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1. Einleitung

11. Terminologie

Im Rahmen der Kklassischen Unterteilung der spiteiszeitlichen Riick-
zugsstadien des Inngletschers in Biihl, Gschnitz und Daun (Penck und
BrocknNer 1901/09) bezeichnet das Daunstadium die letzten Gletschervor-
stoBe der ausgehenden Wiirmeiszeit. FrREcH ergédnzte 1903 das Daunstadium
durch ein etwas kleineres Tribulaunstadium, das sich aber nicht durchsetzte
(Briickner 1904). Kinzi (1929, 1932) fiigte dem Daunstadium das deutlich
kleinere Egesenstadium hinzu. Kinzr (1932: 356) glaubte aber nicht, daBl das
Egesenstadium ,wirklich allgemein verbreitet* gewesen wire. Fiir die
Schweiz bezweifelt SaLaTtHE (1961) die Existenz des Egesenstadiums.
SENARCLENS-GRANCY (u. a. 1938 a, b, ¢, d, 1942, 1958) versuchte eine Neu-
gliederung der spéitglazialen Stadien. Die in dieser Arbeit in Frage kom-
mende jungstadiale Gruppe setzt mit einem in seiner Bedeutung gegeniiber
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Penck und Brijckner (1901/09) wesentlich reduzierten Gschnitz (D/g) ein.
Nach oben zu setzt sich diese Gliederung mit den D/d-Stadien (Daun) fort.
Den AbschluB der Serie bilden die D/e-VorstéBe (,Egesen“), die in ihrer
Bedeutung etwa dem ,Egesen® im Sinne von KinzL entsprechen. HEUBERGER
und BescHEL (1958) untersuchten die Mordnen im Stubaital und seinen
inneren Seitentidlern. Sie duBerten sich beziliglich des Egesenstadiums eher
skeptisch. In der Arbeit von Mayr und HeuBERGER (1968), die bereits fiir die
INQUA 1965 entstand, wird das Egesenstadium nur kurz erwihnt. HEUBER-
GER (1966) gelang schlieflich eine deutliche Trennung des klassischen
Daunstadiums in den ndérdlichen Stubaier Alpen in eine idltere und eine
jingere, nur wenig kleinere Serie, die sich voneinander so deutlich unter-
scheiden (HEuBerRGeEr 1966, v. a. Kap. 4 c—e, 5 b), daB HruBerGer die Ein-
heit des klassischen Daunstadiums nicht einmal dem Namen nach mehr
fiir vertretbar hielt. Da die Daunmorinen von Penck und BrickNer (1901/09:
347) im Bereich des dlteren Abschnittes der Daunserie liegen, mochte Heu-
BERGER (1966: 68) den Begriff ,Daun“ auf den &dlteren Abschnitt der Serie
beschrianken. Die Original-Egesenmorinen bei der Dresdner Hiitte im Stubai-
tal (KinzL 1932: 356) entsprechen denen des jlingeren Abschnittes des klassi~
schen Daun, weshalb HeuBercer (1966) den Begriff des ,Egesen“ auf den
gesamten jlingeren Abschnitt des klassischen Daun erweiterte. Damit ge-
winnt das Egesenstadium ganz entschieden an rdumlicher und klimageschicht-
licher Bedeutung.

12. Datierung

PeEnck und Brtickner (1901/09: 382) geben fiir das Daunstadium als
zeitliche Stellung ,dlter als die Pfahlbauten im Allgemeinen“ an. KinzL
(1929) stuft das Egesenstadium in die Vorwirmezeit ein, ARNBERGER und
Wirthum (1952/53) wollen die Egesenmoridnen am Dachsteinplateau in die
Hallstattzeit stellen. SENARCLENS-GRANCY (1958: 306) versuchte eine Paralleli-
sierung seiner Stadien mit der nordeuropdischen Quartdrchronologie und
stellt die dem Daun und Egesen entsprechenden Stinde in den Zeitraum
zwischen Ende der Jiingeren Dryas und mittlerem Pridboreal. HEUBERGER
(1968) gibt die zeitliche Stellung fiir Daun mit ,,wohl erst nach der Jiingeren
Dryas*, fiir Egesen mit ,,zwischen Jiingerer Dryas und postglazialer Warme-
zeit” an. ZoLLER et al. (1966) datieren das ,Daun® bei der Alp Frisal (Vorder-
rheingebiet, Todigruppe) auf etwa 9 000 BP. MULLER (1972) gibt den Zeit-
punkt des Eisriickzuges von diesen Morinen mit 9350 BP an und stellt ebenso
wie ZorLER et al. (1972) das Daunstadium in die erste Héilfte des Priboreals
(»Piottinokaltphase*). KrLeiBER (1974: 42) nimmt diese zeitliche Stellung als
gesichert an, vermutet aber, dafl ein Teil des Daun ilter als Allered sei (s. u.).
Fiir die als ,Daun®“ bezeichneten Mordnen im Kaunertal wurden Mindest-
alter von ca. 9400 BP angegeben. Mit diesen Daundatierungen ist schwer
vereinbar, daB die Gletscher in den Ostalpen bereits um ca. 9 500 BP auf neu-
zeitliches AusmaQl zuriickgegangen waren (Parzert 1972).

13. Fragestellungen
Aus der beschriebenen Situation heraus ergaben sich folgende Frage-
stellungen als Grundgeriist fiir weitere Uberlegungen:

1. Es sollte untersucht werden, ob das Egesenstadium im von HEUBERGER
(1966) erweiterten Sinn eine Besonderheit der Stubaier Alpen ist oder



ob es sich auch in weiter westlich gelegenen Gebirgsgruppen, vor allem
in der Schweiz, finden 1406t.

2. Es sollte versucht werden, die von HEUBERGER (1966) vielfach beschriebe-
nen Kriterien zur Unterscheidung von Daun- und Egesenmorinen als
Grundlage fiir eine regional weiter ausgreifende Kartierung zu ver-
wenden und die damit gewonnenen Wahrscheinlichkeitsaussagen weiter
zu prizisieren. Zu diesem Zweck sollten Schneegrenzberechnungen auf
glaziologischer Grundlage nidher auf ihre Brauchbarkeit untersucht wer-
den.

3. Es sollte untersucht werden, ob die von ZoLLER et. al (1966), ZoLLER et al.
(1972), MtLLER (1972) und KirEBER (1974) angegebenen Datierungen des
Daunstadiums tatsichlich fiir das Daun im engeren Sinne gelten.

4. Auf Grundlage des gesammelten Datenmaterials sollte eine klimage-
schichtliche Interpretation des Zeitraumes des Egesenstadiums versucht
werden.

2. Kartierung

Die Voraussetzung fiir simtliche weitere Uberlegungen war eine még-
lichst geschlossene Kartierung von Mordnen und Blockgletschern in einem
groBeren regionalen Rahmen. Auf dieser Basis konnen lokal bedingte Zu-
falligkeiten erkannt und weitgehend ausgeschaltet werden und es besteht
die Moglichkeit, fiir die weiteren SchluBfolgerungen eine statistisch aus-
sagefihige Stichprobe zu gewinnen. Als Ziel wurde angestrebt, fiir den
Egesenmaximalstand und, wenn mdoglich, auch fiir den Daunmaximalstand,
moglichst viele Gletscheroberfldchen rekonstruieren zu kénnen.

Ausgehend von den neuzeitlichen Gletschervorfeldern wurden die
Moranen des Daun- und des Egesenstadiums erfa3t. Magebend fiir eine Tren-
nung von dlteren Gletscherstinden (zumeist Gschnitz-Serie) waren grobe Ab-
schidtzungen der Depression der Schneegrenze, die nach den Erfahrungen
aus dem Sellrain (HEUuBERGER 1966) etwa 300—400 m gegen heute betragen
sollte. Die Genauigkeit dieser Abschidtzungen liegt im Rahmen von etwa
100—200 m, was fiir eine erste Orientierung geniigt. Innerhalb der so
erfaBten Daun- und Egesenserie erfolgte die Unterscheidung in ein &alteres
»Daun“ und ein jiingeres ,Egesen“ nach der Stellung der Morinen in der
Serie und nach ihren morphologischen Eigenschaften; dieses Verfahren
wurde bereits von HEUBERGER (1966) angewendet. Fiir die eigenen Kartie-
rungen muliten die Mordnenbeschreibungen von HEUBERGER noch etwas
prézisiert werden, um eine iberregionale Vergleichbarkeit zu gewihrlei-
sten. Im Rahmen der Voruntersuchungen ergaben sich folgende Anhalts-
punkte: Die Morinen der idlteren Serie (Daun) sind in der Form zumeist
stumpf mit abgeflachten Kdmmen und Boschungen, deren Neigung im Be-
reich von 15 Grad und darunter liegen, vorausgesetzt, eine nachtrigliche Ver-
steilung durch Rutschungen o. 4. war nicht mehr moéglich. Sie weisen in
vielen Fillen ein deutliches Kleinrelief in einer GréBenordnung von etwa
10—20 m auf, sodaBl die Wille ein flaches, z. T. zerflossenes Aussehen ha-
ben. Es 148t auf eine betrichtliche solifluidale Uberformung der Morinen
schlieBen. Die Mordnen der jlingeren Serie (Egesen) sind allgemein sowohl
besser als auch vollstindiger erhalten. Die Boschungswinkel liegen je nach
dem Ausgangsmaterial im Bereich von 25—35 Grad und dariiber und streben
gegen den Schiittwinkel des Ausgangsmaterials. Die GroéSenordnung des
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Kleinreliefs liegt im Bereich von 1—2 m und wird normalerweise durch das
auf den Moridnen oft reichlich vorkommende Blockwerk bestimmt. Im Ver-
gleich mit dlteren Mordnen in gleicher Hohenlage sind die Mordnen der
jingeren Serie wesentlich frischer und weniger gegliedert. Die erwihnte
Blockigkeit der Morédnen ist stark vom Verwitterungstyp des Ausgangs-
materials abhidngig und als Unterscheidungskriterium zwischen Daun
und Egesen nicht geeignet. Die morphologische Unterscheidbarkeit der
Mordnen beider Serien ist unabhingig von der Blockigkeit. Das ld8t sich
im Kaunertal ganz hervorragend studieren. Stratigraphische Untersuchun-
gen schieden aus technischen und finanziellen Griinden aus.

21. Beispiel einer Seriengliederung: Dischmatal (GR)

Auf der Grundlage dieser morphologischen und faziellen Unterschiede
zwischen den Daun- und den Egesenmorinen ldBt sich ohne wesentliche
Schwierigkeiten eine Seriengliederung durchfiihren. Das sei am Beispiel des
Dischmatales siidlich von Davos (Scalettagruppe), das einen auBlergew&hn-
lichen Reichtum an Moridnen aufweist, dargestellt. Innerhalb dieser anni-
hernd 30 Gletscherstinde kann man deutlich 2 verschiedene Serien unter-
scheiden (vgl. SLK 25, Blatt 1217 Scalettapal). Vom morphologischen Stand-
punkt aus ist vor allem der Raum Grossalp — Schiirlialp interessant, da die
Trennung zwischen den beiden Serien hier am sinnvollsten moéglich ist. In
diesem Raum tritt auf kurze Entfernung ein deutlicher Wechsel in der Mor-
phologie und Fazies der Moridnen auf. Der doppelte Endmoridnenbogen, an
den sich die Alpgebdude der Grossalp und der Schiirlialp anlehnen, ist ober-
fldchlich arm an Blocken, die Formen sind sanft und teilweise verflossen.
Dieser morphologische Typ setzt sich talaus weiter in den Mordnen bei
Kote 1944.7 und um Bichwiesen-Wiesenalp fort. Die aus 5 hintereinander
angeordneten Endmoridnenbégen bestehende Mordnenlandschaft von ,Am
Rin“ bildet eine Ausnahme, da die Mordnen ausgesprochen blockig sind.
Die am weitesten talaus liegenden Morédnen findet man bei Gadmen. Sie
sind wesentlich frischer in der Form 2ls die weiter talein liegenden Morénen,
die oben beschrieben wurden und die man alle entsprechend den angefiihr-
ten morphologischen Kriterien in das Daun stellen kann. Die Situation
zwischen Am Rin und Gadmen bestitigt die Erfahrung aus dem Kaunertal
und Rheinwald (KerscunNer 1976), daB in einem Hg6henbereich von 800—
1000 m unterhalb der Schneegrenze von 1850 die morphologischen Unter-
schiede zwischen Daun- und Egesenmorinen zu verschwimmen beginnen.

In deutlichem Kontrast zu diesen Mordnen der #lteren Serie stehen die
auf die Mordnen von GroBalp — Schiirlialp talein néichstfolgenden Wille,
die von diesen etwa 100—200 m entfernt liegen. Sie entsprechen dem frischen
blockigen Typ mit durchgehend erhaltenen Kdmmen und steilen Béschungen.
Dieser Moridnentyp dominiert taleinwirts und erreicht mit den Moridnen
von Diirrboden seine schonste Ausprigung. Das Blockwerk erreicht hier an
manchen Stellen das AusmalBl von mehreren Kubikmetern. Auf Grund des
Verlaufes der Seitenmordnenreste kann man annehmen, daB zu dieser Zeit
kein Kontakt mehr mit einem Gletscher aus dem Raume der Fuorcla da
Grialetsch bestand. Dieser Seitenast schiittete machtige, z. T. blockgletscher-
artig verflossene Moridnen in 2340—2400 m zwischen Diirrboden und der
Fuorcla da Grialetsch auf (vgl. Haepern 1975). Vom morphologischen Stand-
punkt her kann man diese Mordnen ohne Schwierigkeiten in das Egesen-
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stadium stellen. Diese Gliederung 148t sich anhand von Berechnungen der
Depression der Gleichgewichtslinie von einigen Gletschern dieser Serie
stiitzen (s. u.).

3. Schneegrenziiberlegungen

Die Ansicht, dal Gletschervorsté8e mit gleicher Depression der Schnee-
grenze gegen ,heute” gleichzeitig stattfanden, geht auf PEnck und BRUCKNER
(1901/09) zurlick, die dieses Verfahren erstmals in groBem Stil anwendeten.
Seither wurden Angaben von Depressionen der Schneegrenze immer wieder
verwendet, um dltere, vor allem spiteiszeitliche Gletschervorstéfe in ver-
schiedenen Télern zu korrelieren und zugleich (berechtigterweise) mit groBer
Skepsis betrachtet. Die Verwendung dieses Begriffes resultiert wohl aus dem
nach wie vor bestehenden Mangel an anderen Methoden fiir eine Korrelation
von spéitglazialen GletschervorstdBen, die Skepsis daraus, daB die ,,Schnee-
grenze“ ein schillernder Begriff mit groBer Breite und geringer Prizision der
Aussage ist. Seine Bedeutung ist von zahlreichen Faktoren abhingig, wie
z. B. dem Anwendungsgebiet, den Genauigkeitsanforderungen, dem geometri-
schen BetrachtungsmaBstab u. a. (@strReM 1966, Hormann 1975, Gross et al.
1978). Besonders diffus und vielschichtig ist der Begriff der ,klimatischen
Schneegrenze“, die fiir ein empirisches Arbeiten praktisch unbrauchbar ist.
Andererseits ist die Schneegrenze trotz der vielen Unsicherheiten ein Begriff,
auf den man schwer verzichten kann. In diesem Sinne schlug MgesserL1 (1967)
vor, neue, eindeutig definierte und gut ndherungsweise bestimmbare Be-
griffe zu verwenden.

Ausgehend von den Massenhaushaltsuntersuchungen stellt die moderne
Glaziologie ein derartiges Begriffsinventar zur Verfiigung, das diesen An-
forderungen geniigt (vgl. zuletzt die Zusammenfassung bei Gross et al. 1978).
Dabei stellen die Verh&ltnisse auf dem einzelnen Gletscher den Angelpunkt
fiir die weiteren Uberlegungen dar, womit gleichzeitig der geometrische Be-
zugsrahmen mit etwa 10°—10% km? festgelegt wird. Durch umfangreiche
glazialmeteorologische Forschungen (z. B. Hoinkes 1971, Hoinkes et al. 1974)
besteht obendrein die Moglichkeit, auf dieser Basis abgeleitete klimage-
schichtliche Folgerungen besser als bisher zu fundieren. Im folgenden wird
hauptsédchlich der Begriff der Gleichgewichtslinie (GWL: Anonym 1969,
Hoinkes 1970) verwendet. Fiir die in Betracht stehenden glazialmorphologi-
schen und klimageschichtlichen Uberlegungen ist es notwendig, einen Mittel-
wert lber einen lingeren Zeitraum zu verwenden, der im weiteren als
»Schneegrenze“ bezeichnet wird. Der ,lédngere Zeitraum® ist fiir &ltere
Gletscherstinde nicht genau faBbar. Da der Bestimmung der Schneegrenze
eines dlteren Gletscherstandes (z. B. 1850, Spitglazial) aber der Gleichge-
wichtszustand zugrunde liegt, der durch die im Geldnde kartierbaren Mord-
nen angezeigt ist, umfaBt dieser Zeitabschnitt sicher einige Dezennien.

31 Bestimmung der Hohe der Gleichgewichtslinie
eines dlteren Gletschervorstofes

311 . Methoden

Die Bestimmung der Schneegrenze eines dlteren GletschervorstoBes sollte
so genau erfolgen, dal in weiterer Folge fiir die Unterscheidung zwischen
der Schneegrenzdepression zwischen Daun- und Egesenmaximalstand
eine Trennschirfe von etwa 50—60m erreicht werden kann (Gross et al.
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1978: 239). Damit kommen praktisch nur Flidchenteilungsverfahren in Frage,
denen die Kartenfldche des betreffenden Gletscherstandes zugrundeliegt.
Die besten Ergebnisse konnten bei der Anwendung eines Verhiltnisses von
Nihrgebiet zu Zehrgebiet = 2 : 1 erreicht werden.

Andere Methoden (z. B. Hess, Kurowski, FINSTERWALDER, VORNDRAN, vgl.
Gross et al. 1978) sind teils zu ungenau, teils zu kompliziert oder auch beides.
Die vielfach verwendete Methode von HOFeR (1878) beruht auf einem Zirkel-
schlu3. Die Methode von LicHTENECKER (1938) liefert zwar vergleichbar gute
Resultate wie die Fldchenteilungsmethode, sie ist aber aus Mangel an brauch-
baren Seitenmoridnenansidtzen nur beschrinkt einsetzbar. Fiir den Gletscher-
stand von 1850 kann man mit ihr nachweisen, dal die Verwendung eines
Teilungsverhéiltnisses von 2 :1 tatsdchlich sehr gute Resultate ergibt. Wenn
man fir einzelne Gletscher getrennt mit der Flichenteilungsmethode und

Tabelle 1: Hohe der Schneegrenze des Gletscherhochstandes von 1850 von ausge-
wihlten Gletschern, bestimmt mit der Flidchenteilungsmethode und der Methode
nach LICHTENECKER, theoretisches Teilungsverhéltnis

Name 2:1 LicHTENECKER d Kot
1 Griiblferner 2720 2750 + 30 1,56
2 Gletscher E Fernauferner 2768 2760 — 8 2,25
3 Fernau-Schaufel-Daunkogel 2795 2827 + 32 1,59
4 Ruderhofferner 3033 3040 + 7 1,81
5 Sommerwandferner 2781 2790 + 9 1,83
6 Rinnengrube 2818 2820 + 2 1,87
7 ,Gletscherfleck® Gepatsch 2945 2920 —25 2,29
8 Gletscher 2 (Kaunertal) 2842 2850 + 8 1,75
9 Krummgampenferner S 2895 2910 + 15 1,52
10 Krummgampenferner N 2927 2915 — 12 2,66
11 Rifflferner (Kaunertal) 2944 2920 —24 2,83
12 Kaiserbergferner 2830 2860 + 30 1,55
13 Ldécherferner 2955 2940 — 15 2,36
14 Seekarlesferner 2930 2910 —20 2,42
15 Scalettagletscher 2649 2650 + 1 1,98
16 Gletscher ScalettapalB 2847 2855 + 8 1,72
17 Vadr. d’Agnel & Traunter Ovas 2852 2853 + 1 1,96
18 Gh. de Mucia 2597 2600 + 3 1,94

Otztal (G. PATZELT)
19 Bankerferner 2749 2753 + 4 1,90
20 Gailbergferner 2750 2750 0 2,00
21 Mittl. Seelenferner 2998 3000 + 2 1,97
22 AuBerster Seelenferner 3025 3015 —10 2,25
23 Langtalerferner 2860 2850 —10 2,14
24 Gurgler Ferner 2911 2920 + 9 1,85
25 Stockkogelferner 2838 2840 + 2 1,92
26 Spiegelferner 2983 2950 —33 2,52
27 Diemferner 3040 3005 —35 2,30
28 N. Schalfferner 3042 3040 — 2 2,04
29 Schalfferner 2990 3000 + 10 1,92
30 Niederjochferner 2989 2995 + 6 1,93
31 Sayferner 3067 3020 — 47 2,95
32 Siidl. Kreuzferner 2955 2940 —15 2,37
33 Hochjochferner 2902 2910 + 8 1,85
34 Hintereisferner 2890 2880 —10 1,89
35 Plateiferner 3155 3120 —35 2,75
36 Taufkarferner 3039 3030 — 9 2,20

d = (SGR LicHTENECKER) — (SGR 2 : 1)
kot ... theoretisches Teilungsverhiltnis bei Verwendung der SGR nach LiCHTEN-
ECKER
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der Methode nach LicHTENECKER die Héhe der Schneegrenze bestimmt, kann
man das Teilungsverhiltnis der Gletscheroberfliche aus der hypsographi-
schen Kurve des Gletschers bestimmen (kpot in Tab. 1). Der Mittelwert liegt
bei 2,07, der Median bei 2,02 und der Modus bei 1,85. Die Schiefe betrdgt
+ 0,68, der ExzeBl der Verteilung 2,85 (n = 36). Die Abweichungen der Héhe
der Schneegrenze sind praktisch vernachlissigbar klein (Modus -+ 6,2 m,
Median — 0,4 m). Auffallend ist eine leichte Abhingigkeit des Teilungsver-
hiltnisses von der absoluten Hoéhe der Schneegrenze. Diese stochastische
Beziehung deutet darauf hin, daB Gletscher in ozeanischeren Gebieten offen-
bar mit einem prozentuell kleineren Akkumulationsgebiet auskommen als
Gletscher in mehr kontinental getdonten Bereichen der Ostalpen, um einen
Gleichgewichtszustand zu erreichen. Abgesehen von einigen Ausnahme-
fillen, z. B. Gletschern mit ausgedehnten, S-exponierten Eisbriichen scheint
die Anwendung eines Teilungsverhéltnisses von 2 :1 gut abgesichert zu sein.

3.2. Rekonstruktion der Gletscheroberfldchen

Fiir die Anwendung der Flidchenteilungsmethode ist die Rekonstruktion
der Oberfliche des entsprechenden Gletschers eine grundlegende Voraus-
setzung. Diese Rekonstruktion ist im allgemeinen umso verlidBlicher, je mehr
Moridnen von einem einzelnen GletschervorstoB zur Verfiigung stehen und
je weniger die allgemeinen morphologischen Verhiltnisse Unsicherheiten
iiber den Verauf und die Zusammensetzung des Gletschers zulassen. Deshalb
geniigen bei einem Talgletscher oft schon wenige Moridnenreste, die die Eis-
michtigkeit festlegen und die mit einem Léngsprofil ergidnzt werden kon-
nen. Soferne geniigend, moglichst endnahe Seitenmoridnen vorhanden sind,
ist eine Rekonstruktion der Gletscherzunge auch ohne Endmoridnen moglich.
Die Fehler, die sich daraus ergeben kénnen, dal die Zunge zu kurz oder zu
lang angenommen wird, sind bei Talgletschern im Vergleich zur gesamten
Gletscherfliche verschwindend klein und in ihren Auswirkungen auf die
Hohe der Schneegrenze voéllig belanglos. Problematisch ist die Rekonstruk-
tion von Kargletschern, die liickenhafte Endmordnenkrinze hinterlassen
haben. Besonders dann, wenn die Gletscherzunge auf gréBere Verebnungen
hinausreichte, ist eine Rekonstruktion des Gletschers in so einem Fall oft
unmoglich, da dann keine Anhaltspunkte fiir die Gletscherausdehnung beste-
hen. Problematisch bei jeder Rekonstruktion ist der Ubergang vom Akkumu-
lationsgebiet zum Ablationsgebiet. Gerade bei spdtglazialen Gletscherstinden
fehlen hier praktisch immer eindeutige Seitenmorinenreste. In den aller-
meisten Fillen hilft die Konstruktion eines Lingsprofiles, wobei darauf zu
achten ist, daB unmotivierte Verdickungen und Ausdiinnungen des Gletschers
vermieden werden miissen.

Jede Rekonstruktion eines Gletschers sollte physikalisch rechtfertigbar
sein. Der Idealfall wire eine rechnerische Rekonstruktion der Gletscherober-
fliche oder zumindest eines Zungenlidngsprofils (vgl. NyE 1952). Das ist nur
in Ausnahmefillen moéglich, da in so einem Fall die Randbedingungen (z. B.
Form des Gletscherbetts, Talquerprofil, Gefille des Tales) konstant sein
miissen. In jedem Fall ist es aber sinnvoll, bei der Rekonstruktion der Glet-
scheroberfléiche die rechnerische Schubspannung auf das Gletscherbett abzu-
schitzen (vgl. PaTterson 1969). Wenn bei geniligend breitem Gletscherbett der
Einflul der Talwinde vernachlidssigbar klein wird, sollte sie im Bereich von
etwa 1 bar liegen. Zum Zweck der Interpolation zwischen entfernt liegenden
Morédnenresten 148t sie sich im Zungenbereich auch aus dem durch die Seiten-
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mordnen vorgegebenen Oberflichengefille und der Eismichtigkeit ableiten.
Besonders niitzlich ist dieses Verfahren bei der Rekonstruktion von Kar-
gletschern kleineren AusmafBes.

Problematisch ist die Aussonderung bzw. Beriicksichtigung von seit-
lichen Zufliissen zu einem groBeren Gletscher, wenn auf Grund der vorhan-
denen Morinen keine eindeutige Situation gegeben ist oder wenn Morinen
vo6llig fehlen, wie das im Steilgeldnde oft der Fall ist. Um hier trotzdem
zu brauchbaren Resultaten zu kommen, kénnen folgende Hilfsmittel bertick-
sichtigt werden (vgl. auch die Ertrterungen bei BEerEr 1977: 255): Stellung
des zu rekonstruierenden Hochstandes in der Serie gegen dltere und jiingere
Morénen im Bereich des Haupttales und des seitlichen Zuflusses, schitzungs-
weise Ubertragung der Schneegrenze von zeitgleichen Gletscherhochstinden
aus der unmittelbaren Nachbarschaft in den kritischen Bereich, um die még-
liche Ausdehnung des Seitengletschers abschitzen zu koénnen, Abschitzung
der Bedeutung des Zuflusses vom Seitengletscher fiir den Haupttalgletscher
auf Grund der allgemeinen morphologischen Verhiltnisse (Breite des zur
Verfiigung stehenden Gletscherbetts, mogliche Eismichtigkeit), Uberpriifung
der Auswirkung des Rekonstruktionsergebnisses auf Seitenkare mit eindeu-
tigen morphologischen Verhéltnissen (z. B. vollstindig erhaltenen Morinen-
systemen). Keine dieser Vorgangsweisen sollte fiir sich allein angewendet
werden, man kann aber auch nicht erwarten, dal im Einzelfall alle diese
Moglichkeiten gleichzeitig angewendet werden konnen. In jedem Fall kénnen
aber auf dieser Basis die Varianten ausgeschieden werden, die sicher nicht
moglich sind. Im Zweifelsfall sollte auf eine Rekonstruktion verzichtet
werden.

33. Bestimmung des Bezugswertes

Um die oben angefiihrten Anforderungen an die Trennschirfe von
Schneegrenzberechnungen erfiillen zu kénnen, mubB nicht nur die Schnee-
grenze der einzelnen Gletscher gut ndherungsweise bestimmt werden, son-
dern es mufl auch ein brauchbarer Bezugswert fiir die Schneegrenzdepres-
sion definiert werden. Die ,heutige“ Schneegrenze ist dazu sicher ungeeignet
(Gross et al. 1978), vor allem deshalb, weil man sie nur in Ausnahmeféllen
kennt. Deshalb wurde fiir die weiteren Uberlegungen die Schneegrenze des
Hochstandes von 1850 als Ausgangspunkt gewihlt, die anhand des damaligen
GletscherausmaBes leicht bestimmbar ist. Sie bietet auBerdem den Vorteil,
dal sie einen Mittelwert darstellt, der die gletschergiinstigen Abschnitte des
Postglazials reprasentiert (Patzert 1973). Mit diesen Angaben wurde ein
Bezugswert definiert, der als Bezugsniveau (BZN) bezeichnet wird (Gross
et al. 1978: 243). Dieses Bezugsniveau ist eine besondere Form des gewichte-
ten Mittels der Schneegrenze von 1850, bei dem nur Ausgangswerte beriick-
sichtigt werden, die im Bereich des spitglazialen Gletscherstandes bestimmt
wurden, fiir den der Bezugswert gelten soll. Seine Bestimmung soll im fol-
genden an einem einfacheren und an einem komplizierteren Beispiel erldu-
tert werden.

331. Mutterbergtal

Fiir die Rekonstruktion des Egesenmaximalstandes im Mutterbergtal
(Abb. 1) (Stubaier Alpen) standen die Mordnen zur Verfiigung, die zum
groBeren Teil bereits von Kinzr (1929, 1932), SENARCLENS—GRANCY (1938 a,
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1958), HEuBerGeER und BescHeL (1958) und HEuBERGER (1966) beschrieben wur-
den (Abb. 1). Damit errechnet sich die Schneegrenze des Mutterberggletschers
zur Zeit des Fgesenmaximalstandes zu 2564 m.

Die Bestimmung des Bezugsniveaus gestaltete sich einfach. Nahezu die
gesamte Fliache des Einzugsgebietes mit Ausnahme des Nordostabhanges
des Egesengrates ist heute noch vergletschert. Zur Zeit des Hochstandes
von 1850 reichten die Zungen des Fernau- und des Schaufelferners sowie des
Daunkogelferners in etwa bis in den Raum, in dem die Schneegrenze des
Egesenmaximalstandes verlief. Entsprechend kann sich die Gewichtung der
Schneegrenzwerte der Gletscher von 1850 an ihre Flichenausdehnung wih-
rend des neuzeitlichen Hochstandes anlehnen. Nur fiir den Daunkopfferner
und den kleinen Gletscher &stlich des Fernauferners muBte das Gewicht

MUTTERBERGTAL (Stubaier Alpen)

HK 0678

Abb. 1: Ausdehnung des Egesenmaximalstandes im Mutterbergtal, Stubaier Alpen,
Tirol
(1) Gletschergrenzen und Hohenlinien des Egesenmaximalstandes
(2) Gletschergrenzen und Héhenlinien des Hochstandes von 1850, soweit nicht mit
der Egesen-Abgrenzung identisch
(3) Moranen, Eisrandablagerungen
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groBer gewihlt werden, da im Bereich des Daunkopfferners beriicksichtigt
werden mufite, dafl der Gletscher nicht das ganze Kar ausfiillte, wiahrend
der Schneegrenzwert des Gletschers E Fernauferner als Schitzwert fiir den
ebenfalls NE-exponierten Teil des egesenzeitlichen Einzugsgebietes am
Egesengrat gewihlt wurde. Im einzelnen ergaben sich folgende Gewichtun-
gen:

Gletscher E Fernauferner (0,31 km? 2768m) . . . . . . . 2
Fernau-Schaufel-Daunkogelferner (9,31 km?, 2795m) . . . . 9
Daunkopfferner (1,374 km?, 2738 m) . 5 : 2

Damit ergibt sich das Bezugsniveau zu 2782 m und die Depression der
Schneegrenze des Egesenmaximalstandes an der Typlokalitit zu 218 m.

3.3.2. Val Frisal

Die Bestimmung der Schneegrenzdepression des Egesenmaximalstandes
und des Daunmaximalstandes (Abb. 2) war der komplizierteste Fall im Rah-
men der untersuchten Tiler. Hier zeigen sich bereits deutlich die Grenzen
der Methode, wie sie anhand des Mutterbergtales als einfachem Fall demon-
striert wurde. Gleichzeitig 148t sich aber zeigen, dal man mit plausiblen
und rechtfertigbaren Annahmen trotzdem noch zu brauchbaren Resultaten
kommen kann.

Eine ausfiihrliche, aber in mehreren Punkten anfechtbare Kartierung
der Morinen im Val Frisal findet man bei Zoirer et al. (1966). Vor allem
die VorstoBe von Seitengletschern im Raume der Alp Frisal als auch weiter
talaus lassen sich nicht zwingend nachweisen. Unterhalb der Alp Frisal
zeichnen die vorhandenen Moridnen einen betridchtlich groB8en Talgletscher
nach, wihrend die Mordnen eines Seitengletschers aus dem Raume Piz Dado
(2699 m) nicht gefunden werden konnten. Es handelt sich hier vielmehr um
Erosionsformen (KerscHNER 1976: 160 £f.). Fiir die Rekonstruktion des Egesen-
maximalstandes konnten die Moridnen unterhalb der Alp Frisal herange-
zogen werden, die sowohl morphologisch frisch als auch blockig sind. Fir
den wahrscheinlichen Daunmaximalstand wurden die Mordnen unterhalb
Grap Gravigliauna (2077 m) in 1920—1760 m herangezogen, die sich iiber eine
Terrasse, auf der die Alp Nova steht, mit den Morinen bei Chischarolas
(1520 m) verbinden lassen. Bei der Rekonstruktion traten vor allem fiir den
Daunmaximalstand einige Abgrenzungsprobleme mit Seitengletschern aus
den Karen der steilen Nordflanke auf. Die komplizierte Topographie der
Kare und die damit auftretenden Uneindeutigkeiten bei der Rekonstruktion
im Akkumulationsgebiet der Kargletscher sowie der sicherlich vernach-
lidssigbare Beitrag dieser Gletscher zur Erndhrung des Talgletschers lieflen
es geraten scheinen, diese Gletscher nicht in die Rekonstruktion miteinzu-
beziehen. Sie stellen nur eine zusidtzliche Quelle von Irrtiimern dar. Anderer-
seits lassen die steilen Talflanken, die wenig gegliedert sind, fiir die Rekon-
struktion der Zungenoberfliche wenig Spielraum. Entsprechend der Rekon-
struktion ergibt sich die Fldche des Egesenmaximalstandes zu 7,9 km? bei
einer Schneegrenze von 2384 m, die des Daunmaximalstandes ergibt sich bei
einer Fliche von 10,83 km? zu 2310 m.

Fiir die Bestimmung des Bezugsniveaus ist auf Grund der Flichenver-
teilung im Einzugsgebiet sowohl ein Wert fiir die Nord- als auch fiir die
Siidexposition notwendig. Beide Werte lassen sich nicht direkt bestimmen,
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Abb. 2: Ausdehnung des Egesenmaximalstandes und des Daunmaximalstandes im
Val Frisal, Vorderrheintal, Graubiinden

(1) Gletschergrenzen und Héhenlinien des Hochstandes von 1850

(2) Gletschergrenzen und Hohenlinien des Egesenmaximalstandes

(3) Gletschergrenzen und Hohenlinien des Daunmaximalstandes

(4) Moréanen, Eisrandablagerungen
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da der neuzeitliche Glatscher da Frisal in Ostexposition nur einen gemischten
Wert liefert.

Aus diesem Grund wurden folgende Annahmen getroffen:

1. Der S-exponierte Teil des Glatscher da Frisal ist etwas grofler als
der N-exponierte Teil. Beide Gletscherteile verhalten sich etwa wie 5 :4.

2. Es wurde angenommen, da die Schneegrenze in S-Exposition auf
Grund der Leelage zum Bifertengrat nur 150 m hoher liegt als in N-Expo-
sition. Dieser Wert ist eine wahrscheinliche GréB8enordnung. Auch eine An-
nahme von 200 m Differenz ergibt keine starken Auswirkungen auf das
Endergebnis.

Mit diesen beiden Annahmen kann man auf der Basis der Schneegrenze
des Glatscher da Frisal (2655 m) die geschitzte Schneegrenze fiir N- und
S-Exposition aus den beiden Gleichungen berechnen:

1. SGRyora = SGRsud — 150 m

2. SGRost = (5 SGRsid + 4 SGRxora) : 9.

Entsprechend errechnet sich der Wert fiir N-Exposition zu 2573 m, fiir
die Siidexposition zu 2722 m.

Die Gewichtung der einzelnen Einzugsgebietsflichen ergab sich wie
folgt: Fir den Egesengletscher ist das Einzugsgebiet in Nordexposition an-
ndhernd doppelt so grol wie in Sitidexposition. Entsprechend wurde der
Nord-Wert mit 2, der Siid-Wert mit 1 gewichtet. Damit errechnet sich der
Bezugswert zu 2622 m und die Schneegrenzdepression zu 238 m. Wihrend
des Daunmaximalstandes war das S-exponierte Einzugsgebiet etwas groBer,
sodall entsprechend den Flichenanteilen sich die Gewichtung zu4:3 = N: S
ergab. Damit ergibt sich ein Bezugsniveau von 2636 m und eine Schnee-
grenzdepression von 326 m gegen 1850. Beide Depressionswerte liegen im
Rahmen der Ergebnisse aus den anderen untersuchten Téilern und stehen
in keinem Widerspruch zur morphologischen Gliederung der Morinen.

333. Zusammenfassung Bezugsniveau

Man kann, wie aus dem oben gesagten hervorgeht, bei der Bestimmung
des Bezugsniveaus den Arbeitsgang folgendermaBen zusammenfassen:

1. Abgrenzung des vom spitglazialen Gletscher eingenommenen Areals.

2. Bestimmung der Schneegrenze von 1850 fiir jeden einzelnen inner-
halb dieses Bereichs vorkommenden Gletscher.

3. Festlegung der Flichen, fiir die die einzelnen Werte der Schneegrenze
von 1850 typisch sind. Das geschieht im Einzelfall durch das Ausscheiden von
Teilstromen, aus denen der Gletscher zusammengesetzt war. Ihre Anzahl
sollte die Zahl der neuzeitlichen Gletscher im Einzugsgebiet des spitglazialen
Gletschers so wenig als mdglich tiberschreiten.

4. Bestimmung von Schétzwerten fiir neuzeitlich unvergletscherte Be-
reiche im Einzugsgebiet des spitglazialen Gletschers. In diesem Abschnitt
tritt die gréBte Gefahr fir einen subjektiven Irrtum auf. Die VerldBlichkeit
des Bezugsniveaus ist entsprechend der Anzahl und der rdumlichen Vertei-
lung der neuzeitlichen Vergletscherung in loser Form proportional.

5. Die Bestimmung der nach P. 3 festgelegten Flichen kann im allge-
meinen durch Schitzung unter Zuhilfenahme von kariertem Papier o. &. er-
folgen, ohne daB daraus ein wesentlicher Irrtum entsteht. Es besteht die
Gefahr, daB eine unerreichbare Genauigkeit vorgetduscht wird, wenn die
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Flichen genau bestimmt werden. Diese Flichenwerte werden als Gewicht
fiir die Mittelbildung der Schneegrenze von 1850 verwendet.

6. Aus rechentechnischen Griinden sollte die Bestimmung
der Ausgangswerte auf Meter ,genau“ erfolgen oder héchstens auf die nich-
ste Zehnerstelle gerundet werden, auch wenn der Einzelwert bekanntermafien
mit einem Fehler behaftet ist, der u. U. in den Bereich von Zehnermetern
gehen kann. Erfolgt die Rundung zu friih oder zu grob, kénnen sich die
Fehler leicht aufschaukeln.

Aus dem oben Gesagten ergibt sich, da das Verfahren nur dort ange-
wendet werden kann, wo eine neuzeitliche Vergletscherung existiert. An-
gaben von Schneegrenzdepressionen in neuzeitlich unvergletscherten Gebie-
ten wiirden von einem unbekannten Bezugswert ausgehen und sind daher
nicht so aussagekriftig.

34. Die Depression der Schneegrenze fiir den Egesen-
und den Daunmaximalstand

Nach dem oben beschriebenen Verfahren wurde fiir 21 Gletscher des
Egesenmaximalstandes und 6 Gletscher des Daunmaximalstandes die Schnee-
grenzdepression bestimmt (Tab. 2). In beiden Fillen 148t sich die Beziehung
zwischen der Schneegrenze von 1850 und der des spétglazialen Hochstandes
am besten mit einer Regressionsgleichung beschreiben. Damit kann man bei
der Angabe von Schneegrenzdepressionen von starren Mittelwerten abgehen
und regionale Unterschiedlichkeiten besser berticksichtigen.

Die Beziehung fiir den Egesenmaximalstand ergibt sich zu

SGREgesen = — 437 + 1.084 BZN

bei einem BestimmtheitsmalB von 0,98. Die Steigung der Regressionsgeraden
ist hochsignifikant groBer als 1 (vgl. Gross et al. 1978: 244). Daraus kann man
die Hypothese ableiten, daB die Depression der Schneegrenze in kontinen-
taleren Gebieten geringer war als in ozeanischeren Bereichen der zentralen
Ostalpen. Das findet letztlich seine Bestdtigung in einer sprunghaften Zu-
nahme der Schneegrenzdepression, wenn man in die gegen den Alpenrand
zu offeneren Gebiete (z. B. Zillertaler Alpen, Hohe Tauern) geht (vgl. Gross
et al. 1978: 244—245).

Ein &hnlicher, noch stidrker ausgeprigter Trend ergibt sich aus den
Daten fiir den Daunmaximalstand. Die Beziehung lautet bei einem Bestimmt-
heitsmaf} von 0,99

SGRpaun = — 1250 + 1,35 BZN.

Gegeniiber dieser Beziehung ist allerdings einige Skepsis angebracht,
da die Einzelwerte jeweils mit ziemlichen Unsicherheiten belastet sind. Damit
kann auch gezeigt werden, daB die hohe Korrelation wohl eher ein Produkt
des Zufalls ist. Fiir das Daunstadium ist diese Beziehung iibrigens nicht neu.
Sie wurde bereits von BrRUCKNER (PENcK und Briickner 1901/09: 636) erkannt
und mit der alpeneinwirts zunehmenden Kontinentalitit begriindet.

35. Vergleich mit anderen Verfahren zur Bestimmung
der Schneegrenzdepression

351. Die ,heutige Schneegrenze“ nach KiLeBELSBERG (1947) als
Bezugswert

In der Literatur wird vielfach die , heutige Schneegrenze“ nach KLEBELs-
BERG (1947) als Bezugswert fiir Angaben der Schneegrenzdepression verwen-
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Tabelle 2: Vergleich verschiedener Bezugswerte

Talname SGRE BZNI DEP HSGK DEP TPNZ TPEG DEP
Langental 2527 2723 196 2900 373 2160 1560 300
Sulzenau 2580 2783 203 3000 420 2220 1470 375
Mutterbergtal 2564 2782 218 3000 436 2300 1590 355
Hohes Moos 2617 2818 201 2900 283 2370 1810 280
Oberbergtal 2653 2852 199 3000 347 2210 1600 305
Lisner Lingental 1) 2504 2722 218 2850 346 2350 1750 300
Gleirschtal 1) 2570 2761 191 2850 280 2400 2130 135
Zwieselbachtal 1) 2522 2721 199 2800 278 2420 2140 140
Larstigtal 1) 2478 2715 237 2850 372 2400 2000 200
Riffelsee 2750 2930 180 3000 250 2480 2160 160
Kaunertal 2692 2898 206 2950 258 1900 1620 140
Kaiserbergtal 2681 2897 216 2950 269 2600 2210 195
Schonferwall 2439 2640 201 2700 261 2500 2000 250
Dischmatal 2516 2731 215 2850 334 2320 1960 180
Val Funtauna 2585 2788 203 2900 315 2540 2150 195
Val Sartiv 2619 2819 200 2900 281 2700 2470 115
Val Bever 2736 2913 177 2950 214 2480 2190 145
Val Forno 2555 2756 201 2950 395 2020 1560 230
Hinterrhein 2392 2616 224 — — 2290 1580 355
Alpe Mucia 2466 2658 192 — — 2400 1870 265
Val Frisal 2384 2621 237 — — 2040 1700 170
SGRE ... Schneegrenze Egesen, BZNI ... Bezugsniveau, DEP ... Schneegrenz-
depression, HSGK ... ,heutige Schneegrenze“ nach KLeBELSBERG (1947), TPNZ ...

tiefster Punkt der neuzeitl. Vergletscherung, TPEG ... tiefster Punkt der Egesen-
vergletscherung.

1) Werte bestimmt auf Basis der Kartierung von HEUBERGER (1966).

det (vgl. dazu Mayr und HeuBercer 1968: 145). KLEBELSBERG bestimmte die
»,heutige Schneegrenze“ der Ostalpen anhand von Kartenmaterial, das zum
Teil bis in den Zeitraum der Jahrhundertwende zuriickreichte, mit der
Gipfelmethode und auf Grund seiner reichen Erfahrung. Die Karte ist sehr
kleinmaBstiabig konzipiert und kann nur in einigen Teilen der Ostalpen
anhand von schriftlichen Berichten erginzt werden. Vergleicht man nun die
solcherart bestimmte ,,Vergletscherungsgrenze” (JstreM 1966) mit der mittle-
ren Gleichgewichtslinie eines spidtglazialen Gletscherstandes, so mu8 man
erwarten, daBl das Ergebnis nicht allzu verlidBlich ist, da beim Bezugswert
auf die lokalen Besonderheiten eines Gebietes nur zuféllig Riicksicht genom-
men wird. Entsprechend schlecht ist die Beziehung:
SGREgesen = 314 + 0,78 HSGR xiebelsbere-

Die Residualstreuung betriagt 63 m, der Mittelwert 317 m. Eine wesentlich
prizisere Aussage als die, daB die Schneegrenzdepression des Egesenmaxi-
malstandes gegen ,heute“ irgendwo zwischen 200 und 400 m lag, 148t sich
damit nicht ableiten. Es kann nicht verwundern, da Mayr und HEUBERGER
(1968: 147) zur Ansicht kamen, daB die Parallelisierung von spitglazialen
Gletscherstinden mit der Angabe von Schneegrenzdepressionen ,very in-
accurate” sei.

352. Died/2-Methode

Diese Methode wurde von ZienerTt (u. a. 1965, 1967, 1970, 1973) in ausge-
dehnterem Umfang bei Untersuchungen von Gletschervorstéien in den
Alpen und in den deutschen Mittelgebirgen angewendet. Der Grundgedanke
ist der, daB die halbe Differenz zwischen der H6he von Endmorinen zweier



40

verschieden alter Gletscherstinde ungefdhr der Schneegrenzdepression des
unteren Standes gegen den oberen Stand gleichkommt. Sie kann damit
leicht aus der Methode von Louis (1955) oder der Methode HoreEr (1878) ab-
geleitet werden, wie schon Varpanianz (1931: 113—114) zeigte. Sie hat den
Vorteil, da8 sie unabhéngig von einer ,heutigen“ o. 4. Schneegrenze arbei-
ten kann. Der Nachteil des Verfahrens liegt darin, daB Besonderheiten der
lokalen Topographie sehr stark in die GroéBe der Schneegrenzdepression
eingehen. Man kann daher nur Richtwerte erwarten.

Die Beziehung zwischen dem tiefsten Punkt von 1850 und dem des
Egesenmaximalstandes lautet (n = 21)

TPggesen = — 933 + 1,2 TPigs0.
Der Mittelwert der Schneegrenzdepression gegen 1850 liegt bei 228 m. Die
Standardabweichung ist mit 81 m allerdings recht gro. Von der Streuung
um den Mittelwert bei Verwendung der ,heutigen Schneegrenze“ nach
KLEBELSBERG (5. 0.) ist sie allerdings nicht signifikant verschieden. Damit ist
die d/2-Methode unter den einfacheren Methoden sicher die empfehlens-
wertere.

Bei konstanten topographischen Verhiltnissen, z. B. flach abfallenden
Talbéden, eignet sich die d/2-Methode zur Interpolation zwischen Gletscher-
stdnden, deren Schneegrenzdepression exakter bestimmt wurde. Groéferen
Depressionswerten als 50—100 m, die mit dieser Methode bestimmt wurden,
sollte man allerdings mit Vorsicht begegnen.

36. Uberpriifung der morphologischen Argumentation
bei der Unterscheidung zwischen Daun und Egesen

In einem geeigneten Testgebiet kann man die Regressionsgleichung
zwischen der Egesenschneegrenze und dem Bezugsniveau dazu verwenden,
die morphologische Argumentation bei der Serientrennung zu testen. Be-
sonders gut eignet sich dazu das Dischmatal, da es reich an Morénen ist.
Durch den mifiig geneigten Talboden kann man mit der d/2-Methode recht
verlidBlich die Schneegrenzdepression einzelner Gletscherstinde im Rahmen
der exakter bestimmten Angaben interpolieren.

Aus den Werten in Tab. 2 wurde die Beziehung zwischen der Egesen-
schneegrenze und dem Bezugsniveau ohne den Werten fiir das Dischmatal
berechnet, sie ergibt sich bei n = 20 zu

SGREgesen = — 433 + 1,082 BZN.

Daraus errechnet sich die theoretische H6he der Egesenschneegrenze im
Dischmatal bei einem Bezugsniveau von 2731 m zu 2523 m. Dieser Wert ist
praktisch identisch mit dem Wert aus den Geldndedaten (2516 m). Die rech-
nerische Schneegrenzdepression ergibt sich zu 208 m. Nimmt man als Un-
sicherheitsbereich den zweifachen Betrag der Residualstreuung der Regres-
sionsgleichung (28 m) an, so ergibt sich daraus ein mdglicher Streuungs-
bereich fiir die Depression der Egesenschneegrenze im Dischmatal von
180—236 m fiir den Maximalstand. Von diesem Blickwinkel kommen daher
die Gletscherstinde zwischen der Kote 1944.7 m und dem Gasthof Diirrboden
(einschlieBlich) fiir den Egesenmaximalstand in Frage. Vergrofiert man das
Risiko einer Fehlaussage und reduziert den Unsicherheitsbereich auf
den Betrag der einfachen Residualstreuung (14 m), so schrinkt sich der mog-
liche Rahmen fiir den Egesenmaximalstand auf die Mordnen zwischen
Schiirlialp — GroBalp (ausschlieBlich) und die unmittelbar an den Egesen-
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maximalstand anschlieBenden Morédnen auBerhalb Diirrbodens ein. Damit
scheiden auch sdmtliche Morédnen aus, die von einem morphologischen Ge-
sichtspunkt her ins Daun gestellt werden miiBten.

4. Blockgletscher

In den untersuchten Tilern kommen an verschiedenen Stellen fossile
Blockgletscher vor, die in Hohen liegen, in denen unter den klimatischen
Bedingungen des Postglazials Permafrost nicht mehr erwartet werden kann.
Zusammen mit den aktiven Blockgletschern derselben Riume konnen sie zu
einer Erweiterung des klimageschichtlich interpretierbaren Materials heran-
gezogen werden.

Aktive Blockgletscher werden im Sinne von WaHrHAFTIG und Cox (1959),
fossile Blockgletscher werden nach BamrscH und Kinc (1975) definiert. Sie
entsprechen den ,inactive rock glaciers“ der amerikanischen Literatur. Fos-
sile Blockgletscher enthalten kein Eis mehr. Dafilir spricht u. a. das zwar
noch erhaltene, aber eingefallene charakteristische Oberflédchenrelief.

Blockgletscher werden heute im allgemeinen als Permafrosterscheinun-
gen aufgefaBt (WanHmrHAFTIG and Cox 1959, BarscH 1969 a u. b, 1973, WHITE
1971, 1976, WasHBurN 1973 u. a.). Die von einigen, vornehmlich &dlteren Auto-
ren vertretene Meinung, dall es sich bei den Blockgletschern um die schutt-
bedeckten Reste von Gletschern der neuzeitlichen Hochstidnde handelt, ist
heute ebensowenig in dieser allgemeinen Form haltbar wie die Auffassung,
daB es sich um Erscheinungen des DurchtriankungsflieBens handelt
(DrycaLskr und MacHaTscHEK 1942, KLEBELSBERG 1948/49, PiLLEwizErR 1957,
Kraer 1962, 1974, E. VornDRAN 1969, WHALLEY 1974 sowie Cuaix 1919,
Domarapzkr 1951, HGLLERMANN 1964).

41. Zeitliche Stellung der tiefliegenden fossilen
Blockgletscher in den untersuchten Tédlern

Fiir die weiteren SchluBfolgerungen kommen aus den untersuchten
Télern vor allem die fossilen Blockgletscher des Kuhgschwez (Oberbergtal,
Stubaier Alpen), des Kaiserbergtales (west. Otztaler Alpen) und der Kare
der Siidseite des Ferwall in Frage. Alle diese Blockgletscher liegen innerhalb
von Moridnen des Daunstadiums (KerscHNER 1978), womit eine zeitliche Ein-
grenzung ihrer Aktivitit gegen &dltere Zeitabschnitte gegeben ist. Anderer-
seits liegen sie in Héhen von ungefdhr 500—600 m unterhalb der heutigen
aktiven Blockgletscher in vergleichbarer topographischer Situation und
gleicher Exposition. Die obere Grenze ihres Aktivitdtszeitraumes ist durch
die rasche klimatische Besserung an der Wende von der Jiingeren Dryas zum
Priboreal gegeben. Seit mindestens 9500 Jahren waren die klimatischen Ver-
hiltnisse nie mehr so, daB in den entsprechenden Hohenlagen Permafrost
existieren hitte konnen (vgl. PatzerLr 1973, WELTEN 1972). Obendrein lassen
sich einige dieser Blockgletscher mit Mordnen des Egesenstadiums in Ver-
bindung bringen. Sie miissen zumindest einen groflen Teil des Schuttes, aus
dem sie bestehen, von Moridnen egesenzeitlicher Gletscher bezogen haben
(KerscHNER 1978). Damit liegt es nahe, den Aktivitdtszeitraum dieser Block-
gletscher mit dem Egesenstadium zu parallelisieren.

Fiir eine weitergehende klimageschichtliche Interpretation sind Block-
gletscher beim gegenwirtigen Stand der Kenntnisse nicht so gut geeignet
wie die Gletscher, die sich anhand der Moridnen rekonstruieren lassen. Wohl
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reagieren Blockgletscher mit ihrer FlieBgeschwindigkeit rasch auf Ande-
rungen ihrer klimatischen Umwelt (BarscuH und HeLL 1975), in absoluten Be-
trigen bleibt aber ihre FlieBgeschwindigkeit und damit die Zunahme ihrer
Ausdehnung immer noch klein. Dazu mufl die Aktivitdtsphase eines groBe-
ren Blockgletschers in Jahrhunderten, wenn nicht Jahrtausenden gemessen
werden, sodaB von dieser Seite her nur eine Information iiber einen ent-
sprechend langen Zeitraum zur Verfiigung steht. Frithere Phasen des Aktiv-
und Fossilwerdens (soferne sie vorgekommen sind) kénnen an den heute
vorhandenen fossilen Blockgletschern praktisch nicht mehr abgelesen werden.
Damit fallt eine feinere Differenzierungsmaoglichkeit fiir eine klimageschicht-
liche Information weg. Obendrein ist nicht geklirt, inwieweit die Perma-
frostvorkommen, die durch die Blockgletscher erfaBbar sind, im Gleichge-
wicht mit den zu ihrer Aktivitdtszeit herrschenden klimatischen Bedingun-
gen standen. Einerseits kénnen fossile Blockgletscher nur ein Bild von einer
moglichen minimalen Permafrostverbreitung bieten, andererseits kann ein
Blockgletscher durch seine FlieBbewegung kurzfristig Permafrost in Héhen
transportieren, in denen er sonst nicht mehr vorkommen wiirde (HAEBERLI
1975: 96). Weitere systematische Untersuchungen dieses Fragenkreises sind
dringend notwendig.

5. Die zeitliche Stellung des Egesen- und Daunstadiums

Bis jetzt ist es sowohl fiir das Daun- als auch fiir das Egesenstadium
nur moglich, Mindestalter fiir das Eisfreiwerden der betroffenen Gebiete an-
zugeben. Dabei ist die Situation fiir die Datierung des Eisfreiwerdens nach
dem Egesenstadium ungleich giinstiger als fiir die altersmiflige Festlegung
des Daunstadiums, da die meisten *C-Daten aus Sedimenten stammen, die
innerhalb von Egesenmorinen liegen.

Altere Versuche zur Festlegung der zeitlichen Stellung dieser Stadien
wurden bereits in der Einleitung erwihnt. In jilingerer Zeit wurde von
Schweizer Forschern das Daun im klassischen Sinne (ZoLLER et al. 1966, 1972,
MoLLer 1972, Kiemer 1974) mit der Piottionokaltphase (ZoLrLer 1960,
ZorrLEr und KieBer 1971) gleichgesetzt. Damit wiirde das klassische Daun
einer Klimaverschlechterung in der ersten Hélfte des Pridboreals entspre-
chen. Die Piottinokaltphase war lange Zeit der Gegenstand einer intensiven
Debatte unter Pollenanalytikern (ZoLLer 1960, Lanc 1961, ZoLLER und KLEIBER
1971, ZovLLER et al. 1972, WELTEN 1972 u. a.). Durch eine systematische Neu-
untersuchung des Moores auf der Bedrina (obere Leventina, Tessin), der
Typlokalitat von ZorrLer (1960) fiir die Piottinokaltphase, konnte KuUTtTEL
(1977) mit umfangreichen Serien von Radiokarbondaten zeigen, daB die
Piottinokaltphase im Sinne von ZorLrer (1960) zeitlich mit der Jiingeren
Dryas identisch ist, wobei die Klimaverschlechterung noch in das beginnende
Priéboreal gereicht haben kann. Gleichzeitig konnte KiuTreL (1977) zeigen,
daB gerade in den kritischen Abschnitten im Zeitraum der Wende von
Jiingerer Dryas zum Pridboreal groe Schwierigkeiten bei einer genauen
und verldBlichen Anwendung der Radiokarbondatierung bestehen. Eine
eigene Klimaverschlechterung in der ersten Hilfte des Pridboreals, die von
der Jingeren Dryas deutlich getrennt ist, konnte nicht nachgewiesen wer-
den.

Fiir das Egesenstadium stehen bis jetzt folgende Mindestalter zur Ver-

fiigung:
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Oberbergtal (Stubaier Alpen) 9630 + 95 BP (Hv-6646)

Das Datum entstammt der Basisprobe an organischer Substanz aus einem
Moor, das in einem Rundbuckelgeldnde 150 m stidlich der Franz Senn Hiitte
in 2165 m Hohe gewachsen ist (Abb. 3). Dieses Moor liegt von den Bichen
soweit abgesetzt, daB eine Stérung der Sedimentation sicher ausgeschlossen
werden kann. Die Probe stammt aus einem Profil, das mit einem Geonor-
Bohrgerit erbohrt und in weiterer Folge von WeiricH (1977) pollenanalytisch
untersucht wurde. Der datierte Abschnitt umfaBt 7 cm Gyttia und schlie3t
unmittelbar an die untersten 2cm blaugrauen Schluff (wahrscheinlich

mﬂ Oberbergtal (Stubaier Alpen)
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Abb. 3: Langsprofil des Oberbergtales, Stubaier Alpen, Tirol, 2,5fach iiberhéht
(1) Mordnen
(2) hypothetischer Gletscherrand
(3) fossiler Blockgletscher
(4) Entnahmestelle des Pollenprofils mit dem Basisdatum 9630195 BP
(5) Franz Senn Hiitte
(6) Zungenende des Alpeiner Ferners zur Zeit des Hochstandes von 1850

Gletschertriibe) an. Im Pollenprofil zeigt sich eine Vegetationsentwicklung,
die mit einer Pionierphase einsetzt (u. a. Juniperus, Artemisia, 1 Korn
Ephedra distachia). Die Pionierphase wird sehr rasch von der Wiederbe-
waldung abgeldst. Im oberen Teil der datierten Probe zeichnet sich Eichen-
mischwald als Fernflug ab, womit das Datum gut bestitigt ist. Im Raume
Innsbruck ist Eichenmischwald bereits vor 9500 BP belegt (PatzELT und
BORTENSCHLAGER 1976). Als weitere Zeitmarke kann der Picea-Anstieg ge-
wertet werden, der in 325 cm, 15 cm oberhalb der datierten Probe einsetzt.
Auch diese Zeitmarke bestitigt gut das Datum (PaTzELT und BORTENSCHLAGER
1976).

Daraus kann man schlieGen, dal zumindest der vorletzte, wenn nicht der
letzte Vorsto des Egesenstadiums in diesem Raum vor 9600 BP stattgefun-
den haben miissen, da das Moor, das nur 1,5 km von der Zunge des Alpeiner
Ferners entfernt liegt, ansonsten unter Eis begraben gewesen wire. Da die
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Ubergangszone zwischen organischen und anorganischen Ablagerungen im
Profil nur wenige Zentimeter maichtig ist, kann man schlieBen, dal innerhalb
sehr kurzer Zeit nach dem Eisfreiwerden der anschlieBende Hang durch
eine Vegetationsdecke stabilisiert wurde. In weiterer Folge finden sich im
Moor nur mehr unregelmiBige, stark schwankende, im Ganzen aber unbe-
deutende anorganische Beimengungen.

Otztal (PaTzeLT und BORTENSCHLAGER 1976)

Wildmoos (1435 m) 10 235 + 80 BP (Hv—5443)
Atemléchermoos (1790 m) 10 100 =115 BP (Hv—b5446)

Beide Daten sind Mindestalter fiir das Eisfreiwerden im Zungenbereich
des Otztaler Egesengletschers.

Anhand von GrofBrestfunden und des Pollenprofils kann gezeigt wer-
den, daB wihrend des Egesenstadiums die Waldgrenze nicht unter 1800 m
herabgedriickt wurde.

Pillermoos (1760 m) 9950 + 290 BP (VRI—365)

Das Moor liegt mehr als 15 km innerhalb des Zungenendes des Egesen-
maximalstandes, der liber S6lden hinausreicht. Der Raum des Moores war
wihrend des Egesenmaximalstandes von 350 m méchtigem Eis bedeckt.

Kaunertal (FELBER 1970)

Bohrung C 11 9390 =160 BP (VRI—32)
Jigerhaus 9370 £ 160 BP (VRI—35)

Beide Daten entstammen Holzproben aus der Talverschiittung innerhalb
der Moridnen des Egesenmaximalstandes.

Diese Datierungen lassen sich noch durch ein Mindestalter fiir das
Cavagliastadium des Paliigletschers im Berninagebiet (9635 1 160 BP, UZ-46,
BeeLer 1977: 261 ff) ergdnzen. Nach den Beschreibungen bei BeeLer (1977:
210, 214) konnte das Cavagliastadium dem Egesen gleichzusetzen sein.

Anhand dieser Datierungen 148t sich zeigen, daB es nicht mehr gerecht-
fertigt ist, das Daunstadium in das Prdboreal zu datieren (s. 0.), umso mehr,
als es sich bei den Morédnen bei der Alp Frisal, die der Daundatierung von
ZoLLER et al. (1966) zugrundeliegen, um Moridnen des Egesenstadiums handelt
(siehe S. 35). Bereits um 9600 BP war in den zentralen Stubaier Alpen in
Hoéhen um 2100 m die Wiederbewaldung voll im Gang, im Otztal diirften die
Verhiltnisse dhnlich gewesen sein. Nach dem offenbar raschen Zerfall der
egesenzeitlichen Gletscher (PATzELT und BORTENSCHLAGER 1976) zu schlieBen,
diirfte die Klimaverbesserung nach dem Egesenstadium sehr rasch vor sich
gegangen sein. Aus dem AusmalB der fossilen Blockgletscher (KERSCHNER
1978) kann man fiir die Klimaverschlechterung einen Zeitraum von rund
500—1000 Jahren annehmen. Das wiirde zusammen mit den Datierungen
dafiir sprechen, da das Egesenstadium in die Jingere Dryas zu stellen
wire. Inwieweit es noch in das Priboreal reichte, kann nicht genau gesagt
werden, allzu lange diirfte es aber nicht gedauert haben. Unklar ist in die-
sem Zusammenhang die zeitliche Stellung der innersten, kleinsten VorstoBe
des Egesenstadiums mit einer Schneegrenzdepression von 80—100 m gegen
1850 (Kromerstand, Gross et al 1978). Auch dieser Stand mufl vor mehr als
9500 BP stattgefunden haben, da bereits im Zeitraum von 9200—9600 BP die
Gletscher im Rahmen der neuzeitlichen GréBenordnung wieder vorstieBen
(PatzELT 1973).
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Weitgehend unklar ist die zeitliche Stellung des Daunstadiums. Moorab-
lagerungen am Malojapal, die auf Moridnen des Daunstadiums gewachsen
sind, wurden von KLEiBer (1974, Moor Maloja-Dorf) pollenanalytisch unter-
sucht. Auf Grund des pollenanalytischen Befundes und des Basisdatums von
10700 £100 BP nimmt Kvremser (1974: 32) mit aller Vorsicht Allered als Be-
ginn der Sedimentation an. Entsprechend miiten die Daunmorinen in der
Alteren Dryas abgelagert worden sein. Damit wire der Zeitraum des deut-
lichen Gletscherriickzuges nach dem Daunstadium, der vom NeuvorstoB des
Egesenstadiums abgeldst wurde (HeuBerGer 1966, PatzeLr und BORTEN-
SCHLAGER 1976) und der den Raum fiir die Bildung groBer Blockgletscher
freimachte, mit dem Allerod gleichzusetzen.

Damit erscheint die Gliederung von Patzert (1975:311) mit einer Gleich-
setzung von Egesen und Jiingerer Dryas und Daun und Alterer Dryas die
zur Zeit wahrscheinlichste Moglichkeit fiir eine Datierung dieser Stadien
zu sein. Entsprechend wiirde das Egesenstadium zeitlich den Morédnen der
Jingeren Dryas in Skandinavien (Rimorinen, Mittelschwedische Morinen,
Salpauselkd) und der Loch Lomond Readvance in Schottland (Sissons 1976)
zuzuordnen sein. Das Gschnitzstadium, das bisher traditionell mit der Jiinge-
ren Dryas gleichgesetzt wurde, muBB wahrscheinlich vor das Boélling-Inter-
stadial gestellt werden (ParzeLt 1975).

6. Versuch einer klimageschichtlichen Interpretation

Fiir eine klimageschichtliche Interpretation steht folgendes Material
zur Verfiigung: die Schneegrenzdepression gegen 1850, die Hohendifferenz
zwischen den aktiven und den egesenzeitlichen fossilen Blockgletschern und
qualitative Kriterien der Morédnen.

Im gesamten kontinentalen Zentralalpenraum betrigt die Schneegrenz-
depression des Egesenstadiums gegen 1850 ziemlich konstant rund 200 m.
In den etwas ozeanischer getonten Gebieten (Hinterrhein, T6digruppe, rand-
liche Stubaier Alpen) nimmt sie auf 240 m zu und erreicht in den Hohen
Tauern, die besonders gegen den Nordalpenrand exponiert sind, 300 m
(Gross et al. 1978). Rechnet man diese Werte in die Temperaturdepression
der Ablationsperiode (etwa Mai—September) um, so erhidlt man Werte von
etwa 1,3—2,0 Grad gegen 1850 oder 2—2,6 Grad gegen ,heute” (IHD, Inter-
nationale Hydrologische Dekade 1965—1974). Diese Abnahme der Tempera-
turdepression gegen den Zentralraum wiirde bedeuten, daB die thermische
Begiinstigung des Zentralraumes der westlichen Ostalpen zur Zeit des Ege-
senstadiums noch ausgepragter war als heute (vgl. Frrt 1975). Das ist wahr-
scheinlich nur zu einem Teil richtig (s. u.)

Die Depression der mittleren Hohe der Egesen-Blockgletscher bewegte
sich in einem Rahmen von etwa 500—600 m (BamrscH and Kinc 1975, KERSCH-
NER 1978) und war, soweit das spirliche vorhandene Datenmaterial
schlieBen zuldBt, wahrscheinlich rdumlich sehr konstant. Daraus kann man
mit Vorsicht ableiten, da3 die Depression der Jahresmitteltemperatur gegen
»heute“ rund 4 Grad betrug, also fast doppelt so viel wie die Depression der
Sommertemperatur. Daraus ergibt sich, daf§ die thermische Kontinentalitit
wihrend dieser Zeit deutlich grofler war als heute. Vor allem die Winter
miissen wesentlich kilter und damit auch trockener gewesen sein. Entspre-
chend den kilteren Verhiltnissen muB auch das Kondensationsniveau durch-
schnittlich tiefer gelegen sein, sodal3 die Abschirmung der Zentralalpen da-
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mals bereits in weiter vorgeschobener Position und wohl auch intensiver
wirksam wurde. Man wird daher einen Teil der scheinbaren, sich aus der
Abnahme der Schneegrenzdepression ergebenden stidrkeren thermischen
Beglinstigung des Alpeninneren als nicht reell bezeichnen koénnen. Die
Verdnderlichkeit der Schneegrenzdepression hingt wahrscheinlich am meisten
von den Unterschieden in der Niederschlagsverteilung ab und sollte nicht
rein thermisch interpretiert werden.

Unter dem Aspekt der ausgedehnteren Permafrostverbreitung wird man
wahrscheinlich auch den auffilligen Blockreichtum mancher Egesenmordnen
und die Uberformung der Daunmorinen erkliren kénnen (Haeserrr 1975:
157). Inwieweit die Uberformung der Daunmorinen zur Génze der egesen-
zeitlichen Klimaverschlechterung und ihren Folgen zuzuschreiben ist, kann
nicht mit Sicherheit gesagt werden (vgl. dazu Heusercer 1966, Kap. 5 b).
Es ist durchaus moglich, daB sie bereits vor dem Egesenstadium weit fort-
geschritten war.

Fiir das Daunstadium lassen sich zur Zeit nur SchluBfolgerungen iiber
die Depression der Sommertemperatur anstellen (PatzeLr 1975). Sie diirfte
um rund 2,5—3,0 Grad unter der heutigen Sommertemperatur gelegen sein.
Die Temperaturverhidltnisse zu dieser Jahreszeit waren also wahrend des
Daunstadiums nicht viel anders als wihrend des Egesenstadiums.

Fiir das Egesenstadium stehen die klimageschichtlichen SchluBfolge-
rungen gut mit den vegetationsgeschichtlichen Ergebnissen fiir den Zeitraum
der Jiingeren Dryas iliberein (WeLTEN 1972: 69).

Insgesamt 148t sich aus diesen kurzen klimageschichtlichen Erdrterun-
gen folgern, daB wahrend des Egesenstadiums in den Alpen vorldufig zum
letzten Mal spéiteiszeitliche Klimaverhidltnisse herrschten. Damit ist auch
der Zeitraum des Zerfalls der letzten Gletscher des Egesenstadiums (Wende
Jiingere Dryas/Priboreal) wohl die sinnvollste Trennung zwischen Alpinem
Spétglazial und Alpinem Postglazial (PATzELT und BORTENSCHLAGER 1976).
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