazzi (680 m).

Depositi della Val d’Adige
In Val d’Adige i depositi relativi a questo subsintema sono rappresentati da 

una più ampia tipologia, tra cui depositi di contatto glaciale, di origine mista, di 
versante, alluvionali, accumuli di frana e inoltre till d’ablazione. La sedimenta-
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zione era direttamente o indirettamente controllata dal ghiacciaio dell’Adige che 
stazionava nella valle con quote al margine di circa 600 m a Lavis e fino a 700-
750 m presso Termeno.

Localmente fasi successive di avanzata e di ritiro sono testimoniate da più 
generazioni di depositi riferibili a livelli di base locali posti a quote diverse; i de-
positi correlati si trovano sui due versanti della valle scaglionati a quote comprese 
tra circa 700 m e l’attuale fondovalle.

Le sezioni di riferimento più significative sono a Niclara e presso Rain di sopra 
(Cortaccia).

I depositi di contatto glaciale sono formati prevalentemente da diamicton a 
supporto di matrice e subordinatamente a supporto clastico. In tutti i sedimenti è 
comune la presenza, in forma generalmente preponderante, di litotipi dolomitici 
di provenienza locale, caratterizzati da basso grado di arrotondamento e da forme 
poliedrali irregolari. La matrice è di natura limosa, debolmente sabbiosa, di colo-
re bruno chiaro. I depositi presentano un certo grado di consolidazione, rimarca-
bile anche dalla comune presenza di fratture da carico nei clasti.

Nella zona tra Cortaccia e Magré all’Adige, in base alla composizione lito-
logica ed alle strutture sedimentarie presenti, possiamo distinguere due tipi di 
associazioni facies:
a) 	diamicton caratterizzati dalla presenza di clasti quasi esclusivamente di origine 

locale, associati a livelli di ghiaie pulite a supporto di clasti o a tessitura aperta, 
talora con livelli di sabbie mal selezionate, dolomitiche. Tra le strutture si nota 
una clinostratificazione più o meno marcata, con componente di immersione a 
valle. In alcuni casi si conserva nella sommità dei depositi la forma, seppur a 
grande scala e variamente rimodellata, di quella che doveva essere l’originaria 
superficie d’accumulo, in genere concorde con la stratificazione;

b) 	diamicton caratterizzati dalla presenza, oltre ai clasti di provenienza locale, di 
elementi arrotondati ed esotici (porfidi, metamorfiti, quarziti, granitoidi, ecc.) 
in percentuale che può arrivare attorno al 20% circa; sono presenti intercala-
zioni di sabbie limose, più raramente di ghiaie mal selezionate. Tra le strutture 
si notano strati caotici, sovrainclinati (Fig. 66), talora pieghe a scala metrica 
oppure sistemi di fratture a modesto rigetto ben visibili quando interessano 
strati sabbiosi.
Il primo gruppo di facies è indicativo di apporti, attraverso processi di traspor-

to in massa, provenienti dal versante soprastante, mentre il secondo è interpretabi-
le come till di colata proveniente dal ghiacciaio che rideposita il detrito accumu-
latosi in posizione sopraglaciale, talora con nuclei o masse di ghiaccio morto. Se 
gli apporti dal versante avvengono preferenzialmente lungo un’incisione valliva 
si forma un particolare tipo di conoide di contatto glaciale, piuttosto inclinato, 
marcato da una forma a ventaglio sospesa, troncata a valle quando il ghiacciaio 
si ritira in modo definitivo (truncated fan in Boulton & Eyles, 1979; “fankame” 
in Scholz et alii 2005). Nell’area di Cortaccia tracce dell’originaria superficie 
d’accumulo si possono ritrovare nei rilievi presso la località Rain di sopra, mentre 
altrove si conservano unicamente delle lunghe dorsali, appaiate sui due fianchi di 
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Fig. 66 – Diamicton a supporto di matrice, massivo, con lenti di sabbie e ghiaie (deposito di contatto 
glaciale, subsintema di Lisignago); nella parte centrale dello spaccato (doppio m) si possono osser-
vare strati molto inclinati legati a collasso per fusione di nuclei di ghiaccio morto (spaccato a SE di 
Rain di sopra – Cortaccia).

una valle, che rappresentano ciò che rimane dell’originario conoide (ad es. a N di 
Penone). In alcuni casi gli apporti sono tali da dare luogo ad un ripiano terrazzato 
— terrazzo di kame — (ad es. a Cadino Alto e a NE della località Masagro). La 
sovraconsolidazione dei depositi è senz’altro legata a spinte dovute al ghiacciaio 
in fase di avanzata, che localmente poteva avanzare sopra di essi.

I depositi di contatto glaciale presenti a nord di Montagna sono formati pre-
valentemente da ghiaie sabbiose, poco stratificate, ad elementi prevalentemente 
porfirici, con arenarie, calcari e dolomie.

Allo sbocco della Val Trodena e sui ripiani tra Pinzano e Mazzon (Fig. 67) sono 
presenti in forma estesa diamicton a supporto di matrice, massivi o debolmente cli-
nostratificati, la cui composizione litologica è marcata dalla presenza soprattutto di 
litotipi del bacino del Rio Trodena, tra cui dolomie (55%), porfidi (25 %), calcari, 
arenarie, siltiti; la frazione esotica (metamorfiti, quarziti, granitoidi, ecc.) è molto 
scarsa (< 3 %). Dal punto di vista morfologico i depositi danno luogo a blande dor-
sali, molto ampie, più acclivi sul lato rivolto verso il solco vallivo del T. Trodena e 
troncate verso la Val d’Adige; a S di Pinzano sono presenti alcune piccole morene 
a sviluppo circa parallelo alla Val d’Adige, alla quota di 390 m circa. I depositi ven-
gono interpretati come till d’ablazione ed indifferenziati, dovuti prevalentemente a 
risedimentazione di depositi glaciali presenti nel bacino del T. Trodena (paragla-
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cial till) con livello di base controllato della presenza del ghiacciaio atesino.
Modeste riavanzate di quest’ultimo in questo settore della valle motivano la 

presenza di morene e di strutture da glaciotettonica localmente osservate entro i 
depositi. La superficie d’appoggio basale di questi depositi è con il substrato o 
con i till d’alloggiamento del sintema del garda indistinto.

Depositi di contatto glaciale costituiti da ghiaie e ghiaie sabbiose ad elementi 
prevalentemente carbonatici sono stati cartografati su un ripiano morfologico 
in destra Noce allo sbocco della gola della Rocchetta tra le quote 310 e 340 
m s.l.m., e presso Cadino Alto (550 m). Alla testata della Val dei Molini sopra 
Roverè della Luna tra le quote 700 e 550 m è stata interpretata come deposito 
di contatto glaciale una sequenza di limi e limi argillosi scuri, ricchi in sostanza 
organica e potente quache metro che affiora alla base del fronte della frana della 
Val dei Molini e successivamente ricoperta da potenti depositi di debris-flow del 
sintema Postglaciale Alpino.

I till d’ablazione affioranti tra Magré e Cortaccia si caratterizzano per la pre-
senza di clasti eterometrici prevalentemente dolomitici, subangolosi, con subor-
dinati clasti di porfidi, metamorfiti, ecc.

I depositi di origine mista e di debris-flow sono composti in prevalenza da 
diamicton a supporto di matrice, massivi o debolmente stratificati, contenenti 
clasti quasi esclusivamente locali, con netta abbondanza delle dolomie. Nei de-
positi presenti presso Castelvecchio si possono osservare anche clasti arenacei e 
siltosi provenienti dalla Formazione di Werfen; la stessa matrice dei depositi ha 
una caratteristica colorazione bruno-rosata imputabile a questa formazione. La 
morfologia dei depositi conserva localmente la forma di un conoide, fortemente 
inciso nella zona assiale e rimodellato sui due lati: il più bell’esempio è a NW di 
Castelvecchio. In tutti i casi si tratta di conoidi il cui livello di base era control-
lato dal ghiacciaio dell’Adige.

Fig. 67 – Panoramica sulla Bassa Atesina: in primo piano l’abitato di Egna, alla confluenza del Rio 
Trodena, con i ripiani di Mazzone (a sinistra) e Pinzano (a destra); in secondo piano, da destra, la 
Val d’Adige, il Monte di Mezzo, l’Oltradige con il Lago di Caldaro, i paesi di Termeno e Cortaccia (a 
sinistra); sullo sfondo la Catena della Méndola dominata dal M. Roen (2116 m).
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Depositi legati a processi di debris-flow che ricoprono le ghiaie del sintema 
di Caldaro sono presenti presso Mezzolombardo, lungo la strada che sale verso 
il cimitero di S. Pietro; sono formati da brecce massive o grossolanamente cli-
nostratificate, costituite da ghiaie e blocchi etrometrici in matrice sabbiosa, con 
clasti composti quasi esclusivamente di Maiolica e di Scaglia Rossa.

I depositi di versante si caratterizzano per la presenza di ghiaie eterometriche, 
localmente moderatamente classate, a supporto clastico o a tessitura aperta, clino-
stratificate. I clasti sono formati da dolomie spigolose di proveneninza locale. L’in-
quadramento nell’unità in esame deriva da considerazioni morfogenetiche che con-
sentono di correlarli con i depositi misti o di altro tipo presenti nelle stesse località.

Un deposito gravitativo fortemente rimodellato, composto da ghiaia e mas-
si eterometrici di dolomie della Formazione del Contrin è presente ad ovest di 
Termeno. Su di esso poggia un piccolo lembo di till d’ablazione ed, a fianco, un 
deposito di versante, dal quale provengono dei carboni datati a 12238 ± 80 anni 
BP (campione LTL2693A), data che fornisce un importante riferimento tempora-
le, ma che va considerata in ogni caso come data minima per la presenza di una 
debole contaminazione da parte della vegetazione attuale.

Lembi terrazzati di un conoide alluvionale alimentato dal rio a N di Montagna, 
sono presenti a N di tale località, sui due fianchi della valle. I depositi presenti 
sono formati da ghiaie e sabbie, da massive a grossolanamente stratificate, con 
clasti da arrotondati a subarrotondati, composti in prevalenza da porfidi e dolo-
mie, con subordinate arenarie, metamorfiti, ecc. L’inquadramento dell’unità in 
esame deriva da considerazioni sul livello di base locale.

La cementazione è in genere scarsa ed interessa localmente i depositi a tessi-
tura aperta; il cemento è di ambiente vadoso.

Lo spessore complessivo dei depositi varia da alcuni metri a circa un centinaio 
di metri.

I depositi poggiano direttamente sul substrato o sul till d’alloggiamento del 
sintema del Garda indistinto o, più raramente, su unità più antiche. Il tetto dell’u-
nità corrisponde alla superficie topografica o ad una superficie erosiva o debol-
mente erosiva su cui poggiano i depositi del sintema Postglaciale Alpino. A Cor-
taccia questi ultimi sono incastrati nell’unità in esame.

Il subsintema di Lisignago è inquadrato nella parte finale del Pleistocene supe-
riore (“Tardoglaciale” Auct.).

3.6. – S u b s i n t e m a  d i  S a n  P a o l o  (SGD6) (Oltradige)

Sinonimi: “depositi glaciolacustri di Missiano-S. Paolo e di Novale al Varco” 
(Castiglioni & Trevisan, 1973), “glaziale Schichtstörungen” (Stacul, 1965). La 
sezione più rappresentativa è a SW del Museo del vino a Caldaro.

Nel subsintema di San Paolo vengono cartografati depositi correlabili con la 
presenza di una lingua glaciale insinuata per l’Oltradige, separata da quella prin-
cipale presente in Val d’Adige.
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L’unità affiora nell’Oltradige e comprende un’ampia varietà di depositi glaci-
genici e non glacigenici.

I till d’ablazione affiorano unicamente sul versante destro dell’Oltradige, dove 
sono formati da diamicton massivi a supporto di matrice (circa 65%). La frazione 
grossolana è composta da prevalenti dolomie, da subangolose a subarrotondate, 
quindi da porfidi, metamorfiti, quarziti, ecc.; la matrice è di natura sabbioso-limo-
sa. Non è completamente accertata la presenza di alcune piccole morene.

I depositi glaciolacustri affiorano a Novale al Varco e presso Klughammer. 
In quest’ultima località costituiscono un livello noto (Castiglioni & Trevisan, 
1973), dello spessore di alcuni metri, intercalato a depositi di contatto glaciale; 
i depositi sono formati da limo sabbioso-argilloso con intercalazioni di sabbie a 
stratificazione piano-parallela molto sottile; caratteristica è la presenza di struttu-
re da carico e da iniezione.

La successione di Novale al Varco è stata ben descritta dagli Autori precedenti: 
gli affioramenti più importanti sono lungo la strada che sale da Maso Stadio verso 
i ruderi del castello di Laimburg. Essa comprende sabbie da fini a molto fini, talo-
ra limose, limi, sabbie medie; sono presenti scarsi livelli o lenti di diamicton, così 
come di sabbie ghiaiose in strati medi; la colorazione è bruno giallastro chiaro. I 
sedimenti fini sono marcati da una laminazione piano-parallela, talora evidenziata 
da variazioni cromatiche, o da una laminazione incrociata con ripples asimmetri-
ci; sono presenti intervalli a gradazione diretta, nonché strutture da carico (Fig. 
68), pseudonoduli, sciami di granuli grossolani con intraclasti subarrotondati. La 
frazione grossolana è formata da singoli inclusi ghiaiosi centimetrici, talora con-
centrati in sciami, composti soprattutto da porfidi e metamorfiti, oppure da massi 
anche di 1-2 m3, in questo caso costituiti esclusivamente da vulcaniti provenienti 
dalle formazioni affioranti nei dintorni.

Tutti i depositi sono nettamente sovraconsolidati e caratterizzati da una giaci-
tura anomala, marcata dalla presenza di pieghe a scala decametrica, con assi subo-
rizzontali o debolmente inclinati a SE, di direzione circa NW-SE. Altrove (som-
mità della sella) sono state osservate delle faglie dirette, con rigetto fino a 0,5 m.

I depositi glaciolacustri di Novale al Varco poggiano sulle ghiaie del sintema 
di Caldaro e su till del sintema del Garda indistinto. Al tetto sono transizionali a 
depositi di contatto glaciale (vd. infra). Lo spessore complessivo della successio-
ne è stimabile pari a circa un centinaio di metri.

Dagli elementi raccolti si ritiene che i depositi glaciolacustri di Novale al Var-
co si siano deposti in un ambiente glaciolacustre di margine glaciale delineatosi 
nell’originaria depressione presente in questa località; le pieghe osservate sono 
imputabili a fenomeni di glaciotettonica dovuti alla spinta del ghiacciaio che 
probabilmente ha anche scavalcato i depositi stessi. 

I depositi di contatto glaciale si caratterizzano per la presenza di ghiaie sabbio-
se a supporto clastico, massive o grossolanamente stratificate, inoltre di ghiaie e 
sabbie e, subordinatamente, di diamicton massivi, oltre che di sabbie fini e medie 
variamente stratificate; l’organizzazione è in corpi di spessore metrico a geometria 
tabulare o lenticolare. Sono presenti strutture da collasso, con strati sovrainclinati, 
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Fig. 68 – Limi e sabbie a stratificazione piano-parallela, con intervalli a gradazione normale (al cen-
tro) e presenza di strutture da carico (in alto, presso la moneta) (depositi glaciolacustri, subsintema 
di S. Paolo) (Novale al Varco).

pieghe complesse a scala plurimetrica, faglie dirette di modesto rigetto. Per i de-
positi presenti presso Klughammer, affioranti anche a livello del Lago di Caldaro, 
non è stato possibile chiarire i rapporti con le ghiaie del sintema di Caldaro, pertan-
to si fa riferimento a quanto descrivono Castiglioni & Trevisan (1973, in Fig. 11).

I depositi di origine mista (per debris-flow e rielaborazione torrentizia) com-
prendono ghiaie massive o grossolanamente stratificate, diamicton a supporto 
di clasti e/o di matrice, normalmente consolidati. I clasti sono prevalentemente 
subangolosi e composti soprattutto da dolomie; la matrice è di natura limosa, 
debolmente sabbiosa, di colore rosa. I principali depositi costituiscono i lembi 
derivanti dallo smembramento del conoide di contatto glaciale che si era svilup-
pato allo sbocco della Valle della Lavina, mantenendosi a quote superiori ai 300 
m circa. Tale conoide, sospeso e troncato a valle, poggia su till d’alloggiamento 
del sintema del Garda ind. o sui depositi dell’antico conoide della stessa valle, 
inseriti nel sintema di Caldaro.

I depositi fluvioglaciali sono composti da ghiaie grossolanamente stratificate, 
con subordinate intercalazioni di sabbie medie bruno-grigiastre. Costituiscono 
una coltre di sedimenti di debole spessore (minore di 10 m, in genere di pochi 
metri), che poggiano attraverso una superficie erosiva sui depositi del sintema di 
Caldaro e localmente su di un sottile strato di till d’alloggiamento (sintema del 
Garda) che le separa da questi ultimi. La composizione dei clasti denota la netta 
prevalenza di metamorfiti ed una minor percentuale di porfidi, dolomie e graniti; 
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rari i clasti calcarei, arenacei e di marmo; alcuni ciottoli sono striati. A differenza 
delle sottostanti ghiaie del sintema di Caldaro non sono presenti fratture da carico. 
I depositi costituiscono una piana fluvioglaciale proglaciale controllata dagli sca-
ricatori provenienti dal ghiacciaio dell’Oltradige, ritiratosi più a monte, ma con 
la fronte ancora a S della sella di Appiano. Il progressivo approfondimento della 
valle di Lavason e di quella adiacente posta più ad W ha causato il terrazzamento 
dei depositi, con lembi di terrazzi conservati sui due fianchi della valle, dove il più 
esteso è quello di Maso Feld (298 m).

Attribuzione cronologica: parte finale del Pleistocene superiore (“Tardogla-
ciale” Auct.).

4. – Sintema Postglaciale Alpino (PTG)

4.1. - Aspetti generali

Il sintema Postglaciale Alpino (PTG) raggruppa tutti i sedimenti formatisi 
dopo l’estinzione locale dei processi glaciali legati alla fase principale di avanzata 
glaciale culminata nel LGM e alle successive fasi di ritiro sviluppatesi nell’inter-
vallo finale del Pleistocene superiore. Nella definizione essa corrisponde all’U-
nità Postglaciale in Bini et alii (2004) e, per le caratteristiche delle discontinuità 
limite, al sintema del Po adottato prevalentemente nei fogli di pianura. Il limite 
inferiore è dunque chiaramente diacrono, mentre il limite superiore coincide con 
la superficie topografica. 

Lo spessore complessivo dei depositi può localmente arrivare al centinaio di metri.
Cronologicamente l’unità si inquadra tra la parte terminale del Pleistocene 

superiore e l’attuale.
I depositi vengono descritti separatamente distinguendo i vari ambienti.

4.2. - Depositi e forme alluvionali del fondovalle atesino

Nell’esame dei sedimenti alluvionali presenti nel foglio il fondovalle dell’Adi-
ge merita una particolare attenzione per l’estensione ed il ruolo che esso ha svolto 
e svolge nell’attività dell’uomo. In superficie esso è costituito da sedimenti di pia-
na alluvionale, di conoide e palustri, che assieme a scarsi depositi di tipo lacustre, 
ritroviamo anche nel palinsesto dei sedimenti presenti nel sottosuolo, per lo meno 
fino alle profondità direttamente indagate. L’evoluzione più recente è condizio-
nata dall’attività antropica, in particolare di bonifica e di regolarizzazione del F. 
Adige e dei suoi affluenti, nonché da locali apporti legati a fenomeni di rotta e di 
esondazione avvenuti anche negli ultimi decenni.

Lo studio della pianura alluvionale si è avvalso dell’esecuzione di numerose 
trivellate, dell’esame degli scavi, di sondaggi meccanici, nonché del microrilievo 
oltre che della cartografia storica.
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Come si può notare dalla carta geologica il F. Adige è stato rettificato in più 
tratti nell’ambito di un più ampio progetto di regolarizzazione di tutto il corso 
del fiume e di bonifica delle zone palustri, iniziato nel 1700, ma che subì un forte 
impulso alla fine del XIX secolo, anche a seguito delle terribili conseguenze delle 
alluvioni del 1882 e degli anni successivi (Werth, 2003). I dati di cartografia 
storica indicano percorsi diversi da quelli che possiamo individuare dalle tracce 
morfologiche conservate nel terreno soprattutto a N di Ora e nel tratto posto a 
valle di Salorno (Fig. 69). Nel settore interposto a queste due località il percorso 
del fiume non era molto discosto da quello attuale.

Nel tratto a N di Ora l’Adige presentava un percorso sinuoso, pluricursale, con 
grandi isole fluviali (ted. Mitterling) a boschi ripariali.

A valle di Salorno (Fig. 69), il percorso del F. Adige precedente alla rettifica 
del 1882 lambiva il paese proseguendo quindi con un’ampia ansa. Un percorso 
più antico, marcato da tre stretti meandri, si sviluppava più a nord e viene ancora 
oggi ben rimarcato dal confine tra la Provincia Autonoma di Bolzano e la Provin-
cia Autonoma di Trento, all’epoca definito in corrispondenza del F. Adige, quale 
elemento morfologico naturale. L’abbandono di questo antico percorso è collo-
cabile alla fine del 1600 - inizi del 1700, in ogni caso in epoca anteriore a quella 
della carta del generale De Bohn (1752-1755), che non lo riporta.

Fig. 69 - Stralcio della carta di Ignaz von Novak (1805) relativo al tratto di fondovalle dell’Adige 
presso Salorno, sulla quale è proiettata l’idrografia attuale. Le tracce dei paleoalvei sono indicate 
in blu (in blu scuro la sponda destra). Legenda: 1) percorso attuale del F. Adige; 2) percorso ante-
cedente la rettifica del 1882; 3) percorso secondo la carta del generale De Bohn (1752-1755); 4) 
paleoalveo disattivato attorno al 1700 circa. Ogni lato del reticolato è di 1 km. (originale conservato 
al Landesarchiv di Innsbruck)
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In termini generali si può ritenere che nel fondovalle dell’Adige non vi siano state 
importanti interruzioni nella tendenza all’aggradazione dall’Olocene fino all’Attua-
le. Tipica ed evidente in questo tratto della valle è la mancanza di terrazzi alluvionali.

I sedimenti superficiali mostrano una grande variabilità tessiturale che può 
essere legata alla maggior ampiezza del fondovalle stesso a S di Ora, nonché alla 
bassa pendenza della valle nello stesso tratto, che motiva la presenza di vaste 
paludi e del percorso localmente meandriforme del F. Adige.

Le facies di piana alluvionale prossimale sono composte da sabbia fine mica-
cea, talora con scarsa sabbia media, di colore grigio o bruno grigiastro, stratificate. 
Nella composizione della sabbia dell’Adige si può sottolineare come la frazione 
carbonatica sia del tutto subordinata rispetto alla componente quarzoso-micacea.

Nelle facies di piana alluvionale distale e di transizione ad ambiente palustre 
troviamo sabbia fine, da debolmente limosa a limosa, con intercalazioni di limo, 
localmente limo e sabbia, ma anche limo, limo con intercalazioni di torba o con 
la presenza di scarsi resti vegetali in posizione di vita. Nei settori a ridosso delle 
zone distali dei conoidi (ad es. conoide di Termeno o a N del conoide di Ora) non 
è infrequente trovare intercalazioni di sedimenti limoso-argillosi bruno-rossastri 
legati alla deposizione di flussi idrici non incanalati provenienti dai soprastanti 
conoidi. Gli spessori dei sedimenti di piana alluvionale attuale sono variabili in 
genere da circa 0,8 m fino a 3-4 m (es. tra Cadino e Masetto).

Le facies di argine si caratterizzano per la presenza di sabbia da fine a media, 
ben stratificata, talora con sottili livelli intercalati a gradazione normale.

Nelle aree golenali, di canale fluviale abbandonato naturalmente o per inter-
vento antropico, prevalgono le sabbie medie e grosse, da debolmente ghiaiose a 
ghiaiose, poggianti a debole profondità (0,5-1,8 m) su ghiaie e sabbie. Le ghiaie 
si caratterizzano per la presenza di clasti fino a 12 cm di diametro, composte pre-
valentemente da metamorfiti, quarzo e subordinatamente da calcari e dolomie e 
da litotipi appartenenti al Gruppo Vulcanico Atesino.

Nei corpi di barra si rinvengono frequentemente sabbie medie, talora con sab-
bie grosse. È questo il caso del settore di pianura in cui sorge Cortina all’Adige 
(oggi Cortina sulla Strada del Vino), la cui parte storica sorge su di una grande 
isola fluviale (Mitterling) che si eleva rispetto alla pianura circostante di 2-3 m. È 
nota la presenza in questa zona di masi fin dal 1300, per cui possiamo considerare 
questa zona stabile sin da quell’epoca.

Nell’area tra la stazione di Mezzocorona e l’uscita autostradale di S. Michele 
all’Adige le alluvioni si interdigitano ai sedimenti grossolani del conoide del T. 
Noce. Nel sondaggio S3, riportato in Fuganti & Defrancesco (1992), lo spessore 
dei sedimenti del F. Adige è di 1,75 m. Si tratta di limi e sabbie che ricoprono una 
sequenza di ghiaie appartenenti alle alluvioni del Noce. Nello stesso articolo vie-
ne analizzata la composizione mineralogica di due campioni relativi ai sedimenti 
dell’Adige che indica una prevalenza di biotite (oltre il 60%), quindi orneblenda 
(10-15%), carbonati (< 10 %), clinopirosseni (3-5 %) e granato (4-8%).

I rilievi di terreno hanno consentito di individuare le tracce di un paleoalveo 
del F. Adige posto sul fianco destro della valle, che si segue piuttosto bene da 
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Termeno a Cortaccia. Esso è marcato dalla presenza, a circa 1-1,2 m dal p.c., di 
sabbia media, talora con scarso ghiaino; in superficie si notano localmente picco-
le scarpate a scarsa continuità laterale. Si ritiene che l’Adige a S di “al monte”/
Gmund avesse un tracciato sinuoso, tanto da piegare a N attraverso le località 
Innerhof, Marienhof, Maso Giovanelli, e di qui ripiegasse verso S, all’incirca 
seguendo la Strada del Vino fino a collegarsi alle tracce presenti presso Termeno 
in corrispondenza del Fosso Grande di Caldaro. In pratica buona parte della zona 
paludosa nota a S di tale località sposerebbe questo antico percorso dell’Adige. È 
plausibile che a S di Magré all’Adige il fiume proseguisse sul fianco destro della 
valle, bordando ad occidente la “Mitterling” dove sorge Cortina all’Adige, col-
legandosi poi più a S al tracciato noto a N di Salorno (4 in Fig. 69). Non si hanno 
in questa fase elementi precisi per la datazione di questo tracciato, ma considera-
zioni di carattere generale, tra cui i tassi di sedimentazione noti (Avanzini et al., 
2007), la presenza di morfologie superficiali, la debole profondità dei sedimenti 
grossolani di alveo, rendono probabile un’età romana o alto medievale.

4.3. - Dati del sottosuolo in Val d’Adige

Per quanto riguarda lo stato delle conoscenze riguardanti il sottosuolo sono di-
sponibili numerosi dati per i primi 20-30 m, pur se con grande difformità, mentre 
per profondità maggiori i dati sono puntuali e derivano dalle stratigrafie dei pozzi 
e di alcuni sondaggi.

La profondità del substrato roccioso è nota solo in forma indiretta. In uno 
studio dell’Autorità di Bacino Nazionale dell’Adige (1998) le indagini sismi-
che a riflessione eseguite poco a sud del confine della Provincia di Bolzano con 
quella di Trento (località Zento Vecchio, Mezzocorona) indicano che il substrato 
è posto a profondità comprese tra 250 e 370 m dal p.c. (tra circa 35 e 160 m al 
di sotto del livello del mare). Inoltre, esso degrada da NW verso SE, raggiun-
gendo probabilmente una profondità attorno ai 400 m dal p.c. sul lato SE della 
valle, che verrebbe ad avere così un profilo asimmetrico. Nello stesso studio la 
profondità del substrato roccioso viene posta a profondità analoghe tra Salorno e 
Cortaccia, mentre nel tratto soprastante sarebbe maggiore (tra i 450 e i 375 m dal 
p.c.), aumentando ulteriormente a nord di Ora (tra i 525 e i 450 m). La mancanza 
di sondaggi profondi di taratura del modello sismico rendono seriamente discu-
tibili le profondità calcolate, soprattutto alla luce delle sezioni sismiche accop-
piate a sondaggi profondi effettuate a Trento (Felber et alii, 2000) e a Merano 
(Bargossi et alii, 2010) entrambe indicanti la profondità massima del substrato 
roccioso a oltre -620 m dal p.c.

Tra i sondaggi più profondi citiamo un sondaggio a carotaggio continuo ese-
guito a Roveré della Luna in località Lomeri (212 m s.l.m.), che ha raggiunto la 
profondità di 80 m dal p.c. Esso ha attraversato dapprima depositi del conoide di 
Roveré della Luna (0÷24 m) costituito da clasti subangolosi di natura calcareo-
dolomitica, di dimensioni fino a 20 cm, con abbondante matrice limosa, quindi 
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una successione di sedimenti fini con torbe e sabbie intercalate riferibili ad un 
ambiente palustre con intercalazioni di sedimenti di esondazione del F. Adige 
(24÷45 m). Il tratto inferiore della successione attraversata (45÷80 m), compren-
dente sabbie da fini a medie con abbondante muscovite e biotite e con intervalli 
torbosi, è riferibile piuttosto ad un ambiente di piana alluvionale prossimale, se 
non di rotta. Sono state eseguite 2 datazioni 14C su frammenti lignei all’interno 
dei livelli torbosi prelevati alle profondità di –32 (LTL942A) e –80 m dal p.c. 
(LTL943A) che hanno restituito età calibrate di 10455 ± 215 cal yrs BP e 11700 
± 400 cal yrs BP rispettivamente. Le date definiscono un tasso medio di sedimen-
tazione per l’intervallo tra 32 e 80 m di 38,6 m/1000 anni, mentre per la parte 
superiore olocenica tra 0÷32 m di 3,1 m /1000 anni.

Altri due sondaggi significativi sono stati eseguiti ad W ed a N di Salorno. 
Nel primo viene attraversata una sequenza di sabbie medie e fini, con subordina-
te intercalazioni di limo e presenza di resti vegetali fino alla profondità di 57 m 
dal p.c. Al di sotto, fino alla profondità di 115 m dal p.c., inizia una successione 
monotona di limi, limi sabbiosi grigi, tranne per l’intervallo compreso tra 70 e 
80 m in cui sono ancora presenti sabbie medio-fini, riferibili ad un ambiente pre-
valentemente di tipo lacustre. Il secondo sondaggio, posto 1 km a N del primo, 
evidenzia una successione più articolata, con intercalazioni torbose (17,5÷18,0 
m e 23,2÷25,2 m) e di sabbia media e grossa (28÷30 m), quest’ultima indica-
trice di prossimità ad un alveo del F. Adige. Di particolare interesse sono le 
datazioni radiometriche qui eseguite (Tab. 2, campioni LTL2688A, LTL2689A, 
LTL2690A), che forniscono un limite Olocene-Pleistocene posto a circa 37-40 
m dal p.c., indicando dunque un’età tardoglaciale per la serie lacustre sopra de-
scritta, concordemente con quanto avviene presso Trento (Felber et alii, 2000).

Le datazioni radiometriche eseguite su questo sondaggio, oltre che su quelli 
sopra citati ed altri eseguiti presso Egna (Tab. 2, sondaggi “Adige 5”, “Adige 
13”) ed Ora (Tab. 2, sondaggio “Adige 1”), consentono di definire un tasso di 
sedimentazione medio variabile tra circa 1,7 fino a circa 3-3,5 m/1000 anni per 
la serie riferibile al Boreale ed al post-Boreale, mentre per la successione sotto-
stante, cronologicamente inquadrabile nel Preboreale e nella parte superiore del 
Tardoglaciale, i tassi di sedimentazione sono decisamente più elevati (da circa 14 
fino ad oltre 50 m/1000 anni).

I tassi di sedimentazione per la successione olocenica si inquadrano bene 
con quelli medi calcolati nella vallata atesina nelle aree di Bolzano (Avanzini 
et alii, 2007), di Merano (Bargossi et alii, 2010) e di Trento (Avanzini et alii, 
2010). Il forte tasso di sedimentazione nella parte terminale del Tardoglaciale è 
testimoniato anche da due datazioni AMS 14C eseguite sul sondaggio profondo 
di Zambana Vecchia nel limitrofo foglio “Trento” (5 km a S di Mezzolombardo) 
che hanno restituito età calibrate di 14125 ± 325 cal yrs BP (-166 m) e 13675 ± 
225 cal yrs BP (-217 m) (Avanzini et alii, 2010).
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4.4. - Depositi e forme alluvionali del T. Noce nella Piana Rotaliana

La Piana Rotaliana fin a ridosso dell’attuale corso dell’Adige è formata dalle 
alluvioni recenti che caratterizzano il conoide del T. Noce. In superficie sono dif-
fusi su gran parte dell’area sedimenti fini, di spessore variabile, che rappresen-
tano le ultime fasi di esondazione del torrente. Nella carta geologica si sono evi-
denziate due aree laterali e distali rispetto all’attuale canale, costituite da ghiaie 
e ghiaie sabbiose. Questi sedimenti sono stati distinti da una fascia centrale, che 
si allarga a ventaglio verso S. Michele all’Adige, dove sono presenti sedimenti 
a ciottoli prevalenti. Dal punto di vista della composizione mineralogica un’a-
nalisi al microscopio eseguita sui campioni di un sondaggio (sondaggio S11 in 
Fuganti & Defrancesco, 1992) indica una percentuale di carbonati compresa 
tra il 50% ed il 70%; altri minerali presenti in percentuale significativa sono 
l’orneblenda (5-13 %) ed il granato (7-20 %). Nei depositi più grossolani sono 
abbondanti le dolomie e le metamorfiti. Sono invece rari o molto rari i calcari, 
le rioliti e le tonaliti. La forma del conoide è poco evidente e le pendenze sono 
molto basse, inferiori ad 1°. 

Il corso del T. Noce è stato fortemente modificato nel periodo compreso tra il 
1850 e il 1853. Il vecchio percorso confluiva nell’Adige poco a N dell’abitato di 
Grumo, come si può evincere dalla carta del Novak (ca. 1805, in Werth, 2003). 
La stratigrafia di un sondaggio nella zona Molini, nella parte S del paese di 
Mezzolombardo, indica uno spessore dei depositi di conoide di 36 m. I depositi 
grossolani ghiaiosi poggiano su sabbie e limi alluvionali dell’Adige che sono 
presenti almeno fino alla profondità di 60 m.

4.5. - Depositi alluvionali al di fuori del fondovalle atesino

Al di fuori del fondovalle dell’Adige i depositi alluvionali e torrentizi sono 
composti da ghiaie, ghiaie sabbiose e con piccoli massi, grossolanamente stra-
tificate ed embricate; non mancano le barre di sabbia. La frazione clastica si ca-
ratterizza per la presenza di elementi da subarrotondati ad arrotondati, composti 
da litologie prevalentemente locali. Molti dei depositi hanno scarsa estensione e 
pertanto non sono cartografabili.

Lungo il fondovalle del T. Noce, a monte della Rocchetta, sono presenti allu-
vioni terrazzate sia in destra (dalla stazione ferroviaria di Denno fino a Maso Mi-
lano) che in sinistra (a monte della confluenza del Rio Pongaiola). La superficie 
dei terrazzi si eleva da 2 a 10 m sull’attuale fondovalle.
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4.6. - Depositi di origine mista (torrentizi e/o da debris-flow e/o di valanga) e di 
debris-flow, conoidi di origine mista

I depositi di origine mista (torrentizi e/o da debris-flow, talora anche con il 
contributo di apporti legati a valanghe) costituiscono una tipologia di sedimenti 
piuttosto diffusa e sono distribuiti soprattutto alla base dei versanti ed allo sboc-
co di incisioni e valli, dove danno luogo a conoidi talora coalescenti. I depositi 
più estesi e di maggiore spessore sono quelli che costituiscono i principali conoi-
di del fondovalle atesino (conoidi di origine mista). In generale lo spessore può 
variare da pochi metri ad oltre un centinaio di metri (apice dei grandi conoidi di 
fondovalle, ad es. conoide di Termeno). Gli spaccati più significativi sono a S. 
Floriano (Egna), a Cortaccia, presso Roveré della Luna e lungo le pendici orien-
tali del Monte Ozol, a NW di Revò. In vari casi sono disponibili stratigrafie di 
sondaggi e di pozzi che attraversano tutta la sequenza deposizionale.

L’origine dei depositi è legata all’azione di più processi deposizionali con-
comitanti, localmente con il prevalere di alcuni rispetto agli altri che possono 
avere carattere accessorio. In alta montagna prevale l’azione di trasporto tramite 
debris-flow e le valanghe, mentre il trasporto e la rielaborazione torrentizia inte-
ressano soprattutto i sistemi deposizionali di maggiori dimensioni.

I depositi sono composti soprattutto da diamicton massivi a supporto clastico 
e/o di matrice, con subordinate intercalazioni di ghiaie sabbiose grossolanamen-
te stratificate ed embricate; la matrice è generalmente di natura limoso-sabbiosa. 
La frazione clastica è prevalentemente subangolosa e la composizione litologica 
riflette quella dei litotipi presenti nel bacino a monte: ad es. i depositi presenti in 
Oltradige, a Cortaccia ed alla base del versante sinistro a S di Egna e di quello 
destro da Magré all’Adige a “la Rochetta” contengono prevalentemente clasti di 
dolomie, talora in forma esclusiva. I conoidi misti presenti sul fianco destro della 
Val di Non sono composti in prevalenza da calcari (Gruppo dei Calcari Grigi) e 
subordinatamente da dolomie (Sporminore) e marne (conoidi tra Cles e Tuenno). 
Nel conoide del Rio Inferno e negli altri conoidi a S di Termeno vi è anche una 
frazione clastica significativa composta da litotipi terrigeni e calcareo-terrigeni 
provenienti dalle formazioni del Trias medio ed inferiore, che impartiscono an-
che una colorazione bruno-rossastra alla matrice dei depositi. Nel conoide di 
Ora, in Val di Cembra e localmente in Val Trodena è importante la presenza 
della componente porfirica anche nella matrice fine che assume una colorazione 
bruno-bruno rossastra. I conoidi situati nel pianoro tra Cles e Tuenno prendono 
origine dallo smantellamento dei soprastanti depositi di contatto glaciale e di 
debris-flow del subsintema di Cloz. Un caso particolare è quello dei conoidi del 
ripiano di Sporminore, che sormontano i corrispondenti conoidi del subsintema 
di Mollaro come si può osservare dalla blanda rottura di pendenza nella parte 
apicale e mediana di questi ultimi. In altri casi, invece, come sul ripiano del 
Monte Corona ad W di Cunevo, sul versante Nord del Dosso della Tia (Monte 
Fausior) e a Pianizzia nella Valle dei Molini a NW di Roveré della Luna, i depo-
siti di debris-flow si sono evoluti a spese di precedenti depositi di frane di crollo 
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obliterando in parte o completamente la morfologia originaria dell’accumulo.
Alcuni conoidi presentano una transizione alla pianura circostante marcata dal-

la presenza di intercalazioni di sedimenti fini, da sabbiosi fino a limoso-argillosi, 
con intervalli a gradazione normale, legati alla deposizione di flussi idrici non 
incanalati. Questa fascia di transizione è molto estesa a nord del conoide di Ora, 
dove si riconosce in superficie per il colore bruno rossastro dei sedimenti, ma ben 
individuabile anche nei sondaggi. Infatti, un sondaggio eseguito a SW di Ora, a 
circa 270 m dal margine distale del conoide, ha individuato la base di quest’ulti-
mo tra circa 13 e 15 m, dove sono presenti sedimenti fini dovuti a decantazione 
di flussi idrici alimentati dal Rio Nero interdigitati con sabbie di esondazione del 
F. Adige. Tale intervallo è stato datato al 2° millennio a.C. (Tab. 2, campione Ua-
40382). La successione sottostante comprende facies di canale del F. Adige (15÷23 
m) poggianti su sedimenti di piana alluvionale fino alla base del sondaggio (35 m).

I depositi di debris-flow presentano morfologie caratteristiche, caratterizzate 
dalla presenza di piccoli argini subparalleli, talora a sviluppo irregolare, accom-
pagnati a quote inferiori da forme lobate o ramificate marcate dalla presenza di 
ghiaie pulite. In generale i depositi sono composti da ghiaie eterometiche, mal 
classate fino ai diamicton massivi; in modo del tutto subordinato possono essere 
presenti lenti di ghiaie sabbiose embricate, in genere legate all’azione del ruscel-
lamento superficiale. Lo spessore dei depositi varia da qualche metro ad alcune 
decine di metri. I conoidi di debris-flow sono sovente forme di modesta estensio-
ne, composte da lobi allungati, variamente giustapposti.

Depositi variamente rimodellati, talora terrazzati di parecchi metri sull’attuale 
fondovalle, si rinvengono tipicamente a Cortaccia, ad W ed a S del M. Ozol (Val 
di Non), a monte del Ponte di Mostizzolo (Val di Sole). Per i depositi presenti a 
Cortaccia sono disponibili due datazioni 14C. A S di Niclara (quota 332 m) dei 
carboni all’interno di un deposito di origine mista hanno fornito un’età di 10428  
± 65 anni BP (LTL3441A, vd. Tab. 2), correlabile quindi con una fase più antica 
del Dryas recente. A S di Maso Andreis (Cortaccia) il tratto intermedio del Rio 
Largo si sviluppa su di un fondovalle piatto, in cui si possono riconoscere almeno 
3 ordini di terrazzi, di cui quello meno elevato è posto a circa 4 m dal greto del 
rio. In un livello a rendzina, posto a circa 3,8 m dalla superfice del terrazzo, sono 
stati raccolti dei carboni che hanno fornito un’età 14C di 1430-1210 anni cal BC 
(LTL3442A, vd. Tab. 2). Dunque la fase di incisione dello stesso terrazzo è poste-
riore a quest’epoca essendo l’area ancora in fase di accrescimento.

4.7. - Paludi e torbiere, depositi palustri e lacustri

Nelle aree paludose bonificate tramite rete di fossi e di scoli, talora per colma-
ta, i sedimenti palustri sono composti da:

- torbe feltrose di colore bruno, poco umificate, costituite soprattutto da un 
feltro di radichette e subordinate cuticole, ampiamente diffuse soprattutto a N di 
Magré s.S.d.V. e tra Salorno e Carnedo;
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- torbe con intercalazioni di limi o limi sabbiosi e viceversa (ad es. ad E di 
Cortaccia e di Termeno, a S di Roveré della Luna);

- torbe con intercalazioni sabbiose, sabbie e torbe, arealmente poco diffuse (ad 
es. a N del Lago di Caldaro);

- limi, limi debolmente torbosi e debolmente sabbiosi, limi e sabbie, marcati da 
stratificazione orizzontale ed in genere da colorazione grigio scura in condizioni 
di falda superficiale (ad es. Palù di Termeno e Palù di Caldaro, Wiesermöser, zona 
ad E ed a S di Magré all’Adige); da notare che i sedimenti terrigeni di ambiente 
palustre presenti nella zona di raccordo tra i conoidi ed il fondovalle sono marcati 
dalla presenza di sedimenti deposti da flussi idrici non incanalati provenienti dai 
soprastanti conoidi.

Le stratigrafie dei sondaggi indicano spessori di torbe di vari metri, con valori 
fino a 10,5 m a N di Salorno e di circa 15 m per l’area a S di Roverè della Luna.

Analizzando le carte storiche della fine del 1700 possiamo osservare che vasti 
settori della Bassa Atesina erano aree paludose. Accanto all’ampia zona paludosa 
a S del Lago di Caldaro che si estendeva sino a Magré s.S.d.V. (località Wie-
sermöser, Palù di Termeno, Palù di Caldaro, Palù di Penone), ne esistevano delle 
altre, meno estese, ad es. a N di Ora (Palù dei Buoi-Palù di Ora) e di Villa (Paludi 
di Villa), a S di Egna (Palù del Toro), tra Laghetti e Salorno a ridosso del versante 
sinistro della valle, a S di Roveré della Luna. 

Le aree più estese e storicamente ben note sono sui margini della valle, in zone 
interposte ai conoidi, in quanto in posizione “d’ombra” rispetto alle direttrici di 
sedimentazione, dunque con bassi tassi di sedimentazione e tendenzialmente de-
presse, come confermato anche dall’analisi del microrilievo. Tra queste è notevo-
le per estensione la fascia tra Roveré della Luna e Mezzocorona con una lunghez-
za lungo l’asse vallivo di circa 3,5 km e un’ampiezza compresa tra 0,6 km e 1 km. 

La bonifica delle paludi ha permesso di ampliare notevolmente la superficie 
coltivabile nel fondovalle. La più significativa delle antiche aree di palude che 
rimangono sino ad oggi è quella che circonda il Lago di Caldaro, la quale com-
prende un’area a biotopo di circa 241 ha, con vari tipi di ambiente, tra cui zone 
a bosco paludoso di ontani e salici, canneti, prati umidi e stagni. L’associazione 
floristica che occupa la zona a S del lago è caratterizzata dalla presenza di Cla-
dietum marisci, Caricetum elatae, Juncetum subnodosi, Schoenetum nigricantis, 
Molinia Caerulea, Typha angustifolia, Phragmites, ecc. (Balàtovà-Tulàckovà 
& Venanzoni, 1989).

Il Lago di Caldaro è il più grande lago naturale della Provincia di Bolzano: 
esso si estende per una lunghezza di 2 km, una larghezza di circa 1 km ed ha una 
profondità massima di soli 5-6 m. La depressione in cui si sviluppa il lago deriva 
da quella lasciata dal ghiacciaio dell’Oltradige durante la fase finale del suo ritiro, 
ridotto in questo settore ad una massa di ghiaccio morto in lenta fusione; la po-
sizione protetta rispetto alle direttrici di flusso del F. Adige ed i bassi tassi di se-
dimentazione hanno ulteriormente contribuito a mantenere depressa questa zona. 
Dai dati storici è noto che il lago stazionava ad una quota più alta di quell’attuale 
e che prima della bonifica di Von Zallinger (1774-1777) (Manfredi, 1997) era 
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sprovvisto di emissario. Le opere di bonifica delle paludi a S del lago, con la 
costruzione del Fosso Grande e Piccolo di Caldaro, hanno drenato una vasta area 
paludosa, agendo anche da emissari del lago che vide ridursi la sua estensione. 
Recentemente vi è stato un certo innalzamento del livello dell’acqua, apprez-
zabile anche dal confronto delle basi topografiche più recenti rispetto a quella 
dell’IGM degli anni ‘70.

I depositi palustri e lacustri localmente presenti al margine del Lago di Caldaro 
sono formati da limo di colore grigio brunastro chiaro con intercalazioni torbose 
e dalla presenza di piccoli gusci di molluschi di acqua dolce.

Al di fuori del fondovalle dell’Adige, sono documentate piccole aree palustri 
o a torbiera nella zona di Castelvetere, in Val di Cembra, come ad es. presso il 
Lago Bianco (Parco del M. Corno), in Val di Non tra depressioni intra-drumlin o 
create da depositi di contatto glaciale e nell’altopiano di Favogna, dove trovano 
la maggiore estensione attorno al Lago di Favogna e presso la Oberfenner Moor. 
I depositi sono dati da torbe con intercalazioni limose, talora argilloso-limose 
laminate. L’associazione vegetazionale che troviamo nella palude che circonda il 
Lago di Favogna è caratterizzata dalla presenza di Nuphar lutea, Nymphaea alba, 
Scirpo-Phragmitetum, Carex elata, Molinietum caeruleae. La gran parte di que-
ste aree umide si trova in corrispondenza di conche poste entro il substrato roccio-
so, legate a modellamento subglaciale (conche tra dossi montonati o drumlin) o in 
depositi glaciali e caratterizzate da difficoltà di deflusso. Praticamente per quasi 
tutte queste zone paludose si è osservata una chiara tendenza all’estinzione sia per 
colmamento naturale, sia per motivi antropici (drenaggi e captazioni di sorgenti).

4.8. - Depositi di frana

Nel foglio sono presenti accumuli di frana anche molto estesi in varie località, 
con diversa tipologia di messa in posto. La composizione dei depositi dipende 
dalle litologie coinvolte nel movimento e dal tipo di movimento. La gran parte 
dei depositi è costituita da ghiaie e blocchi eterometrici, con tessitura variabile da 
aperta a clasto-sostenuta; non mancano i diamicton a supporto di clasti, con matri-
ce interstiziale sabbioso-limosa. I clasti sono comunemente spigolosi ed hanno in 
molti casi una composizione prevalentemente dolomitica, essendo coinvolti nei 
processi soprattutto formazioni lapidee dolomitiche o coltri quaternarie partico-
larmente ricche di tali litotipi.

Lo spessore dei depositi è estremamente variabile; in genere lo si può stimare 
come compreso tra pochi metri e circa un centinaio di metri.

In questo paragrafo verrano descritte alcune frane di particolare interesse per 
quanto riguarda l’evoluzione quaternaria del territorio, soprattutto per gli aspetti 
morfogenetici e gli elementi di datazione raccolti, rimandando al § VIII.2. per gli 
aspetti applicativi.

Tra le frane presenti sul versante destro della Val d’Adige citiamo la frana 
di Maso del Buco (Cortaccia) (vd. anche § VIII.2), che oltre ad essere la frana 
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più estesa del foglio (quasi 1,5 km2), ha caratteri complessi. I depositi coinvolti 
sono prevalentemente ghiaie e blocchi dolomitici, con matrice sabbioso-limosa 
interstiziale della stessa natura. L’attività interessa buona parte dell’area, ma vi 
sono ampi settori che non mostrano indizi di evoluzione in atto o in epoca recente. 
Parte di questo grande accumulo di frana è stato erroneamente interpretato come 
rock glacier relitto (Scholz et alii, 2005). 

Tra Egna e Casignano si possono esservare numerosi corpi di frana per crollo, 
alla base delle pareti dolomitiche presenti presso la località Maso Vescoli. Tra di 
essi quello presente subito a monte di tale località si caratterizza per la presenza di 
un notevole rimodellamento, con scarsi blocchi dolomitici eterometrici sporgenti 
dalla superficie d’accumulo. Questi elementi, uniti alla presenza di un suolo rela-
tivamente evoluto, fanno ritenere che tale frana sia antica e riferibile all’Olocene 
medio-Olocene antico.

Di particolare interesse è inoltre la frana presente a monte dell’abitato di La-
ghetti (Egna), costituita da un accumulo di blocchi eterometrici di dolomia, va-
riamente rimodellato e coperto ai fianchi ed alla base da depositi debris-flow (vd. 
anche § VIII.2). L’accumulo, staccatosi dalla soprastante parete dolomitica, ha in-
vaso anche il sottostante fondovalle. Infatti sondaggi eseguiti presso la chiesetta di 
S. Lorenzo e sull’adiacente argine sinistro del F. Adige hanno individuato blocchi 
eterometrici di dolomia alla profondità rispettivamente di 4 e 12 metri. Un sondag-
gio eseguito, ad est della chiesetta di S. Lorenzo, sul margine della valle, ha attra-
versato blocchi dolomitici con sabbia e limo della stessa natura, tra circa 2,8 e 13 
m dal p.c. Tale intervallo, interpretabile come accumulo gravitativo con livelli di 
debris-flow nella parte superiore, è sormontato da sottili livelli di torba e di limo di 
ambiente palustre e lacustre, transizionali a facies di piana alluvionale. Troverebbe 
dunque una spiegazione l’origine del toponimo di “Laghetti (Laag)”, che verrebbe 
a riferirsi ad almeno un piccolo bacino lacustre formatosi in una conca al tetto di 
depositi di frana. Una datazione eseguita su resti vegetali campionati a 2,7 m di 
profondità (208,1 m s.l.m.), subito sopra l’accumulo gravitativo, ha fornito un’età 
non calibrata di 235 ± 45 anni BP (Tab. 2, campione LTL5211A), che attesterebbe 
la presenza di tale piccolo bacino lacustre a partire dalla seconda metà del 2° mil-
lennio d.C.. La successione sottostante all’accumulo, fino alla profondità di 27 m 
dal p.c., è caratterizzata dalla presenza di sabbie debolmente limose di piana allu-
vionale del F. Adige, contenenti sottili livelli di ghiaie dolomitiche, legati ad appor-
ti di debris-flow dal vicino versante. Un legno campionato a 15,9 m dal p.c. (2,9 m 
al di sotto dell’accumulo gravitativo) ha fornito un’età di 11467 ± 45 anni BP (Tab. 
2, campione LTL5213A), che risulta non compatibile con l’età dei sedimenti attra-
versati dal vicino sondaggio “Adige 13” (vd. Tab. 2) e che viene interpretato come 
rimaneggiato. Un’ulteriore datazione è riferita a legni campionati in sedimenti di 
piana alluvionale del F. Adige, intercalati a depositi di debris-flow, attraversati in 
un sondaggio collocato alla base del versante. Il campione prelevato a 15,2 m dal 
p.c. (197.8 m s.l.m.) ha fornito un’età di 1148-904 anni cal d.C. (Tab. 2, campione 
Ua-40383): esso fornisce un’età massima per i soprastanti depositi di debris-flow e 
conferma un’età recente di tali depositi confermemente ai dati di terreno.
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Allo sbocco della Val di Non, a NW di Mezzolombardo, è presente la frana 
del Dosso della Tia (Monte Fausior), una frana di crollo con caratteristiche di 
rock-avalanche che affiora lungo la S.P. per Fai della Paganella fino al fondovalle 
della Piana Rotaliana. L’originale area di accumulo, che si estendeva per oltre 1 
km2 a partire dalla base delle pareti orientali del Dosso della Tia (quota ca. 800 
m), è parzialmente rimodellata e coperta da depositi di debris-flow. La nicchia 
di distacco è costituita da tre settori di versante disgiunti, con direzione generale 
NW-SW, posti in prossimità del crinale a N del Dosso della Tia, accompagnati 
da profonde (20-30 m) fratture beanti ad andamento WSW-ENE, perpendicolari 
alla direzione del versante. Non si tratta perciò di trincee di rilascio tensionale ma 
di strutture probabilmente connesse ad attività neotettonica lungo la vicina linea 
Trento-Cles. L’accumulo è costituito da diamicton massivo a supporto di clasti, 
con blocchi eterometrici di dimensioni fin oltre 10 m di diametro. I blocchi hanno 
composizione prevalentemente calcarea e subordinatamente dolomitica, con ma-
trice ghiaioso-sabbiosa della stessa natura. La cementazione ha carattere locale. 
Lo spessore complessivo dell’accumulo, confinato all’interno di un avvallamen-
to, è di difficile valutazione, ma si può stimare fino ad un massimo di 30 metri. 

Tra i principali accumuli di frana sono da ricordare le complesse frane di crollo 
del Dosso Corona, ad W degli abitati di Termon e Cunevo. La zona di distacco, 
che si sviluppa con andamento N-S per oltre 2,5 km nella Formazione del Monte 
Zugna, è individuabile sul crinale del Dosso Corona. L’accumulo, rappresentato 
da una serie di dossi anch’essi allungati in direzione NS e che formano una con-
tropendenza di alcune decine di metri alla base del versante, è costituito da blocchi 
subangolosi da decimetrici a plurimetrici di calcari con matrice ghiaioso-sabbiosa. 
Alla base della parete di frana il deposito è stato rielaborato e coperto da depositi 
di versante e di debris-flow che formano una fascia pressoché continua larga 300-
500 m. A N del Dosso Corona si individuano altre frane, quali quella del Marz 
della Fratta, sopra Terres, e quella del dosso Corno (quota 877 m, a NW di Terres), 
mentre accumuli di minor entità si rinvengono a W di Tuenno e di Mechel.

4.9. - Depositi di versante e detriti di falda, localmente a grandi blocchi

Le sezioni più significative sono in Val d’Adige in corrispondenza di spaccati 
di cava abbandonati (es. presso Roveré della Luna).

I depositi comprendono accumuli di ghiaie o ghiaie e blocchi, a tessitura da 
parzialmente aperta ad aperta, con elementi angolosi di provenienza locale; la 
matrice è in quantità variabile, a seconda del grado di degradabilità dei litotipi. 
La struttura è sia massiva, sia clinostratificata, caratteristica questa dei detriti di 
falda, ampiamente diffusi alla base delle pareti rocciose sottoposte ai processi di 
gelivazione specialmente in alta montagna, dove costituiscono dei prismi paralle-
li al versante o assumono morfologia a conoide (coni detritici) qualora l’alimen-
tazione sia prevalentemente guidata dalla presenza di un canalone.

Lo spessore è variabile da alcuni metri a quasi un centinaio di metri.
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Tra le aree di affioramento più caratteristiche si ricordano i settori posti alla 
base delle pareti rocciose in Val d’Adige, in Oltradige, in Val di Non, sui versanti 
orientali del Monte Fausior (Dosso della Tia). In Val di Non si rinvengono anche 
in corrispondenza dei solchi vallivi maggiormente incisi (Val Verdes, Va Rodeza, 
Val dei Pilastri, Rio Pongaiola). Nell’area del Gruppo Vulcanico Atesino i detriti 
di falda sono legati soprattutto a piccoli crolli controllati dalla presenza di vari si-
stemi di diaclasi. Localmente, dove vengono coltivati i porfidi, si confondono con 
le discariche di cava. Da rimarcare la presenza di fasce sospese di detrito di falda 
in corrispondenza di cenge controllate dall’erosione selettiva del substrato o da 
condizioni strutturali (ad es. piani di sovrascorrimento ad W di Magré s.s.d Vino).

I depositi di versante e di falda a grossi blocchi si caratterizzano per l’abbon-
danza relativa di blocchi di dimensioni metriche; gran parte di questi depositi 
è collegata a fenomeni di crollo a carattere diffuso che avvengono a spese di 
ammassi rocciosi spesso fortemente suddivisi in blocchi per la presenza di vari 
sistemi di diaclasi.

Tranne i casi di falde detritiche attivamente alimentate, i depositi presentano 
copertura vegetale da discontinua a continua, localmente con sviluppo di suoli là 
dove i processi di alimentazione sono cessati da molto tempo.

Alla base del versante sinistro della Val d’Adige, ad W di Salorno (località 
“Doss de la Forca”), l’escavazione della falda di detrito ha posto in luce la presen-
za di insediamenti mesolitici le cui datazioni 14C hanno fornito età comprese tra 
9200 e 6500 anni cal BC (Bazzanella & Wierer, 2001). In destra Adige presso 
La Rupe a Mezzolombardo una falda detritica spessa una decina di metri ricopre 
un sito dell’età del Bronzo tra 3500 e 1600 anni cal BC (Bartolomei, 1974).

4.10. - Depositi colluviali

I depositi colluviali sono costituiti da limi sabbiosi ed argillosi, talora da sab-
bie limose, con contenuto variabile di scheletro ghiaioso, a struttura massiva, ma 
più spesso debolmente stratificati; la stratificazione è sovente sottolineata dalla 
concentrazione di clasti in livelli mal definiti (stoneline). In alcuni casi i depositi 
sono costituiti da diamicton massivi a supporto di matrice. Gli affioramenti più si-
gnificativi sono stati osservati a N di Cortaccia, a S di Montagna ed in Val di Non.

La gran parte dei colluvi si trova alla base dei versanti, nella fascia di raccordo 
con il fondovalle o con terrazzi. In questi settori possono assumere gli spessori 
maggiori (3-6 m). La presenza dei colluvi è più marcata a valle di formazioni 
litoidi terrigene (Arenaria di Val Gardena, Formazione di Werfen, Formazione di 
Ponte Pià, ecc.) o di depositi quaternari (till, depositi glaciolacustri e di contatto 
glaciale) i cui prodotti di alterazione abbondano in matrice fine, in quanto più su-
scettibili di essere rimossi da parte dei processi di dilavamento. Questo fenomeno 
è diffuso soprattutto nelle aree con forte terrazzamento antropico (es. Val di Non).
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4.11. - Depositi antropici

I principali depositi antropici sono sul fondovalle dell’Adige: si tratta in gene-
re di ghiaie miscelate a sabbie o sedimenti fini, talora derivanti dalla demolizione 
di edifici, che costituiscono i terrapieni sui quali sorgono capannoni o altri edifici 
(ad es. presso Salorno), oppure rilevati stradali e ferroviari. In altri casi si tratta 
dei depositi di bonifica di aree palustri per colmata con materiali in genere sabbio-
si e ghiaiosi (ad es. area a S e a SW del Lago di Caldaro). Lo spessore è in genere 
di alcuni metri. Più estesi e spessi (da alcuni metri a poche decine di metri) sono 
i depositi delle numerose discariche delle cave di porfido presenti tra Bronzolo 
ed Ora, inoltre in Val di Cembra. I depositi, che hanno tutto l’aspetto del detrito 
di falda, sono formati da ghiaie e blocchi a tessitura aperta o parzialmente aperta, 
accumulatisi alla base del versante coltivato, in quanto scartati durante le opera-
zioni preliminari di lavorazione.

4.12. - Travertino

I principali depositi di travertino sono in prevalenza localizzati in aree carat-
terizzate da attiva circolazione d’acqua quali cascate, aree con stillicidio diffuso, 
sorgenti. I principali depositi sono nel settore meridionale della Val di Non, nel 
tratto tra Taio e la Rocchetta, sulla valle a SW del Museo del vino di Caldaro, a 
Pinzano, sull’apice del conoide di Ora e presso C. Mayr, a N di Magré all’Adige 
dove costituiscono una placca in formazione, adesa alla parete. Suggestive for-
mazioni concrezionali sono presenti nella Forra di Santa Giustina (poco a valle 
dell’eremo). Lo spessore varia da pochi metri ad una decina di metri.

La maggior parte dei depositi è data da travertini fitoermali in corpi composti 
da “drappeggi” stratiformi in giacitura subverticale oppure da corpi tabulari con 
irregolare clinostratificazione, in questo caso associati a travertini fitoclastici. La 
formazione di questi depositi concrezionari carbonatici è favorita dalla forte con-
centrazione di CaCO3 disciolto dalle acque che circolano in rocce o sedimenti 
sciolti calcareo-dolomitici. Tra i depositi da ricordare vi è quello presente lungo il 
T. Roggia, tra i 430 e i 460 m (loc. Tovare a Taio, Val di Non), che un tempo era 
oggetto di escavazione, data la notevole estensione nell’area con spessori di oltre 
3 m. Due datazioni 14C effettuate sulla frazione organica alla base e al top della 
sequenza (UtC-14567 e UtC-14544) hanno restituito età calibrate rispettivamente 
di 10.565 ± 195 e di 5.930 ± 190 anni BP, documentando una fase deposizionale 
che copre l’Olocene inferiore e medio. Molti depositi travertinosi di estensione 
limitata non sono stati cartografati per motivi di scala.
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VII - ASSETTO STRUTTURALE
(a cura di L. Selli, M. Avanzini, C. Morelli & V. Picotti)

1. - INTRODUZIONE

L’area in esame rappresenta la porzione nord-occidentale della catena oro-
genetica a sovrascorrimenti embricati nel Neogene (Prosser & Selli, 1991). I 
sovrascorrimenti più importanti presenti sono i thrusts Mezzocorona-Cortaccia e 
Vigo di Ton-Termeno; questi appartengono al sistema deformativo a trend NE che 
si estende dall’area di Trento fino ai dintorni di Bolzano (Paganella - Zambana - 
Fai - Monte di Mezzocorona - Favogna - Roen; Castellarin & Gatto, 1981). Il 
sistema è diviso in differenti sistemi da faglie di trasferimento a direzione N e NW 
come la Linea Trento-Cles e la linea di Mezzolombardo-Taio, che hanno avuto il 
comportamento cinematico di svincolo, consentendo la traslazione verso SE delle 
unità tettoniche comprese tra la Linea delle Giudicarie Nord e la Val d’Adige. A 
questo sistema fa da contrafforte ad est della Val d’Adige un importante linea-
mento strutturale: la Linea di Trodena, una dislocazione regionale ad andamento 
NE-SW con immersioni a SE che porta il Gruppo Vulcanico Atesino ad acca-
vallarsi verso NW, sui termini della successione sedimentaria permo-triassica ad 
occidente. A scala regionale essa rappresenta un retroscorrimento del principale 
thrust sud vergente rappresentanto dalla Linea della Valsugana (Selli, 1998), lun-
go la quale il basamento cristallino sudalpino sovrascorre su depositi miocenici 
con un accorciamento calcolato di circa 15 km (Fig. 74).

Il capitolo prenderà in considerazione gli eventi tettonici principali che hanno 
seguito quelli permiani, già descritti nel § IV.2 e che sono: l’evento medio-triassi-
co, associato a vulcanismo, la tettonica norico-liassica di rifting che porterà all’a-
pertura dell’oceano Piemontese - Ligure, la tettonica di inversione medio-cretaci-
ca, legata alla prima strutturazione delle Alpi Meridionali come retro-foreland, ed 
infine la più importante tettonica neogenica (neo-alpina).
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2. - Tettonica medio-triassica

La successione di piattaforme anisiche della Formazione del Contrin è inter-
rotta bruscamente nel settore di Cortaccia, ove viene sostituita da depositi bacina-
li della Formazione di Moena. Questo bacino, di limitata estensione, era bordato 
da faglie, alcune delle quali ancora tracciabili in carta con andamento NW-SE 
ed E-W. La più evidente tra queste è la faglia E-W a nord di Cortaccia, segna-
ta in carta come faglia sinsedimentaria anche se è stata ripresa dalla tettonica 
successiva. I margini del bacino, ripidi ed instabili, fornivano brecce di dolomie 
verso il centro del bacino. Alla fine dell’Anisico superiore, questa suddivisione di 
ambienti rimane attiva, separando la Dolomia dello Sciliar dalla Formazione di 
Buchenstein. Tra Anisico superiore e Ladinico iniziale, un forte impulso di sub-
sidenza, circa un ordine di grandezza superiore ai periodi precedenti e successivi, 
ebbe come effetto un notevole approfondimento batimetrico dei bacini, associato 
alla forte aggradazione delle piattaforme.

Successivamente, dalla fine del Ladinico inferiore, la brusca diminuzione del-
la subsidenza permise una forte esportazione di sedimento nel bacino, che venne 
definitivamente colmato nel Ladinico superiore.

3. - Tettonica norico-liassica

I depositi norico-liassici del foglio Mezzolombardo costituiscono la parte oc-
cidentale della Piattaforma Veneta, suddivisa in tre ulteriori domini sedimentari, 
separati da faglie normali ovest- vergenti e caratterizzati da successioni sempre 
più condensate e lacunose verso oriente: i) il settore ad est della linea Mezzo-
lombardo-Taio, in cui mancano quasi del tutto i Calcari Grigi ed il Calcare di Zu 
ed è presente una successione ridotta (300 m circa) di Dolomia Principale, com-
prensiva dell’intervallo retico (Prosser & Selli, 1991); ii) il settore della Valle 
di Non, compreso tra la linea Mezzolombardo-Taio e la linea Trento-Cles, ca-
ratterizzato da depositi sin-rift molto ridotti presso Rocchetta (Pozzo Coredo 1, 
presso Mollaro); iii) il Gruppo di Brenta, settore marginale e più subsidente della 
Piattaforma Veneta, compreso tra la linea Trento-Cles e la linea Ballino-Garda 
(Castellarin, 1972): è caratterizzato da ambienti di piattaforma carbonatica con 
potenti successioni del Calcare di Zu e del Gruppo dei Calcari Grigi. Ancora più 
ad occidente si apriva il Bacino Lombardo.

3.1. - Zona di Ponte della Rocchetta – Monte Cornello 

L’area in questione è sita all’inizio della valle del torrente Noce presso la stret-
toia della Rocchetta, ed è costituita dal versante sinistro della valle, tra il torrente 
Noce, la Torre di Visione e il Monte Cornello. Questa zona è interessante per la 
presenza di un filone sedimentario, di una spettacolare faglia listrica/normale e di 
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una seconda faglia listrica meno evidente e di età diversa dalla prima.
Come si può vedere nella carta geologica ed in Fig. 70, nell’intero settore gli 

strati rocciosi immergono verso NW – NNW con un angolo via via maggiore (da 
30 a 70°) spostandosi dal Cornello verso il torrente Noce. Si delinea così una 
anticlinale che è diretta conseguenza della deformazione alpina, la cui direzione 
di massimo raccorciamento in questa zona è infatti circa ortogonale a quella di 
immersione degli strati.

Per studiare con un’ottica corretta le faglie e il filone sopra accennati occor-
re quindi ruotare gli strati e l’intero settore, riportandoli circa all’orizzontalità, 
prima della deformazione alpina, altrimenti direzioni e angoli verrebbero falsati.

Il filone sedimentario è posizionato 50 metri sopra la strada statale n° 43 della 
Val di Non, tra il Noce e la Torre di Visone a quota 350 m; taglia la Formazione 
di Monte Zugna (FMZ) e, come visibile in Fig. 71, è riempito dei sedimenti pro-
venienti dal soprastante Calcare oolitico di Loppio (LOP), che lo sutura. Possiede 
una larghezza di 30 metri nella parte alta ed è costituito da una roccia compatta, 
biancastra, non stratificata, che risalta ed è meno erodibile rispetto ai circostanti 
calcari stratificati della Formazione di Monte Zugna. Si osservano almeno due 
fasi di riempimento. Purtroppo vista la pericolosità del punto di affioramento, non 
si è potuto verificare direttamente le osservazioni fatte da lontano, né determinare 
se si tratta di una breccia di clasti di Calcare oolitico di Loppio o di sedimento 

Fig. 70 – Carta geologica semplificata della zona di Ponte della Rocchetta – Cornello (modificata da 
carta geologica del progetto CARG- PAT)
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Fig. 71 – Filone sedimentario di Ponte della Rocchetta: risulta riempito e suturato dai sedimenti del 
Calcare oolitico di Loppio (LOP)

oolitico della stessa formazione, litificato in un secondo momento all’interno del 
filone stesso. La giacitura originaria del filone non è ovviamente quella attuale (di 
poco inclinata verso ENE) ma si ottiene ruotando la stratificazione come prima 
accennato: alla fine risulta una direzione circa NNE-SSW.

La struttura più spettacolare di questa zona, segnalata per la prima volta da 
Doglioni & Bosellini (1987), è costituita da una faglia diretta di notevole esten-
sione che taglia in due il versante meridionale del Cornello con un angolo di 
30-35° (Fig. 72). Essa determina uno spostamento in pianta del limite tra la For-
mazione di Monte Zugna e la Dolomia Principale di circa 250 metri, con un ac-
cenno di roll over anticline negli strati del tetto. Nella stessa foto si nota inoltre, 
nel blocco a tetto della faglia, un ispessimento verso il piano di faglia degli strati 
della parte basale della Formazione di Monte Zugna. La giacitura attuale della 
faglia è circa N-S con immersione verso est di 30-35°; facendo ruotare gli strati 
verso l’orizzontalità (tenendo comunque conto che erano già in parte” tiltati” 
in seguito alla formazione dell’anticlinale di roll-over) si ottiene una direzione 
~NNE e un’inclinazione approssimativa verso ESE di 40-70°. Da sottolineare 
infine che la faglia non sembra interessare il Calcare oolitico di Loppio: non è 
chiaro, per mancanza di affioramenti, se venga suturata da esso  o dalla stessa 
Formazione di Monte Zugna.
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In questa area è infine presente una faglia listrica che passa nel canalone ad 
est del Cornello e che, insieme ad alcune faglie dirette antitetiche, determina 
l’abbassamento della porzione compresa tra le faglie sopra citate rispetto ai bloc-
chi posti ad est e ad ovest.

La faglia listrica tende ad orizzontalizzarsi verso il basso, scollandosi a livello 
del passaggio Formazione di Monte Zugna – Dolomia Principale (Fig. 73). Que-
sta struttura taglia la Formazione di Monte Zugna e il Calcare oolitico di Loppio 
con direzione circa N-S. Nell’insieme, l’intero blocco posto ad est della master 
fault rappresenta una anticlinale di roll-over, fagliata da strutture subcontempora-
nee alla faglia listrica stessa.

Interpretazione
La direzione ricostruita sia del filone sedimentario che della grande faglia di-

retta che taglia il versante sud del Cornello, e che può essere immaginata come 
una grande faglia listrica, è compatibile con un’orientazione del σ3 ESE-WNW, 
quindi con la distensione liassica; in particolare essendo entrambe le strutture 
suturate, e per quanto concerne il filone anche riempite dal Calcare oolitico di 
Loppio, l’ultima attività deve datarsi necessariamente al Sinemuriano inferiore-
medio. La faglia listrica in questione ricorda in parte quella già citata in letteratura 

Fig. 72 - Faglia diretta, probabilmente listrica in profondità, affiorante nel versante meridionale del 
Cornello: si noti lo spostamento del limite FMZ/DPR (tratteggiato in bianco) e l’ispessimento verso 
la faglia degli strati della FMZ nel blocco di tetto (tratteggio in giallo).
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da Zampieri (1995), sia per morfologia sia per attività, che nel nostro caso, però, 
doveva essere già iniziata nell’Hettangiano, viste le strutture di crescita presenti 
verso la base della Formazione di Monte Zugna. Si possono quindi ipotizzare più 
fasi di attività per questo lineamento distensivo, una nell’Hettangiano e una o più 
nel Sinemuriano inferiore-medio.

Infine, la faglia listrica ad est del Cornello è anch’essa compatibile con la 
distensione liassica, ma in questo caso va riferita ad una fase più tardiva rispetto 
alla precedente, poiché la struttura taglia il Calcare oolitico di Loppio e continua 
nella Formazione di Monte Zugna: quindi l’ultima fase di attività deve essere 
stata almeno carixiana.

4. - Tettonica di inversione Cretacica

A partire dall’Albiano, e per tutto il Cenomaniano, il settore del foglio viene 
interessato da una blanda tettonica compressiva capace di riattivare alcune delle 
faglie principali. Questo cambio di regime tettonico è stato documentato per la 
prima volta nell’area del Brenta settentrionale (Picotti et alii, 1998), nell’adia-
cente foglio Malè; tuttavia è in questo foglio che si viene a riattivare il lineamen-
to distensivo che aveva separato comparti a diversa subsidenza: la linea Trento-
Cles. Quest’ultima viene invertita parzialmente, con il cambio di comportamen-

Fig. 73 – Faglia listrica con faglie antitetiche presente ad est del Cornello
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to dei domini: ad ovest, l’area del Brenta, la più subsidente, forma un altofondo 
pelagico spazzato dalle correnti, con sedimentazione lacunosa o assente, ad est 
della linea si sviluppa invece una successione potente parecchie decine di metri 
(fino a 70), facente parte della Scaglia Variegata Alpina, caratterizzata da evi-
denze di scarsa ventilazione al fondo (facies sapropelitiche di Mollaro). Questa 
disposizione dei bacini e la possibilità che fossero legati ad eventi trascorrenti 
era già stata descritta da Doglioni & Bosellini (1987). Associate alla inversio-
ne delle faglie vi sono alcune pieghe, sigillate dalla successiva sedimentazione 
tardo cretacea in Brenta settentrionale, mentre lungo la Trento-Cles, la riatti-
vazione neogenica e l’asportazione della successione cretacea dall’hangingwall 
della faglia, rende impossibile la loro eventuale documentazione. Ad est della 
linea, vi è ancora un settore, tra Cles e Revò, caratterizzato dall’appoggio del-
la Scaglia Rossa campaniana sulla Dolomia Principale. Quest’area rappresenta 
l’hangingwall della linea di Foiana, sviluppata verso Nord nel foglio Appiano e 
qui presente come struttura plicativa sinclinalica. E’ quindi possibile ipotizzare 
l’inversione parziale cretacica anche di quest’ultimo lineamento. A partire dal 
Turoniano, non vi sono più evidenza di attività compressiva e, anzi, si possono 
individuare alcune strutture distensive (Picotti et alii, 1998). Il bacino formatosi 
ad est della Trento – Cles andrà a colmarsi poco a poco e condizionerà la sedi-
mentazione fino a tutto l’Eocene inferiore, come dimostra la distribuzione dei 
corpi clastici torbiditici della Formazione di Val d’Agola (vedi anche lo schema 
dei rapporti stratigrafici a margine carta).

5. - Evoluzione compressiva neogenica

5.1. - Introduzione

La strutturazione tettonica principale nell’area del foglio Mezzolombardo è 
stata acquisita durante gli eventi postcollisionali alpini che si sono succeduti a 
partire dall’Oligocene superiore - Miocene inferiore. Le precedenti fasi precolli-
sionali cretacee eoalpine, legate alla subduzione della crosta oceanica della Teti-
de alpina, non sono qui evidenti come in Lombardia (strutture pre-Adamello in 
Brack, 1985), a parte la riattivazione delle faglie del rifting descritte nel capitolo 
precedente.

Anche le fasi collisionali cosiddette “mesoalpine” eoceniche non sono regi-
strate: ciò che prevale in questo periodo nelle nostre zone è sempre una tettonica 
distensiva caratterizzata da alti e bassi strutturali con un coevo magmatismo che 
produce espandimenti vulcanici basici (lave e ialoclastiti) con dicchi e brecce 
di esplosione. Tali prodotti, assenti nel nostro foglio, sono molto più abbondan-
ti nei settori meridionali (Roveretano e Lessinia), per non parlare del batolite 
dell’Adamello-Presanella presente poco ad occidente, impostatosi tra 40 e 30 Ma 
ed appartenente al medesimo ciclo magmatico. 

Lo sviluppo della tettonica neogenica risente fortemente delle eredità strut-
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turali permo-mesozoiche legate alle varie fasi del rifting continentale tetideo e 
l’area del foglio, come del resto tutte le Alpi Meridionali, rappresenta un classico 
esempio d’inversione tettonica totale. Nel Miocene infatti la convergenza tra la 
placca adriatica e quella europea riattiva il reticolo di faglie sinsedimentarie lega-
te alla strutturazione distensiva del rifting permo-mesozoico. Le compressioni si 
trasmettono dalla linea delle Giudicarie all’interno della successione mesozoica 
sedimentaria sudalpina, a partire dal Miocene inferiore, riattivando le faglie ere-
ditate, coinvolgendo e affastellando porzioni crostali sudalpine sempre più poten-
ti (Picotti et alii, 1995; Prosser, 1998) sino alla zona in esame. Questo trend pro-
cede sino ad oggi nelle fasce pedemontane prospicienti la pianura veneta, attive 
soprattutto verso est nella zona veneto-friulana. 

La linea delle Giudicarie rappresenta la struttura principale delle Alpi Centrali 
che raccorda con direzione NNE la linea della Pusteria e la linea del Tonale, 
facenti parte del lineamento Periadriatico. Secondo Castellarin et alii (2006), 
il gradino che separa la linea della Pusteria dalla linea del Tonale si è formato 
durante le fasi eo- e meso-alpine cretaceo-eoceniche in concomitanza alla forma-
zione dei bacini ove si sedimentavano i flysch lombardi, insubrici e nelle Dolo-
miti, come zona di svincolo cinematico tra i thrust sudalpini (Presolana) e quelli 
austroalpini.

La linea delle Giudicarie Nord solleva le unità austroalpine contro le Alpi Me-
ridionali e rappresenta un sovrascorrimento ESE-vergente in rampa frontale, for-
matosi durante l’evento precoce neoalpino nel Chattiano-Burdigaliano (Prosser, 
1990; 1998; 2000). Durante l’evento valsuganese la linea viene riattivata come 
traspressiva sinistra con asse di convergenza a direzione N340°. 

La linea delle Giudicarie Sud, ereditata dal rifting permo-mesozoico, è una 
grande piega obliqua verticalizzata SE-vergente a nucleo di basamento che tra-
scina alla sua fronte i thrust giudicariesi all’interno del Gruppo di Brenta e nella 
zona a NW del Lago di Garda. 

Le strutture transpressive del fascio delle Giudicarie si propagano dalla linea 
delle Giudicarie Nord e Sud affastellando le coperture permo-mesozoiche verso 
SE e riattivando le faglie normali norico-liassiche come lunghe rampe oblique a 
movimento transpressivo sinistro. Questa strutturazione si attua durante gli eventi 
neoalpini, dal Miocene inferiore nei settori più interni, perdurando sino al Mio-
cene medio-superiore nei settori più esterni, sino alla Val d’Adige. Qui si enucle-
ano una serie di thrust én echelon, che costituiscono oggi il versante destro della 
Val d’Adige nel foglio Trento, tutti con movimento traspressivo sinistro, limitati 
verso est dalla linea Trento – Cles. Queste strutture sono trainate da un cuneo di 
basamento profondo, che solleva il Gruppo di Brenta realizzando le duplicazio-
ni di Molveno, Paganella, Terlago e Bondone (sez. C in Picotti et alii, 1995). 
Durante lo stesso evento, al di là dello svincolo Trento – Cles – Adige - Calisio 
s’impostano le tipiche strutture valsuganesi a direzione ENE – WSW. Nel foglio 
sono presenti solo le terminazioni orientali di queste strutture (Molveno, Mularo).
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5.2. - Cronologia degli eventi tettonici

La convergenza post-collisionale neoalpina neogenica si può dividere in tre 
tappe principali caratterizzate da differenti orientazioni del campo degli sforzi 
regionale (Castellarin et alii, 1992, 1998):

Evento gonfolitico o insubrico (Chattiano - Burdigaliano)
Costituisce l’evento più antico rilevabile nelle intere Alpi Meridionali ed è 

rappresentato da strutture compressive orientate NW – SE con asse regionale di 
paleostress σ1 tra N20°- 30°. Questa orientazione ricalca quella delle strutture 
dinariche, presenti anche nelle Alpi Giulie sino alle Dolomiti Orientali (Doglio-
ni, 1987), attive però prima dell’Oligocene superiore. Nel foglio Mezzolombar-
do questo evento è rappresentato dai sovrascorrimenti di Mezzocorona, che si 
collegano cinematicamente alla linea delle Giudicarie Nord; essi rappresentano 
le strutture più interne della catena sudalpina sud-est vergente e possono quindi 
essere inquadrate in questo evento. Queste strutture, come quelle analoghe del 
sovrascorrimento del Sabion e di Cima Tosa nel foglio Tione mostrano tuttavia 
assi di convergenza locale orientati NW-SE e N-S (Picotti et alii, 1995, Selli, 
1998). E’ possibile quindi che la presenza della linea delle Giudicarie in pros-
simità di queste strutture abbia prodotto una distorsione del campo degli sforzi 
regionale, come spesso accade in presenza di strutture trasversali nelle catene, e 
che questo campo locale abbia influenzato i sovrascorrimenti più prossimi alla 
linea delle Giudicarie. A questa fase possono essere riferite piccole strutture a 
scarsa continuità laterale, come la sinclinale della Madrutta, il sovrascorrimento 
del Rio Lauco presso Molini in sinistra Adige, e alcune faglie inverse a vergenza 
sud nel Gruppo Vulcanico Atesino, che riattivano probabili paleo-bordi calderici. 
Durante questa fase, infine, si ha la probabile riattivazione della linea del Calisio 
come faglia inversa (Castellarin et alii, 1988) (foglio Trento).

Evento della Valsugana (Serravalliano – Tortoniano)
Produce strutture compressive (pieghe ed associazioni di thrust) orientate 

ENE – WSW ed  E – W con asse di paleostress σ1 tra N340° e N350°. Le strut-
ture relative a questa fase sono diffuse in tutto il Sudalpino Centro-Orientale e 
naturalmente anche nell’area in oggetto, che si trova ad est della linea Trento-
Cles, che separa il sistema della Valsugana da quello delle Giudicarie, dove gli 
assi strutturali subiscono una torsione da direzione ENE a NNE.

Il versante sinistro della Val d’Adige fa parte infatti del tetto del grande so-
vrascorrimento sudvergente rappresentato dalla linea della Valsugana (Selli, 
1998), lungo il quale il basamento cristallino e le sue coperture sovrascorrono 
sui depositi miocenici nella zona di Borgo (foglio Borgo Valsugana) (Fig. 74). 
La linea di Trodena (T in Fig. 74) costituisce un retroscorrimento nordvergente, 
che segmenta l’hangingwall valsuganese, legato a questo evento. La linea del 
Calisio (foglio Trento), riattivata in questa fase, ne rappresenta la rampa laterale 
trascorrente destra (Selli & Vitale, 1991).
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Evento Adriatico o Scledense (Messiniano – Plio-Pleistocene)
Forma o riattiva essenzialmente delle faglie trascorrenti sinistre orientate circa 

NW – SE parallele alla linea Schio – Vicenza, con asse di paleostress σ1 compreso 
tra N130° e N150°. Rappresenta un sistema di svincolo cinematico che separa le 
Alpi Meridionali Occidentali, ove la strutturazione tettonica si arresta con la fine 
del Tortoniano, da quelle Centro-Orientali ancora tettonicamente attive. In questo 
evento si enucleano le strutture pedemontane (linea Bassano – Valdobbiadene e 
anticlinale del Montello). Le strutture legate a questo evento nel foglio in esame 
possono corrispondere a riattivazioni a movimento sinistro di faglie trascorrenti 
orientate NW – SE, come la linea del Redebus e di Ruffrè, in origine trascorrenti 
destre valsuganesi. Anche i sovrascorrimenti di Mezzocorona e la Linea Trento-
Cles, nonché il sovrascorrimento di Ora, mostrano blande riattivazioni riferibili 
a questo evento.

5.3. - Inquadramento delle strutture neogeniche del foglio

L’area occupata dal foglio Mezzolombardo rappresenta un transetto omoge-
neo della catena sudalpina centro-orientale. Il settore si trova infatti quasi inte-
ramente ad est della linea Trento-Cles, che separa il sistema della Valsugana ad 
est dal sistema delle Giudicarie ad ovest, agendo come fascia di trasferimento 
principale in questo settore, ereditata dal rifting permo-mesozoico. 

A livello regionale, tra la linea delle Giudicarie Nord e la pianura veneta, la 
catena sudalpina si sviluppa con tre strutture principali orientate da N50° a N70°, 
guidate da altrettanti cunei di basamento che risalgono trascinando alla fronte le 
coperture sedimentarie permo-mesozoiche (Fig. 74). Si tratta di tre sistemi di so-
vrascorrimenti (sovrascorrimenti di Mezzocorona, linea della Valsugana e strut-
tura Pedemontana, o linea di Bassano), tutti SE-vergenti, bordati verso ovest dal 
fascio di linee Trento-Cles – Mezzolombardo-Taio - Calisio – Schio-Vicenza, e 
caratterizzati da scollamenti sempre più profondi all’interno della crosta supe-
riore e sempre più recenti verso sud-est (Selli, 1998). L’intero settore sudalpino 
orientale può essere definito come sistema della Valsugana, dalla struttura più 
cospicua ed estesa che lo caratterizza.

L’area del foglio comprende la parte settentrionale di questo transetto con i 
sovrascorrimenti di Mezzocorona, cui segue verso SW la linea di Fai della Pa-
ganella, trasferita dalla linea Mezzolombardo - Taio, e la linea di Trodena che fa 
parte del tetto del thrust della Valsugana.

La torsione da elementi valsuganesi orientati ENE a direzioni giudicariesi 
orientate NNE (“Giunzione di Trento” in Gatto & Semenza, 1969) si attua gra-
dualmente tra la linea Mezzolombardo – Taio e la linea Trento – Cles, che insieme 
possono essere considerate la fascia di svincolo principale del Sudalpino Cen-
trale. In questo senso la linea di Fai rappresenta il trait d’union tra i due sistemi.

L’area del foglio può essere divisa non solo per le associazioni strutturali ma 
anche per la differente successione stratigrafica presente, che induce una diversa 
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risposta agli stress tettonici che hanno interessato questo settore del Sudalpino. 
Anzi si può dire che le eredità litologiche, legate a loro volta allo sviluppo delle 
varie fasi del rifting permo-mesozoico, sono fondamentali nel determinarne l’as-
setto strutturale. Dal punto di vista reologico si può dividere il foglio in due prin-
cipali aree caratterizzate da una diversa evoluzione stratigrafica e strutturale. In 
particolare, la zona sud-orientale e nord-orientale è occupata dagli espandimenti 
vulcanici del Gruppo Vulcanico Atesino (GA), in gran parte (soprattutto a sud) 
costituiti qui dai suoi termini più recenti che chiudono il ciclo magmatico (Fm. di 
Ora). Essi rappresentano un corpo rigido e fragile, dove prevalgono faglie ad alto 
angolo sia trascorrenti che inverse, che vanno a costituire un reticolo regolare di 
discontinuità, spesso ereditato dal rifting permiano, orientate in prevalenza NW 
– SE a movimento trascorrente destro e NE – SW e N-S come inverse-sinistre. 
L’insieme delle strutture indica un asse di convergenza orientato NNW – SSE.

Da un punto di vista generale tutto il blocco del GA ad est della linea di Tro-
dena, mostra giaciture caratterizzate da una immersione media verso W-NW e 
inclinazione media sui 10°. Tale assetto è coerente con il fatto che questo blocco 
rappresenta il tetto del sovrascorrimento della Valsugana e segue l’andamento 
della rampa profonda della struttura, analogamente a quanto avviene ad est, nella 
Catena dei Lagorai (foglio Borgo Valsugana).

La restante parte del foglio (Val d’Adige, Val di Non) è occupata dalle suc-
cessioni di copertura mesozoiche, il cui assetto risente fortemente della tettoni-
ca sinsedimentaria mesozoica riferibile al rifting norico-giurassico. Il settore ad 
est della linea Mezzolombardo - Taio infatti presenta una successione ridotta di 
piattaforme anisico-noriche (Formazione del Contrin, Formazione dello Sciliar 
e Dolomia Principale) con spessore totale di circa 1000 m che rappresentano 
l’espressione più significativa dell’alto di Trento. Tale settore si estende a tutte le 
Dolomiti Occidentali ed è caratterizzato da una ridotta Dolomia Principale con 
300-400 m di spessore e dall’assenza del Gruppo dei Calcari Grigi, ampiamen-
te presente invece nelle aree adiacenti (fascio delle Giudicarie Sud, Gruppo di 
Brenta e Dolomiti Orientali ad est del T. Cordevole).

Da un punto di vista reologico il nucleo rigido di piattaforme carbonatiche 
(dolomie medio-triassiche, Dolomia Principale e Calcari Grigi), dove s’impo-
stano le faglie ad alto angolo (rampe), è compreso tra due intervalli più plastici, 
sede degli scollamenti lungo strato: alla base i sedimenti terrigeno-carbonatici 
del Permiano sup.- Trias medio (Arenarie di Val Gardena, Formazione a Belle-
rophon, di Werfen, del Serla inferiore, di Giovo, ecc.) ed a tetto le sottili succes-
sioni pelagiche per lo più carbonatiche del Giurassico medio– Eocene (Rosso 
Ammonitico, Maiolica, Scaglia Variegata Alpina, Scaglia Rossa e Formazione 
di Ponte Pià).
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5.4. - I principali lineamenti tettonici ad ovest della Val d’Adige

Linea Trento - Cles
Già definita come “faglia di Zambana-Cavedago” da Gatto & Semenza, 

1969, rappresenta, insieme ai thrust di Mezzocorona-Mendola ed alla Linea di 
Trodena, la struttura principale del foglio. Nella sua lunga storia ha avuto alme-
no tre movimenti diversi: faglia normale mesozoica ovest vergente, faglia tra-
spressiva cretacea, faglia di svincolo trascorrente nel Miocene medio-superiore, 
senza escludere possibili riattivazioni nella fase scledense. 

Si tratta di una faglia ad alto angolo immergente ad ovest con direzione 
circa N-S, che corre lungo il margine ovest del foglio tagliando il versante de-
stro della Val di Non fino ai dintorni di Cles per congiungersi infine alla linea 
delle Giudicarie Nord (foglio Appiano). Si tratta di una classica transfer fault 
che in questo settore del Sudalpino rappresenta la fascia di svincolo principale 
della catena. La linea controlla infatti la propagazione dei sovrascorrimenti a 
direzione giudicariese sul lembo ovest (Paganella, Molveno) e valsuganesi sul 
lembo est (Fai della Paganella e Mezzocorona). Questi ultimi, a cavallo della 
linea, subiscono una torsione da direzioni ENE a NNE (“Giunzione di Trento” 
in Gatto & Semenza, 1969). In tal modo lungo questa struttura si producono 
movimenti di tipo sia destro che sinistro a seconda della cinematica dei sovra-
scorrimenti che si attivano sui due lembi in tempi diversi. Nel foglio è stata 
indicata come sinistra per il suo cinematismo prevalente. Verso sud (foglio 
Trento) attraversa la Val d’Adige e secondo la nostra interpretazione si biforca 
in due rami: il primo prosegue nella linea del Calisio ed il secondo scende 
lungo l’Adige in direzione N-S.

Non si tratta di una singola faglia ma di un fascio di strutture subverticali 
che isolano scaglie tettoniche allungate in senso N-S formate da porzioni della 
successione giurassico-cretacica e localmente norica. Lungo le varie strutture 
si realizza un sollevamento del settore occidentale, come ad est del Lago di 
S. Giustina dove la Formazione di Rotzo sormonta la Scaglia Rossa che a sua 
volta è accostata alla Formazione di Ponte Pià con l’interposizione di un sig-
moide costituito da Dolomia Principale e Formazione di Rotzo. A Sporminore, 
dove la Dolomia Principale sormonta il Rosso Ammonitico, il rigetto verti-
cale supera i 300 m, e sono presenti anche tagli a basso angolo che portano 
la Formazione di M. Zugna sopra la Formazione di Ponte Pià (S. Pancrazio). 
In questa zona pieghe ad asse NNW-SSE indicano movimenti destri lungo la 
linea, mentre nella zona di Terres assi orientati NNE-SSW sono in accordo con 
un trascinamento sinistro.

Linea Mezzolombardo - Taio
Si tratta di un fascio di strutture trascorrenti che riprendono, almeno per al-

cuni tratti, precedenti faglie distensive. Il lineamento attraversa tutta l’area del 
foglio con andamento medio N-S ed è costituito da segmenti N-S e NW-SE, che 
hanno fornito lo svincolo laterale per i sovrascorrimenti di Mezzocorona. Al Rio 
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Pongaiola sono presenti zone di taglio S-C in Scaglia Rossa, che evidenziano un 
movimento prima destro, coerente con l’attivazione dei sovrascorrimenti di Mez-
zocorona, poi sinistro, legato alle riattivazioni valsuganesi e/o scledensi. 

I sovrascorrimenti di Mezzocorona 
La parte centrale del foglio in destra Adige è occupata da un sistema di so-

vrascorrimenti definiti in letteratura come thrust di Mezzocorona – Passo della 
Mendola (Prosser & Selli, 1991; Van Hilten, 1960) e linea di Favogna in Gatto 
& Semenza (1969). 

Essi affiorano ampiamente, messi a nudo dall’erosione operata dall’Adige, 
e possono essere osservati anche in una sezione trasversale naturale al margine 
ovest in quanto sono tagliati perpendicolarmente dallo sbocco della Val di Non 
(Fig. 75). In questo modo possono essere studiati nelle tre dimensioni e si pos-
sono apprezzare le caratteristiche strutturali e le perfette geometrie di fault bend 
folding che permettono di ricostruire la cinematica di queste strutture in modo 
particolarmente chiaro.

Si tratta di due sovrascorrimenti sovrapposti: Mezzocorona – Magrè più avan-
zato e Vigo di Ton - Termeno a direzione compresa tra ENE-WSW e NNE-SSW, 
limitati da due svincoli cinematici o trasferimenti: ad ovest dalla Linea Mezzo-
lombardo – Taio destra e ad est dalla Linea di Ruffrè sinistra (si veda il foglio Ap-
piano), anche se ambedue queste linee mostrano movimenti sia destri che sinistri 
nella loro evoluzione miocenica.

Fig. 75 - Sezione naturale di uno dei sovrascorrimenti di Mezzocorona a Nord del paese omonimo. Si 
noti l’anticlinale di rampa e la scaglia tettonica frontale.
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Verso nord il rigetto diminuisce e le strutture non proseguono oltre la linea di 
Ruffrè, mentre verso sud-ovest proseguono nel fascio di sovrascorrimenti della 
Paganella, anche se separati dagli svincoli trascorrenti corrispondenti alle linee 
Mezzolombardo – Taio e Trento – Cles a direzione circa N-S, che permettono una 
diversa evoluzione cinematica nel tempo. 

Questi sovrascorrimenti rappresentano la fascia embricata frontale di una 
struttura profonda (si veda anche il foglio Appiano), lungo cui il basamento, con 
le vulcaniti permiane sovrastanti e tutta la successione sedimentaria triassico – 
cretacica, ricoprono la Formazione di Werfen, attivando uno scollamento lungo 
strato (flat) che si propaga sino alla Val d’Adige (Fig. 74 e sezioni in carta). Si 
tratta di una rampa sepolta, evidenziata in superficie dalla grande anticlinale as-
sociata alla linea di Foiana, che coinvolge l’intera successione sedimentaria sino 
all’Eocene in alta Val di Non.

I sovrascorrimenti di Mezzocorona presentano, nella loro propagazione 
verso sud-est, una traiettoria a gradini, in funzione delle diverse litologie della 
successione, ove si alternano livelli più competenti, a strati più plastici. Queste 
geometrie si sviluppano nella fascia embricata prospiciente la Val d’Adige, dove 
sono visibili i raddoppiamenti più evidenti in corrispondenza delle zone di rampa 
(Pontalt, Craunel, Corno di Tres)

In particolare la Formazione del Contrin, la Formazione dello Sciliar e la Do-
lomia Principale (unità competente intermedia con spessore totale di circa 1 km) 
sono sede delle zone di rampa principali ove il thrust inclina da 30° a 50° e svi-
luppano spesso estese fasce fortemente brecciate e cataclasate. 

Nella Formazione di Werfen, nella Dolomia del Serla inferiore, nel Conglome-
rato di Voltago, nella formazione di Giovo (unità plastica inferiore), e localmente 
nei Calcari della Val Vela, si formano gli scollamenti principali lungo strato (zona 
di flat inferiore), che collegano la rampa profonda con i thrust affacciati sulla Val 
d’Adige. Esiste anche una zona di flat superiore, meno sviluppata, in corrispon-
denza dell’intervallo plastico a tetto della successione, rappresentato dalle unità 
bacinali comprese tra il Giurassico medio ed il Cretaceo-Eocene (Rosso Ammo-
nitico, Maiolica, Scaglia Variegata Alpina, Scaglia Rossa). Scollamenti lungo 
strato sono presenti anche alla base della Formazione dello Sciliar tra Roverè 
della Luna e Cortina s.s.d. Vino.

Lungo la strada per Favogna, sotto il Corno di Tres, si può osservare una se-
zione significativa delle strutture legate al flat sommitale del sovrascorrimento 
superiore (Fig. 76). Qui lungo il sovrascorrimento Vigo di Ton – Termeno la For-
mazione dello Sciliar sovrascorre un duplex in Dolomia Principale che a sua volta 
sormonta il Rosso Ammonitico, la Maiolica varietà rosa e la Scaglia Variegata 
Alpina (unità plastica superiore). Si può osservare in queste unità una deforma-
zione pervasiva con sviluppo di zone di taglio con strutture S-C associate a piani 
di Riedel sintetici e antitetici e piani inversi a basso angolo P e P’ (Fig. 77). La 
Dolomia Principale mostra estese fasce cataclastiche e forma una anticlinale di 
rampa, alla cui fronte viene trascinata e accumulata la Maiolica con la formazione 
di tagli coniugati ad alto angolo, con clivaggio subverticale. Allontanandosi dal 
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fronte si sviluppano sistemi di pieghe asimmetriche chiuse fino ad isoclinali.
Simili scaglie tettoniche sono presenti anche lungo il sovrascorrimento Mez-

zocorona – Magrè nella zona del Craunel sempre in Dolomia Principale con le 
stesse geometrie descritte prima, e al Monte di Mezzocorona in dolomia della 
Formazione dello Sciliar, dove i Calcari della Val Vela risultano trascinati e accu-
mulati tettonicamente alla fronte del sovrascorrimento.

I due sovrascorrimenti principali mostrano di essersi sviluppati in sequenza 
normale. Una volta attivatasi la rampa profonda a ridosso della linea delle Giu-
dicarie Nord, si è sviluppato prima il thrust Vigo di Ton – Termeno e successiva-
mente quello di Mezzocorona – Magrè. Infatti la struttura superiore e precoce a 
Cima d’Arza risulta chiaramente tiltata e sollevata, con la zona di flat inclinata di 
40°, in seguito all’enucleazione della rampa della successiva struttura inferiore. 

Dall’analisi delle mesostrutture (mesofaglie, assi di pieghe, clivaggi da pres-
sosoluzione, zone S-C) rilevate lungo i sovrascorrimenti, risulta una direzione 
di trasporto tettonico principale verso SE orientata circa N330°, che corrisponde 
all’asse di massima compressione (s1) che ha generato i thrust. Successivamente 
si riscontrano riattivazioni fuori sequenza, riferibili alla fase adriatica, con asse 
di convergenza orientato ESE, localmente anche sui piani di faglia principali 
(zona del M. Roen).

Le differenti direzioni che assumono i thrust si possono interpretare perciò 
come rampe frontali (tratti orientati ENE) e rampe oblique a traspressione sinistra 
(tratti orientati NNE).

Il raccorciamento totale calcolato lungo sezioni bilanciate (Prosser & Selli, 
1991), e confermato nel foglio Mezzolombardo, è compreso tra 4 e 6 km.

Fig. 76 - Caratteri strutturali del sovrascorrimento di Mezzocorona (da Prosser & Selli, 1991). 
B = strutture S-C della Fig. 77, 1) Formazione dello Sciliar, 2) Dolomia Principale, 3) unità plastica 
superiore (ARV, MAI e VAA).
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Linea di Fai della Paganella
Ad est della Trento–Cles, che agisce qui da trasferimento sinistro, è presente 

un’altra struttura (linea di Fai) con le medesime caratteristiche del fascio della 
Paganella (foglio Trento), anche se qui s’imposta una sola faglia ad alto angolo 
con flat sommitale, che duplica l’intera successione mesozoica, con la Dolomia 
Principale che sovrascorre la Formazione di Ponte Pià. 

Un’altra struttura di scollamento, ad andamento suborizzontale s’imposta a 
metà della parete rocciosa che si affaccia sulla Val d’Adige in destra orografica, in 
corrispondenza del contatto Formazione dello Sciliar -Dolomia Principale, dove 
sono presenti locali bacini ladinici (Calcare di Val Vela) e la Formazione di Tra-
venanzes, attraversati anche dal tunnel stradale di Mezzolombardo. 

In questo caso non si ha una netta torsione degli assi giudicariesi che sembrano 
continuare anche ad est dello svincolo operato dalla linea Trento-Cles. Una più 
netta virgazione si ha oltre la linea Mezzolombardo-Taio, ad est della quale i so-
vrascorrimenti di Mezzocorona - Mendola mostrano direzioni più simili a quelle 
tipiche valsuganesi.

5.5. – Principali strutture ad est della Val d’Adige 

Sono qui presenti le strutture orientate circa ENE-WSW (tra N50° e N90°) 
legate geneticamente al sovrascorrimento della Valsugana, che nella nostra zona 
è evidenziato dalla presenza della linea di Trodena (Fig. 74).

Il sovrascorrimento della Valsugana è una importante struttura sudvergente, la 
maggiore nel Sudalpino Orientale, con una estensione di oltre 100 km ed un rac-
corciamento compreso tra 15 e 20 km; non è affiorante nel foglio Mezzolombardo 

Fig. 77 - Strutture S-C lungo il sovrascorrimento di Mezzocorona.
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in quanto presente verso SE oltre i Lagorai (foglio Borgo Valsugana). Nel foglio 
sono presenti però le successioni a tetto della struttura, costituite dalle coperture 
vulcaniche del Permiano inf. In questa area, compresa tra la linea del Calisio, la 
Valsugana e la Val d’Adige s’imposta la linea di Trodena che costituisce un retro-
scorrimento nordvergente ad alto angolo che segmenta il lembo di tetto del thrust 
della Valsugana. Essa, come le simili faglie del Fersina e di Pinè (foglio Trento) 
rappresenta probabilmente la riattivazione/inversione neogenica di faglie normali 
del Permiano inferiore attivatesi durante il ciclo vulcanico atesino.

Linea di Trodena
La linea di Trodena è una faglia ad andamento SW-NE immergente di 50-70° 

verso SE (Venzo, 1957), che si segue per più di 30 km da Faedo (SW) fino al Passo 
di Lavazzè (NE). Complessivamente ha una cinematica inversa a vergenza NW 
con componente minore di movimento trascorrente sinistro. Mostra un rigetto mas-
simo di oltre 1000 m nel settore centrale tra Monte Alto e la Madrutta, sollevando 
le ignimbriti della formazione di Ora sulle dolomie anisiche della Formazione del 
Contrin e sulla Dolomia Principale; il rigetto diminuisce gradualmente sia verso 
SW che verso NE (Figg. 78 e 79a). Essa rappresenta la struttura più nord-occiden-
tale del sistema di retroscorrimenti che segmentano le vulcaniti permiane, a tetto 
del sovrascorrimento della Valsugana. Il tetto della linea di Trodena è costituito 
esclusivamente da rocce del Gruppo Vulcanico Atesino (quasi esclusivamente della 

Fig. 78 – Panoramica sul versante orientale della Val d’Adige tra Egna e Salorno. La linea rossa 
indica l’andamento della linea di Trodena lungo la quale le vulcaniti permiane sovrascorrono le 
successioni sedimentarie permo-mesozoiche.
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Fig. 79 – Linea di Trodena: in alto panoramica sul versante meridionale della Madrutta; in basso 
roccia cataclastica nella formazione di Ora nei pressi del contatto principale.
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fm. di Ora), che raggiunge le massime altezze topografiche al Monte Corno (1817 
m) e, oltre il limite est del foglio, al Corno Nero (2439 m). In prossimità della linea 
di faglia la roccia vulcanica è caratterizzata localmente da una zona di cataclasi che 
spesso è spinta fino alla arenitizzazione della roccia. La fascia di cataclasiti ha spes-
sore variabile fino ad alcune decine di metri (Fig. 79b). Pur individuandosi sempre 
abbastanza precisamente il punto di localizzazione della linea tettonica, non è stato 
possibile individuare dei piani direttamente misurabili se non ad una certa distanza 
dalla stessa. Tra essi si citano piani ad alto angolo 155/85 con cinematica trascor-
rente sinistra, altri con immersioni variabili tra 110 e 120 con cinematiche tran-
spressive e piani a più bassa inclinazione 130/55 e 150/45 con movimenti inversi.

La successione sedimentaria al letto della linea di Trodena è verticalizzata e 
nei pressi del contatto generalmente si presenta rovesciata. Ciò è particolarmente 
ben visibile nella panoramica da San Michele all’Adige verso nord in direzione di 
Monte Alto (vedi anche profilo BB’ in carta). Si viene così a formare in tutta la suc-
cessione al letto della linea di Trodena una sinclinale asimmetrica con andamento 
NE-SW subparallela alla linea stessa. Sempre nel footwall, lungo la linea, sono pre-
senti scaglie tettoniche minori che elidono porzioni di serie e coinvolgono le For-
mazioni dal Contrin al Bellerophon. In particolare le unità a comportamento duttile 
(Werfen e Bellerophon) risultano intensamente deformate con pieghe alla micro-
meso scala. Le maggiori di queste scaglie sono localizzate al margine meridionale 
(D.so Mazzalon) e presso Cereseto lungo il versante destro del Rio Lauco: in en-
trambe il fianco sud-orientale della successione sedimentaria ripiegata (Formazio-
ne del Contrin – Formazione di Giovo – Conglomerato di Voltago – Formazione 
di Werfen) sovrascorre sulla Formazione dello Sciliar ed in parte sulla Dolomia 
Principale, ad assetto verticalizzato, mediante un piano ad alto angolo (110/60).

Verso il limite nord del foglio (Casignano) la linea di Trodena subisce un gra-
duale ma vistoso cambio di direzione (verso ENE) cui si accompagna una minore 
inclinazione (40°) del piano di accavallamento. Contemporaneamente nel footwall 
si sviluppano più piani di sovrascorrimento secondario che individuano delle sca-
glie tettoniche in cui le successioni dell’Arenaria di Val Gardena e della Formazio-
ne di Werfen risultano intensamente piegate (si veda profilo DD’ in carta).

Sovrascorrimento di Ora
Nella zona subito a sud di Ora sul fianco sinistro della Valle dell’Adige è 

presente un importante sovrascorrimento che interessa la successione vulcanica 
permiana. Nella stretta incisione compresa tra San Daniele e Castel Vetere affiora 
un piano di sovrascorrimento lungo il quale l’ignimbrite della formazione di Gri-
es e le unità sovrastanti si accavallano alla formazione di Ora. Il contatto tettonico 
tra le due ignimbriti è meravigliosamente esposto subito ad est della galleria della 
nuova circonvallazione di Ora (Fig. 80). Il piano di faglia immerge qui di circa 
60° verso N110 e presenta delle strie di movimento dip-slip; esso è caratterizzato 
da una fascia cataclastica caolinizzata di circa 1 m. La formazione di Ora presente 
al footwall è interessata fino ad una distanza di alcune centinaia di metri da nume-
rosi piani di taglio inverso subparalleli a quello principale. Le successioni vulca-
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noclastiche (formazione di Tregiovo) a tetto del sovrascorrimento, affioranti nella 
gola del Rio Nero, presentano una bella struttura anticlinalica con asse parallelo 
al sovrascorrimento stesso ed immersioni meridionali (Fig. 81).

E’ da notare che le successioni vulcaniche presenti al letto ed al tetto del so-
vrascorrimento non sono identiche: in particolare la sequenza al tetto (IGR, TVG, 
ORA1) è una tipica sequenza extracalderica o di bordo rialzato, mentre quella 
al letto (ORA) è una tipica sequenza di caldera (si veda schema stratigrafico a 
margine carta). Questo impone di ipotizzare la presenza tra le due successioni 
di un bordo permiano di collasso calderico attualmente eliso e mascherato dalla 
tettonica alpina (si veda profilo DD’ in carta).

Verso sud il sovrascorrimento si riesce a seguire fino a Montagna, dove il mem-
bro di Predonico sovrascorre l’Arenaria di Val Gardena. Il suo ulteriore andamen-
to può essere solo ipotizzato: probabile è una sua prosecuzione in flat, almeno fino 
a Pinzano, all’interno delle formazioni più stratificate (Arenaria di Val Gardena 
– Formazione a Bellerophon) dove causerebbe un parziale raddoppio tettonico 
della successione (si veda profilo DD’ in carta). Parte della dislocazione potrebbe 
trasferirsi a livelli stratigrafici superiori nella faglia transpressiva ad alto angolo 
che taglia con direzione NW-SE il versante sudoccidentale di Monte Cislon.

Fig. 80 – Sovrascorrimento di Ora esposto nel nuovo taglio stradale della circonvallazione di Ora. 
Da notare la presenza di ulteriori piani di faglia a diversa inclinazione che tagliano la formazione di 
Gries. In alto il dettaglio del piano principale.
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Più problematica risulta la prosecuzione di questo sovrascorrimento verso 
nord a causa della presenza delle alluvioni della valle dell’Adige. L’ipotesi pro-
spettata nello schema tettonico al margine della carta è che esso si vada a raccor-
dare alla evidente dislocazione inversa presente alla terminazione meridionale 
del Monte di Mezzo: anche qui le formazioni di Gries e Tregiovo si vengono ad 
accavallare alla formazione di Ora mediante un piano immergente a N40 di 50° 
su cui sono evidenti strie con movimento dip (pitch 110°). Dopo questa torsio-
ne il piano più a nord riprenderebbe la giacitura originaria correndo alla base 
delle pareti occidentali del Monte di Mezzo fino ad essere tagliato dalla dislo-
cazione NW-SE che passa per la sella ad est del Lago di Caldaro (maso Stadio). 
Il sovrascorrimento spiegherebbe la presenza, a parità di quota, di successioni 
vulcaniche molto più basse stratigraficamente al Monte di Mezzo (hangingwall) 
rispetto a quelle affioranti sul versante opposto dell’Oltradige presso Castelvec-
chio (footwall).

Secondo questa ipotesi si verrebbe in sostanza ad evidenziare un importante 
piano di thrust più avanzato rispetto alla linea di Trodena e che interessa livelli 
strutturali più bassi. Indizi di un piano di sovrascorrimento ricollegabile ad una 
struttura più avanzata della Linea di Trodena sono emersi anche molto più a 
sud al limite meridionale del foglio: nella galleria stradale di Mezzolombardo la 
successione Formazione dello Sciliar e Calcari della Val Vela si presenta forte-
mente inclinata (50 – 60°) verso nord, ed in discordanza tettonica con la Dolomia 
Principale sovrastante.

Fig. 81 – Anticlinale in sedimenti vulcanoclastici (arenarie e conglomerati) della formazione di Tre-
giovo nell’hangingwall del sovrascorrimento di Ora. Da notare la presenza di piani di retroscorri-
mento sul fianco sinistro. Parete sud della gola del Rio Nero.
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Linee ad alto angolo NW-SE e NNW-SSE
Come il versante destro anche quello sinistro della Valle dell’Adige risulta 

essere tagliato da numerose faglie subverticali orientate da NW-SE a NNW-SSE 
a movimento essenzialmente trascorrente sia destro che sinistro. Queste faglie 
pur presentando generalmente una notevole continuità non determinano grandi 
dislocazioni delle successioni. La linea di Trodena risulta essere intersecata da 
alcune di queste linee secondarie subverticali, ma per lo più queste faglie risul-
tano interrotte dalla linea di Trodena stessa (che quindi risulta essere stata attiva 
o riattivata per ultima). Solo in alcuni casi si è registrato un sicuro dislocamento 
della linea con rigetti dell’ordine di alcune decine di metri.

Il caso più evidente è la linea di Villa Alta – Monte Corno: una faglia ad alto 
angolo, orientata NW-SE con cinematica trascorrente sinistra, il cui lembo setten-
trionale risulta ribassato stratigraficamente di circa 150 m rispetto a quello meri-
dionale. Il rigetto coincide sostanzialmente con lo spessore della Formazione del 
Contrin ed è ben visibile in panoramica osservando le pareti sopra Maso del Cucco. 
Procedendo verso NW (Mazzon) il rigetto stratigrafico pare ridursi considerevol-
mente ed è valutabile in poche decine di metri o meno e coinvolge i membri basali 
della Formazione di Werfen e la Formazione a Bellerophon. Verso SE qusta linea 
disloca la linea di Trodena e prosegue nella successione vulcanica posta a tetto del-
la stessa. Essa sembra costituire uno svincolo cinematico importante essendo lo-
calizzata in corrispondenza del vistoso cambio di direzione della linea di Trodena.

Tra le numerose faglie che tagliano la formazione di Ora nella zona della Valle 
di Cembra vanno citate per continuità quella impostata lungo il corso del Rio dei 
Pezzi, che prosegue in sinistra Avisio lungo il rivo di Gaggio e disloca alcune fa-
glie orientate NNE-SSW secondo un apparente movimento sinistro; una seconda 
dislocazione corre poco a nord lungo il rio della Valle per poi proseguire lungo 
il tratto terminale del rio di Brusago e quindi lungo il rio de Molin; ancora più a 
nord è da citare quella lungo il rio Rivato.

Un’altra linea da segnalare è quella del Redebus: essa corre lungo il corso 
del rio Faorin (Ponciach); giunge fino alla linea di Trodena e prosegue con una 
piccola dislocazione fino alla valle dell’Adige. Tale lineamento presenta notevole 
continuità soprattutto nell’adiacente foglio Trento: la cinematica non è univoca, 
con principali movimenti destri e riattivazioni sinistre.

Nell’angolo nordorientale del foglio è presente un’evidente faglia NW-SE ad 
immersione settentrionale di 70-80° che presenta una notevole continuità laterale, 
individuandosi dal versante orientale della valle dell’Adige (case Tapfer) al Varco 
Laimburg (Maso Stadio) fino al versante occidentale dell’Oltradige, oltre il Lago 
di Caldaro, poco a nord di Maso Parleider, per terminare poco oltre il limite nord 
del foglio (si veda foglio Appiano). La faglia presenta una dislocazione trascorren-
te destra con rigetto orizzontale, calcolato alla base dell’Arenaria di Val Gardena, 
di circa 800 m. Sulla base delle successioni vulcaniche sottostanti la dislocazione 
appare molto maggiore in quanto vengono a giustapporsi sequenze intracalderiche 
(a nord) e sequenze extracalderiche o di alto intracalderico (a sud): di fatto la faglia 
riprende dislocandolo un precedente bordo calderico permiano (si veda Fig. 15).
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VIII - ELEMENTI DI GEOLOGIA TECNICA E APPLICATA

1. – SISMICITÀ E SISMOTETTONICA
(a cura di A. Viganò, con la collaborazione di C. Carraro, L. Froner e O. Groaz)

1.1. - Sismicità storica e strumentale

I cataloghi attualmente disponibili in letteratura in merito alla sismicità storica 
(non strumentale) del Trentino – Alto Adige e zone limitrofe (Alpi centro-orien-
tali) evidenziano una distribuzione asimmetrica tra la porzione più interna della 
catena e la fascia prealpina/di pianura. Questo è ben visibile in Fig. 82, nella quale 
sono rappresentati gli eventi contenuti nel Catalogo Parametrico dei Terremoti 
Italiani (Gruppo di lavoro CPTI 2004, 2008). Gli eventi sismici catalogati più 
significativi di questa regione sono i seguenti (I0 è l’intensità epicentrale secondo 
la scala Mercalli Cancani Sieberg, MCS):

 	 3 gennaio 1117, Veronese, I0 = 9.5
 	 25 dicembre 1222, Basso Bresciano, I0 = 8.5
 	 25 febbraio 1695, Asolano, I0 = 9.5
 	 12 maggio 1802, Valle dell’Oglio, I0 = 8.0
 	 7 giugno 1891, Valle d’Illasi, I0 = 8.5
 	 30 ottobre 1901, Salò, I0 = 8.0

Vale la pena ricordare che il terremoto del Veronese risulta essere l’evento 
più importante di cui si abbiano testimonianze per l’intera Italia settentrionale 
(Guidoboni et alii, 2005).

Il territorio corrispondente all’area del foglio Mezzolombardo è pressoché pri-
vo di sismicità non strumentale in epoca storica (simboli rossi in Fig. 82). L’unico 
significativo caso di studio a riguardo è l’evidenza di una dislocazione registrata 
da un edificio di epoca romana nei pressi di Egna (BZ) dovuta, secondo alcuni 
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Autori, a fagliazione superficiale cosismica (Galadini & Galli, 1997 e lavori 
seguenti). All’interno del mondo scientifico tale interpretazione non risulta essere 
comunque universalmente accettata. In ogni caso, l’interpretazione di fagliazione 
superficiale cosismica avrebbe come conseguenza una notevole potenzialità si-
smica per questo settore, visto che il terremoto avvenuto circa 1800 anni fa avreb-
be avuto una magnitudo all'incirca superiore a 5.5 (cf. Wells & Coppersmith, 
1994). Questo potenziale non ha attualmente riscontro nella sismicità storica e 
strumentale, ma questo non impedisce di poter ipotizzare per questo settore la 
presenza di possibili sorgenti sismogenetiche con tempi di ritorno maggiori della 
nostra finestra di osservazione storica e strumentale (cioè maggiori di 1800 anni).

La rete sismometrica della Provincia Autonoma di Trento (P.A.T.) è attiva sul 
territorio trentino a partire dall’anno 1981. Attualmente essa è composta da 7 
stazioni a corto e lungo periodo equipaggiate con sismometri a 1 o 3 componenti.

Dal 2006 anche la Provincia Autonoma di Bolzano dispone di una rete di ri-
levazione sismica propria. I dati registrati dalle stazioni sismiche delle reti del 
Trentino – Alto Adige sono integrati con quelli derivanti dalle altre reti dell’intero 
settore centro-orientale delle Alpi. Il trattamento dei dati è gestito dall’Istituto 
Nazionale di Oceanografia e Geofisica Sperimentale (Dip. CRS di Udine), dal 
servizio sismico austriaco (ZAMG) e dal servizio sismico svizzero (SED), 
all’interno del comune programma “Antelope”.

La Fig. 83 mostra la distribuzione della sismicità, registrata per via strumenta-
le dalla rete P.A.T. nel periodo compreso tra il 1 gennaio 1994 ed il 31 dicembre 
2007, classificata in base alla magnitudo da durata (MD; Rebez & Renner, 1991). 
Il database è stato ripulito dagli eventi non specificatamente sismici quali soprat-
tutto le esplosioni artificiali, molto frequenti nelle valli poste a nord della città di 
Trento a motivo della coltivazione in cava del porfido. Il catalogo è completo per 
eventi sismici con errori di localizzazione orizzontale e verticale, espressi al 68% 
di limite di confidenza secondo il criterio definito dal codice di localizzazione 
(Hypoellipse; Lahr, 1999), compresi entro i 4 km (errore massimo orizzontale, 
SEH) ed i 10 km (errore massimo verticale in profondità, SEZ).

E’ evidente la presenza di eventi sismici lungo il sistema di faglia delle Giudi-
carie, i quali mostrano continuità verso meridione in corrispondenza delle strut-
ture sepolte in Pianura Padana. Una zona ad elevata concentrazione di sismicità e 
microsismicità è il Trentino meridionale, proprio in corrispondenza dell’incrocio 
fra le strutture tettoniche giudicariensi, a direzione prevalente NNE-SSW, e quel-
le scledensi, a direzione prevalente NW-SE. Quest’area rappresenta un punto di 
“singolarità” molto interessante per studi di tipo geodinamico e sismotettonico. 
Più ad oriente, attività sismica è registrata lungo i fronti compressivi esterni della 
catena alpina. Tutto il Trentino settentrionale è invece caratterizzato da sismicità 
poco diffusa e quasi esclusivamente di debole entità (MD <3), così come gran 
parte della porzione interna della catena alpina.
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Fig. 82 - Distribuzione della sismicità non strumentale nell’area delle Alpi centro-orientali, per classi 
di intensità epicentrale. Gli eventi, dedotti dal Catalogo Parametrico dei Terremoti Italiani (CPTI), 
riguardano il periodo temporale 217 a.C. – 1900 (colore rosso; CPTI, 2004) e 1901 – 2006 (colore 
blu; CPTI, 2008). I numeri indicano l’anno di accadimento dei terremoti più significativi.
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Fig. 83 - Distribuzione della sismicità strumentale nell’area delle Alpi centro-orientali, per classi di 
magnitudo da durata (MD). Gli eventi, dedotti dal Catalogo della Rete Sismometrica della Provincia 
Autonoma di Trento, riguardano il periodo temporale 1994 – 2007. Il database è completo per eventi 
sismici con errori di localizzazione orizzontale (SEH) <4 km ed errori di localizzazione in profondità 
(SEZ) <10 km.
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1.2. – Sismotettonica

Recenti studi scientifici riguardanti il settore centro-orientale del dominio su-
dalpino sono stati condotti per cercare di conoscerne l’attuale assetto del campo 
di sforzo/deformazione (Viganò et alii, 2008) ed alcune sue caratteristiche sismo-
tettoniche (Carulli & Slejko, 2009). Inoltre, il potenziale sismogenetico relati-
vo al complesso pattern strutturale dei sistemi di faglia delle Giudicarie e della 
Schio-Vicenza è stato tenuto in considerazione per la recente definizione delle 
sorgenti sismogenetiche a scala nazionale (Meletti et alii, 2008).

Due meccanismi focali calcolati all’interno dell’area del foglio Mezzolom-
bardo con la tecnica delle prime polarità delle fasi P sono messi a confronto con 
l’assetto strutturale (schema tettonico) presentato in carta e al § VII. Gli eventi 
sismici a cui si riferiscono sono stati preventivamente rilocalizzati. La procedu-
ra di rilocalizzazione e di costruzione del meccanismo focale sono le medesime 
utilizzate da Viganò et alii (2008), a cui si rimanda per i dettagli. I principali dati 
riassuntivi sono elencati in Tabella 3.

I due meccanismi focali (Fig. 84) si riferiscono ad eventi sismici di profondità 
ipocentrale e magnitudo comparabili. Essi competono a due aree significativa-
mente diverse, come evidenziato dallo schema tettonico. Da una parte infatti sono 
pervasive le strutture di tipo giudicariense (andamento NNE-SSW), dall’altra 
invece quelle Sclendensi (andamento NW-SE) e Valsuganesi (andamento ENE-
WSW). Analogamente, anche considerata l’intrinseca incertezza delle soluzioni 
presentate (es. orientazione dei piani nodali), il regime di sforzo dei due meccani-
smi focali è piuttosto differente. Infatti, l’evento #1 mostra una significativa com-
ponente dip-slip (piano verticale diretto NNE-SSW) o pura trascorrenza destra 
(piano diretto ESE-WNW) (regime di sforzo U, unknown; Zoback, 1992), mentre 
l’evento #2 è compressivo con leggera componente trascorrente (regime di sforzo 
TF, thrust fault; Zoback, 1992). E’ importante sottolineare che i soli due meccani-
smi focali disponibili non permettono, viste anche la profondità degli eventi e la 
loro bassa magnitudo, una correlazione diretta con le singole strutture geologiche 
locali visibili in superficie e proiettabili in profondità con buona approssimazione, 
tramite vincoli stratigrafici e geometrici, solo per alcune centinaia di metri.

ID
Data

[gg/mm/aa]
Ora

[hh:mm]
Lat
[°]

Long
[°]

Profondità
[km]

MD

Numero 
di prime 

polarità P

Regime di 
sforzo

1 25/12/1992 03:43 46.37 11.15 17.1 2.9 15 U

2 16/08/1996 19.59 46.25 11.26 14.2 3.0 22 TF

Tab. 3 - Parametri di localizzazione, magnitudo da durata (MD) e regime di sforzo (classificazione 
secondo Zoback, 1992) dei meccanismi focali analizzati (cfr. Figura 84).
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1.3. – Normativa in materia sismica

In base all’O.P.C.M. n° 3274 del 20 marzo 2003, l’intero territorio della Pro-
vincia Autonoma di Trento è stato classificato sismico ed appartenente alla zona 
sismica 3 (Trentino meridionale) e alla zona sismica 4 (Trentino settentrionale). 
La conca di Trento si colloca a cavallo delle due zone.

La delibera della Giunta Provinciale di Trento n° 2813 del 28 ottobre 2003, 
che approva le “Norme di attuazione della Variante al PUP 2000 - Approvazio-
ne della Carta di Sintesi Geologica”, ha effettuato una parziale modifica della 
perimetrazione contenuta nell’Ordinanza Ministeriale, sulla base di valutazioni 
inerenti ai dati acquisiti dalla rete sismometrica provinciale. L’elenco dettagliato 
di classificazione dei Comuni trentini è consultabile nel paragrafo riguardante le 
“Norme di Attuazione della Variante al PUP”. Le medesime norme prevedono 
che “nelle zone sismiche 4 è richiesta una progettazione antisismica rispettando 
la normativa tecnica vigente, anche con procedure di tipo semplificato quando 
applicabili. In tali zone le infrastrutture e gli edifici pubblici e quelli strategici e/o 

Fig. 84 - Meccanismi focali, da eventi sismici rilocalizzati, all’interno dell’area interessata dal foglio 
Mezzolombardo (cfr. Tabella 3). Per il commento si veda il testo.
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di rilevante interesse così come definite dalla Giunta Provinciale, devono essere 
realizzati con le caratteristiche richieste per l’edificazione in zona sismica 3. Nel-
le zone sismiche 3 si applica la normativa tecnica vigente.” 

Con successiva delibera di Giunta n°2929 in data 06 novembre 2003 è stato 
approvato il “Documento tecnico relativo agli adempimenti di competenza della 
Provincia Autonoma di Trento”, che definisce nel dettaglio le categorie di edifici 
e di opere infrastrutturali di interesse strategico o che possono assumere rilevanza 
in relazione alle conseguenze di un eventuale collasso. Nello stesso documento 
sono precisate le modalità delle verifiche tecniche ed il programma temporale 
delle verifiche degli edifici e delle strutture di competenza o proprietà della P.A.T.

In base al Decreto del Presidente della Provincia n° 33 del 21 luglio 2009 inti-
tolato “Disposizioni per le opere edili antisismiche”, l’intero territorio della pro-
vincia di Bolzano è stato classificato in zona 4 ai sensi della O.P.C.M. n° 3274. In 
base al suddetto decreto è stata normata la progettazione antisismica rispondente 
ai nuovi criteri progettuali definiti dalle norme tecniche per le costruzioni di cui 
al D.M. del 14 gennaio 2008. La Provincia Autonoma di Bolzano ha provveduto 
inoltre a definire la tipologia degli edifici e le opere infrastrutturali di interesse 
strategico o rilevanti, in relazione ad un loro collasso.

2. - FRANE E STABILITÀ DEI VERSANTI
(P. Campedel, M. Cucato con la collaborazione di C. Strada & di A. Borsato)

Nel territorio del foglio i fenomeni di dissesto mostrano una distribuzione 
spaziale ed una tipologia dei movimenti che può essere correlata con le diffe-
renti condizioni litologico-strutturali e morfologiche che caratterizzano i diver-
si settori dell’area.

Secondo l’Inventario dei Fenomeni Franosi (IFFI) i dissesti rilevati nettamen-
te più numerosi (circa il 60%) sono i crolli ed i ribaltamenti, mentre quelli meno 
rappresentati sono le frane per colamento rapido (debris-flow).

I fenomeni di crollo, talora anche di ribaltamento, si sviluppano soprattutto 
in corrispondenza di pareti acclivi, sovente a notevole sviluppo verticale, mo-
dellate in rocce lapidee coerenti, ma interessate dalla presenza di vari sistemi di 
discontinuità, la cui orientazione e sviluppo spaziale condiziona la stabilità degli 
ammassi rocciosi. I litotipi competenti cui sono associati tali fenomeni sono co-
stituiti in massima parte dalle formazioni carbonatiche mesozoiche e dalle rocce 
vulcaniche permiane appartenenti al Gruppo Vulcanico Atesino. La distribuzio-
ne dei fenomeni mostra una particolare concentrazione sul versante orientale del 
Monte di Mezzo ed in quello occidentale a sud del Lago di Caldaro, ma anche sul 
versante sinistro della Val d’Adige a S di Bronzolo, dove si concentra la maggior 
parte delle cave di porfido. In tali zone sono presenti pareti acclivi modellate 
nella formazione di Ora e nella formazione di Gries, caratterizzate entrambe da 
fessurazione colonnare a sviluppo subverticale, cui si associano sistemi pervasivi 
di diaclasi ortogonali di origine pevalentemente tettonica. In Val d’Adige feno-
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meni di crollo puntuali o a carattere diffuso si osservano inoltre in corrispondenza 
delle pareti dolomitiche a N ed a NW di Cortaccia, a S di Magrè s.S.d.V. fino a 
Mezzocorona e sul versante destro della valle presso Salorno fino a Cadino. Non 
mancano tuttavia segnalazioni da altre località.

Un evento gravitativo per crollo, decisamente di notevoli dimensioni, è invece 
rappresentato dalla frana presente a monte degli abitati di Laghetti e S. Floriano 
(Egna), costituita da un accumulo di blocchi eterometrici di dolomia, variamente 
rimodellato, in parte coperto da depositi di versante. L’accumulo si è originato 
presumibilmente per fenomeni di crollo/ribaltamento di settori rocciosi fortemen-
te fratturati e detensionati posti frontalmente alla parete modellata nella Dolomia 
Principale che si eleva sopra quota 1000 m. La base del settore roccioso coinvolto 
nel fenomento di frana si sviluppava in corrispondenza della Formazione di Tra-
venanzes, ma il movimento ha coinvolto anche la parte sommitale della sottostan-
te Formazione dello Sciliar. La frana è in fase di studio per gli aspetti morfologici, 
ma soprattutto per i meccanismi genetici ed evolutivi, in particolare per quanto ri-
guarda il potenziale coinvolgimento nel movimento dell’intero versante in roccia. 
Allo stato attuale il pericolo più immediato è costituito dalla possibile caduta a 
valle di detrito e di blocchi rocciosi, isolati, instabili, alcuni di notevole cubatura. 

In Bassa Atesina, in corrispondenza delle grandi pareti dolomitiche che bor-
dano la valle, sono in genere osservabili 3 famiglie di discontinuità principali di 
cui la più importante risulta spesso essere parallela all’asse della Val d’Adige. 
Tale peculiarità, unita al fatto che la successione stratigrafica è tale per cui sono 
presenti formazioni competenti in appoggio su formazioni meno competenti (For-
mazione del Contrin sulla Formazione di Giovo, Dolomia Principale sulla Forma-
zione di Travenanzes), predispone al locale sviluppo di fenomeni di ribaltamento 
(ad es. pareti a monte degli abitati di Cortaccia e di Magrè s.s.d. Vino) e, talora, a 
fenomeni di espansione laterale (lateral-spreading). Trincee da rilascio tensionale 
sono state osservate in più punti in prossimità del ciglio di pareti dolomitiche. Le 
più interessanti, sia per lo sviluppo longitudinale sia per il grado di apertura, sono 
presenti poco sopra l’abitato di Salorno e di Magrè s.s.d. Vino. Alcune di esse 
sono da alcuni anni monitorate attraverso misure di precisione di capisaldi e non 
mostrano movimenti significativi.

Di notevole importanza per i caratteri morfologici ed il meccanismo evolutivo 
è il fenomeno franoso che si sviluppa a S di Maso Bruciato (Cortaccia), marcato 
dalla presenza di ampi accumuli di grandi blocchi dolomitici, tra cui “torri” in 
roccia con volume superiore ai 200.000 m3. Nell’area d’accumulo si riconoscono 
trincee attive con direzione variabile da N-S a NW-SE. Quest’ultima è la direzio-
ne di un sistema di faglie e fratture, marcato da grande evidenza morfologica in 
tutto il settore di versante compreso tra la parete soprastante alla frana e la base 
del versante presso Magrè s.s.d. Vino. A tale sistema è coniugato un fascio di 
fratture circa ortogonale, evidente nella morfologia della parete soprastante. Il 
meccanismo di frana è chiaramente individuabile se si tiene conto della presenza 
di grandi diedri in roccia, separati dalla parete principale da sistemi di fratture 
con andamento analogo a quelle sopra descritte, traslati a valle di poche decine 
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Fig. 85 - Panoramica sulla frana (al centro) per lateral-spreading di Maso Bruciato (Cortaccia).

di metri (Fig. 85, a destra). Tali diedri costituiscono i blocchi, di poco traslati a 
valle, di un frana complessa per espansione laterale libera (lateral-spreading), cui 
si associano fenomeni di crollo e ribaltamento. Il piano di scivolamento sarebbe a 
livello della Formazione di Travenanzes o addirittura più profondo.

I fenomeni di scivolamento rotazionale possono interessare sia le coltri qua-
ternarie che il sottostante substrato roccioso, talora con una fenomenologia com-
plessa. Un esempio di frana di scivolamento che coinvolge il substrato roccioso è 
quella presente sul versante NW del M. Cislon; il movimento avviene prevalen-
temente per scivolamento rotazionale e coinvolge compagini rocciose della For-
mazione del Contrin, brecce del sintema di Caldaro e coltri detritiche del sintema 
Postglaciale Alpino. La morfologia dell’accumulo è contrassegnata dalla presen-
za di numerose nicchie di frana e da trincee variamente estese. Si ritiene che il 
movimento sia guidato da scivolamenti che arrivano a coinvolgere anche il tetto 
della sottostante formazione di Livinallongo, in questa zona mai in affioramento.

Frane di scivolamento rotazionale a spese delle coltri quaternarie sovente si 
associano a frane di colata, sia lenta che rapida. I fenomeni sono più accentuati 
nei pendii dove sono presenti terreni incoerenti o pseudocoerenti poco permea-
bili, che assumono caratteristiche scadenti dal punto di vista geomeccanico, so-
prattutto a seguito dell’imbizione da parte delle acque di ruscellamento superfi-
ciale anche a seguito dell’incremento dell’infiltrazione. In questo senso le attività 
di riordino fondiario per scopi agricoli possono condizionare negativamente le 
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condizioni di stabilità dei versanti, sovente prossime al limite d’equilibrio, so-
prattutto quando l’intervento antropico modifica il naturale deflusso delle acque 
superficiali e quindi i luoghi di naturale concentrazione delle stesse; in altri casi 
sono importanti i fenomeni di scalzamento al piede.

In queste condizioni si possono verificare molteplici e diffusi dissesti, spesso 
di limitata volumetria, coinvolgenti quasi esclusivamente terreni della copertura 
quaternaria o la parte più superficiale ed alterata delle formazioni pre-quaternarie, 
che si verificano con frequenza durante precipitazioni particolarmente intense. 

Tra gli esempi da segnalare vi è la frana di Maso del Buco (ted. Locherer) a 
N di Corona (Cortaccia), che è di gran lunga la frana più estesa del foglio (qua-
si 1,5 km2). Si tratta di una frana complessa, prevalentemente per scivolamento 
rotazionale/colata che coinvolge una fascia di versante a bassa pendenza, larga 
circa 700 m, interposta tra due lunghe pareti rocciose. All’interno del corpo di 
frana si riconoscono numerosi settori, tra loro variamente giustapposti, marcati da 
scivolamenti rotazionali, cui si associano più a valle colate lente di detrito; altrove 
la morfologia è più irregolare, ma contraddistinta da scarpate, trincee, talora en 
échelon, depressioni chiuse, ecc. Gli indizi di attività in atto sono legati soprattut-
to alla presenza di nicchie di scivolamento, trincee aperte, scarpate ripide, alberi 
inclinati, deformazioni e spostamento delle sedi stradali, presenza di sorgenti ta-
lora concentrate in areali ristretti, con associata vegetazione di ambiente igrofilo. I 
terreni coinvolti nel movimento sono composti da ghiaie e blocchi dolomitici con 
subordinata frazione sabbioso-limosa della stessa natura. Si ritiene che i depositi 
originariamente coinvolti siano stati in origine coperture detritiche anche a grossi 
blocchi e piccoli lembi di depositi glaciali (till d’alloggiamento) ad esse interpo-
ste, oltre che settori del substrato roccioso dolomitico fortemente suddivise da 
cataclasi. In effetti l’area in cui si sviluppa il movimento franoso è caratterizzata 
dalla presenza di piani di sovrascorrimento che coinvolgono la Formazione del 
Contrin e di Livinallongo. Quest’ultima formazione affiora localmente entro il 
corpo di frana come ammasso roccioso molto fratturato e disarticolato, coinvolto 
e trasportato in massa nel movimento franoso: le facies presenti sono marcate dal-
la presenza di calcari marnosi e bituminosi fortemente fogliettati. Si ritiene per-
tanto che il piano di scivolamento principale, a geometria complessa, coinvolga 
questa formazione, così come livelli di till d’alloggiamento del sintema del Garda 
poggianti su ampie fasce di cataclasiti dolomitiche, localmente sature d’acqua, 
queste ultime affioranti sul margine nord della frana.

Sul lato opposto della Val d’Adige sono da segnalare le frane attive, presenti 
sul fianco destro della Val Trodena. Nel movimento di scivolamento rotazionale 
sono coinvolti depositi del sintema di Caldaro e del Garda; la causa è da ricercare 
nell’erosione al piede operata dal Rio di Trodena. 

Sul versante destro della Val d’Adige, in località Pianizzia in Val dei Mo-
lini, a monte dell’abitato di Roverè della Luna, è presente un’interessante fra-
na di dimensioni piuttosto cospicue, la cui volumetria complessiva è stimabile 
in circa 20.000.000 m³. Il movimento coinvolge una potente serie di depositi di 
debris-flow, a clasti dolomitici, che si sviluppa alla base delle pareti E di cima di 
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Roccapiana. La superficie di scivolamento è stata individuata tramite sondaggi 
ad una profondità di circa 100 m. I sondaggi hanno consentito una sua precisa 
collocazione all’interno della successione quaternaria, in corrispondenza di un 
livello argilloso continuo di modesto spessore (deposito di contatto glaciale del 
subsintema di Lisignago). La superficie di scivolamento risulterebbe di debole 
inclinazione e di geometria pressoché planare, indicando in uno scivolamento 
traslativo il movimento principale del fenomeno. Solo il fronte più avanzato del 
deposito, parzialmente inciso dal rio principale, mostrerebbe le evidenze mor-
fologiche di deformazioni a scala plurimetrica per scivolamento rotazionale, re-
sponsabili dell’evento franoso principale del novembre 2000.

Nel settore della Val di Non caratterizzato invece da morfologie più dolci, 
dall’assenza di alte pareti in roccia e dalla presenza di estese coperture quater-
narie, trovano frequentemente sviluppo frane di scivolamento coinvolgenti pre-
valentemente depositi quaternari, con superfici di rottura collocati entro di essi o 
nella parte più alterata del substrato pre-quaternario.

Un esempio di quest’ultima tipologia di dissesto è ben rappresentato dalla 
grande frana presente immediatamente a valle dell’abitato di Revò. Si tratta di 
una frana con cinematismo prevalente per scivolamento planare, con subordinati 
settori caratterizzati da superfici di rottura curvi, che interessa per la maggior 
parte depositi glaciali del sintema del Garda. La superficie di scivolamento risulta 
collocata alla base di tali depositi, a profondità tra 34 e 20 m, in corrispondenza 
della fascia più alterata e superficiale del sottostante substrato roccioso costituito 
dalla Formazione di Ponte Pià.

Altra frana importante, soprattutto per i riflessi sulle strutture antropiche esi-
stenti, è quella di Campodenno che coinvolge direttamente lo stesso centro abita-
to. Più specificatamente l’evento gravitativo è suddivisibile in due parti disgiunte, 
poste rispettivamente sul versante settentrionale e sul versante meridionale della 
stretta dorsale su cui sorge lo stesso paese, al di sotto della S.P. N° 67; le due 
porzioni risultano comunque del tutto simili in termini di caratteristiche geologi-
che e cinematiche. In entrambi i casi infatti, il materiale coinvolto è costituito da 
depositi sciolti di debris-flow (subsintema di Cloz), granulometricamente e litolo-
gicamente eterogenei, posti al di sopra di sedimenti glaciali (sintema del Garda) 
con abbondante matrice limoso-argillosa. Il movimento avviene per scivolamento 
rotazionale lungo superfici di rottura a debole raggio di curvatura, poste al tetto 
del deposito glaciale, con velocità di deformazione pari ad alcuni mm/anno.

Sempre nel settore della Val di Non, risultano ben caratterizzati alcuni feno-
meni di scivolamento, volumetricamente anche importanti, legati alla presenza di 
cospicui depositi lacustri quaternari, oggetto in passato anche di coltivazione per 
uso industriale.

La frana più tipica afferente a tale tipologia, anche per ragioni storiche, è quel-
la verificatasi nel dicembre del 1974, nei pressi di Ton (parte bassa della val di 
Non) e che ha portato alla mobilizzazione di circa 320.000 m³ di materiale, in-
vadendo la sede della S.S. N° 43 per un tratto di circa 250 m (Largaiolli et alii, 
1975). Il materiale coinvolto è costituito prevalentemente da depositi lacustri del 
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subsintema di Mollaro, poggianti su till d’alloggiamento del sintema del Garda. 
La rottura è avvenuta su di una superficie pressoché piana posta mediamente ad 
una profondità di circa 5-6 m dal p.c..

La rimobilizzazione dei depositi di versante attraverso processi di debris-flow, 
appare piuttosto frequente nell’intero settore centro-orientale del foglio, in par-
ticolar modo dove questi depositi vengono accumulati sul fondo di valli secon-
darie con forti dislivelli su brevi distanze. Un fattore predisponente è sovente la 
presenza di ampie aree acclivi, soggette a fenomeni di erosione accelerata, sia in 
coltri quaternarie, sia in ammassi rocciosi fortemente fratturati o cataclasati. Due 
aree con queste caratteristiche sono la zona di Cortaccia e quella compresa tra 
Laghetti e S. Floriano (Egna), che anche recentemente hanno visto lo sviluppo di 
fenomeni di debris-flow (Vd. § VIII.3). Durante l’autunno 2002 colate di debris-
flow hanno causato danni ed interruzioni della rete stradale tra Cagnò e Livo e tra 
quest’ultimo e Mostizzolo.

3. - EVENTI ALLUVIONALI
(a cura di P. Macconi) 

In Bassa Atesina e in parte nella Piana Rotaliana il Fiume Adige rappresenta 
l’elemento di maggior influenza nell’evoluzione dell’area, non solo dal punto di 
vista morfologico ma anche socio-economico. La storia recente di queste aree 
è strettamente legata al fiume, alle esondazioni e alla progressiva sistemazione 
e bonifica delle paludi di fondovalle, che, come abbiamo visto nel § VI.4.2., si 
sviluppò soprattutto verso la fine del XIX secolo.

Le prime informazioni su eventi alluvionali nella valle dell’Adige risalgono 
al 585 d.C., quando Paolo Diacono descrive la grande alluvione dell’Adige a Ve-
rona. Nel corso dei secoli si ripetono eventi di esondazione che inondano la valle 
e talora trasformano momentaneamente la piana in un ampio lago (1041, 1494, 
1520, 1567, 1771, 1776, 1780, 1789), rendendo cosí difficoltoso il transito. La 
piena catastrofica del 1757 segna l’inizio dei primi grandi piani di sistemazione del 
fondovalle. Nel XIX° secolo si apre la stagione dei grandi interventi (ben 6 rettifi-
che delle anse del F. Adige vengono eseguite tra il 1817 e il 1826), intervallati dal 
susseguirsi di frequenti alluvioni, in parte ascrivibili alla fragilitá delle arginature 
appena realizzate, ma soprattutto dovute alle particolari condizioni meteorologi-
che legate al concludersi della cosiddetta “Piccola Età Glaciale”. Di particolare 
entitá sono l’alluvione del 1868, con il completo allagamento del fondovalle tra 
Merano e Calliano e ben 13 rotte tra Ora e Cortina all’Adige, e l’evento del 1882, 
forse il piú grave evento che abbia colpito il territorio altoatesino nell’era moderna.

In alcune annate particolarmente tragiche si contano addirittura piú eventi, 
come negli anni 1747, 1843, 1851, 1855, 1888. 

Nel XX secolo si possono distinguere due periodi: un primo periodo è tra il 
1901 e il 1928, durante il quale una serie di eventi alluvionali interessa la Bassa 
Atesina, dopodiché si ha una tregua che dura fino al 1960. In quell’anno, verso la 

    
PROGETTO

    
   C

ARG



205

metá di settembre, una rotta del F. Adige interessa soprattutto la zona tra Merano e 
Lana, mentre piú a sud si registrano una piccola rotta a Vadena ed estesi fenomeni 
di ristagno nella rete delle fosse nella zona di Ora.

Piú gravi risultano le piene del 1965, con rotte arginali presso Vadena e Ora 
ed il completo allagamento tra Salorno e Mezzocorona, e del 1966, anno in cui si 
registrano 2 eventi di piena, il secondo dei quali rientra nella cornice degli eventi 
catastrofici che colpiscono diffusamente l’Italia centro-settentrionale all’inizio 
di novembre.

In Bassa Atesina l’ultima importante esondazione del F. Adige, avvenuta tra 
il 17 ed il 19 luglio 1981, ha colpito in particolar modo la piana di Salorno, in 
seguito ad una rotta presso Laghetti. Il livello dell’acqua raggiunse i 4-5 metri 
nelle aree urbane inferiori e addirittura i 6 metri in alcuni frutteti, con conse-
guenti danni dovuti anche al persistere delle acque per più di una settimana. La 
localizzazione della rotta ha messo in luce la debolezza intrinseca degli argini in 
corrispondenza delle intersezioni con il vecchio alveo.

Proprio la presenza del F. Adige, con le sue ampie aree paludose e con la co-
stante minaccia di esondazione, ha condizionato lo sviluppo degli insediamenti 
sui fertili conoidi dei numerosi affluenti laterali, esponendo tuttavia gli abitanti al 
pericolo di colate di debris-flow e all’alluvionamento torrentizio.

In sinistra orografica dell’Adige, partendo da nord, si incontra il Rio Nero (Rio 
di Ora, bacino idrografico di 55 km²). La  capacitá di trasporto di questo torrente 
è testimoniata dalla chiesa di San Pietro, al margine della S.S. del Brennero, il cui 
pavimento è ben 5 metri al di sotto del piano del conoide. Eventi noti risalgono 
agli anni 1644 , 1732, 1821, 1882,  1926; nel 1957 i danni della piena rimasero 
circoscritti alla localitá di Olmi. Da diversi anni, anche grazie agli estesi interven-
ti di sistemazione, le piene si mantengono nell’alveo (come ad esempio nel 2000 
e nel 2003).

Presso il paese di Egna l’Adige riceve le acque del Rio Trodena (Trudnerbach, 
bacino idrografico di 22,3 km²) il cui bacino presenta un notevole potenziale in 
termini di trasporto solido. L’evento piú grave di cui si abbiano notizie certe ri-
sale al 1767, quando il rio, esondando in sinistra orografica del conoide, causò 
la morte di ben 17 persone oltre ad ingenti danni materiali. Dopo la costruzione 
degli imponenti muri di protezione il torrente si mantenne nell’alveo fino al 1921, 
quando i vigneti della zona di Gries, sempre sull’orografica sinistra, vennero 
completamente sommersi dai detriti. Da allora l’abitato di Egna non ha più subito 
danni degni di nota.

I bacini in orografica sinistra dell’Adige a sud di Egna, ossia il Rio di Val 
dell’Anguilla, il Rio di Lauco e il Rio Tigia hanno modesta estensione (tra 5,8 e  
9,2 km²) e sono tendenzialmente piú stabili, tanto che solo sul secondo si hanno 
notizie di un evento, peraltro risalente al 1891.

Il versante che divide la Val d’Adige dalla Val di Non presenta notevoli pen-
denze e diffusi fenomeni erosivi. Dalla Catena della Mendola discendono diversi 
piccoli torrenti, come ad esempio il Rio di Castelvecchio (Altenburgerbach, ba-
cino idrografico di 6,3 km²) ed il Rio Pozzo (Pfusserlahn, bacino idrografico di 
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8,6 km²), caratterizzati da notevoli variazioni di portata, solitamente sistemati o 
canalizzati nei tratti di attraversamento di centri abitati e zone agricole. 

Il paese di Termeno ha vissuto nel 1986 uno degli eventi più gravi accaduti 
negli ultimi decenni in territorio altoatesino: nella notte tra il 23 e il 24 giugno 
il Rio Inferno (Höllentalbach, bacino idrografico di 6,5 km²), in seguito ad un 
violento temporale, sviluppò una colata detritica che spazzò diversi ponti per poi 
esondare provocando l’alluvionamento della cantina sociale, della zona sportiva, 
di diverse case e di ampie superfici a vigneto. Gravi danni si registrarono anche 
alle infrastrutture ma fortunatamente non vi furono vittime o feriti.

L’effetto dirompente dell’evento, che portó a valle ben 400.000 m3 di materia-
le, è da ricondursi alla formazione di un’occlusione temporanea. Ulteriori notizie 
si hanno su un evento risalente al 1820.

All’altezza di Cortaccia il versante del Monte Roen è solcato da numerosi 
impluvi con bacini tra i 2,5 e i 6 km², come il Rio Niclara (Niklarerbach), il Rio 
di Penone (Penonbach), il Rio Largo (Breitbach) e il Rio di Cortaccia (Kur-
tatscherbach), la cui pericolositá è legata in parte alla degradabilitá del sub-
strato, che provoca una continua ricarica di sedimento negli alvei, in parte dalle 
canalizzazioni e attraversamenti in ambito urbano e agricolo, le cui dimensioni 
si rivelano spesso insufficienti in occasione di forti temporali. In tempi recenti 
si sono avuti infatti numerosi eventi, il piú grave dei quali nel 2001, durante il 
quale circa 2100 m3 di materiale sono stati trasportati a valle, con danni ingenti 
alle abitazioni ed alla rete stradale. Frequenti sono poi le interruzioni sulla strada 
che porta a Favogna (2003, 2004, 2008).

Il Rio di Favogna (Fennbergbach, bacino idrografico di 5.6 km²) attraversa 
l’abitato di Magré s.S.d. Vino, a valle di una stretta e ripida gola. Eventi di cui si 
hanno notizie risalgono al 1854, quando vennero distrutti alcuni mulini, al 1952 e 
al 2003, con danni limitati alla viabilitá nella parte alta del bacino.

4. - IDROGEOLOGIA
(a cura di G. Bazzoli, M. Cucato, A. Borsato, L. Keim, E. Santuliana)

Gli acquiferi principali presenti nell’area del foglio sono classificabili in:
(a) Acquiferi a permeabilità primaria, ovvero per porosità, corrispondenti ai 

corpi sedimentari quaternari, quali i depositi alluvionali dei fondivalle e dei co-
noidi tributari, dei depositi gravitativi ed in parte di quelli glacigenici. Tra di 
essi i depositi caratterizzati da conduttività idraulica generalmente elevata sono 
senz’altro le alluvioni grossolane, composte prevalentemente da ghiaie, ed i de-
positi gravitativi a tessitura open-work. Al contrario i depositi glacigenici, i depo-
siti lacustri e palustri e, più in generale tutti i depositi caratterizzati da abbondante 
presenza di matrice formata da sedimenti fini costituiscono dei complessi a con-
duttività idraulica generalmente bassa o molto bassa. Tra i depositi glacigenici i 
depositi glaciali di ablazione e di contatto glaciale possono essere sede di acqui-
feri di modesta importanza.
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(b) Acquiferi a permeabilità secondaria, per fratturazione o per carsismo, che 
si sviluppano in litotipi del substrato roccioso formato da terreni di età compresa 
tra il Permiano e l’Eocene, e che può essere così suddiviso in forma schematica 
sulla base della conduttività idraulica:

- un complesso con caratteri di acquicludo formato dai termini stratigrafica-
mente più recenti della successione sedimentaria, costituiti dalla Formazione 
di Ponte Pià, dalla Formazione di Val d’Agola, dalla Scaglia Rossa e dalla 
Scaglia Variegata Alpina. Infatti la presenza di marne, di calcari marnosi e di 
interstrati argillosi impartisce all’ammasso roccioso una permeabilità molto 
bassa o nulla anche in presenza di una forte fratturazione;

- un complesso acquifero principale, triassico medio-cretacico, che ingloba 
tutte le formazioni comprese tra la Maiolica e la Formazione del Contrin 
e caratterizzato da permeabilità potenzialmente elevata per fratturazione e 
carsismo, tra cui in particolare la Dolomia Principale e il Gruppo dei Calcari 
Grigi che rappresentano le principali rocce serbatoio. Intervalli con caratteri 
di acquicludi/acquitarde sono svolti da livelli o formazioni sostanzialmente 
impermeabili intercalati nella successione (intercalazioni marnose ed argil-
litiche della Formazione di Rotzo, Formazione di Travenanzes, Calcari della 
Val Vela, Formazione di Buchenstein, Formazione di Moena);

- un complesso con caratteristiche di acquicludo regionale, comprendente 
formazioni permiane e triassiche prevalentemente terrigene, che include al 
suo interno formazioni acquitarde a bassa permeabilità per fessurazione, che 
possono dar luogo a circolazioni idriche localizzate, talora in pressione per il 
confinamento esercitato dalle formazioni acquicludo al tetto ed al letto. Esso 
ha come termine superiore la Formazione di Giovo e come termine inferiore 
la Formazione a Bellerophon;

- un complesso acquitardo permiano, comprendente l’Arenaria di Val Gardena 
e le rocce del Gruppo Vulcanico Atesino, con permeabilità bassa sostanzial-
mente per fratturazione.

La distribuzione in affioramento dei diversi complessi idrogeologici influisce 
in misura determinante sulla distribuzione dei coefficienti di infiltrazione efficace 
e dei coefficienti di deflusso: l’infiltrazione efficace risulta maggiore in corrispon-
denza dei massicci carbonatico-dolomitici in destra orografica del fiume Adige 
(Anaunia), e minore ad est del fiume.

La circolazione idrica sotterranea nell’ambito del foglio Mezzolombardo è 
governata, oltre che dalla conduttività idraulica dei vari tipi litologici, dalle prin-
cipali discontinuità delle masse rocciose e dal livello di base locale. Il livello di 
base principale corrisponde al fiume Adige ed è il recapito della circolazione idri-
ca dei massicci carbonatici del fianco destro della valle. Le variazioni idrometri-
che dell’Adige condizionano fortemente la superficie piezometrica dell’acquifero 
di fondovalle e degli acquiferi di conoide in esso affluenti.
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Val d’Adige
Tra gli acquiferi in roccia presenti sui due fianchi della Val d’Adige vi è da 

sottolineare la stretta relazione esistente tra strutture tettoniche e circolazione 
dell’acqua, come è evidente nel caso della linea di Trodena. Infatti le principali 
sorgenti di acqua potabile presenti tra Salorno e Casignano si trovano al tetto di 
questa faglia che immerge di 60-70° verso SE, cioè sotto le rocce del Gruppo Vul-
canico Atesino. La linea di Trodena funge quindi da barriera idrogeologica e co-
stringe le acque di fondo presenti nelle vulcaniti permiane ad uscire per trabocco 
lungo il contatto superiore della linea stessa (sorgenti per soglia di permeabilità 
sottoposta). Questo si verifica in particolare là dove le rocce competenti e frattu-
rate delle formazioni di Ora e di Gries, al tetto della Linea di Trodena, vengono a 
contatto con marne ed altri intervalli terrigeni poco permeabili della Formazione 
di Werfen al letto. Parallelamente al piano di faglia e cioè in direzione NE-SW, 
l’ammasso roccioso in corrispondenza della linea di Trodena può svolgere il ruolo 
di un acquifero con buona conduttività idraulica. Negli anni ‘50 del secolo scorso, 
durante la costruzione della galleria per la condotta della centrale idroelettrica tra 
Stramentizzo (TN) e S. Floriano (Egna - BZ), la linea di Trodena fu attraversata 
quasi perpendicolarmente (Venzo, 1957b). Al contatto tettonico tra le rocce vul-
caniche ed i calcari bituminosi della Formazione di Buchenstein non fu trovata 
praticamente acqua, mentre nelle ignimbriti al tetto della faglia a tratti si sono 
avute portate d’acqua di alcune decine di l/s. Queste venute d’acqua in galleria 
causarono l’estinguersi di numerose sorgenti nei dintorni.

Tra Mezzocorona e Roverè della Luna, alla base delle pareti dolomitiche che 
caratterizzano il fianco destro della valle, vi sono varie sorgenti di rilevante por-
tata tra cui la più nota è la sorgente Boioni, caratterizzata da portata piuttosto 
costante, attorno ai 40 l/s (Fuganti & Defrancesco, 1995).

Nei versanti in sinistra Adige predominano in affioramento acquitardi ed ac-
quicludi: la circolazione idrica avviene principalmente entro circuiti subsuper-
ficiali, in roccia decompressa e fratturata, e nei terreni di copertura, con recapiti 
sorgentizi controllati da soglie di permeabilità e dalla topografia, e secondaria-
mente dalle discontinuità. La Formazione del Contrin e quella dello Sciliar co-
stituiscono degli acquiferi tra loro separati per la presenza di sottili intercalazioni 
argillose (pietra verde) oppure di unità formazionali (Formazione di Buchenstein 
e Formazione di Moena) costituite da calcari dolomitizzati con intercalazioni di 
calcari bituminosi, siltiti ed argilliti, che costituiscono soglie impermeabili o che 
limitano fortemente la conduttività idraulica. In queste formazioni dolomitiche 
la presenza di faglie, trincee profonde e fenomeni carsici causano localmente 
una intensa circolazione di acqua. Con la costruzione della galleria prima ci-
tata, durante l’attraversamento della Formazione dello Sciliar nella zona della 
Madrutta-Prato del Re, ci si è imbattuti in una zona di faglia o di frattura verti-
cale che causò enormi venute di acqua stimate in 1500 l/s (Venzo, 1957b). Esse 
si incanalarono nel tunnel appena scavato, riversandosi lungo il fianco sinistro 
della valle dove vennero deviate in Val dell’Anguilla presso S. Floriano. Tale 
flusso d’acqua, denominato “il fiume miracoloso di S. Floriano“ (Klebelsberg, 
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1954), sparì dopo circa un mese probabilmente per effetto dello svilupparsi di 
una nuova via di deflusso al di sotto del livello della galleria (Venzo, 1957b).

Val di Non
Il foglio comprende buona parte della valle del Noce, un sinclinorio asim-

metrico orlato da imponenti massicci carbonatici triassico-giurassici ad elevata 
permeabilità per carsismo e fessurazione, in cui affiorano nella parte centrale roc-
ce calcareo-marnose cretacico-terziarie a permeabilità da media a bassa. Questa 
situazione litostrutturale fa della valle del Noce un importante recapito ed asse 
di drenaggio per la circolazione idrica sotterranea profonda. Nella parte centrale 
della valle la circolazione idrica è condizionata anche dalla presenza di un’estesa 
copertura quaternaria.

L’asta valliva del torrente Noce, insieme con il lago di sbarramento idroelettri-
co di Santa Giustina, costituisce un livello di base secondario rispetto al recapito 
principale costituito dalla Val d’Adige. Il deflusso degli acquiferi nelle masse roc-
ciose laterali verso quest’asse è ostacolato dal contatto dell’aquicludo cretacico-
terziario in corrispondenza del lineamento tettonico Trento-Cles, lungo il quale 
si sviluppano le linee di deflusso preferenziale. Lungo questo lineamento sono 
ubicate le due sorgenti più importanti di tutto il foglio: la sorgente Acquasanta 
presso Maurina e le sorgenti Busoni a Lover, che nell’insieme rappresentano la 
più importante risorsa idropotabile per la bassa Anaunia e la Piana Rotaliana.

La sorgente dell’Acquasanta è costituita da 5 emergenze allineate lungo la Li-
nea Trento-Cles che porta la Formazione di Rotzo a sovrascorrere sopra le marne 
della Formazione di Ponte Pià (Fuganti, 1969).

L’emergenza principale (quota 477 m) è una sorgente carsica in uno stadio gio-
vanile che rappresenta l’evoluzione verso il basso del carsismo in seguito all’ab-
bassamento del livello di base causato dall’erosione nel corso del Quaternario. La 
portata della sorgente varia da minimi invernali di 45 l/s a massimi di oltre 4000 
l/s (media 700 l/s) ed è caratterizzata da oscillazioni cicliche con periodi variabili 
da 3 a 12 ore connesse ad analoghe fluttuazioni piezometriche della falda nella 
vicina cavità Bus de la Spia (Borsato 2004, Borsato et alii, 2007a). Una prova 
con traccianti eseguita nell’ottobre 2003 ha accertato la connessione idrogeolo-
gica tra la conca di Malga Spora (quota 1800 m) nella parte alta della valle del T. 
Sporeggio e la sorgente Acquasanta.

Le sorgenti Busoni sono costituite da tre emergenze distinte, ubicate tra le 
quote 674 e 600 m, che danno origine al T. Lovernatico. La portata delle sorgenti 
varia da minimi invernali di 100 l/s a massimi di oltre 5000 l/s (media 650 l/s). 
Le sorgenti Acquasanta e Busoni fanno parte di un’unica idrostruttura che drena 
la porzione orientale del Gruppo di Brenta comprendente anche la parte alta della 
Val di Tovel come emerso da studi idrogeologici e prove con traccianti eseguiti 
nell’alta Val di Tovel (Borsato & Ferretti, 2006, Ferretti & Borsato, 2006).

Sul versante sinistro della Val di Non si ricordano le sorgenti del rio Verdes e 
della roggia di Taio. Recenti lavori di coltivazione mineraria della Dolomia Prin-
cipale tra Taio e Mollaro hanno evidenziato la presenza di una significativa circo-
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lazione idrica. Manifestazioni di acqua ipotermale (24°C) risaliente si osservano 
nella galleria della ferrovia Trento-Malè in località Rocchetta.

Acquifero alluvionale del fondovalle atesino
I depositi alluvionali del fondovalle atesino costituiscono la più rilevante e 

sfruttata risorsa idrica del territorio compreso nel foglio Mezzolombardo: l’u-
tilizzo delle acque emunte è principalmente irriguo, mentre secondario è quello 
industriale e del tutto limitato è l’approvvigionamento a scopo potabile.

L’acquifero è costituito dalle alluvioni del Fiume Adige, lateralmente interdi-
gitate ai depositi di conoide degli affluenti principali, fra cui spiccano per esten-
sione quelli del Torrente Noce. Da non trascurare l’interdigitazione con il detrito 
di falda sui due fianchi della valle che, data l’elevata permeabilità dei materiali e 
la notevole continuità laterale, presumibilmente anche in profondità, costituisce 
un’importante via di alimentazione e di interscambio degli acquiferi di fondovalle.

Le alluvioni atesine sono costituite da numerosi livelli a diversa granulome-
tria, fra loro eteropici e con una limitata continuità spaziale.

Il sistema idrogeologico del fondovalle atesino può essere schematizzato 
come segue, procedendo dal piano campagna in profondità (Autorità di Bacino 
Nazionale dell’Adige, 1998):

- un acquifero superficiale freatico presente nelle ghiaie, ghiaie e sabbie, talora 
limose, dei conoidi tributari; lo spessore di tale acquifero è variabile da valo-
ri di una decina di metri nei settori medio-distali fino a valori anche di oltre 
40 m in zona apicale. La profondità media della falda freatica dal p.c. varia 
da circa 20 m (ad es. 22 m per il conoide di Ora) nelle zone apicali, a valori 
minori di 2 m in zona distale;

- una serie acquifera multifalda nel settore del fondovalle atesino, costituita da 
un acquifero freatico di modesto spessore e da una sequenza di acquiferi in 
pressione tra loro in comunicazione ed in comunicazione con gli acquiferi 
dei settori di conoide.

L’acquifero superficiale freatico è presente nelle ghiaie, nelle ghiaie e sabbie 
del fondovalle atesino con spessore variabile mediamente tra 20 e 30 m (Fig. 
86). Tuttavia in ampi tratti della valle esso presenta spessore particolarmente 
ridotto o assente in relazione alla presenza in superficie di sedimenti fini limosi 
o torbosi, che impartiscono all’acquifero sottostante un carattere di semiconfi-
namento. La profondità media della falda freatica dal p.c. varia da circa 4-5 m 
fino a valori < 0,6 m nelle zone paludose bonificate. L’esame dell’andamento 
della superficie freatica mostra una direzione di deflusso con asse drenante po-
sto all’incirca tra il Fosso Grande ed il Fosso Piccolo di Caldaro, tra Cortaccia 
s.s.d.V. e Cortina s.s.d.V. Più a S esso tende comunque a mantenersi sul lato 
destro della valle, ma avvicinandosi all’asta fluviale atesina in corrispondenza 
del tratto a S di Roveré della Luna. Ben evidente è l’afflusso laterale dell’acqui-
fero associato al conoide del T. Noce, con asse disposto circa NW-SE in corri-
spondenza del paleoalveo dello stesso. Indagini idrogeochimiche consentono di 
distinguere le acque di competenza dell’acquifero del Noce da quelle atesine di 
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Fig. 86 – Freatimetria dell’acquifero di fondovalle atesino nell’ottobre 2008. Equidistanza delle iso-
pieze: 0,5 m.

fondovalle in base al rapporto calcio/solfati, molto maggiore nelle prime.
Gli acquiferi in pressione sono caratterizzati da conducibilità idraulica e tra-

smissività variabili a seconda dei terreni coinvolti, con livello di confinamento 
crescente in profondità. La profondità di questo sistema multifalda può essere col-
locata intorno ai 70-75 m presso Salorno, mentre a 55-65 m tra Masetto e Mezzo-
corona. Più a N sono disponibili solo dati parziali che indicano valori dello stesso 
ordine di grandezza. Le falde acquifere in pressione sono in genere risalienti, lo-
calmente artesiane, come ad es. a N e NE del conoide di Magré s.S.d.V. A N di Sa-
lorno è stata osservata una certa tendenza alla maggiore concentrazione delle falde 
artesiane sui due fianchi della valle. Tra le varie cause vi è probabilmente anche 
l’effetto dell’abbondante alimentazione proveniente dai fianchi della valle stessa.

- Un acquitardo regionale, costituito da una potente serie di sedimenti fini preva-
lentemente limoso-argillosi e limoso-sabbiosi, la cui estensione in profondità 
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è nota con una certa precisione dove sono disponibili stratigrafie di pozzi pro-
fondi ed indagini geofisiche. Ad esempio a Salorno esso si estende a partire da 
circa 70 m dal p.c., valore che diminuisce a circa 60 m presso Mezzocorona.

- Il substrato roccioso sepolto che costituisce a scala regionale il substrato im-
permeabile.
Nella zona tra Salorno e Mezzocorona, corrispondente ad un’area di paludi 

prima della bonifica del XIX secolo, gli strati superficiali dell’acquifero di fon-
dovalle si trovano in condizioni riducenti e la presenza di abbondante materia or-
ganica (torba) contribuisce alla dissoluzione di ferro, manganese ed arsenico da 
idrossidi legati come pellicole sulla superficie dei granuli dei sedimenti atesini, 
pregiudicando lo sfruttamento di queste acque per il consumo umano (Bazzoli 
et alii, 2008; Fuganti et alii, 2005). Condizioni di questo tipo possono essere 
ritrovate anche nelle zone poste più a N, in corrispondenza di paludi bonificate, 
caratterizzate da spessori consistenti di sedimenti organici sepolti. Altrove nel 
fondovalle sono invece gli orizzonti più profondi dell’acquifero multistrato a 
trovarsi in condizioni riducenti.

Oltradige
In Oltradige possiamo identificare un materasso alluvionale di grande spes-

sore (> 150 m) corrispondente alle ghiaie di Caldaro, interdigitate, unicamente 
sul fianco destro della valle, con depositi di conoide di origine mista, antichi. I 
depositi sono terrazzati sui due fianchi della valle e sovente ridotti in lembi dall’e-
rosione postglaciale. La quasi totale assenza di sorgenti, il notevole terrazzamento 
e la presenza di estese coperture glaciali poco permeabili formate da till d’allog-
giamento (sintema del Garda), fanno ritenere che tale corpo alluvionale sia carat-
terizzato da una spessa zona di aerazione, con un acquifero freatico relativamente 
profondo in equilibrio con quello di fondovalle. Solo localmente, in corrisponden-
za di livelli ricchi di matrice limosa, intercalati alle ghiaie dei depositi di conoide, 
possiamo avere delle falde sospese, a carattere prevalentemente temporaneo.

Nella zona centrale dell’Oltradige, in corrispondenza della valle di Lavason, 
individuiamo un acquifero freatico in corrispondenza delle ghiaie e sabbie che 
costituiscono il riempimento postglaciale: la profondità della falda è mediamente 
superiore ai 5 m dal p.c.

Il Lago di Caldaro, che costituisce il recapito principale delle acque sotter-
ranee che fluiscono lungo la Val Lavason, ma anche dai due fianchi della valle, 
è bordato da ampie zone paludose, ricche di terreni torbosi, con falda freatica a 
debole profondità dal p.c. (<0,7 m dal p.c.). Subito a S del lago di Caldaro il sotto-
suolo della pianura è caratterizzato dalla presenza di una successione di sedimenti 
fini, con torba intercalata; solo alla profondità di circa 40 m dal p.c., quota che 
diminuisce mediamente a 35-30 m circa 1,5 km più a S, troviamo ghiaie e sabbie 
che ospitano un’importante falda artesiana che viene sfruttata per irrigazione dai 
numerosi pozzi presenti in zona (la risalita della falda è variabile da +0,5 a +3,5 
m dal p.c.). Più a S il quadro stratigrafico si fa più articolato e l’assetto idrogeolo-
gico è del tutto assimilabile a quello della Val d’Adige.
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5. - RISORSE DEL SOTTOSUOLO E SFRUTTAMENTO ANTROPICO
(a cura di M. Cucato, P. Ferretti & G. Zampedri)

A livello nazionale la ricerca e la coltivazione di cave e miniere è regolata da 
un Regio Decreto del 1927 (R.D. n. 1443 del 29 luglio 1927 “Norme di carattere 
legislativo per disciplinare la ricerca e la coltivazione delle miniere del Regno”), 
in parte modificato dalla Legge 07.11.1941, n. 1360 e da un D.P.R. del 1959 
(D.P.R. 09.04.1959, n. 128 “Norme di polizia delle miniere e delle cave”).

La distinzione tra cave e miniere, secondo quanto stabilito dalla normativa, 
non è effettuata sulla base del sistema di coltivazione, a cielo aperto o in sotter-
raneo, ma in ragione del tipo di materiale estratto: prima categoria per le miniere 
e seconda categoria per le cave. La denominazione cava o miniera utilizzata nel 
testo che segue è coerente con quanto sopra ed è quindi solo funzione della clas-
sificazione normativa del materiale che veniva o viene estratto.

Ricordiamo che a livello legislativo il D.P.R. 616/77 ha trasferito alle Regioni le 
funzioni amministrative su cave e torbiere. Nella regione del Trentino Alto-Adige 
tale trasferimento di funzioni è regolato dalle Norme di attuazione contenute nel 
D.P.R. 1017 del 31.07.1978. In provincia di Bolzano tale materia è ulteriormente 
regolata dalla L.P. n. 7 del 19 maggio 2003 “Disciplina delle cave e delle torbiere”.

Come quadro generale si sottolinea come l’attività estrattiva nell’area del fo-
glio sia piuttosto limitata e prevalentemente concentrata nel settore dell’estrazio-
ne di materiali inerti.

Pietre ornamentali e pietre da costruzione
Nel territorio del foglio Mezzolombardo i materiali appartenenti a questa catego-

ria venivano estratti da varie formazioni rocciose carbonatiche mesozoico-terziarie, 
nonché da rocce vulcaniche permiane appartenenti al Gruppo Vulcanico Atesino.

Oggi l’attività estrattiva di questi materiali è quasi completamente cessata ed 
è testimoniata non solo da informazioni storiche o di archivio, ma anche dall’evi-
denza morfologica di fronti scavo abbandonati e da depositi di discarica in molti 
casi colonizzati dalla vegetazione.

Per quanto riguarda l’estrazione del porfido dal Gruppo Vulcanico Atesino il 
distretto ancora attivo è in provincia di Bolzano, mentre in provincia di Trento 
l’attività estrattiva si è conclusa.

In provincia di Bolzano l’estrazione del porfido si concentra sul versante si-
nistro della Val d’Adige a S di Bronzolo, dove si possono notare numerose cave 
scaglionate a varie quote nella parte intermedia del versante, molte delle quali 
abbandonate. L’attività si concentra entro le ignimbriti della formazione di Ora, 
in particolare in corrispondenza di settori particolarmente fratturati, caratterizzati 
da sistemi di fratture tra loro ortogonali, che facilitano il lavoro di estrazione di 
blocchetti e lastre di varia pezzatura. La coltivazione avviene a cielo aperto, con 
fronti scavo generalmente articolati a gradoni, il cui avanzamento avviene con 
mezzi meccanici e con l’impiego di esplosivo opportunamente disposto. Il ma-
teriale crollato viene selezionato in loco e successivamente lavorato nella stessa 
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area di cava o in un recapito prossimo ad essa, dove viene anche preparato ed im-
ballato per il trasporto. Il prodotto finito comprende cubetti e piastrelle utilizzati 
per la pavimentazione, ma anche binderi, cordoni per marciapiedi, oltre che altri 
prodotti lavorati per impieghi nell’edilizia. In alcuni casi il materiale di scarto, 
opportunamente vagliato, viene utilizzato come materiale inerte.

In provincia di Trento l’estrazione del porfido avveniva nei comuni di Ca-
priana (località “Bus de la Vecia” e “Val de le Laste”appena ad Est del Foglio), 
Grumes (cava “Posmar”) e Sover (cava “Maric-Lastoni”). Le cave si trovano sul 
versante destro della Val di Cembra al confine con l’attuale distretto estrattivo del 
porfido trentino.

L’estrazione di pietre ornamentali da taglio e da costruzione in materiali lapi-
dei carbonatici si è sviluppata nella Provincia Autonoma di Trento in varie loca-
lità fino agli anni ’70 dello scorso secolo, tuttavia, successivamente, estensione e 
volumi estratti sono stati piuttosto limitati. I principali siti di estrazione, distinti in 
base alla formazione rocciosa che veniva coltivata sono i seguenti: 

- Formazione del Contrin: comune di Livo (località “Ponte Scanna”) 
- Dolomia Principale: comuni di Coredo (cava “Pozze”) e di Cagnò (cava 

“Ponte San Gallo”);
- Calcari Grigi: comuni di Spormaggiore (cave “ M.te Corno” e “Al Rampin) 

e di Tres;
- Rosso Ammonitico: comuni di Spormaggiore (cava “Nisclaia”) e di Tres 

(cava “Brociai”);
- Scaglia Rossa: comune di Spormaggiore (cava “Nisclaia”) e di Cles;
- Scaglia Variegata Alpina: comune di Vervò (cava “Carlui”).

Materiali a prevalente uso industriale
Nel foglio Mezzolombardo sono presenti giacimenti di calcari marnosi ed ar-

gille, prevalentemente di età cretacico-paleogenica e quaternaria utilizzati anche 
in passato per la produzione di cemento e laterizi.

Le cave attive di marne argillose sono situate unicamente in provincia di Tren-
to, nel comune di Campodenno (cave “Rio Belasio” e “Tusana Bassa”), dove 
viene coltivata la Formazione di Ponte Pià, destinate all’industria dei laterizi. 

L’escavazione di calcari marnosi destinati alla produzione di cemento si con-
centra nelle cave “Bouzen” (Vervò – TN) e “Pozze Longhe” (Coredo – TN), dove 
vengono coltivate rispettivamente la formazione della Scaglia Rossa e la Forma-
zione della Val d’Agola.

È infine da segnalare che a Taio (TN), a monte dell’abitato di Tuennetto, è stata 
effettuata una ricerca mineraria per la coltivazione in sotterraneo del tetto della Do-
lomia Principale, da utilizzare per la produzione di miscelati e malte speciali. L’area 
estrattiva denominata “Rio Maggiore” si estende in sotterraneo, per un’area com-
plessiva di circa 12 ha; ad oggi lo sfruttamento del giacimento è limitato alle galle-
rie di ricerca che si sviluppano per circa 3 km, perimetralmente all’area estrattiva.
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Depositi sciolti per la produzione di inerti (sabbie, ghiaie e pietrisco), torbiere
Nella produzione di inerti destinati prevalentemente al settore dell’edilizia, ma 

anche nelle sottofondazioni stradali, sono da citare soprattutto le cave che sfrut-
tano le falde detritiche alla base dei versanti, tra cui le più numerose sono quelle 
presenti sul versante destro della Val d’Adige, nella zona a nord di Mezzocorona 
fino al settore della Provincia Autonoma di Bolzano a ridosso del confine con 
quella di Trento. L’avanzamento dell’attività di escavazione è condizionato dalla 
presenza del sottostante substrato roccioso; in ogni caso l’approfondimento non 
va oltre la quota definita dall’antistante fondovalle vallivo. Sul versante opposto 
della valle, ad W di Salorno, nella cava “Doss della Forca”, oltre alla falda di de-
trito l’escavazione ha coinvolto inizialmente anche ghiaie, ghiaie sabbioso-limose 
di un piccolo corpo di conoide alimentato da processi di debris-flow e torrentizi.

L’escavazione di depositi di debris-flow è caratteristica della cava San Flo-
riano s.r.l., a N dell’abitato omonimo (comune di Egna), in parte già recuperata 
dal punto di vista ambientale, e della cava “Ziegelstadel”, posta ad ovest della 
zona sportiva di Caldaro (località Pineta), dove vengono escavati sia depositi di 
conoide di origine mista che i sottostanti depositi glaciali del sintema del Garda.

Sul fondovalle dell’Adige sono esistite negli anni ’80 dello scorso secolo, al-
cune piccole cave di inerti a N della stazione di Magré s.S. d. Vino; l’escavazione 
interessava le ghiaie e sabbie di un paleoalveo del F. Adige, in prossimità del 
confine tra i comuni di Magré s.S. d. Vino e di Egna.

Ad E del Lago di Caldaro, in località Maso Kreit, è stata attiva fino al 1990 
una cava di inerti che coltivava le ghiaie e sabbie del sintema di Caldaro affioranti 
in questa località. Sul lato opposto del lago un’altra piccola cava, solo in parte 
ripristinata, era presente a N del Museo del Vino di Caldaro, a ridosso del limite 
del foglio: in questo caso l’escavazione interessava non solo le ghiaie del sintema 
di Caldaro, ma anche i depositi glaciali e glaciolacustri soprastanti appartenenti 
al sintema del Garda.

L’unica escavazione di torba presente nell’area del foglio si sviluppa sul 
fondovalle dell’Adige a NE del centro abitato di Salorno, in corrispondenza di 
un’ampia area paludosa bonificata, notoriamente ricca di torba. L’escavazione, 
iniziata nel 2001, avviene per lotti attraverso il dragaggio in falda dei terreni 
torbosi e con il successivo riempimento dello scavo con materiali inerti prima 
del recupero delle aree all’attività agraria. Il materiale estratto è destinato, previo 
trattamento ed essicazione, al mercato floro-vivaistico.

Attività minerarie
Nell’area del foglio non esistono attualmente miniere attive. Sono tuttavia da 

segnalare due siti minerari che hanno avuto una certa importanza nello scorso 
secolo. Il primo corrisponde alla miniera Dosseni, situata nel comune di Roveré 
della Luna, alla base del versante destro della Val d’Adige. Attiva fin dagli anni 
’60, la Dosseni era una miniera a cielo aperto, impostata sulle pareti dolomitiche 
modellate nella Formazione dello Sciliar. La coltivazione della roccia dolomitica 
per l’estrazione del magnesio era qui favorita dalla composizione particolarmente 
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vicina a quella teorica della dolomite. Nel periodo di massimo sviluppo la quanti-
tà di dolomite prodotta è arrivata anche a superare i 90.000 mc all’anno.

Il secondo sito minerario da ricordare è la miniera di San Romedio, situata sul 
versante sinistro della Val di Non nelle vicinanze di Tuennetto, nella quale sono 
stati coltivati per alcuni decenni dello scorso secolo gli “scisti ittiolitici o bitu-
minosi di Mollaro” (Fuganti, 1961) corrispondenti alla formazione della Scaglia 
Variegata Alpina. Nel caso specifico si tratta di una marna laminata di colore da 
grigio a nero, a seconda dell’abbondanza relativa della frazione bituminosa pre-
sente, contenente grossi noduli di pirite (fino al peso di 1 kg). Analisi chimiche 
sul contenuto in uranio hanno mostrato un tenore medio di U3O8 dello 0.01% e la 
presenza significativa di Pb, Cu, As, P e V. Secondo Giannotti (1968) il contenuto 
in U3O8 negli scisti bituminosi di Mollaro si aggira sulle 100 ppm ed il quantitati-
vo totale sarebbe pari a 45 ton, dunque insufficiente a considerarli una potenziale 
riserva di uranio. Nella miniera di San Romedio il metodo di coltivazione era in 
sotterraneo per camere e pilastri; le gallerie non sono attualmente accessibili. 

6. - LA NUOVA GALLERIA LUNGO IL COLLEGAMENTO STRADALE 
TRENTO NORD – ROCCHETTA
(a cura di M. Zambotto)

La realizzazione del progetto per il nuovo collegamento stradale lungo l’asse 
Trento Nord – Rocchetta ha comportato lo scavo di un cunicolo esplorativo con 
l’utilizzo di una fresa e di due canne parallele con il metodo tradizionale (“drilling 
e blasting”) alla base del versante orografico destro della Val d’Adige nel tratto 
compreso tra le località La Rupe, a sud, e La Rocchetta a nord, all’altezza dell’a-
bitato di Mezzolombardo. La consegna dei lavori è stata effettuata il 12/04/2006 e 
l’apertura della prima canna al traffico veicolare è avvenuta il 20/10/2008, mentre 
l’apertura completa in entrambe le direzioni ha avuto luogo nella primavera del 
2009. La lunghezza del tracciato all’interno del versante è pari a 3696 m per la 
canna nord e a 3737 m per la canna sud.

La sezione trasversale delle gallerie è di 150 mq, con alcuni cameroni in allar-
gamento per la realizzazione di piazzole di emergenza. La successione stratigrafica 
attraversata comprende esclusivamente litotipi del periodo Triassico (medio e su-
periore) di facies di piattaforma carbonatica, con locali intercalazioni dolomitiche 
marnoso-bituminose di ambiente lagunare evaporitico. Si passa dalla Formazione 
dello Sciliar (Ladinico) a dolomie marnose e bituminose laminate e fittamente stra-
tificate, intercalate ad argilliti grigie (Ladinico superiore) a dolomie del Gruppo di 
Raibl (Formazione di Travenanzes; Ladinico superiore – Carnico) fino a dolomie 
della formazione della Dolomia Principale (Norico – Retico pp.) (Fig. 87).

Dal punto di vista strutturale la galleria attraversa un fascio di lineamenti tet-
tonici di importanza regionale caratterizzati da varie faglie sub-parallele a carat-
tere transpressivo con direzione nord-sud o nord nord-ovest – sud sud-est, a tratti 
passanti a vere e proprie faglie inverse con sovrascorrimento, vergenti a sud-est. 
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Tale assetto tettonico, conseguente a raccorciamenti crostali dovuti a forti movi-
menti compressivi con asse nord ovest – sud est, ha prodotto una serie di dorsali 
e prismi allungati, fortemente rialzati, separati da rampe immergenti verso ovest 
con inclinazione variabile da 15 – 20 ° a 45° - 50° procedendo dall’interno del 
massiccio montuoso (Monte Fausior) verso il fianco esterno della Val d’Adige. 
Quanto sopra descritto ha trovato riscontro nella struttura stratigrafica e tettonica 
evidenziata nel corso degli scavi, la quale non era peraltro chiaramente indivi-
duabile sulla base dei soli indizi geologici rilevabili sulla superficie topografica 
all’esterno del versante.

Dopo alcune centinaia di metri di scavo nella Formazione dello Sciliar, proce-
dendo da sud a nord, la galleria ha intercettato gli strati evaporitico – bituminosi 
argillitico-dolomitici i quali sono stati compressi, strizzati, trascinati e ripiegati 
(Fig. 88) lungo un piano di sovrascorrimento che ha portato le unità di piattafor-
ma carbonatica carniche (Formazione di Travenanzes) e noriche a sovrapporsi 
alle più antiche unità ladiniche. Nella zona di Mezzolombardo non si osservano 
evidenze o affioramenti in superficie che lascino intendere la presenza delle unità 
evaporitiche a comportamento plastico. Queste ultime hanno di fatto costituito un 
orizzonte preferenziale di scollamento delle unità più rigide poste a tetto e a letto e 
in fase di realizzazione della galleria hanno richiesto l’impiego di particolari strut-
ture di contenimento (arco rovescio armato, calotta e piedritti armati e rinforzati, 
consolidamenti con ancoraggi radiali, ecc.) a causa del comportamento rigon-
fiante del materiale roccioso a forte contenuto argilloso (in prevalenza smectite).

Per quanto concerne le caratteristiche geomeccaniche delle rocce attraversate 
si possono fornire le seguenti percentuali in accordo con la classificazione di Bie-
niawski (1989), ricavate dai dati rilevati nel cunicolo esplorativo.

Classi geomeccaniche della roccia (Bieniawski 1989)

Per quanto concerne infine la presenza di venute d’acqua negli scavi va preci-
sato che in corso d’opera sono state intercettate alcune zone con faglie subverti-
cali che hanno provocato flussi idrici inizialmente piuttosto ingenti, dell’ordine di 
120 – 150 l/s immediatamente dopo la fase di scavo, poi gradualmente stabiliz-
zati su valori nettamente inferiori. Globalmente, includendo le numerose venute 
d’acqua puntuali e diffuse, captate lungo i due assi delle gallerie, i deflussi idrici, 
costantemente monitorati e rilevati in un pozzo di raccolta ubicato presso gli im-
bocchi sud, risultano compresi tra valori minimi dell’ordine di 50 – 60 l/s e valori 
massimi di 80 – 90 l/s.

Classe I 1,14 %
Classe II 65,27 %
Classse III 20,17 %
Classe IV	 13,42 %
Classe V        0%     
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Fig. 88 – Intense deformazioni nel Calcare di Val Vela della galleria di Mezzolombardo (vedi Fig. 87 
per la localizzazione).
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IX – SUMMARY
(a cura di V. Picotti)

The mountain landscape of the Sheet 43 –  Mezzolombardo – of the 1:50.000 
Geologic Map of Italy, is dominated by the valleys of the river Adige and its 
affluent, the torrent Noce. These valleys were carved most probably during the 
dramatic Mediterranean base-level fall at the end of the Miocene, also known as 
Messinian sea-level drop, or salinity crisis. The occurrence of such a deep val-
ley (Adige), whose bedrock lies several hundreds of meters below the sea-level, 
controlled the subsequent evolution that included alternating fluvial and valley 
glacier conditions, modulated by the Pleistocene climatic oscillations, but always 
forced into the same drainage. 

This evolution brought to strong variation in the main erosional processes, 
and, most important, in the local base-level, given the growth of valley glacier at 
elevation of around 1800 m during the climax of the glacial periods. Presently, 
most of the surficial deposits belong to the Last Glacial Maximum (LGM) and are 
grouped into a synthem (SGD), that includes the sedimentary cycles related to the 
deglaciation during the Tardiglacial.

These latter form several subsynthem, depending on the local base-level, 
therefore changing in the different tributaries of the main valley. All the deposits 
subsequent to the glacial conditions are grouped into the Postglacial Alpine Syn-
them, that includes deposits associated to all the different processes acting on the 
landscape. Its base is strongly diachronous, following the retreat of the glaciers 
up to upper reaches of the valleys.

The pre-LGM cycles are more and more patchy with increasing age, and out-
crop as erosional remnants, whereas the deposits are more and more compacted 
and cemented. These are described with various hyerarchic ranks, from Super-
synthem to Formations, depending on the possibility to correlate them with other 
neighbouring maps and on the facies characters of the units.
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The main valley cut the bedrock roughly controlled by the main structural 
grain that is now exposed on the hillslopes and easy to survey. The main struc-
tures formed prior or during the main erosional phase, i.e. during the Miocene. In 
this map, the clearest structure is an anastomosing system of SE-verging thrusts, 
stretching on the right slope of the Adige around Mezzolombardo up to Cortaccia/
Kurtatsch. The Trento – Cles Line is a N- trending fault system running across 
the whole western side of the map: it is an important transfer zone, reactivating a 
previous Mesozoic fault system in a transpressional way, mostly left-lateral. The 
Trodena fault, at the left slope of the Adige valley, is a NE-trending high-angle 
fault displaying a reverse to left-lateral movement.

The present-day seismicity in this area is low, and there are few evidences of 
fault activity at the surface, if we except a case near Egna/Neumarkt, where a 
1800 yr old roman villa was found struck by an earthquake that possibly cut the 
edifice. We could not find any other evidence for such an important seismogenic 
surface structure, therefore, more work is needed to fully document a possible 
high magnitude seismogenic source in the area.

The geological history documented by the rocks outcropping in the area of the 
map is very long and complex, spanning from Permian to the Paleogene across 
all the events that brought the Adriatic plate from the end of the Variscan orogeny 
into rifting and subsequent collision with Eurasia.

The Lower Permian Athesian Volcanic Group (Gruppo Vulcanico Atesino) 
represents a very large (some thousand km2) and very thick (almost 3 km) post-
collisional volcano-tectonic basin (caldera), developed at the expense of the 
previous Variscan belt. Various kind of volcanic and volcaniclastic products oc-
cur, basically acid ignimbrites. After a period of non-deposition, a new sedimen-
tary cycle was heralded by the Upper Permian continental red sandstones (Val 
Gardena Sandstone). These deposits encroached the continent toward the west 
and were followed by transitional to marine sediments (Bellerophon Fm), here 
representing its westernmost tip, and finally by the shallow-marine Werfen Fm 
(uppermost Permian to Lower Triassic), characterized by very low platform car-
bonate productivity, and basically influenced by terrigenous input. The Middle 
Triassic displays alternating terrigenous to carbonate deposition in a shallow 
marine to transitional environment (Lower Serla, Voltago Conglomerate, Giovo 
Fms), more and more influenced by the extensional tectonics. Toward the end 
of the Anisian, however, and the beginning of Ladinian, a strong pulse in sub-
sidence shut down the terrigenous input and allowed for the deposition of thick 
platform carbonates (Contrin and Sciliar Fms), interspersed by intraplatform ba-
sins (Moena and Buchenstein Fms). The Late Ladinian and Carnian are time of 
decreased subsidence and rapid infilling of the residual spaces, including a short 
episode of basic volcanism.

The paleoenvironment was then dominated by continental arid conditions and 
the poor subsidence did not create accommodation, until the end of Carnian, when 
a new sedimentary cycle begun, again heralded by red continental to transitional 
deposits (Travenanzes Fm). This is the beginning of a new cycle that eventually 
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brought to the opening of the Jurassic Alpine Tethys, with break-up located to the 
west of the Southern Alps. The study area was affected by the activity of some 
rift-related faults, the most important of them is a N-S system, the Trento-Cles 
line, located to the west of the sheet, that separates a subsiding block (the Brenta 
Group) with more than 2 km of Norian to Liassic deposits from a more stable area 
to the east, where, during the same time span, the succession does not reach 400 
m, and it is completely lacking the Rhaetian and Lias. Several smaller N- to NW 
trending faults are visible in the map, especially near the junction of the Noce 
with the Adige river. 

The Dolomia Principale represents the most diffuse carbonate platform of 
Norian age, but it includes some meters of Rhaetian to the east of the Trento-
Cles line. It is followed to the west of this line, by the Rhaetian Zu Limestone, 
and the Calcari Grigi group, more and more thin toward the north and east, 
pinching against the more stable Adige and western Dolomites area. After the 
Late Pliensbachian demise of the Calcari Grigi platform, open-shelf crinoid-rich 
sand waves occurred west of the Trento-Cles line (Encrinite del Peller). The sub-
sequent hiatus, encompassing the upper Aalenian and lower Bajocian, is com-
monly interpreted as the break-up unconformity. The following unit is a reduced 
and condensed interval of deep-sea red nodular limestones, rich of ammonoids, 
the RossoAmmonitico Veronese, encompassing a long time interval: late Bajo-
cian to early Tithonian.

The subsequent depositional evolution witnesses the deepening of the whole 
passive margin: the area east of the Trento-Cles, however, represented a structural 
high, winnowed by currents. The upper Tithonian to lower Aptian Maiolica, a 
nannoplancton-rich lime mudstone, is here very reduced in thickness. The sharp 
lithological change that heralds the overlying unit, the Scaglia Variegata Alpina, 
represents the local expression of the well-known Oceanic Anoxic Event, a period 
of alternating productivity of the surface waters of the oceans and deposition of 
black shales, interbedded with more oxidized white and red (lime) mudstones. 
The passive margin turned into a retroforeland of the Alps at that time, and the 
possible early collision of continents toward the north was able to transmit com-
pressional stresses to the study area, with partial inversion of the previous fault 
systems, such as the Trento-Cles. Its western limb was then uplifted, separating a 
sector of non-deposition (the Brenta Group), from a perched basin overlying the 
previous high on the eastern limb. From that event on, the sector as a whole was 
part of the retroforeland basin, basically forming a ramp succession, still influ-
enced by the previous bathymetry, but smoothing it. The Scaglia Rossa and Ponte 
Pià Fms represent these units, whereas the deepest portion could receive the distal 
turbiditic lobes of the Alpine Flysch, the Val d’Agola Fm.
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X – LEGEND TO THE GEOLOGICAL MAP

Quaternary continental succession

Units grouped from different catchments

Postglaciale Alpino Synthem (PTG)
Gravels, sands, silt, with planar or cross bedding (alluvial deposits). Muds 
and peat, locally sandy layers, with planar bedding (swamp and lacustrine 
deposits). Clast and/or matrix-supported diamicton, massive or interbedded 
with poorly sorted gravels and sands (debris-flow deposits, mixed origin de-
posits: debris-flow and/or stream flows and/or avalanche). Unsorted boulders 
and gravels, clast and/or matrix-supported diamicton (gravity-driven depos-
its). Angular gravels with local provenance (slope deposits), locally with 
large blocks and boulders (large blocks slope deposits). Colluvial deposits. 
Travertines. Anthropogenic deposits. Discontinuous or absent cements. Upper 
boundary is topographic surface.. Maximum thickness: 100 m.
Upper Pleistocene p.p. – Holocene

Garda Synthem (SGD)
Massive diamicton, supported by a silty-sandy matrix, overconsolidated 
(lodgement till). Matrix and/or clast supported massive diamicton, (ablation 
till, undifferentiated till). Diamicton, sands, gravels, locally clinostratified, and 
massive to laminated silt and mud (ice-contact deposits, glaciolacustrine de-
posits). Massive or roughly bedded gravels with sandy interbeds (fluvioglacial 
deposits). Usually lacking cements.
Erosive lower boundary; upper boundary coinciding with the topographic sur-
face or unconformable covered by SGD1, SGD3, SGD6, SGD12, PTG. Maxi-
mum thickness >90 m.
Upper Pleistocene p.p.
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Forte Casara Group undifferentiated (FC)
Clinostratified gravels and breccias with open to partially open framework and 
angular to sub-angular clasts (slope and debris-flow deposits). Cementation 
patchy from weak to pervasive. Karstified fractures and weathered clasts lo-
cally occur.
Lower boundary over pre-Quaternary bedrock or RBR, upper boundary un-
conformably covered by SGD, SGD14 or PTG, with erosional margins  toward 
the lower hillslope, along strike and locally toward the upper hillslope. Thick-
ness up to more than 100m.
Lower Pleistocene – Upper Pleistocene p.p.

T. Noce sub-catchment

Garda Synthem - Mollaro Subsynthem (SGD14)
Gravels, sandy gravels and massive to crudely horizontal bedded or planar 
cross-bedded sands (fluvioglacial and alluvial deposits).  Alternating lami-
nated sands and silt with lenses of gravel, sandy gravels and matrix-supported 
diamicton, often deformed and folded (ice-contact deposits). Clay and mud 
(lacustrine deposits). Open-framework or subangular clast-supported gravels 
(alluvial to debris-flow deposits). Eterometric gravels with boulder (landslide 
deposits).
Lower boundary over RBR, upper boundary unconformable with PTG. Maxi-
mum thickness about 100 m.
Upper Pleistocene p.p.

Garda Synthem - Malè Subsynthem (SGD1)
Silty-sandy matrix supported massive diamicton, overconsolidated (lodge-
ment till). Clast or matrix supported massive diamicton (ablation till and un-
differentiated till). Overconsolidated sands and silty sands interbedded with 
laminated mud (glaciolacustrine deposits). Massive to crudely bedded gravels 
interbedded with cross-bedded sands (fluvioglacial deposits). Silty-sandy ma-
trix supported massive diamicton, sands, locally cross-bedded, interbedded 
with gravel layers; locally glaciotetonic deformations (ice-contact deposits). 
Patchy or absent cements.
Erosional lower boundary with RBR or SGD; unconformable upper boundary 
with PTG. Maximum thickness around 100m
Upper Pleistocene p.p.

Garda Synthem - Cloz Subsynthem (SGD3)
Gravels, sandy gravels and sands, massive to roughly bedded (fluvioglacial 
and/or alluvial deposits). Clinostratified gravels, sands and laminated mud 
(ice-contact deposits). Massive diamicton, open-framework gravels or clast-
supported subangular, prevailingly carbonatic gravels (debris flow or mixed 
origin deposits). Weak to absent cementation.
Lower boundary with SGD or RBR; unconformable upper boundary with 
SGD14 or PTG.
Upper Pleistocene p.p.
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Nogarè Supersynthem – Rio Barnes Synthem (RBR)
Gravels, sandy gravels and sands, massive to well bedded with thin sandy 
interbeds (fluvioglacial and/or alluvial deposits)  Clinostratified gravels, sands 
and laminated mud (ice-contact and glaciolacustrine deposits), locally inter-
bedded with open-framework clast-supported subangular gravels (debris-flow 
deposits).  Cementation from patchy to pervasive.
Lower boundary with RPS; unconformable upper boundary with SGD, SGD3 
or SGD14. Thickness  >100 m.
Middle Pleistocene - Upper Pleistocene p.p.

Nogarè Supersynthem – Rio Pescara Synthem (RPS)
Gravels, sandy gravels and sands, massive to roughly bedded (alluvial depos-
its). Strong and pervasive cementation. 
Lower boundary not outcropping, unconformable upper boundary with RBR. 
Maximum thickness >15 m.
Lower Pleistocene – Middle Pleistocene

ADIGE CATCHMENT AND AVISIO SUB-CATCHMENT

Garda Synthem – San Paolo Subsynthem (SGD6)
Crudely bedded, imbricated gravels, with rounded clasts prevailingly meta-
morphic (fluvioglacial deposits). Sandy gravels, massive diamicton and sands 
(ice-contact deposits). Sands and silt with dropstones, horizontally bedded or 
clinostratitified, locally folded and faulted (glaciolacustrine deposits). Ma-
trix-supported diamicton, massive (ablation till). Matrix- and clast-supported 
diamicton, roughly bedded gravels with subangular clasts, of prevailing local 
provenance (mixed origin deposits).
Lower boundary with CLD or SGD indifferentiated; upper boundary coin-
ciding with the topographic surface or unconformable with PTG. Maximum 
thickness around 100m.
Upper Pleistocene p.p.

Garda Synthem - Lisignago Subsynthem (SGD112)
Gravels, sandy gravels and sands, massive to roughly bedded (fluvioglacial 
and/or alluvial deposits). Gravels, sandy gravels and bedded sands,  laminated 
muds, massive matrix-supported diamicton (ice-contact deposits). Massive to 
crudely bedded gravels, matrix-supported diamicton (mixed origin and debris-
flow deposits). Massive clast- and/or matrix-supported diamicton (ablation till 
and undifferentiated till). Boulders, blocks and eterometric gravels (gravity-
driven deposits). Angular gravels with local provenance (slope deposits). 
Weak to absent cementation.
Lower boundary with SGD or NG; unconformable upper boundary with PTG. 
Maximum thickness around 100 m.
Upper Pleistocene p.p.

    
PROGETTO

    
   C

ARG



228

Caldaro Synthem (CLD)
Gravels, sandy gravels and sands, roughly bedded, locally lenticular intervals 
of concave cross-bedded sands, overconsolidated and seldom cemented (flu-
vioglacial and alluvial deposits). Gravels and breccias, roughly bedded, locally 
massive, with open- to partially open-framework, with eterometric dolomitic 
clasts of local provenance (slope deposits, locally with blocks and boulders). 
Clast-supported diamicton, locally matrix-supported, with dolomitic clasts of 
local provenance (mixed origin deposits). Absent to pervasive cementation.
Erosional lower boundary with bedrock, with NON or not outcropping, un-
conformable upper boundary with SGD, SGD6, SGD12 or PTG. Maximum 
thickness at least 150 – 200m.
Middle Pleistocene(?) – Upper Pleistocene

Penone Synthem (NON)
Eterometric gravels, locally with boulders, usually clast-supported; massive 
to roughly bedded breccias with patchy cements (mixed origin deposits). 
Massive cemented matrix-supported diamicton (ablation till). Commonly 
overconsolidated deposits.
Erosional lower boundary with the bedrock or not outcropping, erosional un-
conformable upper boundary with CLD. Maximum thickness around 70 m.
Middle Pleistocene(?) – Upper Pleistocene

Nogarè Supersynthem indifferentiated (NG)
Horizontal- or cross-bedded gravels with rounded to subangular clasts and 
sandy interbeds (alluvial deposits). Gravels and breccias, open-framework or 
supported by subangular clasts (debris flow, mixed origin deposits). Patchy to 
pervasive cementation; weak to strong weathering.
Erosional lower boundary with bedrock, unconformable upper boundary with 
SGD, SGD12 or PTG. Thickness >50 m.
Middle Pleistocene – Upper Pleistocene p.p.

Faedo Formation (FAD)
Bedded breccias supported by siltstone and dolostone clasts, with reddish 
silty-sandy matrix and local interbeds (debris-flow deposits).
Lower boundary not outcropping, unconformable upper boundary with SGD 
or PTG. Thickness > 60 m.
Lower Pleistocene(?) – Middle Pleistocene

PERMO-CENOZOIC SEDIMENTARY SUCCESSION

Ponte Pià Formation (FPP)
Well-bedded cherty lime mudstone, light grey with bluish marly interbeds and 
prevailing marls in the upper part.
Lower boundary gradual over VAG3 or VAG2 or SAA. Thickness 70m
Middle – Upper Eocene
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Val d’Agola Formation (VAG)
Prevailing terrigenous succession, subdivided into three members, the upper 
two of them have been recognized in this Map. Eteropic with SAA and FPP.
Sarca di Campiglio Member (VAG3)
Calcareous marls grey and black, with interbeds of thin dark lime mudstones 
and of carbonatic turbidites rich of quarz and biotitic clasts.
Lower boundary gradual over SAA. Thickness 0-20 m
Middle Eocene
Coste di Grual Member (VAG2)
Well-bedded (5-30 cm) reddish lime mudstones (locally with marly interbeds) 
of  Scaglia Rossa facies with “Globotruncana”.
Lower boundary gradual over SAA. Thickness 0-50 m
Campanian – Maastrichtian

Scaglia Rossa (SAA)
Well bedded (5-15 cm) reddish lime mudstones, cherty in the lower part, with 
marly interbeds and marls, with planktonic foraminifers and locally Inocer-
amus. At the top, cleavage-rich plurimetric unit (“bancone maastrichtiano” 
Auct.), locally topped by hard-ground.
Lower boundary gradual or unconformable over VAA. Thickness 70-200 m.
Upper Cretaceous – Paleocene

Scaglia Variegata Alpina (VAA)
Well bedded (5-15 cm) dark grey, pink and whitish lime mudstones with radio-
larians and foraminifers, usually bioturbated by Chondrites, locally chert-rich. 
Dark, locally bituminous cleavage-rich marls.
Lower boundary sharp transitional over MAI or unconformable over ARV. 
Thickness 20 – 70 m.
Aptian - Cenomanian

Maiolica (MAI)
Well bedded pink and whitish lime mudstones, porcelain- looking. 
Lower boundary rapid gradual over ARV. Thickness 0-20 m.
Upper Tithonian - Upper Barremian

Rosso Ammonitico Veronese (ARV)
The Formation consists of three unmapped intervals:
At the base, whitish, pinkish and greenish lime mudstones – wackestones with 
pelagic pelecypods (Bositra) and protoglobigerinids, roughly bedded and nod-
ular, locally pervasively dolomitized. In the middle interval, not always pres-
ent, well-bedded reddish lime mudstones very rich of ribbon chert interbeds, 
with local white cineritic layers. In the upper part red nodular lime mud- to 
wackestones with moulds of ammonites.
Lower boundary sharp, disconformable with DPR, RTZ oe EPE. Thickness 
5 – 50 m.
Upper Bajocian – Lower Tithonian
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Encrinite del Peller (EPE)
Yellowish crinoidal lime wacke-packstones, thick-bedded or cross-bedded, lo-
cally grading to yellowish and reddish crinoidal grain-rudstones (“encrinite”).
Lower boundary sharp, disconformable over RTZ. Thickness 0-40 m
Toarcian – Lower Bajocian

Calcari Grigi Group (CG)
It includes four carbonate platform formations, renamed after the previous 
members known from literature as part of Calcari Grigi di Noriglio.

Rotzo Formation (RTZ)
Light grey to brownish bioclastic limestones, arranged in metric to decametric 
sequences. The upper part is characterized by thick-shelled pelecypods banks 
(Lithiotis, Cochlearites, Lithioperna and Gervilleioperna).
Lower boundary sharp over LOP and locally over FMZ. Thickness 80 – 120 m
Sinemurian – Pliensbachian

Tovel Member (RTZ1)
Oolitic and oolitic-bioclastic limestones roughly bedded with sponge and corals.
Lower boundary rapid gradual over RTZ. Thickness 150 – 170.
Sinemurian – Pliensbachian

Loppio oolitic limestone (LOP)
Coarse oolitic-intraclastic, whitish to light grey limestones, rarely cross-lami-
nated, medium to thick bedded.
Lower boundary sharp over FMZ. Thickness 35 – 40 m
Sinemurian p.p.

Monte Zugna Formation (FMZ)
Light grey to whitish bioturbated lime mud- wackestones, with reddish to 
green pelitic interbeds, grading to the top to stromatolitic limestones and dark 
nodular lime mudstones.
Lower boundary sharp over ZUU, gradual and poorly defined within a dolomitic 
interval over DPR, sharp over a paleosoil topping DPR. Thickness 100 – 250 m
Hettangian – Sinemurian 

Zu limestone (ZUU)
It includes three members, two of them of different paleoenvironment, are out-
cropping in this map, west of the Trento – Cles line: a lower carbonate ramp 
and an upper peritidal.

Tremalzo Member (ZUU3)
Dark grey bioturbated lime and dolomitic mudstones, with megalodontids, 
light-grey stromatolitic limestones with shrinkage structures and flat-pebble 
breccias. Medium to thick bedding.
Lower boundary gradual over ZUU1. Thickness 120 m.
Rhaetian
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Grostè Member (ZUU1)
Dark grey bioturbated lime mudstones, interbedded marls and black shales, 
graded biocalcarenites with molluscs and brachiopods. Locally, patches of 
corals.
Lower boundary sharp concordant over DPR. Thickness 40 – 50 m
Norian(?) – Rhaetian

Dolomia Principale (DPR)
Yellowish and dark-brownish dolostones, locally bituminous, thin to medium 
bedded  with wavy joints and milimetric yellowish marly interbeds at the base. 
The middle to upper part consists of cyclically (“Loferites”) arranged whitish 
dolostones, rich in algae, bivalvs and stromatolitic laminae.
Lower boundary sharp over TVZ. Thickness 300 – 400, up to 1000 in the 
northwestern corner, west of the Trento-Cles, where the base is not outcrop-
ping.
Upper Carnian – Rhaetian

Travenanzes Formation (ex Raibl Formation Auct.) (TVZ)
Afanitic light-grey and yellowish dolostones, medium bedded with thin green-
ish marly interbeds. In the lower part, locally conglomerates occur with round-
ed calcareous , rarely siliceous, clasts in dolomitic matrix.
Lower boundary sharp over VVL (observed only in tunnel), VAB and SCI. 
Thickness 0 –  50 m
Carnian p.p.

Basaltic volcanics (VAB)
Black-greenish andesitic – basaltic lavas, locally weathered and often frac-
tured, with a limited areal extent of some meters of thickness. They are top-
ping SCI, as strata-bound subvolcanic bodies within CTR and as small dykes 
within WER.
Lower boundary unconformable over SCI. Thickness 0-150 m
Upper Ladinian

Val Vela Limestones (VVL)
Thinly bedded and strongly laminated, light-grey to light brown and yellowish 
limestones, with thin yellow-orange interbeds more frequent in the upper part 
of the unit. Locally, dark laminated and bituminous and evaporitic dolostones 
and anhydrites with black pelites.
Lower boundary rapid gradual over SCI. Thickness 0-30 m.
Upper Ladinian
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Buchenstein Formation (BHL) (Livinallongo Formation Auct.)
The unit is arranged into two tongues eteropic to SCI. Grey dolostones alternat-
ing with dark dolomitic limestones, thin horizons of weathered volcanoclastics, 
grey cherty laminated limestonesm mudstones and shales, purple limestones 
and dolostones, green volcanoclastic beds. Meter to decameter thick breccia 
bodies with dolomitic clasts interfingered with the basinal sediments.
Lower boundary sharp over Contrin. Lateral boundary with SCI.
Thickness 0 – 80 m
Upper Anisian p.p. – Lower Ladinian

Sciliar Formation (SCI)
The unit consists of light-grey to white dolostones, arranged in thick beds 
topped by grey-greenish thin doloarenites (intertidal). One can found gastro-
pods, ammonoids, pelecypods and Dasicladacean algae. Toward the top, inter- 
to supra-tidal facies dominate, with stromatolitic dolostones. The slope facies 
(SCIa) consists of thick, amalgamated and poorly bedded banks of structure-
less white dolostones, often rich of vugs with fragments of shells (bivalves, 
gastropods, algae, ammonoids). Lateral transition with mega-breccia bodies.
Lower boundary gradual over CTR. Laterally eteropic with BHL. Thickness 
300-500 m
Upper Anisian – Lower Ladinian.

Moena Formation (MNA)
Dark-grey to black laminated dolomicrites nd dark-grey nodular dolostones 
with thin pelitic interbeds and cm-thick layers of light brown claystones 
(smectites, weathered cinerites).
Lower and lateral boundary over CTR. Thickness 0-30 m.
Upper Anisian (Illirian)

Contrin Formation (CTR)
Light subtidal dolostones with calcareous algae, arranged in thick beds topped 
by doloarenitic to stromatolitic thin intertidal beds. Toward the top, cm-thick 
red and greenish clay interbeds (weathered cinerites). Near Montagna, some 
ten m of dark dolostones occur. Near Cortaccia, clear eteropic characters with 
the Moena Fm.
Lower boundary sharp over GIV, gradual eteropic over MNA. Thickness 150 
– 200 m.
Upper Anisian (Illirian p.p.)

Giovo Formation (GIV)
Eterolithic succession including carbonates and terrigenous clastic deposits 
with various grain size. It is subdivided into three member, two of them occur-
ring in the Map and grouped for graphical reasons.
Middle – Upper Anisian (Pelsonian – Illirian p.p.)
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The upper part consists of dark-grey to hazelnut-grey bioturbated dolos-
tones and silty limestones, grey subtidal dolostones, silty grey-yellowish 
interbeds and thin white – light brown smectitic horizons (Monte Ozol Mb). 
At the top 5 – 10 m thick interval of poorly bedded interval locally with 
conglomeratic lenses with subangular dolomitic clasts or pockets of red-
dened laminated dolosiltites.
The lower part consists of red and dark-grey siltites and marls rich in plant 
debris, followed by alternating grey-yellowish mottled and nodular limestones 
and silty sandstones (Cortaccia Mb).
Lower boundary disconformable over VTG. Thickness 20 – 35 m.

Voltago Conglomerate (VTG)
Medium – coarse grained conglomerates, with prevailing dolomitic rounded 
clasts (0.2 – 15 cm coarse), with sandy-silty white-pinkish matrix, red and 
yellow medium – fine grained sandstones, red laminated micaceous siltites.
Lower boundary erosional over SLI. Thickness 35 – 40 m.
Middle Anisian (Pelsonian p.p.)

Lower Serla Dolostone (SLI)
Yellowish dolostones, with stromatolites, tepees and red to greenish clay inter-
beds. Lower boundary concordant over WER9. Thickness 25 – 50 m
Upper Olenekian – Lower Anisian

Werfen Formation (WER)
The Formation consists on a complex succession of carbonate, terrigenous 
and mixed varicoloured sediments, subdivided into lower rank units. The total 
thickness is around 300 m.
Uppermost Permian – Lower Triassic

Val Badia, Cencenighe and San Lucano Members (WER7-9)
At the base, alternating yellow-reddish oolitic – bioclastic and thind sandstone 
intervals. A the top, yellow-purple evaporitic horizons with lenses of white-
pinkish gypsum, alternating with red arenaceous siltstones. 
Lower boundary rapid gradual over WER8. Thickness 40 – 50 m.
(San Lucano Member)
Reddish arenaceous dolostones and oolitic-bioclastic dolostones, medium to 
thick bedded, often nodular, alternating with minor red arenaceous siltstones.
Lower boundary rapid transitional over WER7. Thickness 10 – 20 m (Cence-
nighe Member)
Alternating grey-yellowish silty limestones with silty marly interbeds, yellow 
to pink calcarenites and dolostones and varicoloured siltites and dolosiltites. 
Lower boundary rapid transitional over WER6. Thickness 40 – 55 m. (Val 
Badia Member)
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Gastropod Oolite and Campil Members (WER5-6)
Red thin sandstones and micaceous siltites in cm-thick beds with load-casts.
Lower boundary transitional over WER5. Thickness 30 – 40 m. (Campil 
Member)
Silty limestones, calcareous siltites and arenaceous limestones grading to the 
top to oollitic-bioclastic calcarenites with shells of pelecypods and small gas-
tropods. The colour grades from yellowish at the base to red at the top. 
Lower boundary transitional rapid over WER 4. Thickness 10 – 25 m. (Gas-
tropod Oolite Member)

Andraz and Siusi Members (WER3-4)
Alternating yellowish marly and silty limestones, locally bioturbated, grey-
yellowish siltites and grey-greenish to reddish oolitic-bioclastic calcarenites. 
Fossiliferous horizons with Claraia. The topmost part consists of an evaporitic 
interval, 10-20 m thick (yellow-reddish dolosiltites and varicoloured siltites. 
Lower boundary sharp over WER3, characterized by a 1,5-2 m thick bank of 
red oolitic-bioclastic lime grainstone. Thickness 40-55 m (Siusi Member).
Evaporitic dolostones, vuggy yellow-reddish dolosiltites and varicoloured 
siltites.
Lower boundary gradual rapid over WER2. Spessore 10  15 m. (Andraz 
Member)

Tesero and Mazzin Members (WER1-2)
Grey-yellowish limestones and dolomitic limestones, and centimetrically lam-
inated marls.
Lower boundary rapid gradual over WER 1. Thickness: 20 – 25 (Mazzin 
Members).
Grey-brown coarse-grained oolitic dolostones, in tabular beds 20 – 100 cm 
thick, with even to undulated bed joints.
Lower boundary sharp over BEL. Thickness: 10 m (Tesero Members).

Bellerophon Formation (BEL)
Grey-yellowish silty dolostones and silty limestones, in nodular beds alter-
nating with grey sand- and siltsones and marls with organic-rich horizons, 
arranged as thin interbeds or decimetric package.
Lower boundary gradual conformable over GAR. Thickness 0 – 25 m.
Upper Permian p.p.

Val Gardena Sandstones (GAR)
Red, grey and white sandstones, in beds of variable thickness from few deci-
meters to some meters, alternating with red and grey siltites, marly siltites and 
marls. Within the arenaceous layers, charcoal of plant debris usually occur.
Lower boundary erosional and unconformable over ORA. Thickness 50-70 m.
Upper Permian p.p.
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Permian Magmatism
athesian volcanic group (GA)

Ora Formation (ORA)
Rhyolitic welded lapilli-tuffs, from grey-pinkish to orange coloured, with 
sharp and regular subvertical fracture cleavage. The skeletal part consists of 
abundant crystals (1 – 4 mm) of sanidine, plagioclase, quartz and biotite in a 
fluidal felsitic matrix (Ignimbrites).  Frequent juvenile porphiric inclusions. 
Lower boundary sharp conformable or unconformable over IGR and LAN. 
Thickness up to 1000 m.
Lower Permian p.p.

Predonico Member (ORA1)
Red rhyoltic lapilli-tuffs and tuffs, characterized by smaller and less packed 
crystals and increased fiamme and red juvenile inclusions. At the base, rare 
occurrence of intervals of grey-black vitrophires (ORA1a), with vitreous 
groundmass, perlitic fracturing and eutaxitic texture.
Lower boundary sharp unconformable over TGV or gradual over ORA. Thick-
ness up to 250 m.
Lower Permian p.p.

Tregiovo Formation (TGV)
Well-bedded volcaniclastic sedimentary deposits, with two main lithofacies.
Thickness up to 150 m.
Conglomeratic facies (TGVa): Clast- or matrix-supported conglomerates, 
with cm to dm thick volcanic clasts and massive aspect (debris flow). Local 
interbedding of laminated arenites.
Arenitic facies (TGVc): Medium-coarse arenites, medium to thick bedded, 
structureless or cross bedded. Usually the colour is red. Locally isolated dm 
thick volcanic clasts.
Lower boundary sharp and erosional over IGR and LAN.
Lower Permian p.p.

Andriano Formation (LAN)
Compact rhyolitic lavas, orange-red to purple-red, with evident even to undu-
lated lava-flow structure, 5 to 20 cm thick; porphiric texture with idiomorph 
(2 – 5 mm) sanidine, plagiopclase and quartz phenocristals. Locally, blocky 
facies occur.
Lower boundary sharp, unconformable over IGR. Thickness up to 250 m.
Lower Permian p.p.
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Gries Formation (IGR)
Rhyolitic welded lapilli-tuff, dark purple-red, massive to strongly oriented. 
The rock consists of mm-sized crystals of sanidine, pink plagioclase, quartz 
and biotite in a fluidal felsitic groundmass (ignimbrites). Frequently, iso-ori-
ented porphiric juvenile inclusions. Volcaniclastic breccias (IGRa), struc-
tureless or roughly bedded occur, locally, at the top. They consist of subangu-
lar to rounded blocks and decimetric clasts in a microgranular matrix. Clasts 
and matrix exclusively consist of fragments of the Gries Fm.
Lower boundary sharp unconformable over IGG. Thickness up to 300 m
Lower Permian p.p.

Gargazzone Formation (IGG)
Black-grey rhyodacitic welded lapilli-tuff, very homogenous and coherent. 
The rock is affected by a regular (1 – 30 cm) subvertical fracture cleavage. 
The skeletal part displays a number of 1 – 2 mm sized crystals of plagioclase, 
quartz, biotite and pyroxene in a fluidal felsitic groundmass (ignimbrites).
Fiamme and frequent porphiric juvenile inclusions occur.
Lower boundary not exposed. Thickness minimum150 – 200 m.
Lower Permian p.p.
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Il gruppo di lavoro che ha curato il rilevamento e la redazione della carta geo-
logica e delle note illustrative di questo Foglio vuole dedicare il frutto di questa 
collaborazione al caro amico e collega Lorenz Keim. 

Lorenz è scomparso il 4 febbraio 2012 in un tragico incidente di monta-
gna, lasciando la famiglia e noi tutti attoniti di fronte alla prematura morte.  
Questo Foglio geologico è anche opera sua: egli ha coordinato la Segreteria Tec-
nica per la parte bolzanina, ma soprattutto ha costituito uno stimolo e una voce 
critica per tutti noi, permettendo di migliorare il prodotto cartografico e la nostra 
sensibilità geologica. La sua competenza ed entusiasmo, il rigore scientifico e la 
gentilezza dei modi hanno permesso a tutti noi di trarre beneficio dai continui 
scambi richiesti per la redazione di quest’opera. I suoi contributi sulle piattaforme 
carbonatiche e sulla stratigrafia dell’area dolomitica sono stati di grande impor-
tanza, tanto più per la comunità scientifica italiana, perché ispirati dalle scuole 
di Innsbruck e Amsterdam, presso le quali Lorenz si era formato scientificamente. 
Questo Foglio geologico è per lui, perché, aprendolo e leggendolo nei prossimi 
tempi, noi possiamo ricordarlo per le grandi qualità umane, il sorriso, il buonu-
more e la sua facilità nel comunicare in modo diretto e acuto con tutti noi.
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