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Zusammenfassung

Diese Arbeit beschaftigt sich mit der Landschaftsentwicklung seit Beginn des Holozéns
sowie mit einer Abschétzung der rezenten Permafrostverbreitung im Gletschervorfeld des
Frosnitzkeeses im Nationalpark Hohe Tauern. Das Frosnitzkees liegt in der
Venedigergruppe (47°4 ~ 57" N, 12° 24 ~ 13" O). Der Beginn des Holozéans (Postglazial)

vor etwa 11.700 Jahren bewirkte eine weitere Erwarmung des globalen Klimas, sodass sich
die pleistozédne Gletscherausdehnung noch weiter deutlich verringert hat. In friiheren
Arbeiten von PATZELT und BORTENSCHLAGER konnten neun
Gletscherhochstandsperioden in der Venedigergruppe seit Beginn des Holozéns
chronologisch erfasst werden. Diese Arbeit erOrtert die Genese der holozénen
Landschaftsentwicklung im Bereich des Frosnitzkeeses. Die Oberflache des Frosnitzkeeses
und die Rekonstruktion der Gletschergeometrie der Kleinen Eiszeit konnten mit Hilfe zweier
Ansétze abgeleitet werden. Um eine Abschatzung einer rezenten Permafrostverbreitung im
Gletschervorfeld zu detektieren und zu charakterisieren, wurde ein geoelektrischer
Methodenansatz (ERT) gewéhlt. Im Zuge dieser Arbeit wurde auch eine digitale Bildanalyse
vom lateralen Moranenbereich (LMB) durchgefuhrt, um mdgliche, mit Permafrost in
Zusammenhang stehende Oberflachenveranderungen zu detektieren. Schlussfolgernd lasst
sich feststellen, dass durch die angewandten Methoden einerseits Aspekte der
Landschaftsentwicklung des Frosnitzkeeses seit Beginn des Holozans dargelegt werden
konnten. Andererseits wurden bei der Gletscherrekonstruktion nur teilweise realistische
Ergebnisse erzielt. Durch die ERT-Messungen konnte moglicherweise Permafrost im
Messgebiet LMB detektiert werden, die sich durch den Einsatz des bildanalytischen
Ansatzes belegen lie. Da im Arbeitsgebiet bisher noch keine expliziten Untersuchungen zu
Permafrost in Sedimentkorpern durchgefuhrt ~ wurden, wéren weitere

Permafrostuntersuchungen wertvoll.



Abstract

This master thesis discusses the Holocene landscape development as well as an estimation
of the recent permafrost distribution in the proglacial area of the Frosnitzkees glacier in the
Hohe Tauern National Park. The Frosnitzkees is located in the Venediger Mountains (47 °
4' 57" N, 12° 24' 13" E) The onset of the Holocene (post-glacial) about 11,700 years ago
caused a significant warming of the global climate, leading to a significant decrease in
glacier extent. In earlier studies by PATZELT and BORTENSCHLAGER, nine glacier
advance periods in the Venediger Group have been documented. The investigation of the
genesis of the Holocene landscape development in the area of the Frosnitzkees. The surface
of the Frosnitzkees and the reconstruction of the glacier geometry of the Little Ice Age could
be derived using two approaches. For the detection and characterization of an estimate of
recent permafrost spreading in the glacier forefield, a geoelectrical approach (ERT) had been
chosen. In addition, a digital image analysis of the lateral moraine area (LMB) to detect
possible surface changes associated with permafrost had been undertaken. In conclusion, it
can be stated that by applying the above-mentioned methods, on the one hand, the landscape
development of the Frosnitzkees since the onset of the Holocene could be presented. On the
other hand, the 3D glacier reconstruction partly generated an unrealistic glacier surface of
the Little Ice Age. Thanks to the ERT measurements, possible permafrost activities in the
LMB measurement area could be detected, which, could be confirmed by applying the image
analytics approach. Since no explicit research on permafrost in sedimentary bodies has been
conducted in the selected work area so far, further research on permafrost would be required

in the future.
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1 Einleitung und Problemstellung

Der Rickzug der grofen wirmeiszeitlichen Gletschern begann in den Alpen wahrend des
Alpinen Spatglazials, das vor ca. 19.000 bis 18.000 Jahren begann, und endete vor rund
11.700 Jahren (VAN HUSEN 1987). Der Gletscherriickgang geschah nach dem Erreichen
des Maximums der letzten Vergletscherung vor ca. 24.000 Jahren (KALTENBRUNN &
PREUSSER 2015) aufgrund mehrerer wechselnden warmen Abschnitten (Interstadialen)
und kalten Abschnitten (Stadialen) in denen drei offensichtliche Zustandsverédnderungen der
Gletscher stattfanden: schneller Riickzug der Gletscher, stagnierender Zustand und kleinere
GletschervorstoRe. Verantwortlich flr diese Gletscherschwankungen war die Veranderung
des globalen Klimas, das im europdischen-atlantischen Bereich vor etwa 20.000 Jahren noch
anders war als heute (MAISCH 1982; KERSCHNER 2009; HEBBELN & VOGT 2014). In
der aktuellen Warmzeit, dem Holozéan (seit ca. 11.700 Jahren), stellt sich das Klima auf
gegenwartige Verhaltnisse ein. Innerhalb dieser Epoche sind kurze Abschnitte von kleineren
Klimaschwankungen zu erkennen, welche durch Datierungsmethoden nachgewiesen werden
konnten (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973). Die Kleine Eiszeit war eine solche
Klimaschwankung im Alpenraum, die von der Mitte des 14. bis zur Mitte des 19.
Jahrhunderts andauerte (PREUSSER 2019). In dieser kihleren Periode waren die
vergletscherten Flachen doppelt so grof3 wie heute (FISCHER et al. 2015; BUCKEL 2018).
Aufgrund dieser GletschervorstoRe entwickelten sich in Talern und Karen vermehrt
auffallige Gelandeformationen, sogenannte Mordnensysteme, welche Kkartiert sowie
klimageschichtlich interpretiert werden kénnen (SCHUSTER et al. 2015).

U. a. der Arbeit von ABERMANN et al. (2013) sowie den Gletscherberichten des
Osterreichischen Alpenvereins ist zu entnehmen, dass sich die Tiroler Gletscher seit dem
letzten Hochstand der Kleinen Eiszeit, bis heute sehr stark zurlickgezogen haben, besonders
an der Stidabdachung der Hohen Tauern. Wéhrend des Holozans wird der hochalpine Raum
in den Hohen Tauern von kalt-humiden Klimabedingungen beeinflusst, die das
Landschaftsbild durch verschiedene morphologische Prozesse tberformen (KLINGE &
LEHMKUHL 1998). Bedeutende Prozesse im hochalpinen Raum, die durch den
Klimawandel ausgeldst bzw. begiinstigt werden, sind vor allem der Gletscherschwund und
die Permafrostdegradation. Ausgeldst durch diese Prozesse entsteht eine Vielzahl von
Folgeprozessen, wie zum Beispiel vermehrter Steinschlag, Felsstiirze, Bergstlrze sowie
auch Murgange (HAEBERLI 1996). Im Gletscherbericht von 2018/19 ist festgehalten, dass
im Nationalpark Hohe Tauern ein weiterer Folgeprozess im Bereich der Pasterze stattfindet.



Durch den Riickzug und flachigen Zerfall der Gletscherzunge entstand und vergroRerte sich
der vorgelagerte Pasterzensee (LIEB & KELLERER-PIRKLBAUER 2020). Aufgrund
dieser Naturprozesse verdndert sich auch laufend das Landschaftsbild in solchen
hochalpinen Gletschergebieten und derartige Prozesse kdnnen sich in weiterer Folge zu
Naturgefahren entwickeln, die eine Gefahr fir Menschen und deren Nutzung des Raumes
darstellen kénnen (WAGNER & SUDA 2006).

Wahrend der Gletscherschwankungen, die sich seit Beginn des Holozéns vollziehen, ist bis
heute ein landschaftlicher Formenschatz entstanden. VVor allem gestaffelte Morénensysteme
zdhlen zu den groReren Landschaftsformen im Bereich des Gletschervorfeldes des
Frosnitzkeeses und sind somit augenscheinlich gut erkennbar, vor allem das vermeintliche
Morénensystem von 1850 (PATZELT 1973). Durch die Untersuchung solcher
Morénensysteme kdnnen dementsprechend vergangene Gletscherhochstandsperioden sowie
die gegenwaértige Klimageschichte rekonstruiert werden (KINZL 1949; SLUPETZKY 1994).
Ein gegenwartiger sowie aktueller landschaftsprdgender Faktor im Hochgebirge ist
Permafrost. Das Auftauen von Permafrostkérpern kann im Hochgebirge zu einer
Destabilisierung von Sedimenten und Festgestein fuhren, das in steilem Gelande ins Tal
stiirzen kann (LIEB 2010).

Die vorliegende Masterarbeit befasst sich mit der Rekonstruktion der
Gletscherhochstandsphasen  des  Frosnitzkeeses und der daraus entstehenden
Landschaftsentwicklung seit dem Beginn des Holozans. Als Hauptquelle dienen die
Arbeiten von BORTENSCHLAGER & PATZELT (1969), PATZELT (1973) und
PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973), in denen die vergangenen
Gletscherhochstandsperioden in der Venedigergruppe dokumentiert wurden. Fur die
Rekonstruktion der Gletschergeometrie seit dem letzten Hochstand der Kleinen Eiszeit am
Frosnitzkees werden zwei Ansétze von BENN & HULTON (2010) und PELLITERO et al.
(2016) verfolgt, die im Kapitel 3.2 ndher erldutert werden. Ein weiterer Fokus dieser Arbeit
liegt auf der Untersuchung der Permafrostverbreitung im Gletschervorfeld des
Frosnitzkeeses. Fur die Untersuchungen zur Permafrostverbreitung und Permafrostdynamik
wurde der Methodenansatz der Geoelektrik (ERT) sowie ein bildanalytischer Ansatz
hinsichtlich der Oberflachenbewegungen gewahlt. Weiters wurden ein digitales
Geldndemodell (DGM) und mehrere optische Fernerkundungsdaten (Orthophotos)
analysiert, um unterschiedliche Landschaftsformen in den Teilarbeitsgebieten zu
klassifizieren und visuell darzustellen. Demnach soll mit dieser Arbeit ein Beitrag zur
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aktuellen Forschung im Nationalpark Hohe Tauern geleistet und nachstehende Ziele verfolgt

werden:

(1) die Rekonstruktion der Entgletscherungsgeschichte, die fir die gegenwaértige
Landschaftsentwicklung des Gletschervorfeldes wéhrend des Holozéans
verantwortlich ist auf Basis friiherer Arbeiten,

(2) die  Rekonstruktion der Gletschergeometrie in 2D (Profil) und 3D
(Gletscheroberflache) zu verschiedenen Zeitpunkten seit der letzten
Maximalvereisung um 1850 und

(3) die Untersuchung der Permafrostverbreitung durch geoelektrische Messungen
und der Permafrostdynamik  durch  digitale  Bildanalysen  von

Oberflachenbewegungen im proglazialen Bereich

Abgeleitet aus der Problemstellung und der Zielsetzung der Arbeit ergeben sich folgende

Forschungsfragen:

» Wie hat sich das Landschaftsbild im Bereich des Frosnitzkeeses im Holoz&n bis zur
Kleinen Eiszeit verandert?

» Kann die Ausdehnung und Geometrie (in 2D und in 3D) des Frosnitzkeeses wéhrend
des letzten Hochstandes in der Kleinen Eiszeit mit Hilfe verschiedener
Gletschermodellierungsansétze relativ plausibel rekonstruiert werden?

» Ist im Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses aufgrund der aktuellen klimatischen
Bedingungen mit der Neubildung und Erhaltung von Permafrost zu rechnen?

» Inwieweit lasst sich im Bereich von Lateralmordnen des Frosnitzkeeses rezentes

permafrostbedingtes Schuttkriechen erfassen und quantifizieren?

1.1 Theoretische Grundlagen

Das Arbeitsgebiet befindet sich in einem proglazialen Bereich, der seit dem Ende der
Kleinen Eiszeit um 1850 eisfrei ist. Der Begriff Proglazial ist demnach ein Synonym fiir das
Gletschervorfeld (VEHLING 2016). In Bezug auf das Grundverstandnis der Thematik dieser
Masterarbeit werden im Folgenden Grundbegriffe und Definitionen erldutert, die sich mit
der Landschaftsentwicklung im hochalpinen Raum auseinandersetzen. Innerhalb des alpinen
Hochgebirges liegt das Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses, welches das Arbeitsgebiet
dieser Arbeit darstellt, und sich deutlich von den umliegenden Niederungen unterscheidet.
Bei diesen Unterscheidungsindikatoren handelt es sich unter anderem um die Geologie, die
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Geomorphologie und das Klima (SCHULTZ 2010). Eine passende Definition zur
wissenschaftlichen Eingrenzung des Begriffs Hochgebirge fuhrt bis dato teilweise zu einer
terminologischen Diskussion innerhalb der Geographie (NUSSER 2010). Nach MIEHE &
BURGA (2004) unterscheidet sich der Begriff Hochgebirge von Higellandern oder
Mittelgebirgen dadurch, dass mindestens ein Landschaftsglrtel durchstoflen wird,
beispielsweise der Waldgurtel. Laut TROLL (1955) besitzt ein Hochgebirge gewisse
Merkmale wie das Aufragen Uber die Waldgrenze, das VVorhandensein glazialer Formen aus
dem Pleistozdn (Beginn vor 2,6 Millionen Jahren) sowie deren aktuelle periglaziale

Morphodynamik.

Der wissenschaftliche Fachbegriff Gletschervorfeld (engl. glacier forefield) wurde in der
frihen Nachkriegszeit vom osterreichischen Geographen KINZL (1949) in die Fachliteratur
eingefiihrt. Das Gletschervorfeld definiert ein Gebiet, das von den zurtickweichenden
Gletschern um 1850 eisfrei geworden ist, de facto freigegebenes Neuland. Der Begriff
Moréne bezeichnet somit eine morphologische Form, die durch heterogene
Materialablagerungen vom Gletscher herbeigefiihrt wurde. Diese Schuttbildungen kénnen
sich unter, auf sowie in, an oder vor dem Gletscher befinden (WILHELM 1975). Aufgrund
des derzeitigen Gletscherschwundes in den Alpen handelt es sich also um ein Gebiet, dessen
Flache sich standig vergroBRert (BRAUN 2009). Der Begriff periglazial wurde urspriinglich
verwendet, um die klimatischen und geomorphen Bedingungen von nicht glazialen Gebieten
zu beschreiben. Aus heutiger Sicht bezieht sich die Definition periglazial auf ein breiteres
Spektrum kalter klimatischer Bedingungen, unabh&ngig von ihrer rdumlichen und zeitlichen
Néhe zu einem Gletscher. In diesen periglazialen Gebieten spielen Frostprozesse eine
signifikante Rolle fur die Entwicklung von Permafrost, Frostverwitterung sowie
frostbedingte Massenbewegungen. Diese Gebiete kdnnen, mussen aber kein Permafrost
besitzen, jedoch werden sie durch Frostprozesse dominiert (VAN EVERDINGEN 1998).
Des Weiteren wird den Begriffen proglazial und paraglazial hinsichtlich der Prozessualitat
der Landschaftsentwicklung im alpinen Hochgebirge ein fundamentaler Stellenwert
zugeschrieben. Nach CHURCH & RYDER (1972) wird der proglaziale Bereich, wie bereits
erwahnt, dem Gletschervorfeld gleichgestellt und in erster Linie als rdumliche Dimension
definiert. Der paraglaziale Prozessbereich besitzt hingegen eine zeitliche Komponente, mit
Hilfe welcher geomorphologische und hydrologische Prozesse durch die ehemalige
Vergletscherung bestimmt werden (BALLANTYNE 2002).
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2 Arbeitsgebiet

Das Arbeitsgebiet im Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses befindet sich in den Zentralalpen
Osterreichs, bzw. etwas detaillierter in der Hochgebirgsregion der Hohen Tauern. Die Hohen
Tauern, welche zugleich auch den groRten Nationalpark im gesamten Alpenraum
beherbergen, sind auf die drei 6sterreichischen Bundesléander Salzburg, Karnten und Tirol
aufgeteilt sowie ein geringer Umfang in Sudtirol (Italien) der sich im Westen der Hohen
Tauern befindet (KELLERER-PIRKLBAUER 2008; NATIONALPARK HOHE TAUERN
2016). Die Hohen Tauern decken eine Flache von ca. 6.000 km? ab und gliedern sich in
folgende Gebirgsgruppen: von Westen nach Osten sind die Venedigergruppe,
Granatspitzgruppe, Glocknergruppe, Goldberggruppe und die Ankogelgruppe anzutreffen.
Im Slden grenzen daran die Rieserfernergruppe, Villgratner Berge, Schobergruppe und die
Kreuzeckgruppe (siehe Abbildung 1 (A)). Die Venedigergruppe ist die nordwestlichste
Gebirgsgruppe in der Hochgebirgsregion der Hohen Tauern und erstreckt sich ber Tirol
(Osttirol) und Salzburg, sowie ber die Stdtiroler Provinz Bozen. Der Hauptkamm dieser
Gebirgsgruppe liegt in einer groRen Hohenlage, die eine gute Voraussetzung fur viele
Gletscher in diesem Gebiet bedeutet (BREININGER 1984; GRASSLER 1984;
KELLERER-PIRKLBAUER 2008). Der Nationalpark Hohe Tauern, indem sich das
Arbeitsgebiet befindet, besitzt eine Gesamtflache von 1.856 km2 und wird unterteilt in
Kernzone, AuBenzone und, zu einem geringen Teil, in Sonderschutzgebiete. Der
Nationalpark Hohen Tauern besitzt eine West-Ost-Erstreckung von ca. 100 km und eine
Nord-Sud-Erstreckung von ca. 40 km (siehe Abbildung 1 (A, B)). Die Seehéhe misst
zwischen etwa 1.000 m @. A. und 3.798 m . A., wobei letztere Héhenangabe zugleich den
hichsten Berg Osterreichs, den GroRglockner, bezeichnet (NATIONALPARK HOHE
TAUERN 2016).

2.1 Frosnitztal

Das Frosnitztal liegt im osttiroler Teil der Venedigergruppe am zentralen Hauptkamm der
Ostalpen und ist ein Seitental des Tauerntales im Gemeindegebiet Matrei in Osttirol. Das
Frosnitztal besitzt im unteren Talbereich einen Kerbtalcharakter, der obere Bereich &hnelt
einem Trogtal. Der Talanfang beginnt bei der Ortschaft Gruben auf 1.246 m 0. A., beim
Zusammenfluss des Frosnitzbachs und des Tauernbachs und verlauft Richtung Nordwesten.
Der Anfangsbereich des Tales ist sehr eng und weist ein tief eingeschnittenes Bachbett mit
steilen Ufern auf. Weiter taleinwaérts fliel3t der Frosnitzbach durch eine bewaldete Schlucht.

Das Langsprofil des Tales, das nicht immer gleichmaRig verlauft, ist stufenweise und weist
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an manchen Stellen eine Senkung des Talbodens auf. Das Tal erweitert sich wieder bei der
Zedlacher Alm (1.842 m 0. A.). Im weiteren Verlauf verengt sich das Tal wieder und das
Gefalle des Baches verstarkt sich. Ein gro3er Talkessel, der von angrenzenden Gebirgsziigen
umgeben wird, préasentiert sich im Bereich der Endmoréne des Frosnitzkeeses. Aufgrund
zahlreicher instabilen Hangbereiche, besonders die ufernahen Bereiche, ist dieses Tal sehr
haufig von Rutschungen betroffen (VETTER 1927; AVIFAUNA NATIONALPARK
HOHE TAUERN 2007).

Die spétglazialen Gletschervorstolie in der Venedigergruppe sowie auch im Frosnitztal,
haben landschaftliche Spuren hinterlassen. Aufgrund der Klimaschwankungen haben sich
die eiszeitlichen Gletscher in den Hohen Tauern in den tieferen Alpentélern vorgeschoben,
um ein Vielfaches weiter als beim Hochstand um 1850. SENARCLENS VON GRANCY
(1942) hat in seiner Arbeit Kartenskizzen der Morédnen spéteiszeitlicher und jungerer
Gletschervorstolie in den Alpen angefertigt, unter anderem auch in der Venedigergruppe, die
als starkste vergletscherte Gebirgsgruppe in den Hohen Tauern gilt. Der Kartenausschnitt
des Frosnitztals (sieche Abbildung 1 (C)) zeigt das AusmaB der mdglichen
Gletscherausdehnung der Alteren Dryas im Gschnitz-Stadium vor ca. 17.000 — 16.000
Jahren (HEMMING 2004; IVY-OCHS et al. 2006) und der Jiingeren Dryas im Egesen-
Stadium vor ca. 12.700 Jahren (WALKER et al. 1999). Im Vergleich zu den spétglazialen
GletschervorstoRen besallen die Gletscher im Wirm-Hochglazial ein bei weitem groReres
Ausmal3, wobei die Eismassen in die Téler der Isel, Drau, Moll und Lieser stromten und als
Draugletscher bis ins ostlichste Kérnten reichten (siehe Abbildung 1 (A)). Zahlreiche Spuren
von Eisschliff und Moranenrelikte sind in diesen Alpentélern erkennbar (SENARCLENS
VON GRANCY 1942).

A L P
D Grenzen der Bundesldnder Osterreich /_\‘\,I,,f““Lﬂ
Hohe Tauern (Gebirgsgruppen) \k }
A,
Wiirm-Hochglazial (26.000 - 20.000 BP) f“\/} ~ ‘&ﬁ
. S
Nationalpark Hohe Tauern . ND m
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Abbildung 1: Ubersichtskarte des Eisstromnetzes Wiirm-Hochglazial und die Lage des Frosnitztals und dessen
Gletscherausdehnung im Gschnitz- und Egesen-Stadium. (A) Das Eisstromnetz zur Zeit der letzten groRen
Vereisung (Wirm-Hochglazial) sowie die Lage der Gebirgsgruppen der Hohen Tauern und des Nationalparks
Hohe Tauern in Osterreich (Eisstromnetz Wiirm-Hochglazial EHLERS et al. 2011; Hohe Tauern GRASSLER
1984; Nationalpark Hohe Tauern LAND TIROL). (B) Lage des Frosnitztals im Nationalpark Hohe Tauern
(DGM (10 m) LAND TIROL - data.tirol.gv.at; Nationalpark Hohe Tauern LAND TIROL). (C) Uberblick der
eiszeitlichen Gletscherausdehnung im Frosnitztal sowie der Gletscherhochstand um 1850 am Frosnitzkees
(DGM (5 m) LAND TIROL - data.tirol.gv.at; Gletscherausdehnung im Gschnitz- (das Gletscherende war
damals unterhalb von Gruben; nicht eingezeichnet) und Egesen-Stadium (Gletscherende im Bereich von
heutigen Gruben) nach SENARCLENS VON GRANCY 1942; Gletscherhochstand 1850 PATZELT 1973 und
FISCHER et. al 2015; FlieBgewasser BMLRT 2020).
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2.2 Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses

Das Frosnitzkees ist einer von neun heute noch existierenden Gletschern in der
Venedigergruppe und weist eine dstliche Exposition auf. Um den Gletscherhochstand der
Kleinen Eiszeit darzustellen, wurden die freizuganglichen Daten der 6sterreichischen
Gletscherinventare (GI) flur diese Arbeit herangezogen. Die Inventare umfassen fiinf
Gletscherhochstande. Allgemein sind die Gletscherstainde Grundlage fur weitere
Untersuchungen der Massenbilanz und Volumenanderung, die besonders fir lokale
hydrologische Fragen relevant sind (FISCHER et al. 2015; BUCKEL & OTTO 2018). In
Abbildung 2 ist das Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses dargestellt sowie der ehemalige
Gletscherhochstand um 1850 (GI LIA) und der Gletscherstand 2015 (Gl4). Der
Endmoranenbereich der Gletscherabgrenzung um 1850 wurde geméR der Geldndekartierung
von PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) angepasst. Aufgrund der globalen
Klimaerwarmung in diesem Zeitraum ist der Gletscher um fast drei km2 geschrumpft
(FISCHER et al. 2015; LIEB & KELLERER-PIRKLBAUER 2019). Weiters ist auf dem
Orthophoto von 2018 deutlich erkennbar, dass sich das Frosnitzkees vom Gl4 deutlich
zurlickgezogen und somit weiter an Flache verloren hat. Im Gletschervorfeld wurden fur
diese Masterarbeit zwei Teilarbeitsgebiete definiert: das erste Gebiet befindet sich im
Endmorénenbereich, in dem die postglazialen Morénen der ehemaligen Gletschervorstofie
ermittelt werden sollen. Das zweite Gebiet befindet sich im lateralen Morénenbereich,
welches das erste Messgebiet der ERT-Messungen darstellt. In diesem Bildabschnitt werden
die Oberflachenbewegungen verschiedener Zeitrdume durch eine digitale Bildanalyse
untersucht. Mehrere ERT-Profile werden in drei unterschiedlichen Gebieten gemessenen
(siehe Abbildung 2).

16



(0202 LY1INg Jessemabigalld 18102 OLLO ® 13MONG GT0Z PUBISISYISIBD (GTOZ [e 19 HIHISIH

pun €/6T L13Z1Vd 0S8T PueIsyooyayasia|o :Od1L ANV 8T0Z 0loydoyuiQ) 8|110id- 143 Jap abie] uassap pun sesxziusol 181gabsbunyonsiaiun seq :¢ sunpqqy
€T'T-aMS ——

(W 8092) S1NH Jauspeg ‘ e (2) 321928s13qe|13L _H_ STOZ pUBlSIayIsIa|D _H_

[— | i
EV_F G0 0 ( 1assemasyall4 —— YETT-aNT (T) 121998sy3q.e|1aL _H_ 0S8T PUBISY20YI3yds1a|9 D
N 3|4oid-143 S33%231US0.14

3.0€.92.21 3.0.92-2L 3.0€.82.21 3.062-¢lL 3.0E.vZ.2L 3.0.v2.21 3.0E.£Z.21

N.OEpolt

N.OE VoLt

N.0.SoLY

Nu0.S.Lb

e T

3.0€.9¢.C} 3.0.9¢.Ck 3.0€.52.CL 3.0.5¢.C1 3.0€.#2.2} 3.0.¥C.C1 3.0E.£T.C)

N.OES.LY

N.OES.LY

17



2.2.1 Geologie

Das Untersuchungsgebiet liegt aus geologischer Sicht im sogenannten Tauernfenster, wobel
es sich um eine geologische Bezeichnung einer Region in den Zentralalpen Osterreichs
handelt (EXNER 2005). Im Tauernfenster sind die tiefsten strukturellen Einheiten der
Ostalpen aufgeschlossen. Das européische Grundgebirge und dessen Bedeckung liegen unter
den penninischen ozeanischen und den kontinentalen ostalpinen Einheiten (KRAINER
2015). Durch den starken Druck der Siidalpen gegen das Ostalpin kam es im Neogen zur
Heraushebung des Tauernfensters. Dabei glitten die ostalpinen Deckeneinheiten zum
grofiten Teil nach Westen und Osten ab und wurden durch unterschiedliche
Erosionsprozesse die Gesteinseinheiten des Penninikums freigelegt (KRAINER 2015). Das
Tauernfenster erstreckt sich mit einer Lange von ca. 160 km von der Brennerfurche im
Westen bis zur Katschbergfurche im Osten. Diese Formation besitzt eine Breite von ca. 30
km und umfasst die Gebirgsgruppen: Hohe Tauern, Zillertaler Alpen und Tuxer Alpen
(TOLLMANN 1977).

Das Penninikum und Subpenninikum stellen westalpine Gesteinseinheiten im Tauernfenster
dar. Diese bestehen aus mehreren Einheiten mit unterschiedlicher paldogeographischer
Zugehdorigkeit, die im Zuge der alpinen Orogenese als tektonische Decken Ubereinander
geschoben wurden. Durch weitere Deformationsereignisse wurde der Deckenbau erfasst,
verfaltet und teilweise durch Scherzonen verformt. Aufgrund seiner Antiklinalstruktur ist
das Tauernfenster zwiebelschalenartig aufgebaut, wobei sich die strukturell hoheren
Einheiten an den R&ndern befinden (TOLLMANN 1976; SCHUSTER et al. 2015). Die
Gesteine der Venedigerdecke formen die tektonisch tiefste Einheit im Tauernfenster, die sich
aus den Gesteinen des Zentralgneises, der Pragranitischen Serie und einer mesozoischen
Sedimentbedeckung zusammensetzt (RAITH et al. 1980). Die Pragranitische Serie besteht
aus Glimmerschiefern, Albitblastenschiefern mit Amphibolit- und Eklogitlinsen,
Migmatiten, Orthogneisen und Serpentiniten. Die Gesteinsarten wurden wahrend der
variszischen Orogenese in der Phase der jiingeren Halfte des Paldozoikums metamorph
Uberpragt. (RAITH et al. 1980; ZIMMERMANNN & FRANZ 1989).

Laut der geologischen Karte von FRANK et al. (1987) 1:50.000, Blatt 153 wird das
Arbeitsgebiet flachenmaRig vor allem durch eiszeitliche bzw. quartdre Ablagerungen
gepragt. Dazu gehoren hauptsachlich Schwemmkegel, Schuttkegel, Hangschutt und
Morénen. In Abbildung 3 sind die Gesteinseinheiten des Arbeitsgebiets in einer
geologischen Karte dargestellt, die nach FRANK et al. (1987) digitalisiert wurde. Da auf der
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Karte auch die Lage der ERT-Profile ersichtlich ist, gilt es anzumerken, dass die
Gletscherausdehnung auf der geologischen Karte zu dieser Zeit dementsprechend groRer war

als heute und die Profile auf einer eisfreien Oberflache gemessen wurden.

Frosnitzkees Schuppenzone zwischen N 05 1
:] Gletscherhochstand 1850  Glocknerdecke und Venedigerdecke A e —————km

|:] Gletscher - Heller quarzitischer Glimmerschiefer  Venedigerdecke
B stiligewssser Il ounkler Glimmerschiefer I Hornblendeprasinit
Quartar - Kalkglimmerschiefer - Paragneis

Schotter, Sand, Lehm - Eklogit ERT-Profile

Schuttkegel, Hangschutt - Amphibolit, Prasinit LMB-1,2,3,4

; & ” ——— GZB-1,2,3,4
Grund und Seitenmoranen - Quarzit
' —— SWB-1,2,3

Abbildung 3: Geologische Karte des Arbeitsgebiets (verdndert nach FRANK et al. 1987; Gletscherhochstand
1850 nach PATZELT 1973 und FISCHER et al. 2015).

2.2.2 Geomorphologie
Das Arbeitsgebiet befindet sich, im Hochgebirge der stdlichen Hohen Tauern und ist von
typischen geomorphologischen Formen, wie zum Beispiel Mordanen oder Schutthalden
gepragt. Die vertikale Erstreckung betrdgt Uber 1.100 Hohenmeter, welche im
Teilarbeitsgebiet (1) die abgelagerten Moranen (ca. 2.100 m 0. A,) der Venediger
Schwankung darstellen, bis hin zum obersten Gletscherrand des Frosnitzkeeses (3.241 m (.
A.). Aufgrund der vorangangenen GletschervorstoRe im Spatglazial bzw. Postglazial wurden
diese Formen geschaffen und prégen weiterhin das Landschaftsbild im Frosnitztal.
Dementsprechend beeinflussen gegenwaértige ablaufende nattrliche Prozesse wie Sturz- und
Rutschungsprozesse die glaziale und periglaziale H6henstufe in einem gewissen MabR.
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Das Gletschervorfeld wird durch die umliegenden Berge und H6henzuge begrenzt, die sich
in Form von scharfen Graten und spitzen Gipfeln hervorheben. Unterhalb des
Gletscherhochstandes von 1850 hat sich in einem schwécher reliefierten Gelénde ein
langgezogener Schwemmbkegel gebildet, in dem der Frosnitzbach flie3t. Dieser Kegel ist von
glazialfluvialen Ablagerungen unterschiedlicher Kornfraktionen bedeckt und wurde von
Erosionsrinnen des Gletscherbachs durchbrochen. Insgesamt befinden sich seit dem
neuzeitlichen Gletscherhochstand um 1850, unterhalb dessen Gletschervorfeldes, acht
postglaziale Moranen unterschiedlicher GletschervorstoRe des Holozéns (PATZELT &
BORTENSCHLAGER 1973). Die Thematik, inwieweit sich diese Morénen definieren
lassen bzw. wann sie abgelagert wurden, wird in Kapitel 3.1 gesondert behandelt. Die
1850er-Endmorane wurde groftenteils erodiert, die lateralen Morédnen des Gletschers sind
hingegen zum Teil noch hoch aufgeschoben. Besonders der obere orographisch linke
Bereich der lateralen Moréne zeigt eine halbovale Ausbuchtung (siehe Abbildung 2,
Teilarbeitsgebiet (2)). PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) geben an, dass der
Gletscher die laterale Morane im Teilarbeitsgebiet (2) mehrmals durchbrochen und sich
somit ein gestaffeltes Moranensystem abgelagert hat. Auf der orographisch rechten Seite des
Gletschervorfeldes herrscht aufgrund der angrenzenden steilen Felswénde eine starke
geomorphologische Dynamik, die von aktiven Steinschlagereignissen und Felsstiirzen
herrihrt. Aufgrund dessen hat sich iber Jahre hinweg ein méachtiger Schuttkdrper entwickelt.

Weiters weisen vereinzelte Felsformationen im Gletschervorfeld Gletscherschliffspuren auf.

2.3 Permafrost

Ein weiterer Fokus dieser Arbeit liegt auf dem Auffinden von Permafrostkérpern im
Untergrund des Frosnitzkeeses mittels eines geophysikalischen Ansatzes. Zudem gilt es,
diese zu detektieren und in Verbindung mit einem bildanalytischen Ansatz zu belegen.
Dieses Unterkapitel beschreibt nachfolgend die Bildungsfaktoren und Ausbreitung von
Permafrost in den Osterreichischen Alpen. Fir den Begriff Permafrost finden sich in der
Literatur zahlreiche Definitionen. HAEBERLI & KING (1987) beschreiben Permafrost
unter anderem als Lithosphdrenmaterial, dass mindestens ein Jahr lang Temperaturen unter
0 °C aufweist. In einer weiteren Definition bezeichnen VAN EVERDINGEN (1998) und
FRENCH (2007) Permafrost als Locker- und Festgestein sowie Bodenmaterial, das
mindestens Uber zwei aufeinander folgende Jahre hinweg kryotische Bedingungen aufzeigt,
also Temperaturen unter 0 °C. Permafrost ist also ein klimatisch bedingtes Phanomen mit

den entscheidenden Charakteristika Temperatur und Zeit, die in Klimazonen der Hohen
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Breiten als auch im Hochgebirge auftreten (VAN EVERDINGEN 1998; KUTZBACH et al.
2015). Nach EBOHON & SCHROTT (2008) sind ca. 1.600 kmz2 (2 % der Staatsflache) in
den 6sterreichischen Alpen von Permafrost unterlagert. BOECKLI et al. (2012) geben eine
Flache von 1.557 km? an, die durch die Auswertung eines statistischen Modells APMOD
(engl. Alpine-wide Permafrost MODel) hergeleitet wurde. Die Permafrostverbreitung kann
in den Alpen in Zonen unterschieden werden, so tritt Permafrost bei einer mittleren
Jahrestemperatur von ca. -6 °C bis -8 °C kontinuierlich (3.000 bis 3.500 m 0. A.) und bei 0
°C bis -1 °C diskontinuierlich (2.500 m 0. A.) auf. Sporadischer Permafrost besitzt hingegen
ein spezielles Mikroklima und kann bei einer Seehdhe von 2.000 m U. A. auftreten (LIEB
1996; KRAINER 2007).

Die Permafrostuntergrenze liegt, je nach Exposition, in den alpinen Randbereichen auf einer
Seehdhe von ber 2.400 m und in den Zentralalpen tber 2.500 m (LIEB 1998; KRAINER
2015). Durch die Kenntnis des Wéarmehaushalts der Bodenoberflache und des Untergrunds
sowie topographischer Gegebenheiten kann die Existenz und Machtigkeit von Permafrost
bestimmt werden (WILLIAMS & SMITH 1991). Dabei spielen die Parameter
Lufttemperatur und solare Einstrahlung eine entscheidende Rolle. Wéhrend sich die
Lufttemperatur mit zunehmender Hohe verdndert, ist die Einstrahlung grundsétzlich von der
Exposition und Hangneigung abhingig (ETZELMULLER et al. 2001). Ein weiterer Faktor
bei der Genese von Permafrost ist die winterliche Schneedecke, die je nach Méchtigkeit,
Zeitpunkt und Dauer einen kihlenden oder warmenden Effekt des Untergrunds bewirkt
(FRENCH 2007). Aufgrund der Sommerjahreszeit kommt es zu einer Bodenerwarmung, die
das Auftauen der obersten Schicht des Permafrostkorpers zur Folge hat. In den Alpen reicht
die Auftautiefe der obersten Bodenschicht von wenigen Zentimetern bis zu einigen Metern.
Welche Tiefe die Auftauschicht (engl. active layer) besitzt, ist von mehreren Faktoren, wie
Seehohe, Schneedeckeneigenschaft, Untergrundeigenschaft sowie Hangausrichtung,
abhangig (KELLERER-PIRKLBAUER & AVIAN 2012).

In der Studie von BOECKLI et al. (2012) wurde ein empirisch-statistisches Modell
(APMOD) verwendet, das auf alpenweiten Permafrostbeobachtungen basiert. Ziel dieser
Arbeit war es, die Erstellung einer Alpinen Permafrost Index Map (APIM), die den gesamten
Alpenraum abdeckt. Anhand dieses Modells konnte auch die Permafrostverteilung im
Arbeitsgebiet dargestellt werden (siehe Abbildung 4). Die verwendeten Variablen des
Modells sind mittlere j&hrliche Lufttemperatur, potenzielle Sonneneinstrahlung und
Niederschlag. Um Modellvorhersagen fir topografische und geomorphologische
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Bedingungen zu treffen, wurden weiters Offset-Terme angewendet, die auf Grundlage von
Literaturrecherchen basieren. In der Abbildung 4 lasst sich erkennen, welche Bereiche im
Gletschervorfeld vermutlich von Permafrost betroffen sind. Insbesondere die Bereiche
indem sich die ERT-Profile befinden weisen eine hohe Wahrscheinlichkeit von Permafrost
auf. Anzumerken ist, dass der GZB, indem sich die ERT-Profile (GZB-1, 2, 3, 4) befinden,
nicht vom Gletscher bedeckt waren. Um weiterfiihrende Informationen und Details tiber das
Modell (APMOD) zu erhalten, wird auf BOECKLI et al. (2012) verwiesen.

Frosnitzkees N

[] Gletscherhochstand 1850 AO 1 2
Permafrostverteilung
Blau: Permafrost ist fast immer gegeben ERT-Profile
Lila: Permafrost meist bei kalten Bedingungen LMB-1,2,3,4
Gelb: Permafrost nur bei guinstigen Bedingungen S 00
—— SWB-1,2,3

Gletscher

Abbildung 4: Permafrostverteilung im Bereich des Frosnitzkeeses auf Grundlage des Modells nach BOECKLI
et al. (2012) (Gletscherhochstand 1850 PATZELT 1973 und FISCHER et al. 2015; Orthophoto 2018 LAND
TIROL).

2.4 Klima

Das Klima eines Ortes beschreibt die an diesem Ort vorherrschenden meteorologischen
Bedingungen. Mit Hilfe von statistischen  Verfahren koénnen langjahrige
Wetterbeobachtungen errechnet werden. Die WMO (engl. World Meteorological
Organisation) schreibt diesbeziglich einen mindestens dreiRigjahrigen
Beobachtungszeitraum vor (HACKEL 1999). Allgemein ist das Wetter und Klima in

Osterreich von bestandigen Nordweststromungen gepragt, die sich aus kalter und feuchter
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Atlantikluft zusammensetzen (FORMAYER & KROMP-KOLB 2009). Des Weiteren
herrscht ein deutliches Temperaturgefalle von Westen nach Nordosten. Die Hauptursache
fiir das regional sehr unterschiedliche Klima im Raum Osterreich stellen die Alpen dar, die
ein bedeutendes Hindernis flr diese atlantische Luftstromung darlegen. Insbesondere die
Hohen Tauern bildet eine solche naturliche Barriere fur den inneralpinen Raum und wird
durch unterschiedliche ausgepréagte Leewirkungen aufgrund von Staulagen im Nordwesten
beeinflusst. Dies spiegelt sich vor allem in den Niederschlagsmengen wider, denn die
nordlichen Hohen Tauern sind niederschlagsreicher als die stidlichen Gebiete. Grundsatzlich
sind die stdlich gelegenen Regionen des Alpenhauptkammes, aufgrund von abgeschwachten
Stdwetterlagen, starker kontinental gepragt und somit trockeneren Klimaverhaltnissen
ausgesetzt. Daraus entsteht ein typisches Regional- und Lokalklima, das durch eine
bestimmte Strahlungslage geprégt ist (SCHIECHTL & STERN 1985; HARFLINGER &
KNEES 1999).

Die Lage des Frosnitztals in den stdlichen Hohen Tauern ist von einem Hochgebirgsklima
geprégt, das in den Alpen bei einer Seehthe von etwa 1.000 m beginnt (LOEWY 1932). Da
ein groRer Hohengradient in den Hohen Tauern vorherrscht, lasst sich das Arbeitsgebiet
durch einen arktischen Klimacharakter beschreiben, der eine kurze frostfreie Zeit und hohe
Niederschlagswerte aufweist (PITSCHMANN et al. 1974). Um die Klimaelemente
Temperatur und Niederschlag im Bereich des Untersuchungsgebietes darzulegen, wurden
historische Klimadaten von HISTALP herangezogen, die die mittlere Jahrestemperatur und
den j&hrlichen Gesamtniederschlag zeigen. Das HISTALP-Projekt von AUER et al. (2007)
enthélt eine Datenbank fur den GroRalpenraum und wird von 13 L&ndern im Alpenraum
unterstitzt. In dieser Datenbank werden die wichtigsten meteorologischen Variablen, wie
zum Beispiel monatliche Daten zu Temperatur, Druck, Niederschlag, Sonnenschein und
Bewdlkung, homogenisiert und analysiert. Die monatlichen Niederschlagszeitreihen reichen

bis ins Jahr 1800 zuriick, die Temperatur- und Luftdruckreihen sogar bis ins Jahr 1760.

Das linke Diagramm in Abbildung 5 zeigt den Verlauf der mittleren Jahrestemperatur
(Janner bis Dezember) von 1818 bis 2005 der stidlichen Hohen Tauern (Seehéhe 2.000 m (.
A., grin) und vom Sonnblick (Seehéhe von 3.100 m 0. A., violett). Das rechte Diagramm
stellt den j&hrlichen Gesamtniederschlag der zwei Gebiete dar (Zeitraum von 1800 bis 2005).
Die mittlere Jahrestemperatur der stidlichen Hohen Tauern ist seit Beginn der Aufzeichnung
um fast einen Grad gestiegen und betrug im Jahr 2005 ca. 2 °C. Auf dem Sonnblick ist die
Temperatur ebenfalls um diesen Wertebereich angestiegen, aber in einem deutlich
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niedrigeren Temperaturbereich. Die Lufttemperatur im Jahresmittel ist hauptsachlich von
der Seehdhe abhéngig. Zusatzlich spielen auch noch regionale Unterschiede beziiglich der
Lage sowie die Einflusse klimatischer Sonderlagen eine Rolle. Beim Gesamtniederschlag
(siehe Abbildung 5) unterscheiden sich die beiden Messungen hinsichtlich der
Niederschlagsmenge deutlich voneinander. Betrachtet man die Niederschlagskurve des
gesamten Zeitraums von 1800 bis 2005, so fallen am Sonnblick um ca. 1.000 mm mehr
Niederschlag als in den stdlichen Hohen Tauern. Die Niederschlagsverteilung der Hohen
Tauern wird durch deren Seehdhe sowie regionale Faktoren bestimmt, wozu unter anderem

auch deren Luv- oder Leelage sowie die Wirkung des Alpenhauptkammes als Wetterscheide

zahlen.
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Abbildung 5: Temperatur und Gesamtniederschlag in den siidlichen Hohen Tauern und am Sonnblick im
Zeitraum 1818 bis 2005 (verdndert nach ZAMG 2020).

3 Methodik

In Kapitel 3.1 wird der theoretische Teil dieser Arbeit, prasentiert. Die Publikationen von
BORTENSCHLAGER & PATZELT (1969), PATZELT (1973) und PATZELT &
BORTENSCHLAGER  (1973), die sich speziell auf die vergangenen
Gletscherhochstandsperioden in der Venedigergruppe seit dem Spatglazial beziehen, bilden
die Basis, um die Entwicklungsgeschichte der Entgletscherung des Frosnitzkeeses seit dem
Holozén in einem GIS darzustellen. Zur Ableitung der Gletscheroberfliche des
Frosnitzkeeses sowie fiur die Rekonstruktion der Gletschergeometrie der Kleinen Eiszeit
werden zwei weitere Ansétze von BENN & HULTON (2010) und PELLITERO et al. (2016),

die in Kapitel 3.2 erlautert werden, herangezogen. Zudem werden GIS-Analysen eines ALS-
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Datensatzes (DGM) sowie optischer Daten (Orthophotos) durchgefuhrt, um die benétigten
geomorphologischen Hinweise fur Kapitel 4.1 und 4.4 zu erlangen. Kapitel 3.3 befasst sich
mit der Datenerhebung der Feldarbeit in Hinblick auf die Permafrostuntersuchung im
Arbeitsgebiet. Mittels eines geophysikalischen Ansatzes wurden durch geoelektrische
Messungen oberflachennahe Bodencharakteristika entlang von Profilen erhoben. Um die
Resultate der ERT-Messungen zu untermauern sowie mdogliche Oberflachenbewegungen
festzustellen, wurde zusétzlich ein digitaler bildanalytischer Ansatz verfolgt, der in Kapitel

3.4 dargelegt wird.

3.1 Literaturaufbereitung und Analyse Holozaner Gletscherstande

Lange Zeit wurden die neuzeitlichen Gletscherstande flr die gréf3ten nacheiszeitlichen sowie
nachwarmezeitlichen Gletscherstdande gehalten, da die alteren vorneuzeitlichen Morénen
selten erhalten und morphologisch unauffallig waren (KINZL 1949). Demzufolge ist die
neuzeitliche Hochstandsperiode im Ablauf der postglazialen Gletschergeschichte der Alpen
ein bedeutsames, aber kein aulRergewohnliches Ereignis. Die Gletscher in der
Venedigergruppe haben im Zeitraum zwischen 1600 und 1850 AD mehrere groRe Vorstdle
erfahren. Aufgrund dieser neuzeitlichen Hochstdande wurden Morénen abgelagert, die das
Gletschervorfeld begrenzen. Diese Landschaftsformen unterscheiden sich durch
Formfrische und geringen Bewuchs deutlich von anderen Landschaftsformen, wie zum
Beispiel Schutthalden oder Blockgletscher und stellen eine auffallende morphologische
Erscheinung im alpinen Raum dar (PATZELT 1973).

Durch die Untersuchungen von PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) in der
Venedigergruppe, die unter anderem mit Hilfe der Radiokarbonmethode, auch
Radiokohlenstoffdatierung (**C-Datierung) genannt, durchgefiinrt wurden, konnte der
chronologische Ablauf der postglazialen Gletscher- und Klimageschichte deutlich
detaillierter abgeleitet werden. Aufgrund dieser Erkenntnisse konnte festgestellt werden,
dass die Gletscher vor rund 9.500 Jahren BP, im friihen Postglazial, neuzeitliche Hochstande
erreicht und dieses Ausmal} in mindestens acht zeitlich abgrenzbaren Vorstol3perioden nie
mehr Uberschritten haben. Eine Vielzahl von Berichten, Beobachtungen, Karten- und
Bilddokumenten wurde von Gernot Patzelt analysiert, um weitere Informationen tber die
Gletscher in der Venedigergruppe zu erlangen. Daher befasst sich die Arbeit von PATZELT
(1973) speziell mit den rdumlichen sowie zeitlichen Abgrenzungen der neuzeitlichen

Hochstandsperioden, die durch die Analyse zahlreicher Bodenprofile festgestellt wurden.
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Die Studie ,,Die postglazialen Gletscher- und Klimaschwankungen in der Venedigergruppe*,
durchgefuhrt von PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973), begann im Herbst 1963 mit
dem Ziel, eine wenn mdoglich luckenlose Chronologie der postglazialen
Gletscherschwankungen zu generieren. Mitunter wurden an Kkinstlich freigelegten
Aufschlissen Bodenuntersuchungen und stratigraphische Untersuchungen durchgefuhrt und
25 Radiokarbonatdatierungen sowie sechs Pollenprofile aus gletschernahen Moren
verwendet, um die postglazialen Moranen von sechs Talgletschern der Venedigergruppe
zeitlich einzuordnen. Um sich eingehender mit den Datierungsergebnissen und weiteren
ausfihrlichen Details zu dieser Untersuchung zu beschéftigen, wird an dieser Stelle auf
BORTENSCHLAGER & PATZELT (1969), PATZELT (1973) und PATZELT &
BORTENSCHLAGER (1973) verwiesen. Zudem sei darauf hingewiesen, dass von
PATZELT (1973) und PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) eine geomorphologische
Kartierung des postglazialen Morénensystems erstellt wurde, um die Datierungsergebnisse
landschaftlich besser interpretieren zu kdnnen. Folglich wurde in dieser Masterarbeit eine
geomorphologische Kartierung des Teilarbeitsgebiets (1) erstellt, die mit der Software
ArcGIS umgesetzt wurde. Grundsétzlich handelt es sich bei einer geomorphologischen
Kartierung um eine rdumliche Abgrenzung von Anriss-, Transit- und Ablagerungsbereichen
sowie Hangbewegungsindikatoren (ZANGERL et al. 2008). Darliber hinaus wurde auf
Grundlage nach OTTO & SMITH (2013) und der Luftbildinterpretation vom Nationalpark
Hohe Tauern im Jahr 2015 (LAND TIROL) ein Kartierungsschlissel entwickelt. In Tabelle
1 sind die postglazialen Gletscherschwankungen nach PATZELT & BORTENSCHLAGER
(1973) chronologisch aufgelistet und werden zu einem spateren Zeitpunkt, in Kapitel 4.1,
naher erléutert.

Tabelle 1: Chronologische Gliederung der Gletscherschwankungen des alpinen Postglazials (verdndert nach
PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973; PATZELT 1977).

Nr. Gletscherschwankungen Bezeichn_ung Alter der Morénen
der Moréanen

1. | Neuzeitliche i 17.,18. Jhd. und um
Gletscherhochstandsperiode N1; N2; N3 1850 AD

2. | Grole Gletscherstande im Spat- und i 15 Jhd. und 12./13. Jhd.
Hochmittelalter AD

3. | Gletscherstande wahrend der ersten
nachchristlichen Jahrhunderte M 2. Jnd. —ca. 6. Jnd. AD

4. Hochst'an(_jsperlode im ersten SA 2900 — 2300 BP
vorchristlichen Jahrtausend

5. | Lobbenschwankung L 3500 — 3100 BP

6. | Rotmoosschwankung R 5300 — 4500 BP
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6600 — 6000 BP
8700 — 8000 BP
9550 — 9250 BP

7. | Frosnitzschwankung
Venedigerschwankung
9. | Schlatenschwankung

o

wn|<|lm

3.2 Rekonstruktion der Gletschergeometrie

Die Rekonstruktion von Gletschern in den Alpen wird schon seit einiger Zeit vorgenommen,
um die Auswirkungen von Klimaveranderungen zu untersuchen und vergangene klimatische
Schwankungen besser zu verstehen (CARR et al. 2010). Insbesondere die Oberflachen- und
Volumenrekonstruktionen ~ von Palédogletschern ~ hdngen  stark  von  der
Landschaftsmorphologie ab, wie zum Beispiel von terminalen und lateralen Morénen,
Gletscherschliffkanten (engl. Trimlines) sowie anderen glazial gepréagten Formen
(PELLITERO et al. 2016). Ein aussagekraftiges Modell eines Paldogletschers beruht auf
morphologische Merkmale, da diese eine genaue Rekonstruktion der friiheren
Gletschergeometrie ermdglichen (CARR & COLEMAN 2007). Zum einen wurde in dieser
Arbeit die Rekonstruktion der Gletscheroberflache mit dem Modelltyp nach BENN &
HULTON (2010), einem Excel-Tabellenkalkulationsprogramm erstellt. Zum anderen eine
Rekonstruktion der Gletschergeometrie mit Hilfe der Pal&orekonstruktions-G1S-Toolbox
GlaRe (engl. Glacial Reconstruction/Gletscherrekonstruktion) nach PELLITERO et al.
(2016) durchgefuhrt. Bei beiden Modellen handelt es sich um numerische Ansétze, die auf

einer iterativen Losung der perfekten Plastizitatsannahme fur die Eisrheologie basieren.

3.2.1 Rekonstruktion ehemaliger Gletscherstande anhand eines 2D-Modells

Ein Ansatz fur die Rekonstruktion ehemaliger Gletscher basiert auf BENN & HULTON
(2010) unter Verwendung der NYE-Methode (1952a), die eine perfekte plastische
Eisrheologie voraussetzt. Bei diesem Ansatz kann die Eisdicke eines Gletschers auf einem
horizontalen Gletscheruntergrund in einem beliebigen Abstand zum ehemaligen
Gletscherrand, welcher unter anderem laterale Morénen aufweist, durch die folgende Formel

berechnet werden:

1)
H = ,/2H;s
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)

wobei

H die Eisdicke in m,

H, die Eisdicke auf einem horizontalen Gletscheruntergrund in m,
T4y die basale Schubspannung in Pa,

s den horizontalen Abstand zum Rand in m,

p die Eisdichte (917 kg m®) und

g die Erdbeschleunigung (9,81 ms) angibt.

BENN & HULTON (2010) entwickelten ein Excel-Tabellenkalkulationsprogramm, das
diese Formel in iterativen Schritten entlang einer Gletscherstromungslinie anwendet, sodass
ein unregelmaRiger Gletscheruntergrund beriicksichtigt werden kann. Die resultierende

Formel fir jeden Schritt entlang des Gletscherprofils lautet folgendermalien:

®3)
) 2AXT g,
hive — hiy1(b;i + biyy) + hi(biyy — Hy) — Fg 0
wobei
h die Eisoberflachenhthe in m 0. A.,
b die Hohe des Gletscheruntergrundes in m 0. A.,
i die Iterationsnummer (Schritthummer),
Ax die Schrittlange in m,
F der Formfaktor ist.
Dies wird als quadratische Gleichung (x) gelost:
(4)
_ —b+Vb?—4ac
x= 2a
a=1
b = —(b; + bi+1)
2AXT gy
¢ =hi(biy1 — H) — %

Die Excel-Tabelle von BENN & HULTON (2010) kann, hinsichtlich der Benutzereingaben,
auf zwei Arten definiert werden (PELLITERO et al 2014):
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(1) Man geht von einer konstanten sowie benutzerdefinierten Schubspannung entlang
der Gletscherstromungslinie aus, die zwischen 50.000 und 150.000 Pa liegt. Dieser
Ansatz wird fur die Rekonstruierung der Paldogletscheroberflache bei kleineren,
einfacheren Gletschern verwendet, kann jedoch bei komplexen Gletschern aus
folgenden Griinden scheitern: eine Verengung der Taltopographie verringert den
Gletschereisfluss und konnte eine Zunahme der Eisdicke entlang der FlieBlinie
bedeuten. Des Weiteren missen verfugbare Nachweise von Landschaftsformen
(beispielsweise Moranen) vorhanden sein, die auf die frilhere Gletscheroberflache
hindeuten. Ebenfalls konnten aufgrund des erhohten oder verringerten Einflusses des
basalen Gleitens Schwankungen der Schubspannung entstehen. Das basale Gleiten
beschreibt den Gletschereisfluss oder die Variabilitat der FlieBspannung gegeniiber

weichem Sediment.

(2) Um die topographische Verengung zu beriicksichtigen, kann die Schubspannung
selbst definiert und ein Formfaktor angewendet werden. Die Annahme einer
perfekten Plastizitdt impliziert, dass sich das Eis als Reaktion auf die
Antriebsspannung 7, verformt, die sich aus dem Gewicht und dem
Oberflachengradienten des Eises ergibt. Die Antriebsspannung wird durch die basale
Schubspannung 7 ausgeglichen, die als FlieBspannung ty fir das Auftreten der
Stréomung interpretiert werden kann. In einem Gletschertal tragen die Talwénde einen
Teil des Gewichts des Gletschers und reduzieren die basale Schubspannung tg Im
Vergleich zum Wert einer ebenen Oberflache (PATERSON 1994; BENN &
HULTON 2010). Um diesen Effekt in die Berechnung der topographischen
Verengung miteinzubeziehen, fuhrte NYE (1952a) den korrigierenden Formfaktor
F ein:

(5)
5 =Ty = F1p
Durch unterschiedliche Kombinationen der Schubspannungswerte entlang der
Gletscherstromungslinie kann das Modell somit an Landschaftsformen angepasst werden,
welche in dieser Arbeit die lateralen Morénen darstellen (PELLITERO et al. 2014).

3.2.1.1 Workflow mit dem Excel-Tabellenkalkulationsprogramm

Fur die Rekonstruktion von Gletscheroberflachenprofilen werden folgende Eingabedaten in

einem Excel-Programm bendétigt:
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(1) Die Hauptgletscherstromungslinie, die im GlaRe-Modell konstruiert wird, stellt das
Oberflachenprofil dar. Diese wird in einer Reihe von Punkten (Knotenpunkte), die
horizontale (x)- und vertikale (z)-Koordinaten besitzen, in einem 100-Meter-Intervall

in das Programm implementiert.

(2) Referenzhthen dienen als empirischer Leidfaden und werden verwendet, um den am
besten geeigneten Wert fiir die Flie3spannung bzw. Schubspannung zu ermitteln. Als
Referenzhohen eignen sich in dieser Arbeit die lateralen Morénen. Da der Gletscher
im Ablationsgebiet, wo die Moranen dann entstehen, aufgewdlbt bzw. konvex ist,
werden die Lateralmorédnen immer niedriger sein als die zentrale FlieRlinie zur Zeit
der Morénenbildung war. Des Weiteren konnen auch andere Landformen

herangezogen werden, wie z. B. Gletscherschliffkanten.

(3) Die Formfaktoren (F-Faktor) werden im GlaRe-Modell ermittelt und in das Excel-

Programm eingeflgt.

(4) Die FlieBspannung/Schubspannung wird fiir jeden Schritt im Programm ermittelt
bzw. an die vorhandenen Referenzhéhen angepasst, sodass das Oberflachenprofil des

ehemaligen Gletschers mit den Referenzhéhen Gibereinstimmt.

3.2.2 Rekonstruktion ehemaliger Gletscherstande anhand eines 3D-Modells

GlaRe ist als ArcGIS-Toolbox verfligbar. Es besteht aus einer Reihe von Python-Skripten,
die eine halbautomatische Methode zur Erstellung von Gletscherrekonstruktionen
bereitstellen. Durch die Verwendung eines numerischen Ansatzes, kann GlaRe mit wenigen

Eingabedaten von morphologischen Indizien arbeiten (PELLITERO et al. 2016).

Das GlaRe-Modell erfordert als Grundlage ein Gelandemodell (DHM) des ehemaligen
Gletschers, ohne den aktuellen Restgletscher — falls noch einer vorhanden ist. Das Modell
rekonstruiert die Eisdicke entlang der Hauptgletscherstrémungslinie die den
Gletschereisfluss in der Mitte des Tals nachahmt und soll laut BENN & HULTON (2010)
vom Benutzer selbst kartiert werden. Des Weiteren wird fur die Rekonstruktion die
maximale Gletscherausdehnung der Kleinen Eiszeit benétigt, welche die rdumliche Grenze
des Gletschers darstellt. Im Rahmen der vorliegenden Masterarbeit wurde das DGM des
Land Tirols sowie der Datensatz (Gl LIA) des Osterreichischen Gletscherinventars von
FISCHER et al. (2015) herangezogen, wobei die Abgrenzung des 1850er-Gletschers auf
Basis von Geldndebefunden von PATZELT (1973) verbessert wurde. Weiters wurden

eigene Korrekturen der Gletscherabgrenzung durchgefuhrt, vor allem der sidliche
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Abgrenzungsbereich wurde erweitert. Fur die Umsetzung in ArcGIS wurde das DGM aus
dem Jahr 2009 mit dem Gletscheruntergrundmodell (GI3) von HELFRICHT et al. (2019)
fusioniert, um den gletscherbedeckten Untergrund vom DGM (2009) zu beriicksichtigen.
HELFRICHT et al. (2019) haben diesbeziiglich ein Annéherungsverfahren entwickelt, das
auf die Abschatzung der Eisdicke, welche aus der Oberflachentopografie und der
Eisflussmechanik abgeleitet wird, abzielt. Als Ergebnis wurde ein Osterreichweites

Gletscheruntergrundmodell erstellt, das dem Gletscheruntergrund von GI3 entspricht.

Anhand dieser drei Eingabedaten: fusioniertes DGM (2009), Hauptgletscherstromungslinie
und Gletscherausdehnung der Kleinen Eiszeit wird ein GlaRe-Modell in ArcGIS erstellt. Die
ermittelten Schubspannungswerte der 2D-Rekonstruktion sowie der Formfaktor des
Frosnitzkeeses, der mit Hilfe der GlaRe-Toolbox abgeleitet wird, sind ebenfalls
Eingabeparameter der 3D-Gletscherrekonstruktion. Im Allgemeinen kann ein Gletscher nur
mit einem DHM und mindestens einer Gletscherstromungslinie rekonstruiert werden. Es
stehen jedoch mehrere Optionen zur Verfligung, mit denen zusatzliche Parameter definiert
werden kénnen, um eine bessere Benutzerkontrolle zu ermdglichen. In Tabelle 2 ist die

gesamte Toolbox von GlaRe abgebildet.

Tabelle 2: Gletscherrekonstruktions-Tools von GlaRe (verandert nach PELLITERO et al. 2016). Die
relevanten Toolsets flr diese Arbeit sind in Grau markiert.

Toolset Inhalt
1. Schubspannung Intervallknoten konstruieren
Schubspannung definieren
2. Sohlenhohe von der Sohlenhohe von der Eisoberflache
Eisoberflache
3. Gletscherrekonstruktion Eisdicke der Stromungslinie

Gletscheroberfldchen-Interpolation
Gletscheroberflachen-Interpolation fur
mehrere Auslésse

4. F-Faktor Automatische Neuberechnung der Eisdicke
mit F-Faktor

F-Faktor-Korrektur mit benutzerdefinierten
Querschnitten

Korrektur der Eisdicke mit benutzerdefiniertem
F-Faktor

5. Erstellung von Fliel3linien Hauptfluss-Werkzeug

3.2.2.1 Workflow mit der Software ArcGIS

Die Gletscherstromungslinien werden manuell kartiert und angepasst, um das Zentrum jedes

Gletscherzweigs am besten zu definieren. Prinzipiell kénnen mehrere Gletscherzweige
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definiert und dadurch das Ergebnis deutlich verbessert werden. Anschlielend werden die
Werte der Eisdicke in Intervallen von 100 m entlang jeder Fliel3linie berechnet. In diesem
Zusammenhang geht der Plastizitatsansatz davon aus, dass das Eis eine perfekte
Plastizitatsrheologie aufweist, die von PATERSON (1994) in das Modell implementiert
wurde. Die ursprungliche Grundlage fir diese Methode wurde von SCHILLING & HOLLIN
(1981) eingefunhrt:

(6)

Taw Ax
Fipg H;

hiv1=h; +

wobei

h die Eisoberflachenhthe in m 0. A.,
H die Eisdicke in m,

T4y die basale Schubspannung in Pa,
F einen Formfaktor,

p die Eisdichte (917 kg m®),

g die Erdbeschleunigung (9,81 ms?),
Ax die Schrittlange (in Metern) und

i die Iterationszahl (Schrittzahl) bezeichnet.

Dies ist eine Ableitung aus der NYE-Formel (1952a) zur Berechnung der basalen
Schubspannung an der Basis eines Gletschers:

()

T = pgHsina
dabei ist T die basale Schubspannung und « die Neigung der Eisoberflache. Mit dem GIS-
Tool konnen drei Eingabeparameter definiert werden: die Schubspannung (t), der
Formfaktor (F) und das Interpolationsverfahren. Diese Eingaben werden folglich

ausfihrlich erlautert:

Basale Schubspannung (t)

Die basale Schubspannung (7) ist ein kritischer Parameter von Gleichung (6), da sie
bestimmt, an welchem Punkt eine Verformung auftritt. Dieser Wertebereich liegt im
Allgemeinen zwischen 50.000 und 150.000 Pa flr Gebirgsgletscher (PATERSON 1994).

Diese Werte variieren aufgrund verschiedener Faktoren zwischen einzelnen Gletschern, wie
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zum Beispiel aufgrund von basalem Gleiten, Eisviskositat sowie subglazialer Verformung
(JAMES et al. 2019).

Es kann angenommen werden, dass die Schubbeanspruchung entlang der Lange eines
Gletschers aufgrund von Verdnderungen des Gletscheruntergrundes entlang der
GletscherflielRlinie nicht gleichméaRig ist. Dafur sind mehrere Griinde verantwortlich,
beispielsweise eine Anderung der Festgesteinslithologie, die Sedimentbedeckung an der
Gletscherbasis oder die Abnahme der Schubbeanspruchung in der Nahe der Eisabschnitte

von hochgelegenen flachen Firnbereichen.

PELLITERO et al. (2016) geben an, dass die zu ermittelnde Eisoberflache bei der
anfanglichen Rekonstruktion mit dem Standartwert der Schubspannung von 100.000 Pa zu
betreiben ist. Die Werte werden anschliefend so abgestimmt, dass die rekonstruierte
Gletscheroberfliche mit den geomorphologischen Einschrdnkungen der vertikalen
Eismachtigkeit, welche seitliche Morénen oder Gletscherschliffkanten darstellen,
ubereinstimmen. Diese Landschaftsformen sind jedoch selten vorhanden oder schwer zu
identifizieren und im Allgemeinen nicht leicht mit einer bestimmten Endmorane zu
verknlipfen (SCHILLING & HOLLIN 1981; BENN & HULTON 2010).

Formfaktor (F)

Es ist unrealistisch anzunehmen, dass die basale Schubspannung des Untergrunds im
Bereich der zentralen FlieRlinie mit der Antriebsspannung des Gletschers libereinstimmt, da
durch die Reibung der Talwénde ein Stromungswiderstand entstent (PATERSON 1994).
Dieser Effekt wird ublicherweise in perfekte Plastizitatsmodelle unter Verwendung eines
Formfaktors (F) einbezogen, wie in Gleichung (6) gezeigt wird. Unter der Annahme, dass
die Antriebsspannung gleich der Schubspannung an der Strémungslinie ist, wird der F-
Faktor fir einen beliebigen Punkt entlang der Flie3linie durch die folgende Gleichung (8)
berechnet (BENN & HULTON 2010):

(8)

wobei

A die Flache des Gletscherquerschnitts,
p der vergletscherte Umfang des Querschnitts und

H die Eisdicke (Knotenpunkt der Gletscherstromungslinie) ist.
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Der F-Faktor sollte bei der Anwendung der Gleichung (8) fiir Eiskappen und Eisfelder
gleich 1 sein, da keine prinzipielle topographische Einschrankung vorhanden ist. Die Werte
konnen sich jedoch erheblich verringern und einen grundlegenden Einfluss auf die

rekonstruierte Eisdicke haben, wenn Talverengungen vorliegen (NYE 1952b).

Interpolation der Gletscheroberflache

In dem Haupttool Gletscherrekonstruktion kann ein Gletscher rekonstruiert werden, indem
eine Reihe von Werten der Eisdicke entlang der erstellten Gletscherstromungslinie ermittelt
wird. Dies bedeutet die genaue iterative Losung flr Gleichung (6), welche in der Excel-
Tabelle von BENN & HULTON (2010) implementiert wurde. Unter Verwendung der
erstellten Eisdickenwerte kann mit Hilfe dieses Tools ein digitales Hohenmodell der
Paldogletscheroberflache erstellt werden. Da angenommen wird, dass das Frosnitzkees zwei
bzw. mehrere Gletscherzungenenden besitzt (PATZELT 1973), wurde im Rahmen dieser
Arbeit das Werkzeug zur Gletscheroberflacheninterpolation fiir mehrere Auslasse verwendet.
Um eine 3D-Oberflache zu erzeugen, mussen Eisdickenwerte grundsétzlich extrapoliert
werden. Diesbezlglich stehen vier Interpolationsmethoden zur Verfligung: Topo to Raster,
Kriging, Inverse Distance Weighted (IDW) oder Trend (PELLITERO et al. 2016).

Fur die Rekonstruktion des Gletschers wurde in der vorliegenden Arbeit die
Interpolationsmethode ,,Topo to Raster* angewendet, da bei diesem Verfahren die
aussagekraftigsten Ergebnisse erzielt wurden. Bei dem Verfahren Topo to Raster wird eine
Oberflache mittels einer iterativen Methode interpoliert. Dabei wird die Gletscheroberflache
mit Hilfe von Gittern, die in immer feinere Mal3stabe Uibergehen, berechnet. Zudem benétigt
dieser Ansatz keine RegelmaRigkeit von Eingabepunkten und ist rechnerisch effizienter als
andere Methoden (HUTCHINSON 1989). Ein Nachteil dieses Verfahrens ist jedoch, dass
eine hydrologisch korrekte Oberflache erzeugt wird, was bei einer Gletscheroberflache aber
nicht der Fall ist. Dementsprechend kann es vorkommen, dass nach der Interpolation eine
unrealistische Konkavitat bei den berechneten Eisdickenpunkten auftritt. Um schlieRlich
eine glattere Oberflache zu generieren, wurde im Rahmen dieser Masterarbeit in diesem Tool
20 Iterationen eingestellt (HUTCHINSON et al. 2011). Bei der Ausfiihrung der Interpolation
wird die resultierende Eisoberfléache des Gletschers aus dem darunterliegenden DGM (2009)
ausgeschnitten. Durch diesen Vorgang wird eine vollstandige Gletscheroberflache erstellt,
die nur den Eisbereich tber der urspriinglichen Topographie und innerhalb der rdumlichen
Grenzen bericksichtigt (PELLITERO et al. 2016). Mit Hilfe der Software ArcScene kann
eine Schrégansicht des Gletschervorfeldes sowie der Gletscheroberflache des Frosnitzkeeses

34



erzeugt werden, um einen besseren Eindruck der vorhandenen Topographie zu ermdglichen
(siehe Abbildung 17). Zur Berechnung der Eisdicke verwendet das GlaRe-Modell eine Reihe
von Gleichungen, die auf BENN & HULTON (2010) basieren. Um die Gletschereisdicke
im gesamten Gletscherbereich darzustellen, wurde in ArcGIS mit dem Tool Minus ein

Rastermodell erzeugt, indem das Gletscheroberflachenmodell vom DGM subtrahiert wurde

(siehe Abbildung 18).

Die Abbildung 6 zeigt den Workflow der Rekonstruktion der Gletschergeometrie, unter
Verwendung des Haupttools GlaRe. Die grauen Kreise repréasentieren die
benutzerdefinierten Eingabedaten, die weillen Rechtecke die benutzten Tools und die weil3en
Kreise die Ausgabedaten. Einfache Linien sind notwendige Eingaben oder obligatorische
Ausgaben, abhangig von ihrer Position in Bezug auf das Tool, auf die sie sich beziehen. Die
gestrichelten Linien beziehen sich auf verschiedene mdgliche Eingange und optionale

Ausgénge. Der einfachste Hauptpfad ist mit groRReren Pfeilen gekennzeichnet.

1. Schubspannung

Knoten entlang der
Intervallknoten Knoten entlang *Schubspannung FlieBlinie mbi t
konstl}ueren der FlieBlinie definieren Schubspannung

Knoten mit Eishohe
(mi. A.),

neu berechnet

mit F-Faktor

Querschnitte

01 ]-4 ¢

_ Automatische Neuberechnung

DG_M/ " der Eisdicke mit F-Faktor

Eisdicke Interpolation der
S e der Flieflinie Gletscheroberfliche
oberfliche
Gletscherausdehnung
Eisdicke
laterale Ausdehnung

Abbildung 6: Workflow der Rekonstruktion der Gletschergeometrie unter Verwendung von GlaRe (verdndert
nach PELLITERO et al. 2016).

Knoten mit Eishohe (m ii. A.)
und Eisdicke

2. Gletscherrekonstruktion

3.3 Geoelektrik

Die Geoelektrik oder auch geoelektrische Widerstandsmessung (engl. electrical resistivity
tomography) ist ein Teilbereich der angewandten Geophysik und bezieht sich auf die
Untersuchung der Erdkruste sowie der oberflachennahen Erdoberflache. Nach WEIDELT

(2005) wird die Geoelektrik als ein elektrisches und elektromagnetisches Verfahren
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beschrieben (siehe Tabelle 3). Mit Hilfe dieses Verfahrens kann die rdumliche Verteilung
der elektrischen Leitfahigkeit (o) sowie der spezifische elektrische Widerstand (p)
bestimmt werden. Dieser geophysikalische Methodenansatz wird unter anderem in
Bereichen wie der Naturgefahrenforschung, in pro- und periglazialen Forschungsbereichen,
im Ingenieurwesen sowie bei archdologischen Fragestellungen angewendet (REYNOLDS
2011).

Tabelle 3: Klassifizierung geoelektrischer Verfahren (verandert nach WEIDELT 2005).

Elektrische Verfahren

Elektromagnetische
Verfahren

Unterschied der Verfahren

Gleichstrom/Wechselstrom
(Frequenzbereich bis 50 Hz)

Elektromagnetische
Induktion

Messung

Elektrische
Potenzialdifferenzen

Elektrische und/oder
magnetische Felder

Unterschied der

Geerdete Elektronen

Magnetfelder

Energiezufuhr

Gemessen an der Anzahl diesbeziglicher, veroffentlichter Publikationen ist die Geoelektrik
eine der héufigsten angewandten geophysikalischen Methoden fur Untersuchungen in
periglazialen Gebieten (HAUCK & KNEISEL 2008). Durch den Einsatz dieser Methode
wird der geschichtete Untergrund analysiert, indem die lateralen Gesteinsschichten
abgegrenzt und die Charakteristika von Gestein, Luft-, Wasser- und Eisanteil bestimmt
werden. Dieser bedeutende Informationsgehalt ist fur die Naturgefahrenforschung sowie fuir
spezielle Fragestellungen im Hochgebirgsraum, die sich auf Permafrostverbreitungen
beziehen, duRerst bedeutsam (HAUCK & KNEISEL 2008; SCHNEIDER et al. 2013). Zu
den wichtigsten geophysikalischen Verfahren gehdren, je nach Untersuchungsgegenstand,
die Gleichstromgeoelektrik, die Eigenpotenzialmethode, die Elektromagnetik sowie das
Georadar (WEIDELT 2005). Einer der Vorteile der Verwendung von geophysikalischen
Methoden besteht darin, dass sie weitgehend umweltfreundlich sind, da keine Stérungen
durch Materialien unter der Oberflache auftreten (REYNOLDS 2011).

3.3.1 Grundlagen der Geoelektrik

Fir die Anwendung der Geoelektrik im Rahmen dieser Masterarbeit wurde eine GeoTom-
2D der Firma Geolog 2000 (Starnberg, Deutschland) mit einer Kabellange von 2 x 96 m
verwendet, wobei an den Kabeln jeweils 25 Elektroden angebracht waren. An den Profilen
wurde ein MaRband mit einer Elektrodenaufteilung (engl. spacing) von vier Metern
ausgelegt, welche im Anschluss in den Untergrund gesteckt bzw. mit einem Faustel von drei
Kilogramm hineingeschlagen wurden. Nach dem Aufbau der ERT-Gerétschaft erfolgte ein
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Ankopplungstest, welcher zeigen sollte, ob einerseits die Elektroden gut an den Untergrund
angekoppelt und andererseits auch alle Elektroden ordnungsgeméR mit dem Kabel
verbunden waren. In weiterer Folge wurde mit der Erhebung der Rohdaten begonnen. Die
Position aller Profile wurde mit Hilfe eines GPS-Gerates (Garmin Etrex 30X) aufgenommen.
Um die Topographie der Profile fir die Auswertungen in der Software Res2DINV zu
berucksichtigen, wurde der Profilverlauf mit einem Neigungsmesser (Klinometer)

aufgenommen.

Im Zuge dieser Arbeit wurde die Gleichstromelektrik herangezogen, die von SCHROTT &
SASS (2008) als Widerstandsmessung beschrieben wird und mit Hilfe von vier Elektronen,
einer sogenannten Vierpunktanordnung, arbeitet. Nach LANGE & JAKOBS (2005) wird bei
diesem Verfahren der Gleichstrom (I) anhand von zwei Stromelektroden (A und B) in den
leitfahigen Untergrund injiziert. Dadurch baut sich ein rdumliches Potentialfeld auf, das
durch Strukturen im Untergrund beeinflusst wird. Die Spannung (AV) wird mit Hilfe von
zwei weiteren Elektroden bzw. Potentialelektroden (M und N) gemessen. Die
Spannungsdifferenz bzw. Potentialdifferenz zwischen den Elektronen M und N und die
Stromstérke zwischen den Elektroden A und B wird nach dem Ohm’schen Gesetz berechnet,
wodurch sich ein elektrischer Widerstand (p) ergibt. Dieses Messprinzip der

Widerstandsmessung ist in Abbildung 7 dargestellt.
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- Strominen
- Potentialinien

Pi. P2 Wabhre spezifische Widerstande
Abbildung 7: Prinzip der Widerstandsmessung mit einer Vierpunktanordnung (LANGE & JACOBS 2005).

Der wahre spezifische Widerstand (p4, p,) bei homogenen Verhéltnissen ergibt sich aus dem
elektrischen Widerstand und einem Konfigurationsfaktor (K), der die Distanz zwischen den

Elektronen A und B beschreibt und von der Elektrodenkonfiguration abhangig ist. Verandert
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sich die Distanz zwischen A und B, so ergibt sich eine hohere Eindringtiefe in den
Untergrund und dadurch ein gréRerer Informationsgehalt. In der Realitét ist der geologische
Untergrund inhomogen, weshalb die Messwerte von Widerstandsmessungen als scheinbare
spezifische Widerstande bezeichnet werden. Dies wird mit folgender Formel berechnet

(LANGE & JACOBS 2005):
)

wobei

K der Konfigurationsfaktor,
AV die Spannungsdifferenzwerte und

I die Stromdifferenzwerte sind.

3.3.1.1 Elektrodenkonfigurationen

Grundsatzlich dient die Widerstandsgeoelektrik dazu, eine einfache Abschéatzung der
strukturellen Untergrundsituation zu liefern. Dies geschieht mit Hilfe der Verteilung von
spezifischen elektrischen Widerstanden, welche die elektrischen Materialeigenschaften des
Untergrundes  widerspiegeln (REYNOLDS 2011). Die  Auswahl der
Elektrodenkonfiguration hangt prinzipiell vom Aufbau des untersuchten Untergrundes ab.
Aufgrund logistischer und auswertungsmethodischer Griinde werden in der Praxis einige
bestimmte Konfigurationen bevorzugt, wie Wenner, Schlumberger und Pol-Dipol (LANGE
& JACOBS 2005). Die Wenner-Konfiguration sowie die Wenner-Schlumberger-
Konfiguration zeichnen sich durch eine hohe horizontale Schichtauflosung im
horizontalgeschichteten Untergrund aus, wobei sie jedoch aufgrund ihrer symmetrischen
Aufstellungsgeometrie eine geringere laterale Auflésung besitzen (LANGE & JACOBS
2005). In weiterer Folge werden jedoch sowohl die Wenner-Konfiguration als auch eine
zusétzliche, geldufige Konfigurationsanordnung, die Wenner-Schlumberger-Konfiguration,
beschrieben, um die Vergleichbarkeit der beiden Konfigurationen darzustellen.

Die Wenner-Konfiguration geht auf WENNER (1915) zurick und z&hlt zu den
gebrduchlichsten Elektrodenkonfigurationen in der Geoelektrik. Diese Konfiguration
besteht aus vier Elektroden, die in gleichen Absténden, in einer Linie angeordnet sind (siehe
Abbildung 8). Die d&ufleren Elektroden (Einspeiseelektroden A und B) werden als
strominjizierende Elektroden verwendet, die inneren Elektroden (Messelektroden M und N)
dienen der Potentialmessung. Beim Messablauf wird die Position der Elektroden veréndert,
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wohingegen der Abstand (a) zwischen den Elektroden wahrend der Messung immer
gleichbleibt (HAUCK & KNEISEL 2008). Die Wenner-Konfiguration erzeugt die grofite
Signalstarke und wird daher oft bei einem starken geologischen Rauschen im Untergrund,
zum Beispiel bei einem inhomogenen Boden oder anthropogenen Verunreinigungen,
angewendet (LOKE 2004). Ein wesentlicher Vorteil der Wenner-Konfiguration besteht
darin, vertikale Anderungen, wie horizontale Strukturen, aufzulésen. Horizontale
Anderungen, wie schmale vertikale Strukturen, kénnen mit der Wenner-Konfiguration
relativ schlecht erfasst werden (LOKE 2000).

Bei der Wenner-Schlumberger-Konfiguration wird die Wenner- und die Schlumberger-
Konfiguration miteinander kombiniert. Diese Konfiguration besteht, wie auch bei der
Wenner-Konfiguration, jeweils aus zwei Einspeiseelektroden (A und B) sowie zwei
Messelektroden (M und N). Die Messelektroden bleiben bei dieser Anordnung konstant und
weisen keine veranderte Distanz auf. Der Abstand der Einspeiseelektroden hingegen nimmt
schrittweise nach auBen hin zu, was folglich zu einem Empfindlichkeitsmuster fir
horizontale und vertikale Widerstandsschwankungen fiihrt (siehe Abbildung 8) (MEYER
DE STADELHOFEN 1994; LOKE 2012). Folglich lasst sich sagen, dass die Wenner-
Schlumberger-Konfiguration im Vergleich zu der Wenner-Konfiguration eine etwas bessere
horizontale Abdeckung aufweist. Fur die Wenner-Konfiguration hat jede tiefere Datenebene
drei Datenpunkte weniger als die vorherige Datenebene, wahrend bei der Wenner-
Schlumberger-Konfiguration sowie auch der Schlumberger-Konfiguration mit jeder tieferen

Datenebene lediglich zwei Datenpunkte verloren gehen (LOKE 2004).
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(a) Wenner Konfiguration
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Abbildung 8: Messanordnung der Wenner- und Wenner-Schlumberger-Konfiguration (verdndert nach LOKE
2000).

Fur die Umsetzung in der Praxis kénnen nach MEYER DE STADELHOFEN (1994) bei der
Wenner- oder Wenner-Schlumberger-Konfiguration, bei einer 100 m langen
Messvorrichtung, taglich bis zu 100 Messungen auf nicht zu trockenem Gelénde
durchgefuhrt werden. In dieser Arbeit wurde bei den ERT-Messungen, aufgrund des
zeitlichen Faktors, die Wenner-Konfiguration gewéhlt, da diese die kiirzeste Messdauer aller
Konfigurationen aufweist. REYNOLDS (2011) gibt an, dass im Allgemeinen 50 Elektroden
verwendet werden koénnen, die an einem Kabel und Widerstandsmessgerat (GEOTOM)
angeschlossen sind, wobei die Elektrodenanzahl abhéngig von der verwendeten Gerétschaft
ist. Die Datenmessung bzw. Datengewinnung wird Uber eine Software auf einem
Feldcomputer gesteuert, welcher ebenfalls mit dem Messgerat verbunden ist. Die
Eindringtiefe in den Untergrund wird durch die Abstédnde der Elektroden bestimmt, je nach
Fragestellung der jeweiligen Untersuchung. Umso weiter die Elektroden voneinander
entfernt sind, desto tiefer kann der Untergrund untersucht werden. Die blichen Abstande
fur dieses Konfiguration liegen zwischen einem, zwei oder vier Meter, wobei bei

Felsfeuchteuntersuchungen auch Abstéande im Zentimeterbereich gewéhlt werden kénnen.
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3.3.1.2 Physikalische Materialeigenschaften

Die Permafrosterkennung und -charakterisierung mit geophysikalischen Methoden hangt
von den geophysikalischen Eigenschaften des Untergrundes ab, die sich von den
Eigenschaften des umgebenden, nicht-kryotischen Bodens unterscheiden. Diese
Unterschiede beziehen sich hauptsachlich auf die physikalischen Eigenschaften von
kryotischen Grundmaterialien, die Eis oder nicht gefrorenes Wasser enthalten (SCOTT et al.
1990). Der spezifische elektrische Widerstand des Bodens hangt mit verschiedenen
geologischen Parametern, wie etwa dem Mineral- und Flissigkeitsgehalt, der Porositat, der
Permeabilitat und dem Grad der Wasserséttigung im Gestein, zusammen. Um gefrorenes
und nicht gefrorenes Material voneinander zu unterscheiden, werden unter anderem
geophysikalische Eigenschaften, wie der spezifische elektrische Widerstand, die
dielektrische Permittivitat oder die Geschwindigkeit seismischer Wellen, herangezogen. In
Tabelle 4 ist der Zusammenhang dieser Parameter dargestellt (BUTLER 2005; KNEISEL et
al. 2008).

Tabelle 4: Zusammenhang zwischen Materialeigenschaften und geophysikalischen Eigenschaften (veréndert
nach BUTLER 2005; KNEISEL et al. 2008).

Materialeigenschaften Geophysikalische Eigenschaften
Lithologie spezifischer elektrischer Widerstand
Porositat Gesteinsphysik elektrische Leitfahigkeit
Permeabilitét dielektrische Permittivitat
Flussigkeitsgehalt P-Wellengeschwindigkeit
S-Wellengeschwindigkeit
magnetische Suszeptibilitat

Es gibt verschiedene physikalische Prozesse, die die elektrische Leitung eines Gesteins
ermoglichen, wobei die Klassifizierung in elektrische, elektrolytische oder dielektrische
Leitungen lediglich den vorherrschenden Prozess widerspiegelt. Diese drei Arten werden in
den Arbeiten von TELFORD et al. (1990) und REYNOLDS (2011) folgendermalien erortert:
Bei der elektrischen Leitung (Gleichung 10) wird der normale Stromfluss tber freie
Elektronen in Materialien, beispielsweise Metalle, geleitet. Demzufolge ist dieser VVorgang
wichtig, wenn leitfahige Mineralien, wie Metallsulfide und Graphite, vorhanden sind. In den
oberflachennahen Gesteinen erfolgt eine elektrolytische Leitung, wobei durch die Bewegung
von lonen mit einer vergleichsweise langsamen Geschwindigkeit ein Stromfluss entsteht.
Die dielektrische Leitung tritt in schlechten Leitern oder Isolatoren, die nur einige oder gar

keine freien Ubertragungen aufweisen, auf (HAUCK 2002). Im Allgemeinen wird der
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spezifische elektrische Widerstand eines zylindrischen Festkorpers mit einer Lange (L) und
eines Querschnitts (A) sowie einem Widerstand (R) zwischen den Endflachen angegeben:
(10)
RA
PET
Wenn die Einheiten A in Quadratmetern, L in Metern und R in Ohm angegeben sind, ist die
Widerstandseinheit der Ohmmeter (ohm.m). Der Widerstand (R) ist aufgrund der Spannung
(V) gegeben, die an den Enden des Zylinders angelegt wird. Durch ihn fliel3t schlussendlich
der resultierende Strom (I) . Die Gleichung wird nach dem Ohm’schen Gesetz
folgendermal3en dargestellt:
(11)
R=V/I
Dabei werden die Einheiten R in Ohm, V in Volt und I in Ampere angegeben. Der Kehrwert
des spezifischen Widerstands ist die Leitfahigkeit (o) auch als Konduktivitat bezeichnet,
wobei die Einheit Siemens pro Meter (S/m) gilt. Fir J gilt die Stromdichte (A/m2) und fur
das elektrische Feld E (\V/m). Dies kann mittels der folgenden Gleichung abgeleitet werden:
(12)

Die elektrolytische Leitung ist laut LOKE (2004) das wahrscheinlich hdufigste angewandte
Verfahren in Umweltuntersuchungen sowie technischen Untersuchungen. Diese Annahme
liegt auch der vorliegenden Arbeit zugrunde und wird nun in weiterer Folge néher erldutert.
Die spezifischen Widerstande oberflachennaher Gesteine werden im Allgemeinen durch die
elektrolytische Leitung von Poren, Briichen, Fehlern und Scherzonen eingeschrankt. Da
jedes lon nur eine bestimmte Ladungsmenge besitzt, ist die Ladungsintensitat umso grolier,
je mehr lonen in einer Lésung vorhanden sind. Demzufolge hat eine Lésung mit einer
groReren Anzahl an lonen eine hohere Leitfahigkeit oder einen geringeren spezifischen
Widerstand (WARD 1990). Der spezifische Widerstand ist demnach bei Gesteinen dann sehr
hoch, wenn keine Porositdt vorhanden ist, und variiert daher mit der Beweglichkeit,
Konzentration und dem Dissoziationsgrad der lonen (TELFORD et al. 1990; REYNOLDS
1997). Es gibt jedoch einige Effekte, die die Elektrolytleitung beeinflussen, wie etwa
Temperatur, Gesteinsstruktur und Porositat, Gesteinstyp, geologische Prozesse sowie

Vorhandensein von Tonmineralien. Bei tonfreien Gesteinen kann durch das Gesetz von
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ARCHIE (1942) der spezifische Widerstand in Bezug auf die Leitfahigkeit des Gesteins und
des Porenwassers beschrieben werden (HAUCK 2002). Fir die elektrische Leitfahigkeit des
Sediments gilt daher,

(13)
m
o = ¢ ow S™
a
und fur den spezifischen Widerstand des Sediments:
(14)

a
ps:gp_mpws_n:prS_n

Die elektrische Leitfahigkeit eines Sediments (o) und der spezifische Widerstand eines
Sediments (pg) wird mit einem spezifischen Widerstand des Porenwassers (p,,), der
elektrolytischen Leitfahigkeit des Porenwassers (ow), der effektiven Porositat (¢) und dem
Sattigungsgrad (S) angegeben, wobei a, m und n die empirischen Faktoren fur den
Proportionalitatsfaktor, den Séttigungs- und Zementationsexponenten darstellen. Fur
gesattigte Gesteine kann anhand Gleichung (14) der Formationsfaktor (F) bestimmt werden
(MEYER DE STADELHOFEN 1994; WEIDELT 2005).

Magmatische und metamorphe Gesteine besitzen hohe Widerstandswerte, die abhédngig vom
Grad und vom Flussigkeitsanteil der Klifte sind. Sedimentgesteine weisen aufgrund ihres
hohen Porenfluidgehaltes eine gute Leitfahigkeit auf. Dementsprechend besitzen bestimmte
Gesteinsarten hohe und niedrige Widerstandsbereiche. Granit weist beispielsweise einen
Widerstandsbereich von etwa 1.6x10° bis 10° ohm.m auf, abhingig vom Feuchtigkeitsgehalt
des Gesteins (LOKE 2004). Silber hingegen weist einen Widerstand von 1.6x108 ohm.m auf
und reiner Schwefel 10'® ohm.m. Das Alter des Gesteins ist ebenfalls ein wichtiger Faktor
in Bezug auf den spezifischen Widerstand bedingt durch Materialverdnderung: so besitzt ein
quartéres vulkanisches Gestein einen Widerstandsbereich von 10 bis 200 ohm.m, wahrend
der Widerstand eines &quivalenten Gesteins mit prakambrischem Alter um eine
Grolenordnung groRer ist (REYNOLDS 2011).

Ferner beeinflussen folgende Faktoren die Widerstandswerte von gefrorenem Boden: Korn-
und PorengrolRe, Hohlraumverhéltnis, Wassergehalt, Séattigungsgrad, Salzgehalt des
Porenwassers, Temperatur und Wasserphase. Die Abhéangigkeit des spezifischen
Widerstands von der Temperatur hangt eng mit der Materialart und der Menge an nicht
gefrorenem Wasser zusammen (OLHOEFT 1978; PEARSON et al. 1983). Die Temperatur
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beeinflusst den tber oder unter dem Gefrierpunkt liegenden spezifischen Widerstand. Der
spezifische Widerstand steigt am Gefrierpunkt aufgrund des Phasenwechsels von elektrisch
leitendem Wasser zu elektrisch nichtleitendem Eis stark an. Eine Abnahme der Temperatur
erhoht die Viskositdt des Wassers, was wiederum den Widerstand erhoht, da sich die
Beweglichkeit der lonen im Wasser verringert. Bei einer Abnahme der Temperatur oberhalb
des Gefrierpunkts verandert sich der Widerstand des Materials nur dann, sofern sich auch
der Widerstand des Porenwassers dndert. Bei vielen Permafrostmaterialien steigt der
spezifische Widerstand exponentiell an, bis der groRte Teil des Porenwassers gefroren ist
(KELLER & FRISCHKNECHT 1966; PEARSON et al. 1983). Im Allgemeinen weisen die
spezifischen Widerstande von gefrorenem Material signifikant hthere Werte auf (KNEISEL
& HAUCK 2008).

Um die Ergebnisse der im Rahmen dieser Masterarbeit durchgefiihrten ERT-Messungen
schliellich einordnen zu konnen, steht in den Publikationen von PALACKY (1987),
KNEISEL (1999), WEIDELT (2005), HAUK & KNEISEL (2008) und REYNOLDS (2011)
eine Reihe von Widerstandsrichtwerten unterschiedlicher Materialien zur Verfligung. An
dieser Stelle gilt es jedoch anzumerken, dass die Angaben zu den spezifischen elektrischen
Widerstanden je nach Autor sehr unterschiedlich ausfallen. Tabelle 5 zeigt einen Auszug der
spezifischen elektrischen Widersténde, die fur die ERT-Messungen in Frage kommen. Nach
WEIDELT (2005) besitzen Kies und Sand einen Wertebereich von 50 bis >10%ohm.m
abhangig vom Zustand des Materials. Bei Ton variiert der Bereich von erdfeucht 3 bis 30
ohm.m zu erdtrocken >10° ohm.m. REYNOLDS (2011) beurteilt den Wertebereich der
Materialien Kalkglimmerschiefer auf 20 bis 10* ohm.m und Moranenmaterial auf 10 bis 5 x
10% ohm.m. In der Arbeit von PALACKY (1987) wird der spezifische Widerstand bei
glazialen Sedimenten mit einem Bereich von 5 bis 10* ohm.m definiert. Gefrorene
Sedimente, Bodeneis und alpiner Permafrost besitzen nach KNEISEL (1999) und HAUCK
& KNEISEL (2008) einen Wertebereich von 102 bis 10° ohm.m.

Tabelle 5: Zusammenfassung der spezifischen Widerstandswerte (verandert nach PALACKY 19877;
KNEISEL 1999% WEIDELT 2005%; HAUCK & KNEISEL 2008*und REYNOLDS 20113).

Material Spezifischer elektrischer Widerstand
(ohm.m)
Ton! 3 — 30 (erdfeucht)
>1000 (erdtrocken)
Kies, Sand* 50 (wassergesittigt)
>10* (trocken)
Morinenmaterial® 5-10x 10°
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Glaziale Sedimente (Schotter und Sand)? 5—10*
Kalkglimmerschiefer® 20— 10*
Gefrorene Sedimente?

Bodeneis* 103 —10°
Alpiner Permafrost®

Gletschereis* 105108

In Tabelle 5 ist deutlich erkennbar, dass oftmals eine grofle Spannweite zwischen den
Minimal- und den Maximalwerten liegt, welche auf die unterschiedliche Feuchte bzw. die
Struktur des Gesteins zurlickzufuhren ist. Diese Richtwerte sind eine Hilfestellung fur die
Interpretation der ausgewerteten Daten. Des Weiteren ist es im Rahmen einer Untersuchung,
wie es in der vorliegenden Arbeit der Fall ist, sinnvoll, das Arbeitsgebiet mit Hilfe einer
geologischen Karte zu beurteilen (siehe Kapitel 2.2.1), um Verwechslungen von Materialien

ahnlicher spezifischer Widerstande auszuschliel3en.

3.3.2 Lage der Messprofile

Insgesamt wurden elf ERT-Profile im Arbeitsgebiet Frosnitzkees gemessen. Die Lage der
ERT-Profile wurde mit Hilfe eines DGM (2009) und eines Orthophotos (2018) vor der
Gelédndearbeit grob geplant. Es wurde darauf geachtet, charakteristische Formen, in denen
Permafrost auftreten kann, auszuwahlen. In der Feldarbeit mussten die Profile, angesichts
der noch vorhandenen Schneefelder im lateralen Morénenbereich, so ausgelegt werden, dass
eine entsprechende Messung durchgefuhrt werden konnte. AuBerdem wurden nicht die
geplanten neun Profile im Moranenbereich, sondern nur vier Profile gemessen und ein
weiterer Messbereich unterhalb der Gletscherzunge konnte festgelegt werden, in dem vier
weitere Profilmessungen durchgefiihrt wurden. Der Grund fur die Auswahl dieses
Messbereichs war zum einen ein relativ schneeloses Geldnde, in dem die Profilmessung
gewadhrleistet war, zum anderen die geringe Distanz vom lateralen Moranenbereich bis zur
Gletscherzunge (siehe Abbildung 2). Obwohl von diesem Messbereich angenommen wurde,
dass wahrscheinlich kein typischer Permafrost vorzufinden ist, aufgrund der erst kirzlich
stattgefundenen Entgletscherung, war jedoch eine Art von Bodeneis im Untergrund denkbar.
Die letzten drei Messungen wurden, wie vorab geplant, am stidwestlichen Hang gegeniiber
der orographisch linken lateralen Morane gemessen. Hinsichtlich der drei unterschiedlichen
Lagen der ERT-Messungen (siehe Abbildung 2), wurden die ERT-Profile definiert in: LMB,
GZB und SWB. Die Durchfiihrung der Gelandearbeit fand schliel3lich vom 27.7.2020 bis
29.7.2020 in Unterstiitzung von insgesamt vier bzw. fiinf Personen statt. Eine Ubersicht tiber

die Charakteristika der einzelnen ERT-Profile ist der Tabelle 6 zu entnehmen. In dieser
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Arbeit wurde bei den ERT-Messungen, aufgrund des zeitlichen Faktors, die Wenner-
Konfiguration gewéhlt, da diese die kiirzeste Messdauer aller Konfigurationen aufweist. Alle
Profile wurden mit 4 m Elektrodenabstand und mit 50 Elektroden gemessen, d. h. alle 11
Profile umfassten eine Lange von 196 m. Der topographische Verlauf aller 11 Profile wurde
mit Hilfe eines Klinometers erhoben, wobei immer der Winkel zwischen zwei Elektroden

gemessen wurde.

Tabelle 6: Ubersicht tiber die Charakteristika der einzelnen ERT-Profile im Gletschervorfeld. Arbeitsgebiete:
LMB= lateraler Moranenbereich, GZB= Gletscherzungenbereich und SWB= stidwestlicher Hangbereich. Alle
Profile mit 4 m Elektrodenabstand, 50 Elektroden und 196 m Lénge.

Seehdhe (m)
Datum Standort | Anfangs-und | Charakteristika der | Verlauf der Profile
der Profile | Endpunkt des | untersuchten Formen | (Himmelsrichtung)
Profils

27.7.2020 LMB-1 2666/2695 | Grobblockiger SSO-NNW
Moréanenbereich

27.7.2020 LMB-2 2678/2699 | Grobblockiger SSO-NNW
Moréanenbereich

28.7.2020 LMB-3 2671/2693 | Grob- bis feinblockiger S-N
Moréanenbereich

28.7.2020 LMB-4 2679/2684 | Grob- bis feinblockiger S-N
Moréanenbereich

28.7.2020 GZB-1 2692/2719 | Periglazialer Bereich mit o-W
glazialen Sedimenten

28.7.2020 GZB-2 2682/2711 | Periglazialer Bereich mit OSO-WNW
glazialen Sedimenten

28.7.2020 GZB-3 2687/2720 | Periglazialer Bereich mit o-W
glazialen Sedimenten

28.7.2020 GZB-4 2685/2702 | Periglazialer Bereich mit OSO-WNW
glazialen Sedimenten

29.7.2020 SWB-1 25532602 | Schuttdecke ONO-WSW
Gletschervorfeld

29.7.2020 SWB-2 2558/2603 | Schuttdecke ONO-WSW
Gletschervorfeld

29.7.2020 SWB-3 2530/2612 | Schuttdecke NO-SW
Gletschervorfeld

In Abbildungen 9, 10 und 11 werden die Messgebiete LMB, GZB und SWB der ERT-
Messungen dargestellt. Zur Erkl&rung sind in den Abbildungen unterschiedlich eingeférbte
Linien dargestellt, die die Lage der Profile in den jeweiligen Messgebieten zeigen. Die
Pfeilsignatur mit dem Kreis auf den Profilen soll die ungeféhre Position und die
Blickrichtung der Fotoaufnahmen beschreiben. Als Orientierungshilfe befindet sich im
oberen rechten Eck jeweils der Nordpfeil. In Abbildung 9 wird das Teilarbeitsgebiet (2)
anhand eines Orthophotos von 2018 abgebildet, da in der Feldarbeit keine passende

Fotoaufnahme des gesamten Messgebiets LMB vorhanden war. Wie schon im Kapitel 2.2.2
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erwéhnt, hat sich in diesem Bereich eine Morénenstaffel — wahrscheinlich durch mehrmalige
GletschervorstoRe — abgelagert, die zu einer talwértig konvexen Ausbuchtung der lateralen
Moréne geflhrt hat. Der orographisch linke Moranenbereich von Profil LMB-4 wurde, wie
bereits zuvor angemerkt, nicht gemessen. Der Messbereich ist allgemein von grobblockigem
und kantengerundetem Mordnenmaterial mit einer teils schon entwickelten
he Abbildung 9).

@

Vegetationsdecke im unteren Profilabschnitt gepragt (sie

Abbildung 9: Messgebiet der ERT-Profile im LMB. Pfeilsignatur mit Kreis auf den Profilen beschreibt die
ungeféhre Position und die Blickrichtung der unteren Fotoaufnahmen. Der Kamm der Lateralmoréne sowie die
Moriénenstaffel ist nachgezeichnet (Orthophoto 2018 LAND TRIOL).
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Die Abbildung 10, welche das Arbeitsgebiet GZB mit den ERT-Profilen darstellt, wurde am
31.5.2020 bei einer VVorabbesichtigung aufgenommen. In der Feldarbeit (27.7.2020) haben
sich die Schneefelder, welche in Abbildung 10 noch erkennbar sind, deutlich verkleinert.
Wie auf den Fotoaufnahmen zu sehen ist, beinhaltet das relativ flache Messgebiet feine
glaziale Sedimente, wie Schotter und teils groRere Sedimente. Weiters sind auf der
Fotoaufnahme in GZB-3 Streifenformen auf der Geladndeoberflache erkennbar. Zwischen
den ERT-Profilen haben sich kleine Gletscherbdche entwickelt, die teilweise noch mit
Schneefeldern bedeckt waren. Des Weiteren ist auf der Aufnahme GZB-4 ein Kleiner

proglazialer See zu erkennen.

-
-y

E .
) ? Frosnitzkees ‘
o P

Abbildung 10: Messgebiet der ERT-Profile im GZB. Pfeilsignatur mit Kreis auf den Profilen beschreibt die
ungefdhre Position und die Blickrichtung der unteren Fotoaufnahmen.
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Abbildung 11 stellt das sudwestlich gelegene Untersuchungsgebiet SWB mit drei ERT-
Profilen (SWB-1, SWB-2, SWB-3) im Gletschervorfeld dar. Da dieses periglaziale Gebiet
an steile Felswande angrenzt, herrscht eine dementsprechend starke geomorphologische
Dynamik, welche sich aus hadufigen Steinschlagereignissen und seltenen kleineren
Felssturzen zusammensetzt. Das Produkt dieser natlrlichen Prozesse (siehe Abbildung 11)
sind in diesem Fall steile grobblockige Schuttmassen, in dem die Messungen stattgefunden
haben. Auf den Fotos sind diese unsortierten Schuttmassen gut erkennbar, aufgrund labiler
Mobilitat. Weiters ist kaum ein Vegetationsbewuchs in diesen Schuttbereichen vorhanden,

da das nétige Feinmaterial fehlt.

Abbildung 11: Messgebiet der ERT-Profile im SWB. Pfeilsignatur mit Kreis auf den Profilen beschreibt die
ungeféhre Position und die Blickrichtung der unteren Fotoaufnahmen.
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3.3.3 Auswertung der Daten

Um in weiterer Folge die gewonnenen Daten auszuwerten, wurde die Software RES2DINV,
die von LOKE & BARKER (1995) entwickelt wurde, herangezogen, da mit ihrer Hilfe ein
zweidimensionales Widerstandsmodell fiir den Untergrund generiert werden kann. Das Ziel
des Benutzers ist es, die Differenz zwischen den berechneten und gemessenen scheinbaren
Widerstandswerten unter Einsatz von Inversionsverfahren und durch die Anpassung des
spezifischen Widerstands der Modellblécke zu minimieren. Die berechneten
Widerstandswerte werden in einem synthetisch erzeugten Startmodell in rechtwinklige
Blocke gegliedert, die wiederum durch die errechneten Widerstandswerte der
Vorwartsmodellierung gefillt werden (GEOTOMO 2011). In der Software RES2DINV
kann neben unterschiedlichen Parametereinstellungen auch der Inversionsalgorithmus
verandert werden, namlich in ein geglattetes Modell oder ein Block-Modell. Die robuste
Inversion (engl. robust inversion), ein sogenanntes Block-Modell, wird bei Schichten mit
scharfen Grenzen gewdhlt bzw. bei jenen Schichten, deren geologische Strukturen
signifikante Grenzen aufweisen. Die geglattete Inversion (engl. smooth model) wird bei
geologischen Strukturen mit graduierten Ubergingen angewendet (LANGE & JACOBS
2005). Der topographische Verlauf der Profile, der mit einem Klinometer erhoben wurde,
musste dabei in die einzelnen Profil-Dateien eingefligt werden, um die topographische
Information eines Profils bei der Auswertung zu berlicksichtigen sowie das Profil

entsprechend topographisch darzustellen.

Ein QualitdtsmalR fur den Unterschied zwischen gemessenem und berechnetem
Widerstandswert ist durch die prozentuelle Abweichung eines RMS-Fehlers (engl. root-
mean-squared error) vorhanden. Das berechnete Modell mit einem niedrigen RMS-Fehler
kann jedoch grof3e und unrealistische Abweichungen in den Widerstandswerten des Modells
aufweisen, welche aus geologischer Sicht mdglicherweise nicht Ubereinstimmen. Prinzipiell
ist ein niedriger RMS-Fehler ein Qualitatsmerkmal eines Modells aber nach GEILHAUSEN
(2007) sollte dieser Wert kritisch hinterfragt werden, da ein niedriger RMS-Fehler nicht
unbedingt ein qualitativ hochwertiges Modell wiedergeben muss. Grundsatzlich besteht der
Ansatz darin, dass sich das Modell bei der gewahlten Iteration des RMS-Fehlers nicht
wesentlich veréndert — dies tritt normalerweise zwischen der dritten und fiinften Iteration
auf (GEOTOMO 2011). Prinzipiell wurde in dieser Arbeit bei jeder ERT-Auswertung fiinf
Iterationen gewahlt. Da in den Messgebieten Permafrost oder Eiskorper zu erwarten ist,

wurde die robuste Inversionsmethode gewahlt, aufgrund der scharfen Grenze zwischen
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Permafrost- und nicht Permafrostbereiche. Vorteil dieser Methode ist es, dass die
Schichtgrenzen nicht geglattet werden und dadurch deutlich genauere Strukturen dargestellt
werden konnen (LANGE & JACOBS 2005).

3.4 Digitale Bildanalyse

Ein charakteristisches Phanomen, das im Hochgebirge auftritt, sind sogenannte
Massenverlagerungen, die eine Dynamik in Form von Gletschertransport,
permafrostbedingtem Schuttkriechen, langsamen Rutschungsprozessen sowie spontanen
Ereignissen, wie Eis- und Felslawinen oder Trimmerstromen, widerspiegeln. Diese
Naturprozesse kénnen in vielen Gebirgsregionen, vor allem im Alpenraum, verschiedene
Gefahren fiir das menschliche Leben und deren Infrastruktur verursachen (KAAB 2002).
Hinsichtlich der Bestimmung von permafrostbedingtem Schuttkriechen und seiner
temporalen Veranderung wurde fur diese Masterarbeit im Teilarbeitsgebiet (2) (siehe
Abbildung 2), in dem sich die laterale Morénenausbuchtung befindet, ein Ansatz der
digitalen Bildanalyse gewahlt, der neben den ERT-Messungen zusatzliche Erkenntnisse iber

mdogliche Permafrostaktivitaten liefern sollte.

Unterschiedliche Gelandeformationen konnten ein Indiz fiir Oberflachenbewegungen sein,
weshalb das DGM (2009) in ArcGIS mit Hilfe der Funktionen Neigung (engl. slope) und
Schummerung (engl. hillshade) umgewandelt wurde, um diese Geldndeformationen digital
zu erfassen. Weiters wurde die Neigungsrichtung (engl. aspect) der geomorphologischen
Formationen im Mordnenbereich bestimmt. Dadurch konnten Gelandeformen, wie Wille,
Geléndekanten, Erosionsrinnen sowie Senkungsbereiche und Senkungskanten eruiert

werden.

3.4.1 Grundlagen des bildanalytischen Ansatzes CIAS

Um horizontale Oberflichenbewegungen zu messen, wurde die Software CIAS (engl.
Correlation Image Analysis System) verwendet. Als Eingangsdaten dienen dabei digitale
georeferenzierte Orthophotos aus zwei unterschiedlichen Aufnahmezeitpunkten (KAAB &
VOLLMER 2001). Grundsatzlich erfolgt die Analyse eines einzelnen horizontalen
Verschiebungsvektors in zwei Schritten (KAAB & VOLLMER 2001):

(1) Ein Bildausschnitt mit ausreichendem Bildkontrast wird innerhalb des Orthophotos,
eines langer zurtickliegenden Zeitpunkts ausgewéhlt — ein sogenannter

Referenzblock.
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(2) Der entsprechende Bildabschnitt wird im zweiten Orthophoto, also ein kirzer
zuriickliegender Zeitpunkt, gesucht — der sogenannte Testblock.

In Abbildung 12 wird das Verfahren zur Messung von Oberflachenverschiebungen, die sich
durch Anwendungen von Korrelationstechniken ergeben, dargestellt. Im Orthophoto zum
Zeitpunkt 1 wird ein Referenzblock erstellt, der in einem Testbereich im Orthophoto zum
Zeitpunkt 2 gesucht wird. Die Oberflachenverschiebung ergibt sich aufgrund der
horizontalen Verschiebung zwischen der Position des Referenz- und des Testblocks. Nach
Ausfuhrung dieser zwei Schritte werden die Lagedifferenzen in den zentralen
Pixelkoordinaten direkt angegeben, um zu zeigen, inwieweit eine horizontale Verschiebung

zwischen den Blocken der zwei Orthophotos stattgefunden hat.
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Abbildung 12: Flichenhafte Bestimmung horizontaler Oberflachenverschiebungen durch Bildvergleiche
zweier verschiedener Zeitaufnahmen am Beispiel des Muragl Blockgletschers in der Schweiz (verdndert nach
KAAB & VOLLMER 2000).

Fur die Identifizierung der entsprechenden Bereiche der beiden Orthophotos wird nach
KAAB & VOLLMER (2000) eine doppelte Kreuzkorrelationsfunktion angewendet, die sich
auf die Grauwerte der Bilder bezieht. Dies erfolgt, um horizontale
Oberflachenverschiebungen mit einer Genauigkeit von bis zu 1/8 eines Pixels zu messen
(KAAB et al. 2013):
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(15)

re

¢(i, k) = test r

ref re
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wobei

¢ die doppelte Kreuzkorrelationsfunktion ist,

(i, k) und (j, 1) die Koordinaten innerhalb der Test- und Referenzbereiche der Orthophotos
sind,

s die rdumliche Grauwertfunktion des Testblocks,

s (i, k) der entsprechende Grauwert am Ort (i, k),

m die rdumliche Grauwertfunktion des Referenzbereichs,

m (j, 1) der entsprechende Grauwert am Ort (j, 1),

T die Summe der Grauwerte des Test- oder Referenzblocks und

N die Anzahl der Pixel des Test- oder Referenzblocks (Nref = Nest) ist.

In Gleichung (15) normalisieren die T/N-Terme die Grauwerte der Referenz- und Testblocke
und garantieren keine Beeinflussung der Korrelation hinsichtlich Unterschiede im
Gesamtgrauwert. Der Testbereich muss die entsprechende GroRe der erwarteten maximalen
Verschiebung der Referenz- und Testblocke besitzen, sodass sie wieder im Testbereich
gefunden werden kdnnen. Des Weiteren muss die GroRe der Referenz- und Testblocke so
gewahlt werden, dass eine texturelle Eigenschaft der Bodenoberflache gegeben ist, zum
Beispiel ein Blockgletscher. Wahlt man die BlockgroRBe zu klein, besitzt @ kein klares
Maximum. Ist sie zu grof3, erhéht sich die Rechenzeit um ein Vielfaches. In der Studie von
KAAB & VOLLMER (2000) wurden BlockgroRen von 10 x 10 Pixel bis 30 x 30 Pixel

verwendet und auch als Schwellenwerte flir deren Arbeit herangezogen.

3.4.2 Datengrundlage

Als Datengrundlage fur das Teilarbeitsgebiet (2) im lateralen Morénenbereich dienten sechs
Orthophotos, die vom Land Tirol zu Verfligung gestellt wurden und deren Metadaten in
Tabelle 7 zusammengefasst wurden. Der in dieser Studie relevante Bildbereich von 342 m
x 312 m (10,7 ha) wurde mittels der Funktion Clip in der Software ArcGIS zugeschnitten.
Die Orthophotos von 1974 und 2012 dienten bei der Bildanalyse als Referenzbilder.

Aufgrund kleinerer Lagedifferenzen der Bilddaten von 1974 und 2012 wurden diese vor der
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Analyse korrigiert. Durch Ansetzen unterschiedlicher Korrekturwerte, die vom
Bezugsdatensatz 2018 und auf Basis stabiler Felsbereiche ermittelt wurden, konnten diese
Lagedifferenzen bereinigt werden (siehe Tabelle 7). Bei den Orthophotos von 2004, 2009
und 2015 war der Pixelversatz zu groR3, um eine aussagekraftige Auswertung durchfiihren
zu konnen. Diese drei Datensétze wurden daher von der weiteren Analyse ausgeschlossen.
Das Orthophoto von 2018 konnte ohne Bearbeitung verwendet werden. In der Tabelle 7 sind
noch die Pixelauflésung der Orthophotos sowie die analysierten Zeitraume mit Hilfe einer

Farbkodierung dargestellt.

Tabelle 7: Auflistung der verwendeten Orthophotos fiir die digitale Bildanalyse. Die Orthophotos der Jahre
2004, 2009 und 2015 konnten aufgrund zu grof3er Pixelversatzwerte nicht verwendet werden.

Orthophoto Korrekturwert | Korrekturwert Pixelauflésung Zeitrfiume fiir die
(X-Achse) (Y-Achse) Bildanalyse
1974 -0,065m -0,41m 0,25m
2004 = = 0,25m
2009 - - 0,25m
2012 -0,25m 0,00 m 0,25 m
2015 = = 0,25 m
2018 0,00 m 0,00 m 0,25m

3.4.3 Auswertung der Orthophotos
Fur die digitale Bildanalyse mit CIAS wurden zwei gemeinsam registrierte Graustufenbilder
desselben Bereichs mit unterschiedlichen Zeitraumen verwendet. Fir die Analyse wurde die
normierte Kreuzkorrelation (engl. Normalized Cross Correlation/NCC) als Algorithmus
angewendet. Anschlielend mussten die Eingabeparameter fiir den Referenz- und Testblock
angegeben werden. Der analysierte Bereich wurde durch Anwenden eines Polygons definiert.
Als Resultat wurde ein Raster aus Punkten eines definierten Abstands dargestellt. Durch
mehrere Testldufe in CIAS wurden die erforderlichen Eingabeparameter ermittelt. Im
analysierten Bildausschnitt wurde der Abstand der Rasterpunkte, die schlussendlich die
Referenzblocke darstellten, auf funf Meter gesetzt. In dieser Arbeit konnte ein
Gesamtzeitraum von 1974 bis 2018 untersucht werden und dieser wurde nochmals in zwei
Teilzeitrdume (1974 bis 2012 und 2012 bis 2018) unterteilt und auf Oberflachenbewegungen
analysiert. Ein wichtiger Ausgabetyp war einerseits die Bewegungsrichtung und andererseits
der horizontale Versatz (dargestellt durch die Lé&nge der Vektoren). Weiters wurden
entsprechende  Korrelationsparameter  ausgegeben, wie  der  durchschnittliche
Korrelationskoeffizient (engl. avg_corrcoeff) und der maximale Korrelationskoeffizient
(engl. max_corrcoeff). Diese Ausgabedaten konnten im CSV-Format abgespeichert und im
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ArcGIS aufbereitet und dementsprechend bearbeitet werden. Um weitere detaillierte
Informationen, hinsichtlich Anwendungsproblemen oder Einstellungsparametern zu
erhalten, wird auf KAAB (2013) verwiesen.

Um die Streuung der einzelnen Bewegungsvektoren zu vermindern, wurde ein Ansatz der
inversen Distanzgewichtung (engl. Inverse Distance Weighted/IDW) in ArcGIS angewendet.
Laut WATSON & PHILIP (1985) wird bei der Anwendung des IDW der Ausgabewert einer
Rasterzelle auf einen Wertebereich beschrankt, der fir das Interpolationsverfahren benutzt
wird. Eine Rasterflache wird in diesem Fall hinsichtlich der Richtung und Léange der
Bewegungsvektoren interpoliert, welche in rdumlicher Abhangigkeit zueinanderstehen.
Nach diesem Vorgang wurden die nicht passenden Werte bzw. Extremwerte aussortiert und

bei leichten Abweichungen aufgrund der topographischen Gegebenheit angepasst.

In der Abbildung 13 ist die Lage des Teilarbeitsgebietes (2) fir die Bildanalyse (A) sowie
zwei Ansichten (B) und (C) in der Software CIAS abgebildet, indem die erstellten
Rasterpunkte als Dreieckssignatur (B) und ohne Signatur (C) dargestellt sind.

E Gletscherhochstand 1850
|:] Gletscherstand 2015

|:] Teilarbeitsgebiet (2)

ERT-Profile

LMB-1,2,3,4
— GZB-1,2,3,4
—— SWB-1,2,3

Abbildung 13: Ansicht der Software CIAS Oberflachenbewegung. (A) Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses
und die Lage des Teilarbeitsgebietes (2) (Orthophoto 2018 LAND TIROL; Gletscherstdande um 1850 und 2015:
PATZELT 1973; FISCHER et al. 2015; BUCKEL & OTTO 2018). (B) Orthophoto von 1974 mit den erstellten
Rasterpunkten als Dreieckssignatur, in der Softwareansicht CIAS. (C) Orthophoto von 2018 ohne Signaturen,
in der Softwareansicht CIAS (Orthophotos 1974 und 2018 LAND TIROL).

55



4 Ergebnisse

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse des Arbeitsgebietes Frosnitzkees présentiert, die
mit Hilfe der angewandten Methoden generiert werden konnten. Der Aufbau der
Unterkapitel gestaltet sich nach der Reihenfolge der angewendeten Methodik: zuerst werden
die Ergebnisse der Gletscherstandsrekonstruktionen auf Basis von BORTENSCHALGER
& PATZELT (1969), PATZELT (1973) und PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) in
Kapitel 4.1 dargelegt. Im Anschluss daran wird die Rekonstruktion des Frosnitzkeeses fiir
den Gletscherstand um 1850 anhand der Ansédtze von BENN & HULTON (2010) und
PELLITERO et al. (2016) in Kapitel 4.2 préasentiert. In Kapitel 4.3 werden die ERT-
Auswertungen der Messprofile und in Kapitel 4.4 die Auswertungen der digitalen
Bildanalyse dargestellt.

4.1 Landschaftsentwicklung im Bereich des Frosnitzkeeses seit Beginn

des Holozéans

Aufgrund mehrerer GletschervorstdfRe im alpinen Postglazials hat sich im Bereich des
Frosnitzkeeses ein Morénensystem entwickelt, dass teilweise auch heute noch
augenscheinlich erkennbar ist. Die r&umliche Abgrenzung und morphologische
Differenzierung der unterschiedlichen Moranenwaélle sind &uRerst schwierig, da teilweise
die Landschaftsformen zusammenliegen und zum Teil abgetragen sind. In der Arbeit von
PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) wird nur kurz auf die Thematik des
Moranensystems im Spéatglazial eingegangen, wobei jedoch darin angenommen wurde, dass
das Moranensystem im Spétglazial eine deutlich groBere Dimension einnahm als das
postglaziale Moranensystem. Daraus lasst sich schliel3en, dass moglicherweise Spéatglaziale
Morénen im Frosnitztal erhalten, die zum Teil auch in der Arbeit von SENARCLENS VON
GRANZY (1942) dokumentiert und kartiert worden sind. In Abbildung 1 ist ein spétglaziales
Morénensystem in der Nahe der Katalalm im Frosnitztal erkennbar.

Im Anschluss werden nun die Zeitabschnitte der neun Gletscherstdnde im Teilarbeitsgebiet
(1) des Frosnitzkeeses noch néher erlautert. In der Abbildung 14 werden die Chronozonen
bzw. die Klimaphasen im Holozén dargelegt, um diese auch mit den postglazialen
Gletscherstanden in Beziehung zu setzen. Diese fiinf Klimaphasen stammen von der Blytt-
Sernander-Sequenz, die durch Analysen von Torfmoorablagerungen dargelegt werden
konnten und konnen noch weiters unterteilt werden (MANGERUD 1982). Das

Subatlantikum (SA) ist die aktuelle Klimaphase des Holozéns und unterteilt sich weiters in
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Alteres SA (2.500 — 1.500 BP), Mittleres SA (1.500 — 750 BP), Jiingeres SA (750 — 200 BP)
und Jiingstes SA (200 BP — heute) wie auch in der Abbildung 14 zu sehen ist (WELTEN
1982; FRANKE 2020). Ebenfalls sind noch drei Rekonstruktionen, hinsichtlich der
Klimaschwankungen in Europa nach HAAS et al (1998), PATZELT (1977) und ZOLLER
(1960; 1977a; 1977b) in der Abbildung 14 dargestellt.

e
~ QO
& 5 HAASetal. PATZELT 1977 ZOLLER 1960; Chronozonen |Unterteilung der
5 g E 1998 1977a; 1977b (WELTEN 1982) Klimaphsaen .
2 ® < (FRANKE 2020) %
< > iz
<t
2000 =
3 Subatlantikum -
E| = (SA) il
2500_: CE-8 Hst. 1. Goschenen
3 millenium BC| . Stein- B
3000_% gletscher Jingeres SB i
: = e ETaE 3.300- 2.500 BP |
3500= gletscher —
3 Subboreal 7
3 (SB) 5 ]
4000_5 Alteres SB |
56 2 5.500 - 3.300 BP |
E CE-6 Rotmoos Il Piora Il I
5000 = I
= CE-5 Rotmoos | Piora | A
55003 |
E Jiingeres (A) | |
6000_—3 6.500 - 5.500 BP_|
§ Frosnitz i i
6500 2 CE-4 Atlantikum I
3 (A) A
3 -
7000 = i .
3 14140 Alteres (A) m
E €e2 8.000 - 6.500 BP |
7500= i
8000 |
3 Bivio Jingeres (B) | |
3 CE-2 Venediger : - 8. i
8500 = g Boraal 8 ?00 8.000 BP
3 (B) Alteres (B)
90002 9.000 - 8.500 BP |
95002 CE1 Schlaten Praboreal 11.700 - 9.000 BP
10000 A
Stardort /S\Izen gnd Alpen in Alpen in der
andort | Schweizer Osterreich | Schweiz
Mittelland
Methode pflanzliche Pollen, Sedi- | Pollen, Sedi-
Makrofossilien,| mentlogie mentlogie
Pollen, Sedi-
mentologie,
Samen:von kalte (feuchte) Perioden
Najas flexilis

kalibriert)

Jungstes SA

200 - heute BP
Jiingeres SA
750 - 200 BP
Mittleres SA
1.500 - 750 BP
Alteres SA
2.500 - 1.500 BP

Abbildung 14: Vergleich rekonstruierter Klimaschwankungen mit veréffentlichten Daten fiir Mitteleuropa
(basierend auf Gletscherbewegungen, Sedimentologie, Palynologie an subfossilen Holzresten) (verandert nach
HAAS et al. 1998; FRANKE 2020).
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Abbildung 15 zeigt das Kartierungsgebiet der postglazialen Morénen nach PATZELT (1973)
und PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973). Als Basis wurde ein DGM (2009) und ein
Orthophoto  (2018) flir die Morédnenkartierung verwendet. Fir die weitere
geomorphologische  Kartierung wurde eine Luftbildinterpretation durchgefihrt.
Hauptséachlich stehen die postglazialen Morénen der Kartierung im Vordergrund, weiters
wurden auch die Landschaftsbedeckung, Hohenstufen und Erosionsrinnen im Malstab
1:1.000 Kartiert.

. u . N
Landbedeckung Postglaziale Morédne Frosnitzkees A 0 025 05
| Fels mit Bewuchs N-3 (1850 (LIA) o
f Morédnenwall = N-2 (18. Jhd.) Erosionsrinnen
:I Schuttflur mit Bewuchs N-1 (17, Jhd) Hangbereich (episodisch)
——— Gletschervorfeld (episodisch)
) Schuttflur ohne Bewuchs M (2. Jhd. - ca. 6. Jhd)
' Rundhécker Abfluss
~ SA (2900 - 2300 BP . =
Bergmihder ( ) FlieRgewdsser
) — L (3500 - 3100 BP)
[ zwergstraucher Hohenstufe
Feuchtwiese Fi(6600-'6000 BR) mmmin- Gelandestufe >4 m bis 8 m
- — ——— V(8700 - 8000 BP) minn Gelindestufe >8 m
—— 5(9550 - 9250 BP)
- Stillgewasser

m Schwemmfécher

Bachbett Ablagerungsraum

Abbildung 15: Kartierungsgebiet der postglazialen Morénen im Bereich des Frosnitzkeeses auf Basis von
PATZELT (1973) und fir 1850 auch basierend auf FISCHER et al. (2015) (Orthophoto 2018 und DGM LAND
TIROL).
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Die neuzeitliche Gletscherhochstandsperiode (1600 — 1850 AD)

In der Venedigergruppe lassen sich die neuzeitlichen Gletscherstdnde, die vereinzelt
besonders  weit  vorgestoBen  sind, deutlich  von  dlteren Holozénen
Gletscherhochstandsperioden abgrenzen. PATZELT (1973) konnte drei neuzeitliche
Gletscherhochstdnde im  Frosnitzkees feststellen. Im  Endmoranenbereich  des
Gletschervorfeldes sind Walle von drei neuzeitlichen Gletscherstdnden abgelagert: N-3 ist
der jiingste Gletscherhochstand und hat den Lobbenbach nicht mehr erreicht. Die beiden
alteren Moranen, N-1 und N-2, haben den Bach jedoch iberquert und wurden rund 80 bis
120 m vor der jungeren N-3 abgelagert. Die zwei dlteren Moranen liegen sehr nahe
beisammen und bilden einen Doppelwall, der sich Uber die gesamte Zungenbreite des
ehemaligen Gletschers verfolgen lasst. Die Ergebnisse der Bodenprofilanaylse durch
PATZELT (1973) geben Aufschluss daruber, dass die Hauptmasse des Moranenwalls N-1
aus frischem Morénenmaterial besteht, das von fossilen Bodenresten durchsetzt ist und
dessen Entstehungsgeschichte bis ins friihe 17. Jahrhundert zuriickreicht. Ein weiteres Profil
ergab, dass die Bodenbildung auf Wall N-2 deutlich junger ist als auf N-1 und
wahrscheinlich im 18. Jahrhundert abgelagert wurde (1770/80). Die zeitliche Trennung
zwischen N-2 und N-3 wurde aufgrund eines Alluvialbodens, welcher einen dinnen
Bodenhorizont zeigt, auBerhalb der Endmordne um 1850 (N-3) und innerhalb der
Endmorane des 18. Jahrhunderts (N-2) nachgewiesen. Die diinne Gletscherzunge hat sich

nach dem VorstoR 1850/55 sehr rasch aufgeldst.

In den Jahren von 1891 bis 1892 und 1892 bis 1896 konnten einzelne Gletschervorstof3e von
19 mund 11 m aufgezeichnet werden. Bis zum Jahr 1923 fehlen aufgrund von nicht mehr
auffindbaren Gletschermarken, welche zur Langenmessung des Gletschers verwendet
wurden, weitere Aufzeichnungen (FRITZSCH 1898). Es ist aber anzunehmen, dass es in
dieser Zeit weitere Gletschervorstofie gab. Ein weiterer VVorstol3 ereignete sich von 1923 bis
1927, von dem eine geschlossene Stirnmorane erhalten geblieben ist. Nach diesem Vorstol3
schmolz der linke Teilstrom sehr stark, der rechte schuttbedeckte Teilstrom blieb jedoch
noch lange Zeit unverandert (PATZELT 1973). In den Jahren 1950 bis 1958 wurde ein
betrachtlicher Langenverlust des Frosnitzkeeses festgestellt. Mit Beginn des Jahres 1965 bis
1972 hat sich die Lage der Gletscherzunge kaum verdandert bzw. wurde in diesem Zeitraum
ein Rickgang von -1,7 m gemessen. Vor allem im Frosnitztal erreichten die neuzeitlichen

Gletscher vielfach Gelande, welches vorher mehrere Jahrhunderte bis Jahrtausende eisfrei
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gewesen war. Dabei wurde ein gut entwickelter Boden durch eine Endmoréne
zusammengeschoben und verschiittet (PATZELT 1973).

GroRRe Gletscherstéande im Spéat- und Hochmittelalter (15 Jhd. und 12./13. Jhd. AD)

In dieser Gletscherhochstandsperiode wurden zwei Datierungsansatze des Simonykeeses
angewendet, das sich ca. 10 km nordwestlich des Frosnitzkeeses befindet. Fir die
Untersuchung eines Moores in der Nahe der Rostocker Hiitte wurde eine 4C-Datierung
durchgefuhrt, die vorneuzeitliche Einschwemmungen aufwies, und auch Pollenprofile
verschiedener Standorte wurden analysiert. Aus diesen zwei Ansédtzen der
Altersbestimmung lie3en sich stratigraphisch zwei hohe Gletscherstande fur das 15. und 13.
Jahrhundert ableiten. Entsprechende Moranen sind bei diesem chronologischen Abschnitt
im Frosnitzkees nicht vorhanden, da sie bei den groReren neuzeitlichen GletschervorstéRen
uberfahren worden sind (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).

Gletscherhochstande wahrend der ersten nachchristlichen Jahrhunderte (2. Jhd. — ca.
6. Jhd. AD)

In dieser Periode haben sich die Mordnenbdden des Frosnitzkeeses vor der ersten
neuzeitlichen Stérung um einiges besser entwickelt als jene auf den Wallen des 17.
Jahrhunderts. Wahrscheinlich wurden diese Moranenwaélle aufgrund des schwach
entwickelten Bodenhorizonts vor dem Klimaoptimum im 10./11. Jahrhundert abgelagert.
Auch wenn die Moranen noch nicht eindeutig chronologisch zugeordnet werden konnten, so
wird jedoch angenommen, dass der Gletscherhochstand (M) des Simonykeeses in das 4.
Jahrhundert AD einzuordnen ist. Das Simonykees besaR etwa den gleichen Hochstand (M)
wie in der Neuzeit und war im Gegensatz zum Frosnitzkees deutlich kleiner. Der Héhepunkt
dieser Hochstandsperiode wurde mehrfach belegt und ist auch in der Arbeit von PATZELT
& BORTENSCHLAGER (1973) ausfiihrlich dokumentiert, offen sind jedoch der Beginn
und das Ende dieser Periode (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).

Die Hochstandsperiode im ersten vorchristlichen Jahrtausend (2.900 — 2.300 BP)

Nach ZOLLER (1968) sind fiir den Zeitraum des Alteren Subatlantikums (2.500 BP — 1.500
BP) (FRANKE 2020) mehrfach feuchtkiihle Klimaverhaltnisse nachgewiesen worden.
Hinsichtlich der fehlenden Nachweise fir Gletscherhochstdnde in der Venedigergruppe
konnte am Frosnitzkees (SA) ein kleiner Bereich einer Ufermoréne untersucht werden, der
auf ein Alter von 2.900 — 2.300 BP hindeutet aber nicht eindeutig morphologisch-
stratigraphisch bestimmt werden. Die Pollendiagramme des Simonykeeses weisen flr diesen
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Zeitabschnitt, bis auf eine kurze Unterbrechung vor ca. 2.000 — 1.600 + 70 BP, auf
verschlechterte klimatische Verhaltnisse hin. Ebenfalls klar erfasst ist in der Arbeit von
BORTENSCHLAGER (1970) die eiszeitliche Klimaverschlechterung im Bereich der
Otztaler Alpen beim Rotmoosferner, die durch die Pollenanalyse und !4C-Datierung
bestatigt wurde (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).

Die Lébbenschwankung (3.500 — 3.100 BP)

In diesem Zeitabschnitt wurde das Moor in der Lébben (siehe Abbildung 15) durch einen
Gletschervorsto des Frosnitzkeeses flachenhaft verschuttet (L), dabei wurde auch die
grote neuzeitliche Gletscherausdehnung (N1) um 100 bis 150 m (bertroffen. Durch die
Datierung von Torf, dass vom verschiutteten Moor stammt, konnte der Hochstand dieser
Schwankung auf 3.340 + 60 BP datiert werden. Des Weiteren konnte eine
Klimaverschlechterung, durch die Bewertung eines Pollendiagrammes auf 3.530 + 80 BP
bestimmt werden (**C-Datierung), da in einer Profiltiefe von 30 — 35 cm unter anderem
Pinus-Abfall festgestellt wurde. Daraus l&sst sich schlieRen, dass bei der
Lobbenschwankung mehrere klimatische Verdnderungen stattfanden. Fraglich ist, ob die
Gletscherhochstande in der Venedigergruppe im spaten Subboreal (3.300 BP — 2.500 BP)
mit dem Alteren Subatlantikum (2.500 BP — 1.500 BP) zusammenhéngen, oder ob sie
aufgrund einer starkeren, dazwischen liegenden Wé&rmephase voneinander getrennt wurden.
Eindeutig ist aber die Beendigung der warmezeitlichen Klimaverhaltnisse im spéten
Subboreal  (BORTENSCHLAGER &  PATZELT  1969; PATZELT &
BORTENSCHLAGER 1973; FRANKE 2020).

Die Rotmoosschwankung (5.300 — 4.400 BP)

In der Rotmoosschwankung (R) konnte BORTENSCHLAGER (1970) mehrere Perioden
eines verschlechterten Klimas feststellen. Durch pollenanalytische Untersuchungen konnte
diese Schwankung, die nach dem Gurgler Rotmoos im innersten Otztal benannt wurde, fiir
einen Zeitraum zwischen ca. 5.300 und 4.400 BP *C-datiert werden und wurde um 4.700
BP vermutlich nur kurz unterbrochen. Nach ZOLLER (1960) stimmt die
Rotmoosschwankung zeitlich mit der Piora-Kaltphase tberein (siehe Abbildung 14), die
zwischen 5.500 und 4.000 BP stattfand, welche aber nur pollenanalytisch belegt wurde. Aus
dieser Zeit konnten keine Morénen in der Venedigergruppe nachgewissen werden
(PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).
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Die Frosnitzschwankung (6.600 — 6.000 BP)

Durch einen Fund eines Zirbenastes im Schutt einer Mordne im Bereich des Timpels am
Frosnitzkees, gegen Ende der Klimaverschlechterung, konnte diese Morane bzw. der
GletschervorstoR (F) auf 6.130 + 130 BP !*C-datiert werden. Obwohl keine Endmoréne
erhalten geblieben ist, Iasst sich daraus schliel3en, dass der Gletscher mit einem Seitenlappen
am Zungenende vermutlich grolier war als in der Neuzeit. Anhand einer Pollenanalyse eines
Bodenprofils (ca. 300 m SW der Rostocker Hiitte) in einer Tiefe zwischen 120 cm und 95
cm konnten vermehrte Zirbenreste und eine voriibergehende Erlendominanz festgestellt
werden. Daraus lassen sich verschlechterte Klimabedingungen ableiten, die mit 6.400 + 100
BP “C-datiert werden konnten. In einigen Profilen wurden Holzhorizonte nachgewiesen,
die auf eine Waldzerstérung in dieser Zeit zurtickzuftihren sind. Der Klimaruckschlag der
Frosnitzschwankung wurde aufgrund des Gletscherhochstandes, der starken Solifluktion
und der Vegetationsveranderung des Waldes mehrfach belegt. Es ist anzunehmen, dass die
Gletscher vor der Frosnitzschwankung eine deutlich kleinere Ausdehnung erreicht hatten
und erst nach einer langeren Zeitspanne wieder ihr neuzeitliches Niveau erreichen konnten
(BORTENSCHLAGER & PATZELT 1969; PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).

Die Venedigerschwankung (8.700 — 8.000 BP)

Die Venedigerschwankung (V) konnte mit Hilfe von !#C-Datierungen der Ufer- und
Endmoranen des Simony- und Dorferkeeses nachgewiesen werden und fallt somit in die
erste Halfte des Boreals sowie in den élteren Abschnitt der Postglazialen Warmezeit. Am
Frosnitzkees konnten durch morphologische und stratigraphische Nachweise gut erhaltene
Morénen (V) desselben Mindestalters abgeleitet werden. Die untersuchten Morénen besitzen
tiefgriindige  verwitterte  Bdden, die  groBtenteils  Eisenhumuspodsole  samt
Ortsteinhorizonten mit einer Machtigkeit von 30 bis 60 cm beinhalten. Durch zwei
Pollenprofile, die am Simonykees entnommen wurden, konnten in der
Venedigerschwankung mehrere kiihlere Klimaphasen sowie eine Waldgrenzendepression
bestimmt werden. Die Pollenuntersuchung ergab zudem, dass Zirbenbdume vor der
Venedigerschwankung in einer Héhe von 2.300 m wachsen konnten, wodurch belegt werden
konnte, dass die Baumvegetation bei der Wende zweier Klimastufen Praeboreal/Boreal um
einiges hoher als um 1970 reichte (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973).
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Die Schlatenschwankung (9.550 — 9.250 BP)

Die Schlatenschwankung (S) ist die friilheste Holozéne Periode der GletschervorstoRe, die in
der Venedigergruppe nachgewiesen werden konnte. Diese Wallmorénen (S) sind
mdoglicherweise noch vom Frosnitzkees erhalten und befinden sich nur etwas auf3erhalb der
Venedigerschwankung. Bei den benachbarten Keesen, dem Schlatenkees sowie Simonykees,
wurden diese Moranenwalle anhand der “C Datierungsmethode nachgewiesen. Beim
Schlatenkees wurde aufgrund der #C-Datierung von gewachsenem Torfmoor auf dem
Schutt der Morane ein Moranenalter von 9.240 + 130 BP festgestellt. Die Moranenwalle
wurden aber vermutlich im mittleren Praeboreal um 9.550 — 9.250 BP abgelagert. Spatestens
im mittleren Praeboreal besalen die Gletscher der Venedigergruppe wieder eine neuzeitliche
Ausdehnung (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973; PATZELT 1977).

4.2 Rekonstruktion der Gletschergeometrie

In den folgenden Unterkapiteln werden die Ergebnisse der zwei Ansédtze von BENN &
HULTON (2010) und PELLITERO et al. (2016) prasentiert, die mit dem
Tabellenkalkulationsprogramm Excel und der Software ArcGIS erzeugt wurden, um den
ehemaligen Gletscherhochstand um 1850 zweidimensional sowie auch dreidimensional

darzustellen.

4.2.1 Rekonstruktion des Frosnitzkeeses: 2D-Modell

Da das Gletscherprofil grundsatzlich von der Schubspannung und dem Formfaktor abhéngig
ist, wurden diese Parameter ndher betrachtet. In erster Linie basierten die erhaltenen Werte
der Schubspannung auf den folgenden Annahmen und Einschrankungen: es gab keine
Hohenénderung des Gletscheruntergrunds; die longitudinale und vertikale Ausdehnung der
Eismassen trat ungeféhr synchron auf und die vermutlich konvexe Eisquerschnittsoberflache
hat sich als ebene Oberflache angenahert. Um geeignete Werte firr die Schubspannung zu
ermitteln, wurden die orographisch linke und rechte laterale Moréne als Referenzhdhe
verwendet. Die ermittelte Schubspannung betrug zwischen 25.000 und 100.000 Pa.
Abhéngig vom Steigungsgrad des Gletscheruntergrunds war die Schubspannung bei einem
flacheren Untergrund geringer als bei einem steileren. Weiters wurde ein Formfaktor
verwendet, um die topographische Beschrédnkung hinsichtlich Geldndeverengungen oder
Veranderungen der Gelandegeometrie auszugleichen. Der Formfaktor des Gletscherprofils
lag dabei in einem Wertebereich von 0,48 und 1,00 und der durchschnittliche

Formfaktorwert betrug zwischen 0,50 und 0,60. Da ein niedriger Formfaktor grundsatzlich
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eine Erhohung der Eisdicke im Gletscherprofil bewirkt, war die Relevanz des
Formfaktorwertes dementsprechend hoch.

Abbildung 16 beinhaltet zwei Diagramme und ein DGM (2009), in dem das resultierende
Gletscherprofil sowie auch der Verlauf der Hauptstromungslinie des ehemaligen Gletschers
dargestellt sind. Laut PELLITERO et al. (2016) soll die Hauptstromungslinie des Gletschers
in der Mitte des Gletschereinzugsgebietes liegen, wenn moglich in einer Tiefenlinie. Auf
dem DGM ist ersichtlich, dass sich die Hauptstromungslinie bei einer Gletscherlange von
3000 m in zwei gesonderte Hauptstromungslinien aufteilt. Diese Annahme ist aufgrund der
Gletscherabgrenzung von  PATZELT  (1973) sowie dem  gegenwaértigen
Entwasserungssystem des Gletschervorfeldes und dessen topographischen Gegebenheiten
zu begrinden. Im Allgemeinen erstreckte sich der ehemalige Gletscher um 1850 von
Nordwest nach Stidost mit einer Lange von rund 4.400 m. Der oberste Gletscherbereich liegt
auf einer Hohe von 3.169 m U. A. Das Gletscherende stellt die orographisch linke und rechte
Endmorane dar, die auf einer Hohe von 2.135 m 0. A. und 2.175 m 0. A liegen. Die
Diagramme zeigen auf der X-Achse die Distanz vom Gletscherterminus und auf der Y-
Achse die Seehdhe. Bis zu einer Hohe von 2.461 m (. A. weisen die zwei Diagramme einen
unterschiedlichen Gletscheruntergrund auf. Grund daftir sind die vorher angesprochenen

Hauptstromungslinien, die sich schlielich wieder zu einem Gletscherhauptstrom vereinen.

Im weiteren Verlauf der Rekonstruktion des Frosnitzkeeses anhand eines 2D-Modells
wurden die ermittelten Referenzhohen der Lateralmorédnen in die Diagramme eingetragen
und stimmten generell mit der Gletscheroberflache (iberein. Die orographisch linke
Lateralmorane ist demzufolge Uber 2.000 m lang und besitzt deutlich mehr
ubereinstimmende Referenzhéhen mit der Gletscheroberflache als mit der orographisch
rechten Lateralmorane, die eine L&nge von rund 900 m aufweist und sich topographisch
bedingt nur auf den unteren Bereich beschrénkt. Der mittlere Bereich im Gletscherprofil
zeigt die hochste Gletschereisdicke des Frosnitzkeeses, mit einer maximalen Eisdicke von
124 m. Der obere Bereich des Profils stellt einen sehr steilen Gletscheruntergrund mit einer
unrealistischen durchschnittlichen Eisdicke von 29 m dar — ein Problem, auf das auch BENN
& HULTON (2010) verweisen. Das Modell in Abbildung 16 basiert auf einer konstanten
Grundspannung, die die Gletscheroberflache aufgrund des steilen Gletscheruntergrunds
nicht abfangen kann. Dies hatte bei der zweidimensionalen Rekonstruktion des
Frosnitzkeeses zur Folge, dass das Tabellenkalkulationsprogramm Excel einen sehr diinnen
steilen Gletscher erzeugte.
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Abbildung 16: Gletscheroberflachenprofile des Frosnitzkeeses um 1850 und Verlauf der
Gletscherhauptstromungslinie in einem linken (GL) und einem rechten (GR) Ast (DGM 2009 LAND TIROL).

4.2.2 Rekonstruktion des Frosnitzkeeses: 3D-Modell

Abbildung 17 (A) und (B) zeigen die Hauptstromungen, die durch die Nebenstromungen des
Gletschers gespeist werden. Nach mehreren Interpolationen sowie einer visuellen
Begutachtung des DGM wurde versucht, die Nebenstromungslinien unter Beriicksichtigung
der Geldndegeometrie zu konstruieren, sodass ein maglichst realistisches Ergebnis ermittelt
werden konnte. PELLITERO et al. (2016) geben an, dass die Platzierung und die Anzahl der
Nebenstromungen das Ergebnis der resultierenden Gletschergeometrie unterschiedlich stark
beeinflussen. Demzufolge musste eine Anzahl der Nebenstromungen bestimmt sowie die
Platzierung der Nebenstrome an moglichen Quellzuflissen festgelegt werden.
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Abbildung 17 (B) und (C) zeigen das Ergebnis der Interpolation der Gletscheroberflache des
Frosnitzkeeses. Groldteils besitzt die Gletscherausdehnung das Ausmall der
Gletscherabgrenzung um 1850, aufler am sldlichen Abgrenzungsbereich, wo sich der
Gletscher rund 50 Hohenmeter unterhalb der Gletscherabgrenzung der Kleinen Eiszeit
befindet.

|:l Gletscherhochstand 1850

Hauptstromungslinie des Gletschers
Nebenstromungslinie des Gletschers
€} Badener Hiitte (2608 m)

Gletscheroberfliche Seehéhe (m G. A.)
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) I, Il
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Abbildung 17: Gletschervorfeld und Gletscheroberflache des Frosnitzkeeses um 1850. (A): Schragansicht des
Gletschervorfeldes mit den Haupt- und Nebenstrémungslinien. (B): 3D-Darstellung der Gletscheroberflache
mit den Haupt- und Nebenstromungslinien. (C): 2D-Darstellung der Gletscheroberflache (Orthophoto 2018
LAND TIROL; Gletscherhochstand 1850 PATZELZ 1973 und FISCHER et al. 2015).
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Das Ergebnis zeigt auf den ersten Blick eine niedrige Eisdicke im gesamten Gletscherbereich.
Das Maximum der Gletschereisdicke von 148 m wurde im oberen und unteren orographisch
linken  Gletscherabgrenzungsbereich  erreicht sowie an der sidlich mittleren
Gletscherabgrenzung, die durch schwarze Pfeilsignaturen markiert wurden. Die
Durchschnittseisdicke des Gletschergebiets betragt laut der Auswertung 52 m. Angesichts
des Gletscheroberflachenprofils (siehe Abbildung 16) wurde im mittleren Bereich eine
Gletschereisdicke von maximal 124 m festgestellt, die mit der 3D-Rekonstruktion in diesem
Bereich gut Ubereinstimmt, da dort ebenfalls eine Eisdicke zwischen 100 und 120 Meter

modelliert wurde (weiRer Pfeil).

|:] Gletscherhochstand 1850 (LIA)

Gletscherstand 2009 (GI3)

Abbildung 18: Gletschereisdicke des Frosnitzkeeses um 1850 (Orthophoto 2018 LAND TIROL;
Gletscherhochstand 1850 PATZELT 1973 und FISCHER et al. 2015).

Um die Ubereinstimmung der 2D- und 3D-Rekonstruktion zu Gberpriifen, wurden die Werte
der erzeugten Eisdicke der HauptflieBlinie, die mittels des GlaRe-Modells generiert werden
konnten, in das wvon BENN & HULTON (2010) entwickelte Excel-
Tabellenkalkulationsprogramm eingearbeitet, um einen Vergleich der

Gletscheroberflachenprofile zu erstellen. In der Abbildung 19 ist ein deutlicher Unterschied
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zwischen der Eisdicke der 2D- und 3D-Rekonstruktion des Gletschers erkennbar. Im
Durchschnitt ist die Eisdicke des Profils im GlaRe-Modell (C) und (D) um 8 m tiefer und

der maximale Hohenunterschied betragt im mittleren Profilverlauf bis zu 22 m. Weiters

befindet sich im Profil (C) und (D) die Eisoberflache grofteils unter der Referenzhdhe der

lateralen Mordnen im Vergleich zu den Profilen (A) und (B). Der obere steile

Gletscherbereich weist bei den GlaRe-Profilen wiederum eine Zunahme der Eisdicke auf.

Die strichlierte vertikale Linie stellt den Zusammenschluss der linken und rechten

Strémungslinie in die Hauptstromungslinie des Gletschers dar. Aufgrund dieser grof3en

Abweichung der Eisdicke wurde zudem eine Sensibilitatsanalyse der Schubspannung

durchgefihrt, da dieser Parameter die Eisdicke am stérksten beeinflusst.
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Abbildung 19: Vergleich der Gletscheroberflachenprofile der 2D- und 3D-Rekonstruktion.
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Sensibilitatsanalyse der Schubspannung

Mit Hilfe einer Sensibilitatsanalyse wurde tUberprift, in welchem Ausmal der Parameter
Schubspannung, das Systemverhalten beeinflussen (KAUSCHE 2018). Die
Schubspannungswerte wurden um 10 %, 20 % und 30 % erhoht, um zu Uberpriifen,
inwieweit sich dadurch die Flache generell und das Volumen gegenliber dem derzeitigen
Resultat veranderte (siehe Tabelle 8). Die Erhohung der Schubspannung um 30 % bewirkte
eine VergroRerung der Eisflache (+50.000 m2) und des Eisvolumens (+75.000.000 m3).
Weiters konnte ein Anstieg der mittleren und maximalen Eisdicke von 14,6 m und 13 m

festgestellt werden.

Tabelle 8: Gletscherausdehnung des Frosnitzkeeses um 1850: Vergleich der Eisflache, Eisvolumen und
mittlere und maximale Eisdicke durch die Veranderung der Schubspannung in 10% Stufen.

Gletscherausdehnung des Frosnitzkeeses (LIA)
Schubspannung Eisflache Eisvolumen | mittlere Eisdicke | max. Eisdicke
(%) (km?) (km?) (m) (m)
100 4,88 0,255 52,0 148
110 4,90 0,284 57,6 150
120 4,92 0,307 62,0 156
130 4,93 0,330 66,6 161

Im Allgemeinen legen die Auswertungen der Gletschergeometrie des Frosnitzkeeses nahe,
dass die angepasste Gletscherabgrenzung von PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973)
und FISCHER et al. (2015) eine Flache von 5,1 km? beim Gletscherhochstand um 1850 mit
einer L&nge von Uber 4,6 km einnahm. Laut der Datenauswertung der 3D-
Gletscherrekonstruktion nahm der Gletscher eine Flache von 4,88 km?2 ein, das ist eine
Flachenverminderung von rund 0,22 kmz2. Im Jahr 2015 betrug die Flache laut dem Gl14 1,9
km2 mit einer Gletscherlange von uber 2,1 km (BUCKEL & OTTO 2018). Den
Aufzeichnungen der Gletscherberichte des Osterreichischen Alpenvereins ist zu entnehmen,
dass die Gletscherlange von 2014/15 bis 2018/19 um 151 Meter auf eine Lange von rund
1,95 km geschrumpft ist. Das ist in diesem Zeitraum ein durchschnittlicher jahrlicher
Langenverlust von 30,2 m. Im Jahr 2019 verlor das Frosnitzkees nur 7 m an L&nge.
(FISCHER 2015, 2016; LIEB & KELLERER-PIRKLBAUER 2017, 2018, 2019).

4.3 Ergebnisse der Geoelektrik

Wie schon in Kapitel 3.3 erwahnt, konnten nur vier Profil-Messungen (LMB-1, LMB-2,
LMB-3, LMB-4) oberhalb der Badener Hutte im lateralen Moré&nenbereich durchgefiihrt
werden, wobei die Profile LMB-3 und LMB-4 in der oberen Sektion zum Teil sehr hohe
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Widerstandswerte aufweisen (928.038 ohm.m und 1.379.574 ohm.m). Unterhalb der
gegenwartigen Gletscherzunge wurden vier weitere ERT-Messungen (GZB-1, GZB-2,
GZB-3, GZB-4) durchgefuhrt. Die Widerstandswerte dieser Profile sind, verglichen mit den
Profilen im lateralen Moranenbereich, deutlich niedriger (siehe Abbildung 21). Daflr
verantwortlich ist der groRflachige glaziale Sedimentanteil in diesem periglazialen
Messbereich. Im stidwestlichen schuttbedeckten Hangbereich wurden drei ERT-Messungen
(SWB-1, SWB-2, SWB-3) durchgefihrt. Diese zeigten ebenfalls niedrige Widerstandswerte
auf, wobei vereinzelte hohe Werte in den oberen Schichten gemessen wurden (siehe
Abbildung 22). Der RMS-Fehler lag bei der durchgefiihrten Wenner-Konfiguration
zwischen 1,6 % und 5,3 %, bei einer Profilldnge von 196 m. Die Abbildungen 20, 21 und 22
prasentieren  die  Auswertungen der ERT-Messungen. Die Legende des
Widerstandswertebereichs ist unterhalb des jeweiligen Messbereichs dargestellt. Durch die
Anwendung bedrock edge detection in der Software RES2DINV wurde der Kontakt
zwischen Sediment und Grundgestein zwar erkannt, konnte jedoch nur bei den LMB-

Profilen festgestellt werden und ist durch eine strichlierte Linie in den Profilen eingetragen.

4.3.1 Geoelektrikmessungen des Frosnitzkeeses

Die Profile im lateralen Morénenbereich wurden moglichst parallel ausgerichtet, um ein
breites Messgebiet abzudecken. Das Profil LMB-1 erstreckt sich von SSO nach NNW und
besitzt im Zentrum eine vertikale Eindringtiefe von ca. 40 m (siehe Abbildung 20). Das
Profil weist in den oberen Schichten, vor allem am Anfang und am Ende teils hohe
Widerstandswerte  (Maximalwert: 56.663 ohm.m) auf, die wahrscheinlich auf
Lufteinschlisse von grobblockigem Mordanenmaterial zurtickzufiihren sind. Bei der
verwendeten Wenner-Konfiguration liegt der RMS-Fehler bei 4,4 %. Im Profilzentrum
LMB-1 liegt in ca. sieben Metern Tiefe ein linsenférmiger Bereich , mit einer Lange von 28
m und einer vertikalen Hohe von 12 m, der einen niedrigen Widerstandswert von <1.000
ohm.m aufweist. Weiters ist dieser Bereich von zwei Schichten umgeben, die hohere
Widerstande aufweisen. Im unteren Bereich sind diinn geschichtete Bereiche mit deutlich
hoheren Widerstandswerten zu erkennen, die moglicherweise auf das angrenzende
Grundgebirge hindeuten. Demzufolge konnte der mittlere linsenférmige Bereich
wassergesattigtes Moranenmaterial darstellen, der fir diese niedrigen Widerstande
verantwortlich sein kénnte (siehe Tabelle 5).

LMB-2 besitzt einen dhnlichen Verlauf wie das vorige Profil und liegt ca. 30 m 6stlich davon.
Das Profil weist dhnlich hohe Wertebereiche wie LMB-1 (maximaler Wert von 37.551
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ohm.m) im Anfangs- und Endbereich auf. Moglicherweise sind auch hier Hohlrdume als
Grund fir die hohen Werte in den oberen Schichten zu nennen. Zudem konnte ein kleinerer
linsenférmiger Bereich im Profilzentrum in ca. funf Meter Tiefe festgestellt werden. Laut
den Widerstandswerten besteht der GroRteil der Bodenschichtungen aus Mordnenmaterial.
Die Widerstandswerte der Bodenschichten im unteren Bereich, in ca. 20 m Tiefe nehmen
kontinuierlich zu (>3.000 ohm.m), was erneut auf das mogliche Grundgestein hinweist. Der
RMS-Fehler liegt bei 53 % und ist somit der hochste Fehlerwert der detektierten

Messprofile.

Die Ausrichtung des Profils LMB-3 verlauft von Studen nach Norden mit einem RMS-Fehler
von 4,6 % und liegt aufgrund des maximalen Widerstandswerts von 928.038 ohm.m um eine
GroRenordnung hoher als die vorherigen Profile. Die Extremwerte wurden am Anfang des
Profils, in einer Tiefe von ca. zwei Metern, und bei der oberen Schicht, beim Profilmeter
160, festgestellt. Die Extremwerte am Anfangsbereich lassen sich durch einen gréReren
Hohlraum im Untergrund erkléren. Ferner sind in den oberen Schichten hohe Werte
vorhanden, die sich im Profilverlauf verteilen. Insbesondere im Profilzentrum befindet sich
ein groRerer Schichtkdrper, der ca. funf Meter in den Untergrund eindringt. Weiters wurde,
wie in den Profilen zuvor, ein dunkelblauer langgezogener linsenformiger Bereich mit
niedrigen Werten festgestellt (<1.000 ohm.m), der in einer Tiefe von ca. finf Metern ein
Ausmald von 20 m x 7 m besitzt. Allgemein zeigen die Profile LMB-1, LMB-2 und LMB-3
aufgrund der gleich niedrigen Widerstandswerte sowie der Form und Lage des
linsenférmigen Korpers ein &hnliches Muster. Dies konnte darauf hindeuten, dass sich im
Untergrund ein wassergesattigter Sedimentkorper befindet. Dieser Korper erstreckt sich
mdglicherweise von West nach Ost und kénnte unter anderem durch die typische, in dieser

Jahreszeit auftretende Schneeschmelze wassergesattigt worden sein.

Das letzte gemessene Profil, LMB-4, mit einem Nord-Sud-Verlauf besitzt den hdchsten
maximalen Widerstandswert aller gemessenen Profile, ndmlich 1.379.574 ohm.m mit einem
RMS-Fehler von 2,6 %. Dieser Wertebereich ist nach HAUCK & KNEISL (2008) bei
Gletschereis vorzufinden, das in diesem Messbereich aus heutiger Sicht nicht als realistisch
angenommen werden kann. Allgemein unterscheidet sich LMB-4 deutlich von den anderen
Profilen, da der mittlere Bereich, der ebenfalls linsenférmige Strukturen aufweist, wiederum
deutlich héhere Werte anzeigt. Somit besitzt die innerste Linse im Profilzentrum ein Ausmal3
von 14 m x 2 m, mit einem Widerstandswert von maximal 25.000 ohm.m. Da diese Linse in

einer Tiefe von ca. 12,50 m liegt und diese von anderen Linsen mit hohen
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Widerstandswerten umgeben ist, konnte hier ein moglicher Indikator fir Permafrost
bestehen (siene Tabelle 5). Oberhalb dieser Linsenstruktur befinden sich Schichten mit

wesentlich niedrigeren Widerstanden, welche auf wassergesattigtes Moranenmaterial

hindeuten.
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Abbildung 20: ERT-Messprofile des lateralen Morénenbereichs (LMB-1, LMB-2, LMB-3, LMB-4),
Gelandekampagne vom Juli 2020. Auf der rechten Seite ist jeweils, die Profillange, der maximale
Widerstandswert und den RMS-Fehler abgebildet. Die senkrechte Achse zeigt die vertikale Ausdehnung des
Profils. Die Expositionsrichtung und die Profilmeter sind oberhalb der Profile gekennzeichnet.
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Das zweite Messgebiet, in dem vier ERT-Messungen (siehe Abbildung 21) durchgefiihrt
wurden, befindet sich unterhalb der Gletscherzunge des Frosnitzkeeses, in einer Hohe
zwischen 2.682 m und 2.720 m 0. A. Dieses Gebiet ist gepragt von glazialen Sedimenten
unterschiedlicher KlastengréRen und weist im Gegensatz zum ersten Messgebiet ein relativ
flaches Gelénde auf. Das erste Profil GZB-1 (siehe Abbildung 2) befindet sich auf der
orographisch rechten Seite des Messgebiets LMB und erstreckt sich von Ost nach West mit
einer mittleren vertikalen Ausdehnung von 35 m (RMS-Fehler von 1,6 %). Die oberen
Schichten weisen laut der Auswertung bis zur einer Tiefe von ca. 20 m niedrige
Wiederstandswerte auf (<1.500 ohm.m). Aufgrund der typischen Schneeschmelze in dieser
Jahreszeit sind diese Schichten bis stark wassergesattigt. Die Widerstandswerte der
tiefergelegenen Schichten nehmen kontinuierlich zu. AuBer im oberen Profilabschnitt, da
ein wesentlich kompakterer Boden vorhanden war, konnten die Elektroden bei diesem
relativ feinen Sedimentmaterial mit der Hand in den Untergrund gesteckt werden. Dieser
Abschnitt ist auch in der Profilauswertung zwischen Profilmeter 162 und 170 erkennbar
(siehe Abbildung 21). Allgemein zeigt die Auswertung von GZB-1 horizontal geschichtete
Bodenschichten, die keine Linsenformen aufweisen. Die tieferen Lagen besitzen einen
Wertebereich von <4.000 ohm.m, was einem spezifischen Widerstandsbereich von glazialen
Sedimenten entspricht (siehe Tabelle 5). Der anstehende Fels konnte laut den Auswertungen
bei allen GZB-Profilen festgestellt werden, dieser besal aber eine unrealistische Lage und

wurde somit nicht beriicksichtigt.

Zwischen Profil GZB-1 und GZB-2 hat sich ein Schmelzwasserbach entwickelt, der bei der
Erhebung der Daten zum Teil noch von einer Schneedecke bedeckt war. GZB-2 liegt ca. 50
m sudlich von GZB-1 und verlauft von OSO nach WNW und besitzt anhand der Auswertung
einen RMS-Fehler von 2,8 %. Allgemein besitzen GZB-2 und GZB-3 eine &dhnliche Abfolge
der Schichten: die oberen Schichten sind, wie bei GZB-1, wassergeséttigt, die unteren
Schichten zeigen einen bogenférmigen Schichtverlauf mit erhéhten Widerstanden auf und
enthalten glaziale Sedimente (siehe Tabelle 5). Weiters zeigt GZB-2 einen linsenférmigen
Bereich mit einem Maximalwert von 5.781 ohm.m, der von einer anderen Schicht mit
niedrigeren Widerstandswerten umgeben ist. Die Linsenform befindet sich in einer Tiefe
von 7,5 m und besitzt ein AusmaR von 30 m x 17 m. Da der Maximalwert fur Gletschereis
um drei GrolRenordnungen zu niedrig ist, konnten diese Widerstandswerte unter anderem

gefrorene Sedimente sowie eine Form von Bodeneis sein.
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Ein weiterer Schmelzbach verlauft zwischen den Profilen GZB-2 und GZB-3, welcher auch
in Abbildung 2 ersichtlich ist. Das Profil erstreckt sich von Ost nach West mit einem
festgestellten RMS-Fehler von 1,9 %. GZB-3 unterscheidet sich hinsichtlich der
Widerstandswerte und der Schichtabfolge erheblich von GZB-1. Der héchste Widerstand
von 13.126 ohm.m wurde einem kreisférmigen Bereich (5 m x 7,5 m) zugewiesen, der sich
15 m unterhalb der Bodenoberflache befindet (siehe Abbildung 21). Dieser Korper konnte
eine Art von Bodeneis beinhalten (siehe Tabelle 5). Ein weiteres Indiz fir Bodeneis waére,
dass diese kreisahnliche Form von anderen Bodenschichten mit niedrigeren Werten umlagert

wird.

Das letzte gemessene Profil GZB-4 in diesem Areal unterhalb der Gletcherzunge verlauft
von OSO nach WNW und weist den am stdrksten verdichteten Boden auf. Auf der
orographischen rechten Seite des Profils befindet sich ein kleiner proglazialer See (siehe
Abbildung 10), der fir eine Interpretation beziglich Bodeneisbildung von Interesse sein
konnte. Der untere Bereich von GZB-4 ist relativ flach und bei der Auswertung wurde ein
RMS-Fehler von 1,9 % festgestellt. Dieses Profil zeigt im Gegensatz zu GZB-1 deutlich
dinnere oberflaichennahe Schichten, da sich diese Schichten von GZB-1 bei
Widerstandwerten <2.000 ohm.m bis zu 20 m ausdehnen. Auffallend ist, dass im Zentrum
des Profils langgezogene linsenformige Bereiche detektiert werden konnten (siehe
Abbildung 21). In der Mitte befinden sich zwei kleinere Linsen mit einer Gréfze von 12 m x
5mund 28 m x 5 m, die einen maximalen spezifischen Widerstand von 18.391 ohm.m
aufweisen. Dementsprechend konnte davon ausgegangen werden, dass diese linsenférmige

Schichtenbildung von Bodeneis gepragt wurde.
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Abbildung 21: ERT-Messprofile des Gletscherzungenbereichs (GZB-1, GZB-2, GZB-3, GZB-4),
Gelandekampagne vom Juli 2020. Auf der rechten Seite ist jeweils, die Profillange, der maximale
Widerstandswert und den RMS-Fehler abgebildet. Die senkrechte Achse zeigt die vertikale Ausdehnung des
Profils. Die Expositionsrichtung und die Profilmeter sind oberhalb der Profile gekennzeichnet.
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Am Hangbereich, der sich stidwestlich des Gletschervorfeldes befindet, liegt das letzte
Messgebiet der ERT-Datenerhebung (siehe Abbildung 22). Der Messbereich befindet sich
auf einer grobblockigen Schutthalde mit einer Seehdhe zwischen 2.539 und 2.612 m 0. A.
Laut der Auswertung der SWB-Profile konnten prinzipiell keine héheren spezifischen
Widerstande festgestellt werden, die auf Permafrost oder Formen von Bodeneis hindeuten.
Die Profile SWB-1 und SWB-2 liegen ca. 300 m Luftlinie unterhalb der Felsflanke und
verlaufen nahezu parallel mit einer vertikalen Erstreckung von 65 m (siehe Abbildung 22).
SWB-1 und SWB-2 erstrecken sich von ONO nach WSW und besitzen einen RMS-Fehler
von 1,6 % und 1,9 %. Die Auswertungen der beiden Profile zeigten einen &hnlichen Aufbau
der Schichtenabfolge, bei denen SWB-1 und SWB-2 im Profilzentrum die hdchsten
Widerstandswerte aufweisen (max. 6.791 ohm.m und 15.476 ohm.m). Da die Werte in
oberflachennahen Bereichen detektiert wurden, kénnen sie auf wahrscheinlich kleinere
Hohlrdume zurlckgefiihrt werden. Zudem sind im mittleren Profilbereich kleinere
Kreisformen im SWB-1 und SWB-2 mit unterschiedlichen Widerstdnden zu erkennen
(<2.000 ohm.m und <3.000 ohm.m), die in einer Tiefe von ca. funf Metern liegen. Da der
Widerstandswert der beiden Kreisformen relativ gering ist, kann davon ausgegangen werden,
dass hier keine Form von Bodeneis vorherrschend ist. Die weitere Schichtstruktur der beiden
Profile zeigt im Zentrum eine dominierende Schichtenfolge, die einen Widerstand zwischen
>1.500 ohm.m und <2.500 ohm.m aufweist. Dementsprechend kdnnten diese Bereiche auf
eine Mischung aus Schuttmaterial, Schotter und Sand hindeuten, die diese Widerstandswerte
in Tabelle 5 widerspiegelt. Prinzipiell ist kein Grundgesteinskorper im unteren Bereich der
Profile in diesem Messbereich festzustellen.

Das dritte Profil, SWB-3, liegt ca. 100 m stiddstlich von Profil SWB-2 und verlauft von NO
nach SW mit einer Ausdehnung von 70 m, der groRten vertikalen Ausdehnung aller
gemessenen Profile. Die Datenauswertung zeigte ein deutlich anderes Muster als bei den
vorherigen Profilen (SWB-1, SWB-2). SWB-3 besitzt einen RMS-Fehler von 2,3 % und
weist hohe Widerstande in den oberflachennahen Schichten (Maximalwert: 35.666 ohm.m)
auf, was mdoglicherweise Lufteinschlissen in diesem Schuttbereich geschuldet ist.
Allgemein sind vereinzelte Formen mit unterschiedlichen Widerstandswerten im SWB-3
erkennbar. Der untere Profilbereich deutet laut den niedrigen Widerstanden (<1.500 ohm.m)
auf wassergeséttigtes Material hin, der mittlere und obere Profilabschnitt besitzt hingegen
hohere Werte, die zwischen 1.500 ohm.m und 4.000 ohm.m liegen. Diesem Wertebereich
wirden glaziale Sedimente entsprechen (siehe Tabelle 5).
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Abbildung 22: ERT-Messprofile des sudwestlichen Hangbereichs (SWB-1, SWB-2, SWB-3),
Gelandekampagne vom Juli 2020. Auf der rechten Seite ist jeweils, die Profillange, der maximale
Widerstandswert und den RMS-Fehler abgebildet. Die senkrechte Achse zeigt die vertikale Ausdehnung des
Profils. Die Expositionsrichtung und die Profilmeter sind oberhalb der Profile gekennzeichnet.
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4.4 Ergebnisse der Bildanalyse

Die Abbildungen 23 und 24 zeigen die Ergebnisse der Oberflachenbewegung des
Gesamtzeitraums 1974 bis 2018 und den Teilzeitrdumen 1974 bis 2012 und 2012 bis 2018.
Zudem wurden die eruierten Geldndeformen dargestellt, die fur die Oberflachenbewegung
ausschlaggebend sind. Aufgrund dieser Informationen konnten die Bewegungsrichtungen
und Bewegungsintensitéat der Bewegungsvektoren schlieRlich besser nachvollzogen werden.
Allgemein befinden sich die htheren Bewegungsraten in der Abbildung 23 (C) und (D) im
mittleren Moranenbereich, der nérdlich und sidlich durch Gelandekanten abgegrenzt ist.
Dort sind maximale Bewegungsraten bei der Darstellung (C) 1,21 m - 1,75 m und (D) 1,21
m — 1,56 m (rund 0,04 m pro Jahr) vorhanden und verlaufen in diesem Zentrum grof3teils in
einer kreisformigen Richtung. Grunde fir den kreisformigen Verlauf sind, das Auftreten
vermehrter Senkungsbereiche und Senkungskanten in einem abfallenden Gelénde einer
Geldndekuppe. Nordlich befinden sich zwei Gelandeformen, die einem Moranenwall
darstellen etwas stidlich davon liegt eine Gelédndekante, die als Grenze zwischen den stdlich
und nordlich verlaufenden Bewegungsvektoren fungiert. AuRerhalb des zentralen Bereichs
verlaufen die Bewegungssignaturen aufgrund der zunehmenden Gelandeneigung

hangabwarts und werden wiederum von Erosionsrinnen gepragt.

Allgemein sind sich die Bewegungsrichtungen und Bewegungsbetrdge der
Auswertungszeitradume 1974 bis 2012 (38 Jahre) und 1974 bis 2018 (44 Jahre) sehr &hnlich.
Bei der Auswertung der Daten von 2012 bis 2018 (6 Jahre) wurden grofiteils
Oberflachenbewegungen von 0,00 m — 0,20 m (rund 0,03 m pro Jahr) festgestellt.
Unterschiede, wie eine hohere Bewegungsrate von maximal 1,75 m (C) und 1,56 m (D)
(rund 0,04 m pro Jahr) sind im Zentrum und im unteren Bereich, gegenuiber der Abbildung
23 (C) und (D), jedoch zu erwahnen. Die Darstellung (E) (siehe Abbildung 24) zeigt den
Bewegungszeitraum im Moré&nenbereich von 2012 bis 2018 und besitzt Bewegungsraten von
maximal 0,73 m (0,12 m pro Jahr). Im Vergleich zu den Auswertungszeitrdumen 1974 bis
2012 und 1974 bis 2018 besitzt der kiirzere Zeitraum 2012 bis 2018 deutlich groRere
Bewegungsraten pro Jahr. Dieser Bewegungsbereich befindet sich siidlich der nordlichen
Gelandekante und verlauft in Richtung eines Senkungsbereichs. Wie den vorherigen
untersuchten Zeitrdumen zu entnehmen ist, befindet sich auch hier ein &hnliches
Bewegungsmuster im Zentrumsbereich, die vereinzelt Bewegungsraten von ca. 0,31 m —
0,45 m (0,05 m — 0,07 pro Jahr) zwischen 2012 und 2018 aufweisen . Da bei dieser

Auswertungsperiode nur ein Zeitraum von sechs Jahren analysiert wurde, sind keine
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groReren Bewegungsraten erkennbar. Im Vergleich zu den Zeitrdumen 1974 bis 2012 und
1974 bis 2018 wurden zudem verhéltnismalig wenig Extremwerte bei der Datenbewertung
in ArcGis geldscht bzw. angepasst. Fur die Beurteilung der Datenqualitat wurden aus der
nordlichen Felswand, die an der Lateralmoréne angrenzt, stabile Felsbereiche ausgewahlt,
an denen keine Verschiebungen erwartet wurden, hinsichtlich Bewegungsvektoren. Es
wurde jedoch eine mittlere Bewegung fr die zwei langeren Zeitrdume von 0,13 m und fiir
den kirzeren Zeitraum 0,09 m festgestellt. Dieser Mittelwert beschreibt die Genauigkeit der

resultierenden Orthophotos.

Zusammenfassend lasst sich sagen, dass sich die Oberflachenbewegungen der zwei langeren
Zeitrdume bis auf vereinzelte Bewegungsvektoren kaum voneinander unterscheiden.
Aufgrund der vorhandenen Gelédndeformen herrscht vor allem im Zentrumsbereich eine
relativ _hohe Bewegungsrate der Oberflaiche vor, die sich in einem Kkreisférmigen
Bewegungsfeld ausbreitet. Unter anderem konnten fiir ein solches Bewegungsmuster
Permafrostprozesse sowie periglaziale Kriechprozesse verantwortlich gemacht werden. Im
Ubrigen konnten durch diese Prozesse auch die Senkungsbereiche und -kanten in diesem
Bewegungsfeld entstanden sein. Die Auswertung von 2012 bis 2018 ist diesbeziglich
weniger aussagekréftig: einerseits aufgrund des kurzen Untersuchungszeitraums,
andererseits durch die niedrigen Bewegungsraten der Oberflache. Jedoch ist zu erwahnen,
dass die maximale jahrliche Bewegungsrate (nur im Senkungsbereich) um das Dreifache

groRer ist als bei den zwei langeren Zeitrdumen.
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Erosionsrinne

Wall

: Laterale Morane 1850

" Senkungsbereich Geldndekante Senkungskante
Oberflaichenbewegung von 2012 bis 2018 (m) N
000-020 A 031-045 A 061-073 A < L 2

A 021-030 A  046-060

Abbildung 24: Oberflaichenbewegung im Teilarbeitsgebiet (2) vom kirzeren Zeitraum (E)
Oberflachenbewegung im lateralen Morénenbereich zwischen 2012 und 2018 (Orthophoto 2012 und 2018
LAND TIROL; Gletscherhochstand 1850 PATZELT 1973 und FISCHER et al. 2015).
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5 Diskussion

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse, die durch die angewandten Methoden gewonnen
werden konnten, diskutiert. Dementsprechend werden diese mit ausgewéhlter Literatur
verglichen. Weiters wird auf die vorhandene Problematik dieser Arbeit, welche sich bei der
Durchfiihrung der angewendeten Methodenansétze ereignet haben, eingegangen sowie die
Forschungsfragen beantwortet. Der Diskussionsaufbau flihrt einerseits zur Hauptursache der
holozdnen  Landschaftsentwicklung, andererseits wird die  Aussagekraft der
Gletscherrekonstruktion, aufgrund der 2D- und 3D-Modelle, teilweise in Frage gestellt.
Daruber hinaus werden die ERT-Ergebnisse hinsichtlich Permafrostverbreitung erdrtert
sowie eine Kompensierung eines geophysikalischen Ansatzes in Verbindung mit einem
bildanalytischen Ansatz tGberprdift.

5.1 Landschaftsentwicklung im Bereich des Frosnitzkeeses seit Beginn

des Holozéans

Die markante Klimaerwarmung im Spétglazial beschreibt aus heutiger Sicht die
determinierte Riickgangsphase der alpinen Gletscher auf neuzeitliche bzw. postglaziale
GrolRenordnung (PATZELT 1977). Der Wechsel vom Spétglazial ins Postglazial wird
allgemein am Ende der Jingeren Dryas um ca. 11.500 Jahren BP angenommen
(KERSCHNER 2009). Die zeitliche Zuordnung der postglazialen Moranen in der
Venedigergruppe wurde in den Arbeiten von BORTENSCHLAGER & PATZELT (1969)
und PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) eingehend untersucht. Insgesamt konnten
aufgrund der Ablagerung der Endmorane mindestens acht postglaziale Gletscherhochstande
in der Venedigergruppe zeitlich abgegrenzt werden. Unter anderem wurden die Endmoranen
der Gletscherhochstédnde durch verschiedene Datierungsmethoden bestimmt bzw. zeitlich
eingeordnet. Bedingt durch eine gletscherungiinstige Klimaphase waren die Gletscherstande
im Spét- und Hochmittelalter (12./13. Jahrhundert und 15. Jahrhundert) relativ klein, sodass
die abgelagerten Moranen von den grélReren Vorstofien in der Neuzeit tberfuhren wurden.
Eine Klimaverschlechterung, die zu den Gletscherhochstanden der Neuzeit geflhrt hat,
konnte durch die friheren Arbeiten von BORTENSCHLAGER und PATZELT durch
Pollenanalysen belegt werden.

Betrachtet man die Erforschung der neuzeitlichen Gletscherschwankungen, so wurden die
ersten  gletschergeschichtlichen  Arbeiten in  Bezug auf die neuzeitlichen

Gletscherschwankungen in der Venedigergruppe schon von KINZL (1928, 1929) verfasst.
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Weitere Forschungen unternahm PATZELT (1973), indem er den Fokus seiner Forschung
primar auf die rdumliche und zeitliche Abgrenzung der neuzeitlichen
Gletscherhochstandsperioden legte. Insgesamt konnten von PATZELT (1973) drei
neuzeitliche Moranenwalle (N-1, N-2 und N-3) des Frosnitzkeeses bestimmt werden. N-3
ist dabei der jingste neuzeitliche Gletscherhochstand und entspricht folglich der
Gletscherabgrenzung der Kleinen Eiszeit. Aus gesamtalpiner Sichtweise sind die Ergebnisse
der postglazialen Gletscherschwankung der Venedigergruppe in Hinblick auf eine
weiterflhrende Erforschung der Klima- und Gletschergeschichte von essenzieller
Bedeutung. In der Arbeit von HAAS et al. (1998) werden mehrere klimatische
Rekonstruktionen gegentbergestellt, die wahrend des Holozéns in Mitteleuropa aufgetreten
sind. In der Abbildung 14 werden drei davon dargestellt. Die meisten klimatischen
Schwingungen sind zeitgleich auf der Nordhalbkugel aufgetreten, welche die
Rekonstruktionen von ZOLLER (1960; 1977a; 1977b), PATZELZ (1977) und HAAS (1998)
belegen. Da Unterschiede in der geographischen Lage sowie in der Reaktionszeit der
Vegetation auf klimatische Veranderungen innerhalb der Alpen vorhanden sind, zeigen
jedoch  die  vorher  angesprochenen  Ubereinstimmungen  der  holozinen
Klimarekonstruktionen, dass auf der gesamten Nordhalbkugel die starksten
mitteleuropdischen pal&doklimatischen Verschlechterungen aufgetreten sein kénnten (HAAS
et al.1998). Das Postglazial wird unter anderem charakterisiert durch Klima-, Gletscher- und
Waldgrenzschwankungen, die in einem engen Zusammenhang miteinander stehen, wobei
eine Klimaverdnderung grundsatzlich eine Anpassung von Gletschern bezweckt und fur
deren Existenz verantwortlich ist (PATZELT & BORTENSCHLAGER 1973;
SLUPETZKY 1994).

So ist es etwa die Arbeit von WAGNER (1940), die einige bedeutende Belege in Bezug auf
den Zusammenhang von postglazialen Gletschervorstéfien und Klimaschwankungen liefert.

Diese Belege beinhalten unter anderem:
- glaziologische Beweise fiir das Vorhandensein der ehemaligen Eisdecke,

- geologische Beweise hinsichtlich der Bodenbildung, die direkt oder indirekt mit der

einstigen Eisdecke zusammenhangen,

- Vegetationsfolgen, speziell aus den Blutenpollen unterschiedlicher Pflanzen

stammend, die noch in den Torfmooren erhalten geblieben sind.
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Dank einer kontinuierlichen Klima- und Gletscherforschung ist heutzutage gesichert, dass
im alpinen Postglazial nur geringe Schwankungsbreiten vorhanden waren. So wechselten
etwa Kalte- und Warmephasen einander im alpinen Postglazial ab. Bei einer Kaltphase sank
die Schneegrenze um ca. 100 m, was einer langerfristigen Abnahme der Sommertemperatur
um etwa 0,6° C entsprach. Umgekehrt lag die Waldgrenze bei einer Warmphase um 100 bis
150 m hoher als in der derzeitigen Klimaphase (Subatlantikum). Angesichts dieser Tatsache
betrug der Schwankungsbereich der Waldgrenze ca. 200 bis 250 m, wéhrend sich die
Sommertemperatur in einem Bereich innerhalb von ca. 1,6 °C bewegte (SLUPETZKY 1994).
In der Studie von NICOLUSSI (2009) wurden durch dendrochronologische Untersuchungen
von Baumrestfunden, fir das innere Kaunertal, ein Schwankungsbereich der Baumgrenze
von mindestens 230 Hohenmeter festgestellt. Diese hochgelegenen Baumrestfunde konnten
in den Zeitraum vor rund 4.000 Jahren (Alteres Subboreal) datiert werden, die klimatisch
sowie auch anthropogen beeinflusst sein kénnten. NICOLUSSI (2009) unterteil das Holozén,
aufgrund der Ergebnisse, grob in zwei Abschnitte: das friihe und mittlere Holozén ist durch
weit zurtickgezogene Gletscherzungen gepragt sowie ist die Baum- und Waldgrenze ber
dem Niveau der letzten Jahre anzusetzen; das spatere Holozan (11.700 — 4.000 BP) weist
eine allgemeine groRere Gletscherausdehnung auf mit wiederholten Hochstanden,
demzufolge ist auch eine tiefere Baum- und Waldgrenzhdhe anzunehmen.

In der Nacheiszeit entwickelte sich im Alpenraum ein Moranensystem sowie auch vor dem
Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses. Laut KINZL (1946) sind altere postglaziale Morénen
in den meisten Fallen nur mehr in einem geringen Ausmaf erhalten und sind aufgrund von
Verwitterung und starkerem Vegetationswachstum schlecht wahrnehmbar. Im Allgemeinen
veréndert sich das gegenwaértige Landschaftsbild des Frosnitzkeeses durch das Abschmelzen
des Gletschers, wodurch sich das Gletschervorfeld zunehmend vergrofert. Durch die
Permafrostdegradation und die Folgen des Frostwechsels kommt es besonders im Bereich
der sudlichen Felswand im Gletschervorfeld zu vermehrten Steinschlagereignissen und
Felsstlrzen. Ein Resultat dieser Sturzprozesse ist das Anwachsen riesiger Schutthalden an
Steilhdngen. Dies pragt nicht nur das gegenwartige Landschaftsbild, sondern diese riesigen
Schuttflachen befinden sich meistens in steilem Geldnde und sind somit sehr anfallig fir
weitere Abtragungs- und Umlagerungsprozesse (LEIDLMAIR 1952/53; LIEB 2010).

Die Eisausdehnung des Frosnitzkeeses in Bezug auf den Gletscherhochstand um 1850 wurde
basierend auf FISCHER et al. (2015) und der Kartierung von PATZELT (1973) ermittelt

und angepasst, sowie wurden noch eigene Korrekturen durchgefihrt. Die Umsetzung der
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Morénenkartierung von PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) in einem DGM
darzustellen, stellte sich teilweise &uRerst komplex dar, aufgrund methodischer
Einschrankungen. Grund dafiir waren die kaum vorhandenen Moranenstrukturen der
unterschiedlichen Moranenwdlle auf dem DGM und Orthophoto. Hinsichtlich dieser
Problematik wurde die Lageposition der entsprechenden Mordanen mit Hilfe vorhandener
Hohenlinien und weiteren Anhaltspunkten der Kartierung durch PATZELT hergeleitet, um

die entsprechende Lage der Morénen in ein DGM abzuschétzen.

5.2 Rekonstruktion der Gletschergeometrie in 2D und 3D

Da in dieser Arbeit die 2D- und 3D-Rekonstruktion der Gletschergeometrie miteinander in
Zusammenhang stehen, bezieht sich die Diskussion in diesem Unterkapitel auf beide
Ansdtze. Die 2D-Rekonstruktion der Gletscheroberflache des Frosnitzkeeses zeigt unter der
Annahme, dass man prinzipiell im Bereich der Gletscherzunge von einem konvexen
Querprofil ausgehen kann, dies aber nicht durch die 2D-Modellierung dargestellt werden
kann. Dies kann dadurch begriindet werden, dass die Referenzhéhen gewisser Bereiche der
Lateralmoranen mit der Gletscheroberflache grofteils Gibereinstimmen. Darlber hinaus war,
aufgrund des steilen Gefalles des Gletschers, ein realistischer Gletscherverlauf im oberen
Gletscherbereich im Auswertungsverfahren nicht umsetzbar (BENN & HULTON 2010).

Die 3D-Rekonstruktion der Gletschergeometrie von GlaRe zeigt die ehemalige
Gletscherausdehnung bzw. die Gletscheroberflache fur den Hochstand um 1850. Aus der
Gletscherinterpolation konnte die Gletschereisdicke des erfassten Gletschergebiets
abgeleitet werden (siehe Abbildung 18). Obwohl die gleichen Werte der Schubspannung und
des Formfaktors verwendet wurden, zeigen die Ergebnisse eine viel zu niedrige Eisdicke des
gesamten Gletschergebiets, was durch den Vergleich der Profile (siehe Abbildung 19) belegt

werden konnte.

Aufgrund der grolRen Abweichungen der Eisdicke im GlaRe-Modell wurde eine
Sensibilitatsanalyse der Schubspannung durchgefiihrt, die bei einer Erhéhung des
Parameters um 30 % (in 10er Schritten) eine deutliche VergroRerung des Eisvolumens
bezweckte. Der Bereich der Schubspannung befand sich dadurch zwischen 32.500 Pa und
130.000 Pa und die Eisdicke wiirde somit im mittleren Moranenbereich auf einer Hohe
zwischen 120 bis 140 m geringfligig Uber der Referenzhohe der Lateralmoréne liegen und
somit eine plausible Gletschereishohe aufweisen. Die in Kapitel 4.2.2 bereits

angesprochenen Bereiche, bei denen die Gletschereisdicke bei keiner Veranderung der
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Schubspannung zu hoch waére, blieben ebenfalls bei einer Erhéhung dieses Parameters
relativ gleich. Maogliche Griinde fur diese erhthten Bereiche kdnnen Modellierungsfehler

bei der 3D-Rekonstruktion sein.

Durch die Veranderung der Parameter Schubspannung und Formfaktor konnte das Ergebnis
der 2D-Rekonstruktion dementsprechend angepasst werden. Auch bei der Berechnung der
Schubspannung aus der Eisdichte, der Erdbeschleunigung, der Eisdicke und der
Oberflachenneigung spielt die Schubspannung hinsichtlich der Gletscherbewegung eine
zentrale Rolle (BENN & EVANS 2010). Nach LOCKE (1995) liegt die effektive
Schubspannung der Bruchfestigkeit auf 100.000 Pa, welche sowohl theoretisch als auch
empirisch bestimmt wird. Die durchschnittliche Schubspannung kann anschliefend in
relevanten Schritten, wie auch in dieser Arbeit, angepasst werden, sodass die Modellausgabe
den Referenzhéhen entspricht (BENN& HULTON 2010). Die basale Schubspannung ist bei
homogenen Segmenten eines Talgletschers tendenziell konstant (PATERSON 1994).
PATERSON (1994), MONEGATO (2012) und TEMOVSKY et al. (2018) definieren
typische Schubspannungswerte fur Paldogletscher zwischen 50.000 und 150.000 Pa, fur
alpine Talgletscher eignen sich Werte zwischen 25.000 und 135.000 Pa.

Grundsatzlich berticksichtigt der Formfaktor die Querschnittsflache und den seitlichen
Widerstand des Gletschers. Wird kein Formfaktor verwendet, so unterschatzt das Modell
erwartungsgemal die Eisdicke und somit auch das Eisvolumen um etwa 25 bis 30 %
(PELLITERO et al. 2016). In der Arbeit von ZUST et al. (2014) wird bei einem
Schubspannungswertebereich von 50.000 bis 150.000 Pa ein Formfaktor von 0,5 bis 0,9
angegeben. Die Rekonstruktion der Eisoberflachenprofile der vorliegenden Arbeit basiert
jedoch auf dem Ansatz von SIA (engl. shallow ice approximation/SIA) (LE MEUR et al.
2004). Ein vergleichbares 3D-Modell fiir die Rekonstruktion ehemaliger Gletscher wird in
der Arbeit von JAMES et al. (2019) vorgestellt. Dieses als REVOLTA bezeichnete Modell
(engl. Reconstruction of Volume and Topography Automation) ist eine Erweiterung des 2D-
Modells von BENN & HULTON (2010) und ahnelt gewissermalien dem Modell von
PELLITERO et al (2016). Dieses Modell ist laut JAMES et al. (2019) leicht auf andere
Regionen anwendbar. Fir weitere Vergleichsstudien wirde sich dieses Modell fur das

Arbeitsgebiet Frosnitzkees anbieten.

PEARCE et al. (2017) geben an, dass die Rekonstruktion ehemaliger Gletscher zunehmend
automatisiert wird, weshalb die Giltigkeit der Gletschermodelle eine bedeutende Rolle
dabei spielt, die Vorhersage der Gletscherausdehnung und Eisdicke zu 0berprifen.
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Angesichts des groRBen Fortschritts dieser Modelle werden Methoden und
Unsicherheitsquellen selten angegeben. Um das Verstandnis der Entwicklungsphase von
Gletschern zu verbessern, vertritt LOCKE (1995) ein theoretisches Gletschermodell. Laut
BENN & EVANS (2010) ist ein auflerordentliches Potenzial fir die Entwicklung von
Gletschermodellen vorhanden. Diese werden aber in der Modellierungsgemeinschaft nicht
allgemein geschétzt, da die Benutzerinterpretation der Morénengrenzen und der
Eisausdehnung unterschiedlich ausfallen. Grundsatzlich ermdglicht die Rekonstruktion der
Gletscher ein besseres Verstandnis der Wechselwirkung zwischen Eis und Klima (BENN &
EVANS 2010).

5.3 Geoelektrik

Vor dieser Masterarbeit konnten im Arbeitsgebiet Frosnitzkees noch keine
Permafrostmessungen mit Hilfe von geophysikalischen Methodenansétzen durchgefthrt
werden, wodurch die Ergebnisse der ERT-Messungen nicht miteinander vergleichbar sind.
Ziel der durchgefuhrten ERT-Messungen im Gletschervorfeld war es, mogliche
Permafrostkdrper zu detektieren. Angesichts der drei unterschiedlichen Messbereiche
wurden nur im LMB und GZB mogliche Indikatoren fiir Permafrost sowie eine Form von
Bodeneis festgestellt. In Kapitel 2.4 wurden zahlreiche Faktoren genannt, welche speziell
die Permafrostverbreitung in den o&sterreichischen Alpen beeinflussen konnen. Das
Arbeitsgebiet befindet sich in einem diskontinuierlichen Permafrostgebiet, das sich unter
anderem durch komplexe geomorphologische Merkmale, wie Grundeis sowie gefrorene und
nicht gefrorene Bodenbedingungen, kennzeichnet (HAUK & KNEISEL 2008). Wie auch
Kapitel 2.3 zu entnehmen ist, befindet sich die Permafrostuntergrenze in den Zentralalpen
in etwa auf einer Seehthe ab 2.500 bis 2.600 m (. A., abhangig von der jeweiligen
Expositionslage (LIEB 1998; HAUK & KNEISEL 2008; BOECKLI et al. 2012; KRAINER
2015). Die in dieser Masterarbeit detektierten ERT-Profile befinden sich auf tiber 2.500 m
Seehohe (siehe Tabelle 6). Zudem ist in den sldlichen Hohen Tauern in einer H6he von
2.000 m 0. A. (ZAMG 2020) eine mittlere Jahrestemperatur (Jahr 2005) von rund 2 °C

festzustellen.

Die Ergebnisse der LMB-Profile unterscheiden sich in Bezug auf die detektierten hohen
spezifischen Widerstande speziell in den oberen Schichtlagen deutlich von den restlichen
Profilen. Verantwortlich dafir ist das grobblockige Morédnenmaterial, das durch die
ehemaligen GletschervorstoRe zu diesem lateralen Moranenbereich transportiert wurde.
Nach PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) wurde die Lateralmorane in diesem
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Bereich mehrmals durchbrochen, wodurch sich eine gestaffelte Moranenserie entwickelt hat.
Vor Ort konnten auch mehrere Senkungsbereiche und Formen von Wallen festgestellt
werden (siehe Abbildung 23 und 24). Eine Ursache fir die detektieren hohen Widerstande
kdonnen unter anderem Hohlrdume im Sedimentkdrper sein, die laut MEYER DE
STADELHOFEN (1994) spezifische Widerstdnde aufweisen, welche héher oder geringer
als das umgebende Material sind. Speziell groRe Hohlrdume im Untergrund weisen einen
hohen elektrischen Widerstand auf. VVor allem in grobblockigem Material kénnen solche
Lufteinschlisse bzw. Hohlrdume im Untergrund vorhanden sein. So lassen sich in den
Profilen SWB-2 und SWB-3 derartige Muster in den oberen Schichtlagen erkennen, was
wiederum das vorhandene Schuttmaterial erkléart. Bei niedrigen Widerstanden (<1.000
ohm.m), die vor allem im zentralen Bereich der LMB-Profile festgestellt wurden, kénnte es
sich unter anderem um wassergefullte Klifte, die aufgrund der Schneeschmelze entstanden
sind sowie wassergeséttigtes Material, handeln. Des Weiteren kdnnen hohere Widerstande
bei Senken auftreten, die mit leitfahigem Schuttgestein aufgefillt sind. Solche Senken
wurden auch im lateralen Messbereich festgestellt, wodurch die hohen Widersténde in den
oberen Schichten belegt werden konnten (MEYER DE STADELHOFEN 1994).

Die zwei hochsten Widerstandswerte wurden fur LMB-2 und LMB-3 mit 928.038 ohm.m
und 1.379.574 ohm.m erreicht. Da diese oberflachennahen Bereiche laut der Auswertung
eher kleinrdumig sind, werden diese als Extremwerte klassifiziert, die wahrscheinlich
Hohlrdume darstellen. Der mittlere Linsenbereich im LMB-4 (>11.000 ohm.m bis 25.000
ohm.m) und der untere rechte Teil des Profilabschnitts LMB-3 (>11.000 ohm.m bis 15.000
ohm.m) zeigen Widerstandswerte, die laut Tabelle 5 fiir einen mdglichen Permafrostkorper
sowie Bodeneis sprechen kdnnten. Bodeneis ist ein wichtiger Bestandteil des Permafrosts
und kann in feinkornigen Lockersedimenten entstehen und bis zu 80 % des Bodenvolumens
einnehmen (KRAINER 2007). Dabei ist Permafrost aber nicht zwingend von Bodeneis
abhangig. Speziell in den Alpen ist ganzjahriges Bodeneis jedoch haufig mit Permafrost in
Verbindung zu setzen (KELLERER-PIRKLBAUER & AVIAN 2012). Demzufolge kann in
diesem Morénenbereich, vor allem im SWB-4, Permafrost in Verbindung mit Bodeneis
vorhanden sein. HAUK & KNEISEL (2008) belegten diese Tatsache und stellten im Rahmen
mehrerer geophysikalischer Untersuchungen fest, dass ein ahnliches Muster der raumlichen

Verteilung von Permafrost und Bodeneis in alpinen Gletschervorfeldern vorhanden ist.

Im zweiten Messgebiet sind aufgrund der Fragestellungen dieser Masterarbeit vor allem
GZB-3 und GZB-4 von Interesse, da GZB-1 und GZB-2 laut der Datenauswertung keine
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Hinweise auf Permafrost lieferten. Laut dem GI14 von 2015 war der Messbereich der zwei
Profile GZB-3 und GZB-4 grofteils noch von Gletschereis tiberzogen. Vergleicht man das
Orthophoto von 2018 mit jenem aus dem Jahr 2015 ist GZB-4 noch zur Haélfte von
Gletschereis bedeckt (siehe Abbildung 2). Demzufolge hat der Gletscher diesen Bereich erst
in den letzten zwei Jahren freigegeben. Grundsétzlich kénnte durch ein fortschreitendes
Abschmelzen eines Gletschers im eisfreien Gebiet, je nach Hohenlage, durchaus eine
Permafrostaggradation stattfinden. Dies setzt jedoch voraus, dass die lokalen
Permafrostbedingungen, wie in Kapitel 2.3 dargelegt, erflllt sind (SCHROTT et al. 2012).

Auch KNEISEL (1999), der Gletschervorfelder in einem inneralpinen Hochtal im
Oberengadin untersucht hat, schreibt in seiner Arbeit, dass eine Permafrostbildung in
Gletschervorfeldern moglich ist. Die Permafrostbildung kann bereits im Stadium des
Gletscherriickganges geschehen, da eine geringmachtige Gletscherschicht fir die Bildung
von Permafrost forderlich ist. Unabhéngig vom thermischen Gletscherregime besitzt ein
Gletscheruntergrund auch im Sommer Temperaturen von < 0 °C. Kalte Temperaturen, die
besonders im Spétherbst/Frihwinter auftreten, kdnnen die schmale Gletschereisschicht
durchdringen und folglich den Untergrund abkihlen. Weiters konnte KNEISEL (1999) in
seiner Untersuchung das Vorhandensein von Permafrost vor dem Gletschervorsto3 der
Kleinen Eiszeit im Gletschervorfeld feststellen. Der ehemalige Gletscher bewegte sich
damals beim Vorsto3 um 1850 (iber den existierenden Permafrost und taute dadurch einige
Meter dieses von Eis Uberschobenen Permafrostes ab. Durch den Gletscherschwund und
aufgrund des Einflusses der niedrigen Wintertemperaturen, konnte in dem proglazialen
Gebiet eine Permafrostaggradation stattfinden.

Prinzipiell koénnte das von KNEISEL (1999) beschriebene Szenario auch auf das
Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses zutreffen, in dem sich das Messgebiet GZB befindet.
Da aber das Messgebiet erst vor kurzem entgletschert wurde, der Faktor Zeit und die
aktuellen Klimaverhéltnisse dagegensprechen, ist die Neubildung von Permafrost in der
momentanen Situation relativ unwahrscheinlich. Dies belegt auch die Klimastudie von
TAUCHER et al. (2009), in der eine deutlich hohere Erwarmung als im globalen
Durchschnitt im Hochgebirge der 6sterreichischen Alpen aufgezeigt wurde. Auch dem
Gletscherbericht 2020 ist zu entnehmen, dass die Jahresmitteltemperatur von Oktober 2019
bis September 2020 an den drei Gebirgswetterstationen Sonnblick, Zugspitze und Santis im
Durchschnitt um 1,6 °C uber dem langjahrigen Mittel (1981 bis 2010) lag und es sich somit
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um eines der wérmsten Jahre in der Messgeschichte handelte (LIEB & KELLERER-
PIRKLBAUER 2020).

Folglich lassen sich die hohen spezifischen Widerstandswerte im GZB-3 und GZB-4
folgenermaRen interpretieren: GZB-3 weist auf Profilmeter 68 einen kreisférmigen Bereich
auf, der einen maximalen Widerstand von 13.126 ohm.m besitzt. Laut Tabelle 5 besteht
dieser Bereich womdglich aus gefrorenen Sedimenten, die Eiseinschlisse beinhalten
konnten. Im GZB-4 kénnten moglicherweise zwei Eislinsen vorhanden sein, die fir die
Widerstandswerte von maximal 18.391 ohm.m verantwortlich sind. Eislinsen waren
demzufolge eine der plausibelsten Erklarungen, aber auch schuttbedecktes Toteis wirde
infrage kommen. Gletschereis besitzt nach HAUK & KNEISEL (2008) einen spezifischen
Widerstandsbereich von 108 bis 108 ohm.m und ist aufgrund dessen auszuschlieBen. Ein
weiterer Nachweis fur Eislinsen wére der Schmelzwassersee, der sich neben dem Profil
GZB-4 befindet und ein Wasserreservoir fir die Bildung von Eislinsen darstellen konnte.
Die Eislinsenbildung, bei der Wasser im Boden gefrieren kann, beschreibt im Allgemeinen
die Bewegung der Wassermolekdle zur Eislinse, die von einem Wasserreservoir entzogen
werden (TAKAGI 1980). Die Linsen in GZB-4 befinden sich in ca. vier bis finf Metern
Tiefe, was als ein weiteres Indiz flr Eislinsen gewertet werden kénnte, da somit ein gewisser

Isolierungsschutz, ausgehend von der tiberlagerten Bodenschicht, vorhanden ware.

Das letzte Messgebiet SWB befindet sich auf einer Schutthalde, die an eine Felsflanke
angrenzt. Die Oberflache der Schutthalde weist grof3teils kantige Gesteinsklasten auf, die
hauptsachlich durch Frostverwitterung entstanden ist, bei der sich das Gesteinsgefiige der
angrenzenden steilen Felsflanke wegen wiederholten Gefrierens und Wiederauftauen lockert.
Dadurch ist der Hangbereich im Arbeitsgebiet Frosnitzkees von Steinschlagaktivitaten
gepragt. Aufgrund dergegenwaértigen gravitativen Prozesse besitzen die Schutthalden nur
einen sehr geringen Vegetationsanteil, der auch auf dieser Schutthalde festgestellt wurde.
Des Weiteren spielen noch andere Faktoren wie Hohenlage, Strahlungsgunst oder
Schneelage eine entscheidende Rolle, hinsichtlich der Vegetationsentwicklung auf
Schutthalden (STAHR & HARTMANN 1999). Die o6stlich exponierten SWB-Profile
zeigten anhand der Profilauswertungen in diesem Messbereich keine Anzeichen fur
mogliche Permafrostkorper oder eine Art von Bodeneis. Lasst man die hoheren Werte in den
oberen Schichten, bedingt durch Lufteinschliisse in diesem grobblockigen Schuttmaterial,
aufler Acht, so weisen die Profile im Allgemeinen geringe Widerstandswerte (<4.000 ohm.m)
auf (MEYER DE STADELHOFEN 1994).
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5.4 Bildanalyse (CIAS)

Durch den bildanalytischen Ansatz CIAS wurde im Teilarbeitsgebiet (2) die flachenhafte
Bestimmung der horizontalen Gelandeformation durch Bildvergleiche untersucht. Fir die
Analyse wurden drei Zeitrdume Uberprift, um maogliche Oberflachenbewegungen im
Bereich der Lateralmorénen festzustellen. Die Ergebnisse zeigten vor allem bei der
Auswertung der Orthophotos von 1974 bis 2012 und 1974 bis 2018 ein é&hnliches
Bewegungsmuster im Zentrum. Die héheren Bewegungsraten konzentrieren sich vor allem
auf die Senkungsbereiche und -kanten und zeigen eine Abnahme der Geldndeneigung.
Ebenso war dies im Zeitraum von 2012 bis 2018 feststellbar, jedoch nur durch geringere
Bewegungsraten. In den zwei langeren Zeitrdumen von 1974 bis 2018 und von 1974 bis
2012 fand eine maximale horizontale Oberflachenbewegung von 1,21 m - 1,75 m bzw. 1,21
m - 1,5 m statt (siehe Abbildung 23). Bei der Auswertung der Orthophotos von 2012 bis
2018 konnten maximale Bewegungsraten von 0,61 m - 0,73 m festgestellt werden. Diese
bewegen sich prinzipiell in Richtung des Senkungsbereichs, was in Abbildung 24 gut
erkennbar ist. Anzumerken ist, dass die Summen der maximalen Bewegungsraten von 1974
bis 2018 (1,21 m - 1,75 m) und der beiden Teilperioden (1,82 m - 2,23 m) etwas abweichen
aber groéRenordnungsmaRig Ubereinstimmen. Diese Diskrepanz bezieht sich auf eine
minimale Abweichung der Eingabeparameter der Teilperiode 1974 bis 2012, da die GroRe
der Bewegungsraten abhdngig von den Eingabeparameter ist. Es konnte in diesen
Zeitabschnitten, vor allem in den ldngeren zwei Perioden (38 und 44 Jahre),
Bewegungstendenzen festgestellt werden, die durch mogliche Permafrostaktivitaten
ausgelost wurde. Der dritte, deutlich kiirzere Zeitraum von sechs Jahren, zeigte im Gegensatz
zu den anderen zwei Zeitabschnitten ein sehr geringes Bewegungsaufkommen, sodass ein
aktuelles permafrostbedingtes Kriechen nicht mit Sicherheit belegt werden konnte. Die
Bewegung des kirzeren Zeitabschnitts konnte einerseits aufgrund einer Aufeinanderfolge
von Frostkriechen (Frosthub) stattgefunden haben, andererseits kdnnte ein langsames
FlieRen des wassergesattigten, aufgetauten Bodens im Sommer flr die Bewegungsraten
verantwortlich gemacht werden (KRAINER 2007).

Die benutzerdefinierten Eingabeparameter in der Software CIAS wurden durch mehrere
Analysen ermittelt. Zudem waren die Bewegungsraten von der GroRe der Eingabeparameter
abhéangig: je groler die Eingabeparameter, desto groRRer die Bewegungsraten. Mit Hilfe von
Referenzwerten auf Felsflachen, die normalerweise in einem analysierten Zeitraum keine

bzw. nur geringe Bewegungsvektoren aufweisen, konnten im Zuge der in dieser Masterarbeit
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durchgefuhrten Untersuchung die passenden Eingabeparameter ermittelt werden. Die
Genauigkeit der Verschiebewege hinsichtlich der Datenqualitat wurde an stabilen Punkten
(Felsflachen) bewertet (siehe Kapitel 4.4). Mdogliche Fehlerquellen in diesem
Zusammenhang konnten laut KAAB & VOLLMER (2000) Verzerrungen in der
Bildausrichtung und fehlerhafte Gelandeinterpretationen sein.

In der Arbeit von KAAB & VOLLMER (2000) wurde der photogrammetrische Ansatz CIAS
hinsichtlich der Qualitdt und Genauigkeit mit konventionell ermittelten Daten eines
Blockgletschers verglichen. Der Vergleich zeigte, dass mit dem photogrammetrischen
Ansatz mindestens die gleiche Genauigkeit erzielt wurde wie mit den Referenzdaten. Die
Zuverlassigkeit der Bilddaten des angewandten Ansatzes ist wiederum stark von steilen
Héngen, Schatten oder Schneedecken abhangig. Diese Problematik wird auch in der Arbeit
von KAAB (2002) thematisiert. So wird die Methodik von hochgebirgsspezifischen
Bedingungen beeinflusst, was beispielsweise bedeutet, dass die Oberflachenmerkmale im
Beobachtungszeitraum die GrofRe der Bildauflosung mit ausreichendem Kontrast
uberschreiten mussen. Zu Problemen kommt es vor allem dann, wenn diese Merkmale auf

den Bilddaten von einer Eis- oder Schneedecke sowie Wolken Uberlagert sind.

Auch JAWAK et al. (2018) haben in ihrer Studie mehrere Bildanalyseansétze zur Ableitung
von Oberflachenbewegungen eines Gletschers verglichen und sind zu dem Schluss
gekommen, dass Ergebnisse, die mittels der Software CIAS erzielt werden kénnen, dhnliche

Geschwindigkeitsraten ergeben wie andere Auswertungsverfahren.

6 Fazit

Diese Arbeit fokussierte sich im Wesentlichen auf zwei Schwerpunkte: einerseits wurde die
holozdne Landschaftsentwicklung im Bereich des Frosnitzkeeses untersucht und die
Gletschergeometrie des Frosnitzkeeses seit dem letzten Gletscherhochstand in der Kleinen
Eiszeit rekonstruiert. Andererseits wurden mittels ERT-Messungen und einer digitalen
Bildanalyse die Verbreitung von Permafrost und die Aktivitat von Permafrost beeinflussten
Formen im Gletschervorfeld des Frosnitzkeeses erforscht. Die Untersuchungen im ersten
Schwerpunkt fokussierten sich dabei auf die Entwicklung sowie Lokalisierung der
neuzeitlichen und postglazialen Morénen vor dem aktuellen Gletschervorfeld der Kleinen
Eiszeit (Teilarbeitsgebiet (2)) in Anlehnung an friheren Arbeiten. Bei der Rekonstruktion
der Gletschergeometrie des Frosnitzkeeses um 1850 konnte die tatsachliche

Gletscherausdehnung und die Gletschereisdicke bestimmt werden. Der zweite Schwerpunkt
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konzentrierte sich allgemein auf die Lokalisierung von Permafrostaktivitaten im
Gletschervorfeld sowie deren Aussage zur Existenz oder Inexistenz von Permafrost.

Durch eine Analyse der Arbeiten von BORTENSCHLAGER & PATZELT (1969),
PATZELT (1973) und PATZELT & BORTENSCHLAGER (1973) konnten die
neueiszeitlichen und postglazialen Moranen in einem DGM lokalisiert sowie kartiert und
dargestellt werden, inwieweit sich das Landschaftsbild im Bereich des Gletschervorfeldes

durch die ehemaligen GletschervorstoRe im Postglazial verdndert hat.

Die Gletschergeometrie des Frosnitzkeeses der Kleinen Eiszeit konnte mit Hilfe zweier
Ansétze nach PELLITERO et al. (2010) und BENN & HULTON (2016) rekonstruiert
werden. Die 2D-Rekonstruktion zeigte ein Gletscheroberflachenprofil unter der Annahme,
dass die Gletscheroberflache nicht konvex, sondern eben ist. Die 3D-Rekonstruktion zeigte
hingegen eine deutlich niedrigere Gletscheroberflache. Die Durchschnittseisdicke des
Frosnitzkeeses entlang des Profils betrdgt laut dieser Rekonstruktion rund 52 m mit einem
Eisvolumen von 0,255 km3, weshalb auch eine Sensibilitdtsanalyse der Schubspannung
durchgefuhrt wurde. Bei einer Erhéhung von 30 % der Schubspannungswerte, wurde ein

realistisches Ergebnis der Gletscheroberflache erzielt.

Mit der ERT-Methode im Arbeitsgebiet wurden drei unterschiedliche Messbereiche im
Gletschervorfeld untersucht, die sich speziell vom Gelédndeuntergrund und der
Expositionslage unterscheiden. Der Messbereich LMB ist im Allgemeinen von mehreren
Moréanenwallen mit Teils grobblockigem Morédnenmaterial gepragt. Die ERT-Auswertungen
zeigten aufgrund der Hohlrdume im Untergrund speziell im Messbereich LMB teils hohe
Widerstandswerte. Die Profile LMB-3 und LMB-4 weisen Widerstdnde von maximal 15.000
ohm.m und 25.000 ohm.m auf, die unter anderem fiir Permafrost und Bodeneis (10° — 10°
ohm.m) sprechen konnten. Der GZB befindet sich unterhalb der aktuellen Gletscherzunge,
in einem vor Kurzem eisfrei gewordenen Gletschervorfeld. Die Lage des Profils GZB-4 war
noch vor zwei Jahren bis zur Hélfte von Gletschereis bedeckt. Bei den Auswertungen des
GZB zeigten nur Profil GZB-3 und GZB-4 hohe Widerstandswerte (Maximalwert: 13.126
ohm.m und 18.391 ohm.m), die Anzeichen fir Permafrost mit Bodeneis sein konnten. Da
dieses Areal erst vor kurzem entgletschert wurde, ist es relativ unwahrscheinlich, dass sich
dort Permafrost gebildet hat. Laut Belegen von KNEISEL (1999) aus &hnlichen
topographischen Gebieten ware dies jedoch theoretisch mdglich (siehe Kapitel 4.3). Das
letzte Messgebiet befand sich im stidwestlichen Hangbereich mit SWB-Profilen auf einer
Schutthalde, die groRteils von grobblockigem Schuttmaterial gepréagt ist. Anhand der ERT-

93



Auswertungen konnten keine Rickschliisse auf Permafrostexistenz sowie Eiseinschliisse in

diesem schuttgepragten Bereich gezogen werden.

Mit der digitalen Bildanalyse eines Gesamtzeitraums von 1974 bis 2018 und deren
Teilzeitrdume 1974 bis 2012 und 2012 bis 2018 konnten einerseits horizontale
Oberflachenbewegungen im Zentrum der lateralen Morénen festgestellt und andererseits ein
ahnliches Bewegungsmuster im Zentrum der Lateralmordnen eruiert werden. Der
Bildvergleich von 1974 bis 2012 und von 1974 bis 2018 zeigte im mittleren Bereich eine
maximale Bewegungsrate von 1,56 und 1,75 m (rund 0,04 m pro Jahr). Dies fiihrte zur
Schlussfolgerung, dass ein mogliches permafrostbedingtes Schuttkriechen sowie
Frostkriechen stattgefunden hat. Die Auswertung des Zeitraumes von 2012 bis 2018 zeigte
hingegen geringere Bewegungsraten (maximal 0,73 m), aber deutlich hohere Jahresbetrage
(maximal 0,12 m pro Jahr), wobei sich ein vergleichbares Muster erkennen lieR, das den
Rickschluss auf geringe Oberflachenbewegungen zuldsst. Da die Summe der
Bewegungsraten vom Gesamtzeitraum (1974 bis 2018) mit den Summen der Teilzeitraume
(1974 bis 2012 und 2012 bis 2018) geringe Abweichungen aufweisen, bezieht sich diese
Diskrepanz auf die minimale Abweichung der Eingabeparameter vom Teilzeitraum 1974 bis
2012. Schliel3lich konnte durch die Kombination der gemessenen ERT-Profile (LMB-3 und
LMB-4) und der digitalen Bildanalyse dargelegt werden, dass mdglicherweise geringe
Permafrostaktivitaten - womdoglich in Verbindung mit Frostkriechen - vorhanden sind.
Aktuell ist eher von einem frostbedingten Schuttkriechen (Frostkriechen) auszugehen. Da
nicht mit Sicherheit belegt werden konnte, dass im Gletschervorfeld Permafrost vorhanden
ist, wéren in Zukunft weitere Permafrostuntersuchungen in diesem Gebiet, vor allem in
Kombination mit einer weiteren geophysikalischen Methode, duRRert wertvoll. Auf diese
Weise konnte ein noch umfangreicherer Einblick in die holozdne Landschaftsentwicklung
sowie die rezente Permafrostverbreitung im Bereich des Frosnitzkeeses in der

Venedigergruppe, Hohe Tauern, gewonnen werden.
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