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Zusammenfassung 1

Zusammenfassung

Die Studie beschreibt auf der Grundlage von Feldstudien (1978, 1982-1992, 2008) und der Auswertung
von Luftbildern, topographischen Karten sowie historischen Fotos und Berichten die Gletscher und
Permafrosterscheinungen im hocharktischen, norwegischen Nordenskioldland, Zentral-Spitzbergen, und
versucht, ihr Potential als Indikatoren moglicher Klimaverinderungen zu erfassen. AnschlieBend werden
drei ausgewihlte themenbezogene Wanderexkursionen vorgestellt, auf denen die Gletscher, Permafrost-
und Periglazidrerscheinungen in Nordenskioldland und Umgebung niher studiert werden kénnen.

Die im relativ trockenen Nordenskigldland vorherrschenden Kar- und Talgletscher sind seit Ende der
»Kleinen Eiszeit zu Beginn des 20. Jahrhunderts stark zuriickgeschmolzen. Durch Ausdiinnen haben
sich viele polythermale Gletscher seitdem in ,kalte®, weithin am Untergrund angefrorene, kaum erosive
Eismassen verwandelt. Die Massenbilanzen waren wie bei den Gletschern im tbrigen Svalbard-Archipel
mit Ausnahme einzelner Jahtre negativ. Einen Sonderfall bilden Gletscher mit ,,Surge“-Verhalten, die trotz
der durch die Klimadaten der Wetterstationen belegten Klimaerwidrmung im Laufe der letzten hundert
Jahre Vorst6Be zu verzeichnen hatten. Ihr Verhalten ist nicht klimainduziert, sondern stellt eine zyklisch
verlaufende Instabilitit der FlieBgeschwindigkeit dar, die eher vom Gletscher selbst verursacht wird als
von duBleren Klimaeinflussen. Solche Gletscher sind daher als Klimaindikatoren und als Basis fur Klima-
rekonstruktionen wenig geeignet. Bei der Verwendung von Gletschern als Klimaindikatoren sollten folg-
lich méglichst viele Gletscher herangezogen werden und solche mit ,,Surge“-Verhalten unberiicksichtigt
bleiben, was in Nordenskioldland problematisch ist, da sich die Identifizierung von ,,Surge“-Gletschern
aufgrund der langen Zeitintervalle zwischen den ,,Surge“-Vorstden (Jahrzehnte bis Jahrhunderte) als
schwierig erweist. Die Gletscher Nordenskioldlands sind nicht im Gleichgewicht mit dem aktuellen Klima;
ihre Gleichgewichtslinie liegt bis zu 100 m héher als bei ,,steady state“-Verhiltnissen, woraus sich in vielen
Fillen ein sehr kleines Akkumulationsgebiet ergibt. Zahlreiche kleine Kar- und Talgletscher durften daher
bei Fortbestand des gegenwirtigen Erwidrmungstrends in absehbarer Zeit v6llig abschmelzen.

Nordenskieldland ist von kontinuierlichem Permafrostboden unterlagert, der nur an der Kiiste sowie
unter groBeren Seen und Gletschern Liicken aufweist. Er erreicht in den wind- und kilteexponierten
Bergriicken und Plateaubergen des Binnenlandes seine grof3te Michtigkeit (200-450 m). Der Kiisten-
abschnitt stellt einen Ubergangsbereich mit ,,warmem* Permafrost dar, der vom ,kalten® Dauerfrost-
boden des Binnenlandes zum permafrostfreien Offshore-Bereich tberleitet. Trotz der aktuellen Klima-
erwirmung nimmt die Permafrostmichtigkeit stellenweise noch zu, wie im geologisch jungen Svea-
Tiefland, am Rande der zurtickschmelzenden Gletscher sowie am Fulle aktiver Sturzschutthalden. Als
geomorphologische Erscheinungsformen des Permafrostbodens sind in Nordenskigldland FEiskern-
morinen an den Gletscherrindern sowie Blockgletscher, Eiskeilpolygone, Pingos, Palsas und Frostblister
entwickelt. Die vornehmlich in lobenférmiger Gestalt am Fufle von Sturzschutthalden auftretenden
Blockgletscher bilden eisreiche Schuttkorper, die entweder mit Geschwindigkeiten von wenigen cm / Jahr
talwirts flieBen oder dynamisch inaktiv sind. Sie sind durch ihre oberflichliche Blockdecke bis zu einem
gewissen Grade gegen dullere Klimaeinfliisse geschiitzt und reagieren daher zeitverzégert auf Klima-
verinderungen. Eiskeilpolygone treten im Binnenland in aktiver (mit Rissbildung) und inaktiver Form in
Erscheinung. An der maritimeren Nordenskioldkiiste dominieren inaktive Formen; stellenweise sind auch
,»fossile® Eiskeile (Eiskeilpseudomorphosen) anzutreffen, bei denen das Bodeneis infolge Absenkung der
Permafrosttafel bereits ausgeschmolzen ist. Pingos finden sich wie Palsas in allen Entwicklungsstadien,
wobei Aggradations- und Degradationsstadien hiufig rdumlich eng vergesellschaftet auftreten, was auf
einen zyklischen Entwicklungsgang schlieBen lisst. Die Verwendung dieser Permafrosthiigeltypen als
Klimaindikatoren setzt daher die Uberpriifung einer groen Anzahl von Einzelformen voraus. Frostblister
sind aufgrund ihrer im Vergleich zu Pingos und Palsas kurzen Bestandsdauer (maximal 10-15 Jahre) fiir
Klimarekonstruktionen weniger geeignet.

Das geothermische Profil einer 102 m tiefen Permafrostbohrung am Janssonberg im kontinentaleren
Inneren Notdenskigldlands lisst eine Erwirmung der Permafrostoberfliche um 1,5 + 0,5 °C im Laufe der
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letzten 60-80 Jahre erkennen. Die mittlere jihtliche Bodentemperatur steigt gegenwirtic um 0,6-0,7 °C
pro Jahrzehnt an. Die unterschiedlich steilen Temperaturgradienten und rdumlich differierenden
Permafrostmichtigkeiten deuten auf ein unterschiedlich hohes Alter des Dauerfrostbodens in
Nordenskioldland. In den gegenwirtig nicht vergletscherten, wind- und kilteexponierten Hochlagen
koénnte priexistenter Permafrost unter dinnem, ,kaltem* Eis die weichseleiszeitlichen, moglicherweise
auch dltere Vergletscherungen tiberdauert haben und folglich im Vergleich zum relativ jungen Permafrost
der kistennahen Tieflagen ein sehr hohes Alter aufweisen. Im weithin ,kalten Permafrost
Nordenskioldlands stellt die vermutete zukiinftige Klimaentwicklung wahrscheinlich keine unmittelbare
Bedrohung fiir die lokale, tiberwiegend moderne Infrastruktur dar.

Summary

Based on field studies (1978, 1982-1992, 2008) and evaluation of air photos, topographical maps,
historical photos and reports the study describes the glaciers and permafrost phenomena in high-arctic,
Norwegian Nordenskioldland, Central Spitsbergen, attempting to assess their potential as indicators of a
possible climate change. Subsequently three relevant trekking tours are picked out and presented on
which the glaciers, permafrost phenomena and periglacial forms and accumulations in Nordenskieldland
and surroundings can be studied in detail.

Cirque and valley glaciers, representing the most common glacier types in relatively dry Nordenskiold-
land, have clearly receded from their Little Ice Age (LIA) positions at the onset of the 20 th century. By
thinning of the ice body many polythermal glaciers have turned into cold-based ice masses, largely frozen
to the ground and hardly erosive since that time. Except single years the glacier mass balances have been
negative similar to other areas in the Svalbard archipelago. Surge-type glaciers have to be considered as
special cases as many of them advanced during the last 100 years despite the climate warming documented
by the climate data from the weather stations. Glacier surging is not climate-induced, but represents a
cyclic flow instability that is triggered primarily from within the glacier system than by external climate
forcing. Thus, glaciers with surge behaviour are less suited as climate indicators and for climate recon-
structions. Using glaciers as climate indicators a great number of ice masses should be tested and such
ones showing surge behaviour excluded — no easy task in the case of Nordenskigldland, where the identi-
fication of surge-type glaciers is complicated by long time intervals between the single surge advances
(decades to centuries). In Nordenskieldland the glaciers are not in balance with the present climate. The
equilibrium line altitude (ELA) on the glaciers is located up to 100 m higher than a position indicating
steady state conditions, implying in many cases a very small accumulation area. As a consequence
numerous small cirque and valley glaciers will melt away in the near future if the present climate warming
trend will persist.

Nordenskieldland is underlain by continuous permafrost with exception of areas below large glaciers
and lakes as well as some small coastal strips. The permafrost layer reaches its greatest thickness (200-450
m) in the wind-blown, cold-exposed inland plateaus and mountain ridges. The coastal strip forms a transi-
tional area, characterized by “warm” permafrost, leading from the “cold” permafrost of the inland region
to the offshore region without permafrost. Despite the present climate warming the permafrost thickness
still increases at favourable places, for example in the Svea lowland, in sediments just uncovered from
glacier ice as well as in active talus accumulations. As typical geomorphological phenomena related to
permafrost, ice-cored moraines at the glacier margins, rock glaciers, ice-wedge polygons, pingos, palsas
and frost blisters are found in Nordenskigldland. Rock glaciers are mostly developed as lobate-shaped
forms in front of high rock fall cliffs, consisting of ice-supersaturated rock debtis moving several cm / a
downslope or staying motionless as dynamically inactive forms. Typical rock glaciers are covered by a
surficial block layer protecting the ice rich frozen core to a certain degree from outer climate influences,
thus causing a long reaction time to climate changes. Ice-wedge polygons are found in the inland areas as
active (with cracking) and inactive forms. At the maritime Nordenskiold coast inactive forms are more
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widespread; even “fossil” ice wedges (ice-wedge pseudomorphs) without ice can be found at places,
formed by a lowering of the permafrost table. Pingos and palsas occur in many developmental stages,
aggradational and degradational stages often associated close to each other, indicating a cyclic develop-
ment. The use of these permafrost mounds as climate indicators thus requires a careful investigation of
many individual mounds. Compared with pingos and palsas frost blisters are less suited for climate recon-
structions, due to their short life span of 10-15 years at best.

The geothermal profile constructed from a 102 m deep permafrost borehole at Janssonhaugen in the
continental inland of Nordenskieldland reveals a warming of the permafrost surface by 1,5 £ 0,5 °C
during the last 60-80 years. At present the average annual soil temperature rises by 0,6-0,7 °C pet decade.
The variable temperature gradients and permafrost thicknesses point to differing permafrost ages in
different parts of Nordenskioldland. In the presently ice free, wind-blown, cold-exposed upland areas pre-
existing permafrost may have survived the Weichselian and maybe even older glaciations under thin, cold-
based glacier ice thus being very old in comparison to the relatively young permafrost in the coastal
lowlands.

For the local, mostly young and modern infrastructure, built on “cold” permafrost in Nordenskiold-
land, the expected future climate development should not be a great challenge.
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1  Einfiihrung

Das Eis der Gletscher und des Permafrostbodens reagiert hochst sensibel auf Klimaverdnderungen.
Der globale Temperaturanstieg im Laufe des 20. Jahrhunderts hat sich daher in den glazidren und
periglazidren Zonen der Polargebiete und Hohenstufen der Gebirge besonders markant ausgewirkt. Die
bisher beobachteten Folgen dieser Entwicklung, wie z.B. Gletscherriickschmelzen und -schwund, Anstieg
der Permafrosttemperaturen sowie die damit verbundene Intensivierung vieler geomorphologischer
Prozesse, sind wichtige Indikatoren fiir die Reaktion der kaltklimatischen Umwelt auf den weltweiten
Klimawandel. Die Auswirkungen einer moglichen Klimaverinderung werden in den Polarregionen
aufgrund der komplexen Wechselwirkungen zwischen den Steuerfaktoren Vergletscherung, Schneebe-
deckung, Meereis und Permafrostboden offenbar noch verstirkt. Die Klimaschwankungen des 20. Jahr-
hunderts sind in Nordenskioldland seit 1912 durch meteorologisches Datenmaterial gut belegt (vgl.
FORLAND et al. 1997). So hob eine markante Wirmephase um 1920 beispielsweise die Jahresmitteltempe-
ratur von -9,5 °C innerhalb von nur 5 Jahren auf -4,0 °C. Dies stellt die grofite Anhebung der Jahres-
mitteltemperatur dar, die jemals auf der Welt auf Meeresspiegelniveau gemessen worden ist. Von 1957 bis
1968 stieg die Temperatur wieder um ca. 4 °C, um danach allméhlich das Niveau des letzten Jahrzehnts zu
erreichen.

Die besondere Sensibilitit des hocharktischen, norwegischen, an der Schnittstelle von norwegischer
See, Barentssee und Arktischem Ozean gelegenen Svalbard-Archipels als ,,Klimaftihler* hat verschiedene
Ursachen. So liegt die Inselgruppe im Grenzsaum von Meeresstrémungen und Luftmassen mit sehr unter-
schiedlichen Temperaturverhiltnissen. Der nérdlichste Ausldufer des relativ warmen Nordatlantikstromes
(;,Golfstrom®) verlduft entlang der Westkiiste Svalbards, wihrend der Ostspitzbergenstrom kaltes Wasser
aus dem Nordpolarbecken entlang der Ostkiiste nach Stiden transportiert. Ferner wird die Klimaempfind-
lichkeit durch die sich rasch und kurzfristig verindernde Meereisbedeckung verstirkt, die an die Luft- und
Meeresstromungen gleichermallen gekoppelt ist. SchlieBlich liegt Svalbard auf dem Weg der nordatlan-
tischen Zyklonen, die feuchte Luftmassen ins arktische Becken leiten. Auf diese Weise kann selbst im
Winter feuchte und warme Luft nach Svalbard gelangen. Alle diese Merkmale machen Nordenskigldland
zu einem dullerst geeigneten Gebiet, um Klimaentwicklungen auf der Nordhemisphire besser verstehen
und vorhersagen zu kénnen.

Im natiirlichen, durch den Menschen mdéglicherweise verstirkten Treibhaus der Erde spielen Gletscher
und Eiskappen eine wichtige Rolle. Kontinentale Eiskappen sind iiber die Strahlungsbilanz, den Luft-
massenaustausch und die Meeresstrémungen mit dem globalen Klima vernetzt und beeinflussen dieses
aktiv. Die kleineren Gebirgsgletscher reagieren eher passiv auf verinderte atmosphirische Bedingungen
und stellen aufgrund der Nihe ihres Eises zum Gefrier- / Schmelzpunkt héchst empfindliche und repri-
sentative Indikatoren der Energiebilanz dar. Das auffillige Rickschmelzen der Gebirgsgletscher zihlt
damit zu den zuverlissigsten Belegen, dass sich das globale Klima seit Ende der ,,Kleinen Eiszeit” deutlich
verdndert hat.

Permafrost oder Dauerfrostboden ist definiert als Lithosphdrenmaterial, das wihrend der Dauer von
mindestens einem Jahr negative Temperaturen aufweist. Der thermische Aspekt verkniipft Permafrost eng
mit dem Klima; das im Untergrund vorhandene Eis ist jedoch im Unterschied zum Gletschereis der
direkten Beobachtung entzogen. Der Eisgehalt von dauernd gefrorenen Schuttmassen ibersteigt oftmals
bei weitem das Porenvolumen des Materials im ungefrorenen Zustand; hdufig sind michtige Eislinsen
vorhanden. Das Schmelzen von eistibersittigtem Permafrost fihrt zu Setzungsvorgingen und drastischen
Verinderungen der geotechnischen Lockermaterialeigenschaften: Kohidsionsabbau, Wassersittigung tiber
Eisresten, Steigerung der hydraulischen Leitfahigkeit und schlieBlich Zunahme der inneren Reibung nach
Dehydrierung. Die polaren und alpinen Permafrostregionen zdhlen folglich zu den Gebieten, die bei
einem fortgesetzten Temperaturanstieg in der Zukunft besonders starken Verdnderungen unterliegen
dirften. Der Permafrost reagiert auf einen Temperaturanstieg rasch durch Zunahme der sommetlichen
Auftautiefe und verzégert iiber Anderungen des Temperaturprofils und Anpassung der
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Permafrostmichtigkeit an die Klimaverhiltnisse an der Erdoberfliche. Die heute zu beobachtenden
Verinderungen im Permafrost spiegeln die Entwicklung der jingsten Vergangenheit wider und beein-
flussen zugleich die zukiinftige Entwicklung.

Die besten Kenntnisse tber den Gletschereisverlust in Svalbard einschlieBlich Nordenskieldland liegen
aus dem 20. Jahrhundert vor. Die Gletschergeschichte ist durch historische Berichte und Fotos (,,Kleine
Eiszeit), Luft- und Satellitenbilder, direkte Messungen, Morinenkartierungen sowie entsprechende
Rekonstruktionen der Gletscherstinde belegt. Die Verinderungen des Permafrostes vollziehen sich mehr
im Verborgenen und sind daher weniger bekannt. Im Falle einer beschleunigten zukiinftigen Klima-
erwirmung wiirden sich die kryosphirischen Komponenten des arktischen Okosystems (Schnee,
Gletscher- und Meereis, Permafrostboden) wahrscheinlich dramatisch verdndern und zu einem deutlichen
Ungleichgewicht im Wasserkreislauf, in den Stoff- und Sedimenttransporten sowie in den Wuchsbedin-
gungen der Vegetation fithren.

Aufgrund seines reichhaltigen kaltklimatischen geomorphologischen Formenschatzes, der oft ,lehr-
buchhaft idealtypisch ausgeprigt ist und durch die spirliche Vegetation kaum verhiillt wird, sowie seiner
fir die nérdliche Breitenlage relativ guten Erreichbarkeit ist Spitzbergen als westlicher Teil und Hauptinsel
Svalbards ein lohnendes Ziel fir Geographen, Geomorphologen und Geologen. Die grofle Vielfalt an
glazidren Milieus hat Quartirgeologen seit mehr als hundert Jahren angezogen, und die Gletscher
Svalbards und ihre Dynamik werden oft zu Vergleichszwecken bei der Rekonstruktion der pleistozinen
Vergletscherungen in Mitteleuropa herangezogen. Die Rekonstruktion der pleistozdnen und holozinen
Gletschergeschichte in Svalbard selbst ist jedoch nach wie vor eine herausfordernde, anspruchsvolle
Aufgabe.

Die Landschaft Spitzbergens zeichnet sich durch tiefe, glazidr erodierte Fjorde und Tiler mit Héhen-
unterschieden von bis zu 1 700 m aus, aber sie weist mit Ausnahme der frisch aussehenden Eiskern-
morinen an den heutigen Gletscherrindern erstaunlich wenige Spuren ehemaliger Eisfrontpositionen auf.
Der Formenschatz wird von fluvialen Landformen und schuttbedeckten Talhidngen geprigt, und das
kiistennahe Tiefland wird weithin von isostatisch gehobenen marinen Strandterrassen eingenommen.
Zahlreiche Radiokarbondatierungen dieser Paldostrinde und der Mangel an Morinen lieferten die Haupt-
argumente, um grof3e cisfreie Gebiete entlang der Westkiiste Spitzbergens wihrend des weichseleiszeit-
lichen Maximalstandes zu fordern. Altersdatierungen von glazidren Erratika belegen zweifelstrei, dass
lokale Nunatakker im Nordwesten Spitzbergens existierten (vgl. LANDVIK et al. 2003), aber die Fjorde
und Tiler wurden eindeutig von rasch flieBenden Eisstromen eingenommen, die sich bis zum Schelfrand
erstreckten (vgl. LANDVIK et al. 2005). Selbst wenn die spitweichseleiszeitliche und holozéine Vergletsche-
rungsgeschichte Svalbards inzwischen in groben Ziigen bekannt ist, sind die marinen und terrestrischen
Befunde widerspriichlich, und die Entwicklung und der Zerfall der glaziiren Formen und Ablagerungen
sind bisher kaum verstanden.

Wie in anderen Polargebieten und im Hochgebirge verlief die Erforschung der Gletscher und des
Permafrostbodens in Spitzbergen lange Zeit parallel zueinander. Ein Austausch und eine Verknipfung der
Ergebnisse beider Forschungszweige fand jedoch schon frith bei der Kohle-Exploration und der Anlage
von Bergwerken statt. Angaben zu den Eigenschaften, dem Temperaturregime und der Michtigkeit des
Permafrostbodens in Spitzbergen resultierten bis Ende der 1970 er Jahre hauptsdchlich aus Beobachtun-
gen und Messungen in den Kohleminen (vgl. LIESTOL 1977). Seit Mitte der 1990er Jahre ist nicht nur eine
Intensivierung in der Erforschung der Kryosphire Nordenskioldlands und anderer Gebiete Spitzbergens
zu beobachten, sondern auch ein verstirktes Bestreben, glazidre und periglaziire Forschungen zu kombi-
nieren, um den komplexen Wechselwirkungen und Riickkopplungen zwischen Gletschern und Permafrost
besser Rechnung zu tragen. Mit der Einrichtung des Universititszentrums UNIS der vier norwegischen
Universititen (Oslo, Bergen, Trondheim, Tromse) in Longyearbyen (1995) erhielt die Erforschung der
geomorphologischen Formen und Prozesse unter kaltklimatischen Bedingungen vor allem in
Nordenskioldland neue Impulse, was sich uw.a. in der Initilerung zahlreicher neuer Forschungsprojekte
manifestiert.
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Im Folgenden werden nach der physisch-geographischen Kennzeichnung des Arbeitsgebietes zunichst
die pleistozdne und holozine Vergletscherung vorgestellt, die verschiedenen Gletschertypen, ihre
Dynamik, Temperaturverhiltnisse, Massenbilanz und FlieBgeschwindigkeit beschrieben sowie die
Zusammenhinge zwischen Gletscher- und Klimaschwankungen diskutiert. Danach folgt eine Charakteri-
siertung des Permafrostbodens, seiner Verbreitung, Michtigkeit und Altersstellung sowie seiner
markantesten geomorphologischen FErscheinungsformen (Permafrostindikatoren), ehe sein Wert als
Klimaindikator aufgezeigt wird. SchlieBlich werden drei themenbezogene (Vergletscherung, Permafrost-
und Periglazidrerscheinungen) Rundwanderexkursionen durch Nordenskioldland und das angrenzende
Sabineland vorgestellt.
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2 Das Arbeitsgebiet

2.1 Lage und Abgrenzung

Die Halbinsel Nordenskioldland befindet sich auf 77°43'-78°22' nordlicher Breite und 13°34'- 17°22'
ostlicher Linge zwischen dem Isfjord im Norden und dem Van Mijenfjord / Bellsund im Stden im
zentralen, westlichen, zum norwegischen arktischen Svalbard-Archipel zihlenden Spitzbergen (vgl.
Abb.1). Sie grenzt im Westen mit der als Strandflate ausgebildeten Nordenskioldkiiste an die ndrdliche
Barentssee. Die Ostgrenze zum Sabineland verliuft durch das untere Sassental, vom Eskertal tiber das
Brentskard (Paf3) zum oberen Adventtal, Giber den Tronis-Hettebre-Paf3, sowie durch das Lundstremtal
zum Kjellstromtal, dessen unterer Talabschnitt 6stlich der Braganza-Bucht die Grenze zum siiddstlich
anschlieBenden Heerland bildet (vgl. Abb. 2). Die SW-NE-Erstreckung von Nordenskioldland betrigt
rund 95 km; in NW-SE-Richtung sind es maximal 60 km. Die Breitenlage ist mit der Nordgrénlands zu
vergleichen.

Abb. 1: Ubersichtskarte von Svalbard
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Abb. 2: Orographische Ubersichtskarte von Nordenskioldland (aus MEIER 1991)

2.2 Relief

Das Relief Nordenskieldlands lisst eine auffillige Gliederung erkennen, deren Entwicklung wesentlich
dutrch die geologisch-tektonischen Strukturen im Untergrund vorgezeichnet ist (vgl. MEIER 1996). Der
westlich des Gronfjordes und des Fridtjovgletschers gelegene, von stark gefalteten metamorphen Gestei-
nen unterlagerte Teil Nordenskioldlands ist durch ein alpines Relief mit steil aufragenden Bergen und
Bergziigen, gletschererfiillten Trogtilern und Karen sowie scharf herauspriparierten Kimmen, Graten
und Zinnen gekennzeichnet (vgl. Foto 1). Es ist dieser Relieftyp, dem die Hauptinsel des Svalbard-Archi-
pels ihren Namen ,,Spitzbergen® verdankt. Ihm ist die bis zu 12 km breite und ca. 40 km lange, als
Strandflate ausgeprigte Nordenskioldkiiste vorgelagert. Die Strandflate schneidet die gefalteten Gesteins-
serien des kristallinen Basements und erstreckt sich submarin in geringer Wassertiefe noch einige Kilo-
meter westwirts. Die westlich des Linnétales infolge von tertidren Hebungsvorgingen bereits abgetrage-
nen paldo- und mesozoischen Sedimentgesteinsschichten des Deckgebirges sind weiter Ostlich teilweise
erhalten. Sie bilden — aufgerichtet und vielerorts nahezu saiger gestellt — eine markante Aufrichtungszone,
die Nordenskioldland vom Westufer des Gronfjordes bis zum Ingeborgfjell am Akselsund in nordsid-
licher Richtung durchzieht. Ostlich des Gronfjordes und Fridtjovgletschers nimmt das AusmaB der
Hebung rasch ab. Die flach einfallenden bis horizontal gelagerten mesozoischen und tertidgren Sediment-
gesteinsschichten bilden im zentralen und Ostlichen Nordenskioldland zahlreiche Plateaus (vgl. Foto 2),
die stellenweise von flachkuppigen oder pyramidenférmigen Bergen tberragt werden. Sie lassen sich als
Relikte einer Peneplain deuten, die im Tertidr unterschiedlich stark herausgehoben worden ist. Die Hohe
der Berge nimmt von 700-900 m 6.M. an der Nordenskioldkiiste bis auf 1000-1100 m G.M. (Gustavfjell
bei Sveagruva: 1235 m) im Ostteil der Halbinsel zu. Etwa gleichlaufend ist eine Zunahme der verglet-
scherten Fliche in 6stlicher Richtung festzustellen.
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Foto 1: Blick nach Siiden tiber die breite Talsohle des trogférmigen Linnétals auf das alpine Relief am Systemafjell
(745 m). Der 2,5 km lange Linnégletscher und seine tributiren Kargletscher werden von scharf herauspriparierten
Bergkimmen eingerahmt. Der auf der Schottertalsohle pendelnde Gletscherbach (Linnéelv) entwissert in den
Linnésee. Das Quellaufeis im Vordergrund wird durch Wasser aus dem rund 100 m héher gelegenen Kongresssee
gespeist, das unter dem Permafrostboden talwirts stromt und am Hangful3 Quellaustritte bildet. (14.8.1989)

Foto 2: Blick vom Trollstein (849 m) bei Longyearbyen auf das gering vergletscherte Plateaurelief zwischen Advent-
tal und Reintal im Inneren Nordenskioldlands. Die in flachlagernden tertidren Sandsteinschichten angelegten
Plateaus werden von N-S-otrientierten Trogtilern zerschnitten. An den Plateaurdndern iberdauern im Lee der
vorherrschenden siidostlichen Winde transversale Schneeflecken bis spit in den Sommer, wihrend die block-
feldbedeckten Hochflichen weithin schneefrei bleiben. Uber die 500-600 m hohen Plateaus aufragende Bergziige
und Einzelberge sind tiberwiegend vergletschert. (7.8.2008)

Die Landschaft Nordenskieldlands wird von acht Haupttilern zerschnitten. Vier von ihnen (Grontal,
Colestal, Adventtal, Sassental) haben einen stidost-nordwestlichen Verlauf. Sie miinden in Seitenarme und
-buchten des Isfjordes. Die restlichen vier (Berzeliustal, Semmeltal / Reintal, Kjellstromtal) verlaufen
nordost-stidwestlich und miinden in den Van Mijenfjord (vgl. Foto 3). Alle Haupttiler und viele Neben-
tiler sind im Gefolge von Glazidrerosion trogférmig ausgeprigt. Sie sind durch breite, flache Talbéden
gekennzeichnet, auf denen die rezenten Gletscherbiche, aufgrund des geringen Gefilles zumeist in zahl-
reichen Abflusskanilen pendelnd, dem Meer zustreben. Die Nebentiler miinden hiufig mit méichtigen
Schwemmfichern in die Haupttiler. Die Plateaurdnder werden oftmals von Kerbtilern mit markantem V-



10 Hamburger Beitréige zur Physischen Geagraphie und Landschaftsikologie — Heft 20 / 2009

formigen Querprofil zerschnitten — einem deutlichen Indiz auf einen fluvialen und nicht-glazidren
Ursprung. In den Hochlagen existieren zahlreiche Kare und kardhnliche Mulden und Tilchen, die durch
Erosion lokaler Gletscher entstanden sind.

Foto 3: Blick talaufwirts nach Nordosten tiber das von den pleistozinen Gletschern trogférmig ausgerdumte 6-8 km
breite, von bis zu 1000 m hohen, neuschneebedeckten Bergen umrahmte mittlere Reintal. Die Seitentiler miinden
mit michtigen Schwemmfichern in das Haupttal. Der von zahlreichen Gletschern gespeiste, wasserreiche
Reindalselv ist als PendelfluB3 (,,braided river™) entwickelt, dessen Abflusskanile auf der breiten Schottertalsohle
anastomosieren. Vor der Zunge des michtigen Slakbre-Talgletschers (rechts) deuten Aufeisreste auf ein
polythermales Gletscher-Temperaturregime (1.9.1982).

Viele Kare und Tiler abseits der Haupttiler werden heute noch ganz oder teilweise von Gletschern
eingenommen. Dartiberhinaus existieren einige Plateaugletscher auf den héheren Plateaus. Die Gletscher-
eisbedeckung ist im 6stlichen Teil Nordenskigldlands am gréBten, obwohl sich der gréB3te und einzige
gegenwirtig noch ins Meer kalbende Gletscher (Fridtjovbre) am Akselsund im Westen befindet. Die
Gletschereisbedeckung ist in Nordenskioldland deutlich geringer als in anderen Teilen Svalbards.

2.3 Gewissernetz

Das Gewissernetz Nordenskioldlands ist weit verzweigt und gehért zum Einzugsgebiet des Istjordes
und Van Mijenfjordes. Kennzeichnend ist die dendritische Anordnung der FlieBgewisser (vgl. Abb. 3).
Die Hauptflisse Sassenelv, Adventelv, Coleselv, Grondalselv, Berzeliuselv, Semmeldalselv, Reindalselv
und Kjellstromelv bestehen aus einem komplexen System miteinander kommunizierender Abflussbahnen,
das die breiten Talsohlen tberzieht (,,braided river system®, vgl. Foto 4). Die Tallingsprofile sind weithin
ausgeglichen und zeigen keine auffilligen Gefillsbriiche. Dagegen weisen Tiler ohne Gletscheranbindung
oder mit geringem Zufluf3 noch heute Gefillsstufen auf, wie z.B. das untere Eskertal, dessen Bachlauf mit
einem ca. 8 m hohen Wasserfall in das Sassental miindet. Eine Vielzahl von Nebenflissen und kleinen
Bichen zerschneidet die Talflanken. Die Flisse entfalten ihre grofte Transportaktivitit wihrend der
sommerlichen Schneeschmelze. Im Vergleich zu anderen ehemals vergletscherten Gebieten fillt die Seen-
armut Nordenskioldlands auf. Mit Ausnahme der Nordenskioldkiiste, wo rezente und gehobene Strand-
wille zahlreiche flache Seen abddmmen, beschrinkt sich die Verbreitung von Seen auf die Mindungs-
bereiche groferer Flisse, wie Sassen-, Advent-, Reindals- und Kjellstromelv. Seltener finden sich Seen, die
von (Hiskern-) Morinen oder Gletschern aufgestaut werden. Finer der gréfiten Seen Svalbards, der rund
4,7 km lange und fast 40 m tiefe Linnévatn, fillt ein ehemaliges Zungenbecken aus.
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Abb. 3: Hydrographische Ubersichtskarte von Nordenskioldland (aus MEIER 1991)

Foto 4: Der von zahlreichen Gletschern gespeiste, wasser- und sedimentreiche Reindalselv reprisentiert einen typi-
schen ,,braided river®. Die bis zu 1 km breite aktive Talsohle ist von einem komplexen System miteinander kommu-
nizierender Abflussbahnen tiberzogen, die in Abhingigkeit von Wasserzufuhr und Sedimentfracht stindig ihren Lauf
verlegen. Die konkaven Unterhidnge der steilen Trogtalflanken des Reintales laufen sanft auf dem Talboden aus. Sie
werden vornehmlich von weitrdumigen, sich seitlich verschneidenden Schwemmfichern gebildet (16.8.1983).

2.4 Geologisch-tektonischer Bau und Festgesteine

Der geologisch-tektonische Bau Nordenskioldlands lisst eine strukturelle Gliederung in drei Einheiten
erkennen (vgl. Abb. 4): Das prikambrische Grundgebirge (Precambrian Basement High) an der
Nordenskioldkiiste, den Tertiiren Falten- und Uberschiebungsgiirtel (Tertiary Fold- and Thrust Belt)
westlich des Gronfjordes und Fridtjovgletschers sowie den 6stlich daran anschlieBenden Westspitzber-
gentrog (West Spitsbergen Trough = Central Tertiary Basin of Spitsbergen), dessen schwach deformierte
Sedimentschichten den weitaus groften Teil Nordenskioldlands unterlagern (vgl. DALLMANN et al. 2002).
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Abb. 4 : Geologische Ubersichtskarte von Nordenskialdland (aus MEIER1991)

Das prikambrische Grundgebirge besteht hauptsichlich aus feinkérnigen Phylliten mit eingeschalteten
Marmor- und Quarzitlagen. Die Gesteine sind infolge kaledonischer und dlterer orogener Ereignisse stark
gefaltet und geschiefert. Ferner finden sich quarzitische und tillitische Konglomerate, Kalksteine und
Dolomite. Die bereits stark beanspruchten Gesteine wurden im Tertidr durch Deformationsvorginge und
Reaktivierung verschiedener Verwerfungen weiter zerriittet (vgl. OHTA et al. 1992).

Der Tertiire Falten- und Uberschiebungsgiirtel bildet eine 8-12 km breite NNW-SSE verlaufende
Zone zwischen dem Linnétal und Grenfjord sowie beiderseits des Fridtjovgletschers. Das metamorphe,
kristalline Basement wird hier unmittelbar von karbonischen bis paliogenen Sedimentgesteinen tiberlagert.
Das unterkarbonische Basalkonglomerat liegt diskordant auf dem gefalteten Grundgebirge. Ein exzellenter
Schnitt durch die Schichtensequenz ist westlich der Miindung des Gronfjordes in den Isfjord zu
beobachten (Festningen). Die Schichten sind durch Druckeinwirkung aus WSW-Richtung schrig- bis
saigergestellt. Im Unterkarbon dominieren Konglomerat- und Sandsteinschichten, wobei letztere kohle-
fiihrende Schieferlagen enthalten kénnen. Im Mittelkarbon-Unterperm vollzieht sich ein Ubergang von
kontinentalen zu marinen Sedimenten. Auf rote Sandsteine folgen Kalke und Dolomite, lokal mit Gips-
und Anhydritlagen. Die Gesteine des Obetperm sind hiufig verkieselt und morphologisch hart; sie bilden
daher oft Steilwinde und Landvorspringe. Mesozoische und lokal begrenzte Gebiete mit oberpermischen
Ablagerungen finden sich in Nordenskigldland sowohl an der WSW-Flanke als auch an der ENE-Flanke
des Westspitzbergentroges. In der Trias dominieren Schluff- und Sandsteine, Schiefer und Kalksteine. Die
Schichten sind westlich des Gronfjordes, am Fridtjovhamn und auf der Akselinsel stirker verstellt worden
als im Bereich De Geertal-Vendomtal an der Nordostflanke des Spitzbergentroges. Die jurassischen
Schichten bestehen hauptsichlich aus Tonschiefern mit dinnen Sandstein- und Konglomerat-
zwischenlagen. Sie haben ihre gro3te Verbreitung im Ostteil des Arbeitsgebietes, treten jedoch auch west-
lich des Gronfjordes sowie des Berzeliustales zutage. Vielerorts sind Rutschungsphinomene zu beobach-
ten, indem sich massige kretazische Sandsteinschollen iiber morphologisch weichen, als Schmiermittel
fungierenden jurassischen Tonschiefer- und Schluffsteinlagen talwirts bewegen, wie an den Hingen von
Arctowskifjell, Albert Bruntoppen und Ottofjell (vgl. MAJOR et al. 2000). Der unterkretazische
,»Festningssandstein® ist morphologisch besonders resistent. Seine saigergestellten Schichten bilden am
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Ausgang des Gronfjordes eine auffillige Landmarke. An mehreren Stellen sind Ful3abdriicke von Dino-
sauriern erhalten.

Ostlich des Gronfjordes und Fridtjovgletschers dominieren tertiire Sedimentgesteine des Westspitz-
bergentroges, die im Verlauf des De Geertales, Tronis-Hettebre-Passes und Lundstremtales erneut von
mesozoischen Gesteinsschichten abgeldst werden (vgl. HJELLE et al. 1985, SALVIGSEN & WINSENS 1987,
MAJOR et al. 2000). Die Gesamtmichtigkeit des Deckgebirges (Spitpaldozin-Paliogen) tber dem kristal-
linen, altverfalteten Grundgebirge betridgt rund 3 500 m. Es handelt sich um die Sedimentfillung im
Vorlandbecken des Tertidren Falten- und Uberschiebungsgiirtels, der sich als tektonische Folge auf die
mehrere tausend Meter hohe Hebung des kristallinen Basements (Western Basement High) weiter westlich
im Frithtertidr entwickelte. Der Westspitzbergentrog hat im Querschnitt eine stark asymmetrische Gestalt
. Die Gesteinsschichten sind im Westen stark aufgebogen. Im Beckenzentrum, etwa im Raum
Longyearbyen, liegen sie flach (2-3°), ehe die Schichtneigung zum Sassental hin wieder zunimmt (vgl.
MAJOR et al. 2000, MARTINSEN & N@TTVEDT 2006). Im Becken wurde Verwitterungsmaterial aus der
neu gebildeten Gebirgskette im Westen Spitzbergens abgelagert und spiter vornehmlich zu Sandsteinen,
Schluffsteinen und Tonschiefern verfestigt. Wihrend der Sedimentation setzte sich die Gebirgsbildung im
Westen fort, als dessen Folge der gesamte Trog um mehrere Kilometer nach ENE verschoben wurde. Die
Scherflichen befanden sich in den mesozoischen Schichten, wobei die morphologisch weichen Tonschie-
fer als Schmiermittel dienten. Das Zusammenspiel dieser Uberschiebung mit Bewegungen entlang der
NNW-SSE orientierten Billefjord-Verwerfungszone (Billefjord Fault Zone), die schon zu kaledonischen
Zeiten existierte und seitdem bei allen regionalen tektonischen Ereignissen reaktiviert wurde, fiihrte im
Vetlauf eines Gtrtels, der sich vom Sassenfjord durch das innere Adventtal zum Reintal erstreckt, zur
Entstehung eines komplizierten Systems tektonischer Strukturen (vgl. MAJOR et al. 2000). Die markan-
teste Verwerfung der Billefjord-Verwerfungszone in Nordenskioldland befindet sich im Flowertal westlich
der Ausmiindung des Sassentals in den Sassenfjord. Es handelt sich um eine reverse Verwerfung, die sich
entlang des Ostlichen Talhanges rund 5,5 km in sidlicher Richtung verfolgen ldsst, ehe sie unter eine
Uberschiebungsdecke des Westspitzbergentroges abtaucht. Die Schichten 6stlich der Verwerfungslinie
sind nahezu vertikal um 500-600 m herausgehoben worden.

Zwischen Diabasodden und der Miindung des Sassentales gelangen zahlreiche Dolerit- (Diabas-)
Intrusionen an die Oberfliche. Sie sind in triassische und jurassische Gesteinsschichten intrudiert und
bilden Ginge, Stécke und Lagen mit einer Gesamtfliche von rund 6 km? Die Lagen erreichen eine
Michtigkeit von mehreren Metern bis iber 50 m. Die Horizontalerstreckung betrigt bis zu 15 km. Sie
sind parallel bis subparallel zu den Wirtsschichten gelagert. Vertikale bis subvertikale Ginge verlaufen
hiufig in NW-SE-Richtung. Sie wurden ebenso wie die Dolerit-Intrusionen an der Nordenskioldkiiste, die
prikambrische, karbonische, permische und triassische Gesteinsschichten durchschlagen und eine Linge
von bis zu 15 km erreichen, hochstwahrscheinlich in der Unterkreide angelegt (vgl. MAJOR et al. 2000).
Gemeinsames Merkmal aller Dolerit-Intrusionen ist eine grofe morphologische Resistenz.

Die Schichten des Westspitzbergentroges enthalten Steinkohleablagerungen in unterschiedlicher
stratigraphischer Position, in der Helvetiafjell-Formation (Batréme / Unterkreide), Firkanten-Formation
(Paldozin) und Aspelintoppen-Formation (Eozin). Die eozinen Kohlefléze sind sehr diinn, unzusam-
menhingend und aufgrund ihres Vorkommens in hoher Lage schwer zuginglich. Die beiden tibrigen
Fl6ze wurden abgebaut, doch ist nur das Vorkommen in der Firkanten-Formation lohnenswert. Es bildete
die Basis fur den langfristigen Steinkohlebergbau in Grumantbyen, Barentsburg, Longyearbyen und
Sveagruva. Die Kohleflze in der 1962 aufgelassenen sowjetischen Kohlemine Grumantbyen waren 1-1,8
m michtig und enthielten stellenweise schiefrige Zwischenlagen. Die Kohlefléze in Barentsburg am
Gronfjord sind 0,6-1,5 m und 0,8-3,2 m michtig. Die minderwertige und bitumenreiche Kohle wird noch
heute in einer Mine im Grenfjordfjell siidostlich der russischen Ansiedlung abgebaut. Die Kohlevorkom-
men bei Longyearbyen und Sveagruva sind qualitativ hochwertiger. Bei Longyearbyen ist noch eine
Kohlemine an der Ausmindung des Boltertals in das Adventtal in Betrieb (,,Gruve 7%), die u.a. das Kraft-
werk des norwegischen Hauptortes in Svalbard mit Brennstoff versorgt. Das Kohlefléz ist 0,7-1,5 m
michtig. Die Kohle ist von guter Qualitit und besitzt einen hohen Brennwert. Sie ist besonders fiir die
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Koksproduktion geeignet. Die neue norwegische Kohlemine bei Sveagruva an der Mindung des
Kjellstromtals in den Van Mijenfjord (Braganzavigen) befindet sich unter den Gletschern Hbganidsbre
und Gruvefonna. Sie férdert hochwertige Steinkohle aus einem 3,0-5,5 m michtigen Floz.

2.5 Quartire Lockersedimente

Die quartiren Festgesteine werden weithin von Gletschern und quartiren Lockersedimenten verhtllt
(vgl. Abb. 5). Verwitterungsschutt bildet das vorherrschende Oberflichenmaterial. Es bedeckt 55-60 %
der nicht vergletscherten Fliche Nordenskigldlands (Kartenblatt Adventtal: 62 %; vgl. SORBEL,
TOLGENSBAKK et al. 2001). Auf den Hochflichen, z.B. im Umkreis von Longyearbyen, dominiert
autochthones, durch in situ-Verwitterung entstandenes Material. Seine Struktur und Zusammensetzung
spiegeln noch weitgehend die Merkmale des Ausgangsgesteins wider. Charakteristische Strukturlinien des
im Untergrund anstehenden Festgesteins treten im Luftbild zumeist deutlich hervor, selbst bei
Lockermaterialmichtigkeiten von mehr als 1 m. Die granulometrische Zusammensetzung des Verwitte-
rungsmaterials wird maf3geblich vom Ausgangsgestein bestimmt: Tonschiefer und Schluffsteine verwittern
vornehmlich zu feinkérnigen Bodenarten, wihrend massige Sandsteine und Konglomerate zumeist grob-
blockig zerfallen und vielfach Blockfelder bilden. Allochthones Verwitterungsmaterial findet sich
vorzugsweise in stirker geboschtem Terrain am Rande der nahezu ebenen Hochflichen. Es bedeckt vor
allem feuchte, gelisolifluidale Massenbewegungen beglnstigende Hangabschnitte unterhalb langfristiger
Schneeflecken.

Abb. 5 : Ubersichtskarte der Substrate in Nordenskioldland (aus MEIER 1991)

Die Talbéden der Haupttiler und der gréleren Nebentiler sind weithin in (glazi-) fluvialen Sedimen-
ten angelegt. Das Material besteht aus Sand- und Kieslagen mit eingestreuten grofleren Blocken. Es
bedeckt etwa 10-12 % der unvergletscherten Fliche Nordenskioldlands. Das Material ist durch den (glazi-)
fluvialen Transport zugerundet und sortiert. Der Abflul3 erfolgt in der Regel in Gestalt komplexer
miteinander kommunizierender Abflussbahnen und -kanile, die die vegetationsfreien Schottertalsohlen
auf ganzer Breite tiberzichen und die Flisse als ,,braided rivers” kennzeichnen. Die Abflussspitzen werden
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zwischen Ende Juni und Mitte Juli wihrend der sommerlichen Schneeschmelze erreicht. In dieser Zeit
sind die Umlagerungs- und Transportvorginge in den Fluf3- und Bachbetten am intensivsten.

An den Kiisten und in den unterhalb der marinen Grenze gelegenen Talabschnitten sind marine Abla-
gerungen anzutreffen. Sie erstrecken sich im Reintal und Sassental 17 bzw. 22 km taleinwirts bis an die
Flussmittelldufe. Ihre groite Verbreitung erreichen die Meeresablagerungen jedoch an der Peripherie
Nordenskioldlands mit Schwerpunkten an der flachen Nordenskioldkiiste und an den Ausmiindungen der
breiten Trogtiler. Mit 2-3 % ist ihr Anteil an der nicht vergletscherten Fliche Nordenskigldlands jedoch
vergleichsweise gering. Die Strandflate der Nordenskisldkiiste sowie das kiistennahe Tiefland am Van
Mijenfjord (Vengsletta) sowie am Isfjord zwischen Gronfjord und Colesbucht sind fast vollstindig von
marinen Ablagerungen bedeckt, die aufgrund des nach der Deglaziation einsetzenden komplexen
Wechselspiels von custatischem Meeresspiegelanstieg und isostatischer Landhebung in verschiedenen
Terrassenniveaus erhalten sind. Vor allem die exponierte, aber auf groler Breite sanft ansteigende
Nordenskioldkiiste weist ein vielgliedriges System aus gehobenen marinen Terrassen und Strandwillen
auf, wobei stellenweise die fir arktische Lockermaterialkiisten typischen Hohlformen und Setzungs-
erscheinungen als Folge ausgeschmolzenen Meereises zu beobachten sind (vgl. MEIER 1996).

Auf den Meeres- und Flussterrassen haben sich stellenweise Moore mit zumeist geringen
Torfmichtigkeiten entwickelt. Sie nehmen knapp 1 % der gletscherfreien Fliche Nordenskioldlands ein.
Die grof3ten Moorgebiete mit Torfmédchtigkeiten von bis zu 1 m befinden sich an der Nordenskioldkiiste
sowie an den Flussmiindungen von Sassenelv, Coleselv, Grondalselv und Reindalselv, wobei das Stormyr
an der Kaldbucht am Van Mijenfjord das gréfite zusammenhingende Moorgebiet Nordenskioldlands
darstellt. Die begrenzte Anzahl von Mooren (Torfmichtigkeit >30 cm) und die geringen
Torfmichtigkeiten haben ihre Hauptursache in den kalten Sommern und der damit verbundenen geringen
Biomasseproduktion.

Rund 15 % der nicht vergletscherten Fliche Nordenskioldlands ist von Mordnenmaterial bedeckt. Die
Ablagerungen sind unsortiert und enthalten aul3er Feinmaterial Steine und Blocke, deren Zurundungsgrad
kleinrdumig stark variieren kann. Die Morinen treten als Decken oder morphologische Elemente in
Erscheinung. Sie wurden von pleistozinen Eisschilden oder holozinen / rezenten Gletschern abgelagert.
Im Pleistozin abgelagerte (Grund-) Morinen sind offenbar nur in den groflen Tilern erhalten. Sie fehlen
auf den hoheren Plateaus mit Ausnahme gelegentlich anzutreffender erratischer Blécke. Diese Beobach-
tung deckt sich mit der Feststellung von SORBEL, TOLGENSBAKK et al. (2001), wonach entsprechende
Morinen im Gebiet des Kartenblattes Adventtal in Hohenlagen oberhalb 300-400 m @.M. fehlen — ein
starkes Indiz fir eine ,kalte, nicht-erosive Gletschereisbedeckung der Hochlagen im Pleistozdn. Randab-
lagerungen aus der spitweichseleiszeitlichen Deglaziationsphase, etwa in Gestalt von Endmorinenwillen
oder glazifluvialen Deltas, sind selbst in den Tieflagen Nordenskioldlands nur an wenigen Stellen erhalten.
In auffilligem Gegensatz dazu stehen die imposanten End- und Seitenmorinen der heutigen Gletscher,
die unter einer wenige Dezimeter bis Meter diinnen Lockersedimentlage hiufig einen michtigen Eiskern
enthalten (vgl. u.a. MEIER 1991, 1996). Wo der Eiskern bereits ganz oder teilweise ausgeschmolzen ist,
findet sich oftmals eine eindrucksvolle Toteislandschaft aus abflusslosen Hohlformen und unregelmifig
geformten Hiigeln. Die jingsten Morinen zeichnen sich hiufig durch einen hohen Blockgehalt aus.

2.6 Klima

Nordenskioldland ist durch ein maritim getdntes, arktisches Klima gekennzeichnet. Der Westspitz-
bergenstrom als nérdlicher Ausliufer des warmen Golfstromsystems hilt die Kiisten mit Ausnahme der
inneren abgeschirmten Fjordbuchten, wie etwa den Van Mijenfjord &stlich der Akselinsel, in ,,Normal-
jahren® von Mitte Juni bis Ende Oktober eisfrei; dies ist wesentlich linger als an allen anderen Kiisten
vergleichbarer Breitenlage. Im tbrigen haben die nicht nur von Jahr zu Jahr, sondern auch von Kiiste zu
Kiste bisweilen erheblich variierenden Meereisverhiltnisse sowie die lokalen orographischen und hypso-
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metrischen Gegebenheiten mal3geblichen Einflul3 auf das Wettergeschehen, so dass relativ kleinrdumig,
sogar von Tal zu Tal, mit z.T. deutlichen Unterschieden zu rechnen ist (vgl. MEIER 1996).

Es fillt wenig Niederschlag in Nordenskioldland, da die Luftmassen zumeist stabil geschichtet sind
und nur wenig Feuchtigkeit enthalten. Der meiste Niederschlag resultiert aus Zyklonen, die die Halbinsel
aus studwestlicher bis nordwestlicher Richtung tiberqueren. Im Sommer tritt hdufig Nebel auf, der durch
die Advektion von milder, feuchter Luft iiber kaltem Land entsteht. Von Juni bis Oktober ist mindestens
die Hilfte aller Tage bewdlkt. Die Monate Dezember und April weisen die grof3te Anzahl heiterer Tage
auf (ca. 25 %). Es dominieren Winde aus stidéstlicher bis nordéstlicher Richtung; nur im Sommer
herrschen westliche Windrichtungen vor. Nach Ausweis der Wetterstationen folgen die Windrichtungen
dem Verlauf der groflen Tiler und Fjorde vom Binnenland zur Kiste. Dies basiert teilweise auf dem
Kanalisationseffekt des Reliefs, teilweise auf der Existenz von Fallwinden, die kalte, schwere Luftmassen
von den Inlandgletschern an die Kiiste transportieren. Instabile, stiirmische Wetterlagen treten hiufig auf,
insbesondere im Winter.

In Nordenskieldland ist es im Sommer 3-4 Monate lang ununterbrochen hell; die Strahlungsbilanz ist
in dieser Zeit positiv. Sie wird im Polarsommer durch das kontinuierliche Tageslicht begiinstigt, aber
durch den niedrigen Einstrahlungswinkel und die hohe Albedo auf Eis und Schnee gemindert. In
Longyearbyen steht die Sonne im Mittsommer tagsiiber 35° und nachts 11° tGber dem Horizont. Die
Mitternachtssonne scheint vom 20. April bis zum 23. August. Zwischen dem 26. Oktober und dem 16.
Februar bleibt die Sonne unter dem Horizont. Die ,,echte Polarnacht mit vollstindiger Dunkelheit wihrt
in Longyearbyen vom 14. November bis zum 29. Januar. Wihrend der 3-4 Monate andauernden winter-
lichen Dunkelphase ist die Strahlungsbilanz negativ (vgl. ISAKSEN 2003).

Nach Ausweis der drei, an der Peripherie der Halbinsel in Meeresspiegelnihe gelegenen offiziellen
Wetterstationen — Isfjord Radio (6 m 4.M.) im Westen, Svalbard Lufthavn (28 m 4.M.) im Nordwesten
und Sveagruva (9 m .M.) im Siidosten des Arbeitsgebietes — herrscht in Nordenskioldland ein Tundren-
(ET-) Klima nach KOPPENs Klimaklassifikation (vgl. MEIER 1991, 1993, 1996). Die homogenisierten
Jahresmitteltemperaturen (vgl. FORLAND et al. 1997) betragen in Meeresspiegelnihe zwischen -4,7 °C
(Isfjord Radio an der Nordenskigldkiiste) und -7,1 °C (Sveagruva am inneren Van Mijenfjord) (vgl. Tab.1).
Sie werden in den Hochlagen offenbar noch deutlich unterschritten, wie Temperaturmessungen in den
relativ warmen Jahren 1989-1990 in den Gipfelbereichen von Skolten (1128 m, -9,9 °C) und Merckollfjell
(885 m, -8,6 °C) zwischen dem inneten Adventtal und dem inneren Reintal vermuten lassen (vgl.
SHIRAIWA & SAWAGAIKI 1992). Die Monate Juni-September sind durch positive Mitteltemperaturen
gekennzeichnet, wobei die Mittelwerte des Juli (wirmster Monat) am Adventfjord und inneren Van
Mijenfjord 1-2 °C héher sind als am duBeren Isfjord. Die Mitteltemperaturen des Februars (kiltester
Monat) sind in den inneren Fjordlagen 2-3 °C niedriger als an der Nordenskioldkuste. Die darin zum
Ausdruck kommende Zunahme der thermischen Kontinentalitit nach Osten hin bzw. landeinwirts
spiegelt sich auch in den hoheren Jahresschwankungen der Temperatur sowie den gréeren jihrlichen
Kiltesummen und Frostintensititen der Stationen am Adventfjord und Van Mijenfjord wider (vgl. MEIER
1996).

Der Verlauf der Jahresmitteltemperatur bei Kap Linné (Isfjord Radio) wurde von AKERMAN (1996)
fir den Zeitraum 1912-1994 unter Einbeziehung von Daten der 20 km 0stlich gelegenen Station Green
Harbour (1912-1934) sowie inoffizieller Messdaten (1976-1994) rekonstruiert, wobei die Jahresmitteltem-
peratur Uber die Gesamtperiode -4,9 °C betrug (vgl. Abb. 6). Zwischen 1912 und 1920 lagen die Jahres-
mitteltemperaturen deutlich unter dem langjihrigen Mittelwert, am auffilligsten 1917 (-11 °C), wihrend
sie in den folgenden vier Jahrzehnten, von einigen Ausnahmejahren abgesehen, den Mittelwert von -4,9
°C klar tiberschritten. Die 1960 er Jahre waren durch deutlich niedrige Jahresmittelwerte, die 1970 er Jahre
durch hohe Mittelwerte gekennzeichnet. Zwischen 1977 und 1983 wurde der Mittelwert erneut untet-
schritten. Auf das warme Jahr 1984 folgte eine Temperaturdepression bis -8 °C (1988), che die Jahresmit-
teltemperaturen zu Beginn der 1990 er Jahre wieder anstiegen. Fir die knapp 50 km weiter norddstlich
gelegene Wetterstation Svalbard Lufthavn, die seit 1975 existiert, wurde mit Hilfe von Messreihen anderer
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Stationen eine homogenisierte Abfolge von Jahresmitteltemperaturen fir den Zeitraum 1912-2002
konstruiert und mit Filtern versehen, die Temperaturschwankungen tber eine Zeitspanne von 10 (Filter 1)
bzw. 30 Jahren (Filter 2) verdeutlichen (vgl. ISAKSEN 2003). Demzufolge nahmen die Jahresmitteltempe-
raturen von 1912 bis gegen Ende der 1930 er Jahre um ca. 4 °C zu. Danach sanken sie bis Mitte der 1960
er Jahte um ca. 2,5 °C, gefolgt von einem erneuten Anstieg um ca. 2 °C bis zum Jahr 2002. Die Trend-
analyse lisst fiir den Gesamtzeitraum 1912-2002 einen Temperaturanstieg um rund 1,4 °C erkennen (vgl.
Abb. 7). Die Unterschiede im Verlauf der Mitteltemperaturkurven von Kap Linné und Svalbard Lufthavn
lassen sich nur teilweise auf den unterschiedlichen Kontinentalititsgrad der beiden Stationen zuriickfith-
ren. Offenbar spielen lokale Varianzfaktoren, wie die Einfliisse von Relief, Exposition und Meereisbe-

deckung, ebenfalls eine wichtige Rolle.

Tab. 1: Mittlere Monats- und Jahtesmitteltemperaturen (°C) in Spitzbergen

Abb. 6: Verlauf der Jahresmitteltemperatur bei Kap Linné (Isfjord Radio) 1912-1994 (verindert nach AKERMANN
1996)
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Abb. 7: Verlauf der Jahresmitteltemperatur bei Longyearbyen (Svalbard Airport) 1912-2002 (verindert nach
ISAKSEN 2003)

Die an den kiistennahen, tief gelegenen Wetterstationen gemessenen Niederschlagsmengen sind
gering. Sie belaufen sich auf 190 mm (Svalbard Lufthavn) bis 435 mm (Isfjord Radio) pro Jahr (vgl. Tab.
2). Die Unterschiede deuten auf die Existenz markanter horizontaler Niederschlagsgradienten, die haupt-
sidchlich den unterschiedlichen Kontinentalitdtsgrad widerspiegeln. So erhilt die exponierte, am dulleren
Isfjord gelegene, durch ein maritim geprigtes Klima gekennzeichnete Station Isfjord Radio im Jahr mehr
als doppelt soviel Niederschlag wie die an der Ausmiindung des Adventtals in den inneren Isfjord gele-
gene, kontinentalere Station Svalbard Lufthavn. Die Perioden Februar-Mirz und August-September sind
zumeist recht feucht, obwohl von Jahr zu Jahr gro3e Unterschiede im saisonalen Niederschlagsmuster zu
verzeichnen sind. Im November und Dezember kénnen sowohl starke Schneefille als auch kurze milde
Perioden auftreten. Die Monate April-Juni sind in aller Regel recht trocken. Selbst im Sommer kénnen
Nord- und Nordwestwinde kalte Polarluft heranfiihren und kurze Schneeschauer bringen. Schnee kann in
Nordenskioldland in jeder Héhenlage zu jeder Zeit des Jahres fallen und stellt dadurch den vorherrschen-
den Niederschlagstyp dar. Im Tiefland weist der Boden an durchschnittlich 230-250 Tagen im Jahr, von
Ende September bis Anfang Juni, eine geschlossene Schneedecke auf, deren Michtigkeit mal3geblich
durch die Wind- und Reliefverhiltnisse kontrolliert wird (vgl. MEIER 1991, 1996). Hohenlagen tber 600-
800 m G.M. sind mit Ausnahme steiler Gipfelpartien und windexponierter Hinge und Plateaus zumeist
von perennierenden Schneefeldern und Gletschern bedeckt. Die an den Wetterstationen gemessenen
Niederschlagswerte entsprechen kaum der Realitit und dirften viel zu gering sein: Starke Winde
verdriften einen Teil des festen Niederschlages im Winter und verursachen auf diese Weise einen erheb-
lichen Verlust an den Messbehaltern. HANSSEN-BAUER et al. (1996) schlagen daher eine Korrektur um 50
% vor (vgl. auch ISAKSEN 2003). HUMLUM (2002) hilt aufgrund eigener Geldndeerfahrungen im Raum
Longyearbyen sogar eine Korrektur um 100 % fiir notwendig.
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Tab. 2: Mittlere Monats- und Jahressummen des Niederschlags (mm) in Spitzbergen

Da sich die Wetterstationen alle an der Kuste in Meeresspiegelnihe befinden, ist es schwierig, die
rdumliche und zeitliche Verteilung des Niederschlags in den Hochlagen Nordenskioldlands zu beurteilen.
Die Berechnung eines vertikalen Niederschlagsgradienten ist ebenso problematisch. Daher hat HUMLUM
(2002) versucht, die vertikale Niederschlagsverteilung indirekt mittels eines geomorphologischen Indika-
tors zu modellieren. Ausgehend von der Hohenlage der Gleichgewichtslinie auf zahlreichen Gletschern
Nordenskioldlands anhand von Luftbildern (1990), lie3 sich ein vertikaler Niederschlagsgradient berech-
nen, mit dessen Hilfe auch die Jahressumme des Niederschlags im spiten 20. Jahrhundert modelliert
werden konnte. Fir Gesamt-Nordenskioldland sowie die angrenzenden Gebiete von Sabineland,
Heerland, Nathorstland und Oscar II-Land (7 169 km?) wurde ein vertikaler Niederschlagsgradient von
rund 10 % (pro 100 Héhenmeter) gefunden. An den Kiisten sind die modellierten Niederschlagsgradien-
ten hoher (15-20 %) als im Binnenland (5-10 %), was sich nach HUMLUM (2002) mit den verstirkten
orographischen Effekten erkliren lisst. Im lokalen MaB3stab ist der vertikale Niederschlagsgradient vor
allem in Gebieten nahe den Flanken einiger Haupttiler (z.B. Adventtal und Reintal) relativ hoch, wihrend
er im zentralen Hochland zwischen den Haupttilern gering ist. Eine mogliche Ursache dafiir ist der
Kanalisierungseffekt feuchter Meeresluft entlang der Haupttalziige, wodurch es zu Verstirkungseffekten
in den angrenzenden Hochlagen kommen kann (vgl. HUMLUM 2002).

Die modellierte Jahresmenge des Niederschlags betrigt in Nordenskieldland durchschnittlich 870 mm.
Als Maximalwert fithrt HUMLUM (2002) 2 200 mm und als Minimalwert 180 mm an. In der modellierten
Karte lassen sich sowohl die hohen Niederschlagsmengen an den Kiisten als auch der orographisch
bedingte altitudinale Niederschlagsanstieg ablesen (vgl. Abb. 8). Die geringste Niederschlagsmenge im
gesamten Gebiet ist im unteren Adventtal

nahe Longyearbyen und im mittleren Reintal zu erwarten. Die héchsten Niederschlagssummen treten
nach dem Modell von HUMLUM (2002) in den Kistenbergen im Westen (duBlerer Isfjord) und Osten
(Storfjord) auf. Darin spiegelt sich offenbar die groe Bedeutung des Meeres als Feuchtigkeitsreservoir fiir
den Niederschlag wider. Das Modell verdeutlicht insgesamt das Vorkommen einer feuchten Kustenregion
und eines trockenen Binnenlandes, worauf nicht nur die vorhandenen meteorologischen Messteihen,
sondern auch der geomorphologische Formenschatz und die Vegetationsbedeckung hinweisen.

Zur Uberpriifung des Modells wurden im Sommer 2001 neue meteorologische Stationen in unter-
schiedlichen Hohenlagen eingerichtet (vgl. HUMLUM 2002). Im Laufe der letzten 70-80 Jahre hat die jiht-
liche Niederschlagsmenge im Raum Longyearbyen zugenommen. In Gesamt-Spitzbergen ist eine
Zunahme des Niederschlags um rund 25 % zu verzeichnen (vgl. FORLAND et al. 1997).
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Abb. 8: Modellierte jahtliche Niederschlagsverteilung (mm) in Nordenskioldland (vereinfacht nach HUMLUM 2002)

Trotz seines fir die hohe Breitenlage milden Klimas wird Nordenskigldland wie der gesamte Svalbard-
Archipel von Dauerfrostboden (Permafrostboden) unterlagert (vgl. v.a. LIESTOL 1977, MEIER 1991, 1996,
HUMLUM 2003, HUMLUM, INSTANES & SOLLID 2003). Die Permafrostmachtigkeiten sind in den wind-
und kilteexponierten Hochlagen des Binnenlandes mit mehreren hundert Metern am gréfiten und an den
Kisten am geringsten. Obwohl Svalbard zur Zone des geschlossenen (kontinuierlichen) Permafrost-
bodens gezihlt wird, weist der Dauerfrostboden Liicken auf, z.B. unter groBeren Seen und subpolaren
(polythermalen) Gletschern. Ebenso diirfte der Offshore-Bereich permafrostfrei sein.

2.7 Vegetation

Die Vegetation Nordenskieldlands wird geprigt durch die Lage weit nérdlich der polaren Wald- und
Baumgrenze. Dennoch ist das Pflanzenkleid erstaunlich vielfiltig. Von den tiber 175 in Spitzbergen nach-
gewiesenen Gefillpflanzenarten (vgl. THANNHEISER 1996) sind die meisten auch im Arbeitsgebiet anzu-
treffen. Die ,,lippigste” Vegetation findet sich im windgeschiitzten Binnenland sowie unter den zahl-
reichen Vogelfelsen (organische Diingung) am Isfjord und Bellsund. Die meisten Blitenpflanzen kommen
auch in der alpinen Stufe der Gebirge Nordeuropas vor; endemische Arten sind selten. Limitierende
Faktoren fiir das Pflanzenwachstum sind neben den niedrigen Temperaturen und den im Kistenraum
hiufigen starken Winden vor allem die kurze Vegetationszeit von 1-2 Monaten sowie die geringen winter-
lichen Schneemaichtigkeiten, die den Pflanzen nur wenig Kilteschutz (Frosttrocknis) bieten.

Nach THANNHEISER (1990) lassen sich in Nordenskigldland drei verschiedene Vegetationszonen aus-
gliedern (vgl. Abb. 9). Danach zdhlt die wind- und kilteexponierte Nordenskisldkiiste zur nérdlichen
arktischen Tundrenzone, in der die Vegetationsbedeckung des Bodens zwischen 10 und 25 % betrigt. Die
Pflanzendecke ist durch eine Schneebodenvegetation (Salix polaris) und Fleckentundra (Lugula confusa)
gepragt. Daran schlief3t sich nach Osten die mittlere arktische Tundrenzone an. Die Ostgrenze dieses
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Girtels verlduft angendhert entlang einer Linie Colesbucht-Kaldbucht. Das Klima dieses Gebietes ist
stirker kontinental geprigt als das der Nordenskioldkiste. Unter den Pflanzen dieser Zone dominiert
Dryas  octopetala.; die Pflanzenbedeckung kann bis zu 50 % betragen. Der groBere Ostliche Teil
Nordenskioldlands gehért zur inneren arktischen Fjordzone. Seenebel und eine tief liegende dichte
Wolkendecke — typische Merkmale der Kiistenregion — sind hier eher selten, so dass es im Sommer zu
einer stirkeren Erwdrmung kommt, insbesondere in den windgeschiitzten Tallagen. In diesen Bereichen
sind rund 75 % aller Pflanzen Spitzbergens anzutreffen, wobei Empetrum hermaphroditum und 1V accinium
uliginosum vorherrschen.

Abb. 9: Vegetationsgeographische Gliederung Svalbards (aus THANNHEISER 2001)

MOEN (1998) gliedert die Vegetation Nordenskioldlands in eine nordarktische Zone und eine mittel-
arktische Zone, die beide noch weiter differenziert werden. Die nordarktische Zone besteht aus einem
stdlichen Teil sowie der Polarwiiste. In der mittelarktischen Zone wird die innere Fjordregion extra
ausgewiesen. Die Kistenregion zwischen Kap Linné und dem Bellsund zihlt wie bei THANNHEISER
(1996) zur nordarktischen Vegetationszone, wobei die Tieflagen zum siidlichen Teilabschnitt und die
Hochlagen zur Polarwiiste gerechnet werden. Die Hochlagen im restlichen Teil Nordenskieldlands geh6-
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ren im Unterschied zur Vegetationsgliederung THANNHEISERs ebenfalls zur nordarktischen Zone. Die
mittelarktische Zone umfasst die Tieflagen am Isfjord und Van Mijenfjord sowie die Talbéden und mittle-
ren Hanglagen im Binnenland. Die innere Fjordregion als Teilzone der mittelarktischen Vegetationszone
beschrankt sich auf die Tieflagen am inneren Isfjord und Van Mijenfjord sowie die geschiitzten Tallagen
im unteren Colestal, Adventtal, De Geertal, Sassental, Reintal und Kjellstromtal. Der Ubergang von der
mittelarktischen zur nordarktischen Zone (Hoéhenstufe) vollzieht sich im windgeschiitzten, relativ trocke-
nen Binnenland in einer Hohenlage von 250-300 m @.M.. Die Untergrenze der Polarwiste im Sinne von
MOEN (1998) ist in Hohenlagen von 500-700 m .M. anzutreffen, wobei die tiefsten Lagen oftmals am
Rande der von Frostschutt bedeckten Plateaus erreicht werden.

Auch nach BRATTBAKK (1986) sind in Nordenskioldland sowohl mittel- als auch hocharktische Pflan-
zengesellschaften anzutreffen. Die Vegetation Svalbards wird von BRATTBAKK gemil3 der pol- und
héhenwirts abnehmenden Sommertemperatur in mehrere vegetationsgeographische Zonen und Héhen-
stufen gegliedert, die nach einer charakteristischen Pflanzenart (Pflanzengesellschaft / Syntaxon) benannt
sind. In Nordenskipldland spiegelt die Vegetation eine Temperaturabnahme in zentral-peripherer und
hypsometrischer Richtung wider. In Anlehnung an BRATTBAKK lassen sich in Nordenskigldland vier
vegetationsgeographische Zonen / Hoéhenstufen ausgliedern (vgl. MEIER 1991), die jeweils nach einer
charakteristischen Pflanzenart benannt sind, und zwar nach Cassigpe tetragona und Dryas octopetala (Mittel-
arktis) sowie Salix polaris und Papaver dablianum (Hocharktis). Die geschiitzten Fjord- und Tallagen
Nordenskioldlands mit Juli-Mitteltemperaturen um 6 °C gehéren zur Cassiope tetragona-Zone. Die zonale
Vegetation besteht auf kalkhaltigen Béden aus Dryas-Heiden. Viele in Lappland hdufige Arten haben in
den Tilern stdlich des Isfjordes ihre nérdlichste Verbreitung, wie Betula nana, V accininm nliginosum und
Rubus chamaemorns. Gleichlaufend mit der abnehmenden Sommerwirme schlie3t sich nach Westen und
hohenwirts die Dryas octopetala-Z.one / Hohenstufe an. Kennzeichnend ist eine Pflanzengesellschaft mit
Saxifraga oppositifolia und Cetraria delisei. In der zonalen Vegetation finden sich Zwergstraucher wie Salix
polaris und Salix reticulata.

An trockenen erhéhten Standorten wachsen Silberwurz-Heiden. In der Salix polaris-Héhenstufe bilden
Pflanzengesellschaften mit Saxifraga cespitosa und Poa alpina die vorherrschende Vegetation. Viele Pflanzen-
arten, wie Dryas octopetala, Empetrum hermaphroditum, Salix herbacea, Salix reticnlata sowie verschiedene Carex-
Arten, haben hier ihre nérdliche Verbreitungsgrenze. In den wirmsten Bereichen ist mit einer Juli-Mittel-
temperatur um 2 °C zu rechnen. Die Papaver dabliannm-Hohenstufe ist durch eine spitliche Vegetation
gekennzeichnet, die nur wenige Gefillpflanzen aufweist. Saxifraga cespitosa und Papaver dablianum zihlen zu
den hiufigsten Arten. Dartberhinaus finden sich verschiedene andere Steinbrechgewichse sowie eine
Reihe zitkumpolarer Arten wie Cerastinm arcticum und Silene acanlis.
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3  Vergletscherung

In den letzten zwei Jahrzehnten sind vor dem Hintergrund des globalen Klimawandels zahlreiche
Untersuchungen zur Vergletscherungsgeschichte Svalbards durchgefiihrt worden, die aufgrund innova-
tiver moderner Forschungsmethoden eine Fille neuer Erkenntnisse zur pleistozinen und holozidnen
Vergletscherung des Archipels geliefert haben. So konnte u.a. die Frage nach dem Ausmal3 der
pleistozidnen Vergletscherung von Svalbard und der Barentssee zumindest fiir den Zeitabschnitt des
Weichsel-Glazials weitgehend geklirt werden. Untersuchungen an heutigen Gletschern im Raum
Longyearbyen fithrten zu einem besseren Verstindnis der Temperaturverhiltnisse und Dynamik der
Gletscher, wobei ein VorstoBen oder Zurtickschmelzen der Gletscherfronten nicht zwangsldufig klima-
gesteuert sein mul}, wie sich am Beispiel der Gletscher mit ,,Surge“-Vorstden nachweisen ldsst. Im
Folgenden wird zunichst die pleistozidne Vergletscherung Svalbards beschrieben, die im 20. Jahrhundert
sehr kontrovers diskutiert worden ist.

3.1 Pleistozine Vergletscherung

Die Ansichten tber die pleistozidne Vergletscherung der Svalbard-Barentssee-Region reichten von
einer geringen, auf die Inselgruppe beschrinkten Vergletscherung bis hin zu einer geschlossenen
Gletschereisbedeckung des gesamten Gebietes. In den 1970 er Jahren wurde vor allem die Frage disku-
tiert, ob das weichseleiszeitliche skandinavische Inlandeis mit dem Gletschereis des Svalbard-Atrchipels in
Verbindung stand, und ob sich die Eisbedeckung bis zum Schelfrand (Egga) erstreckte. AuBler der
Maximalausdehnung und Gestalt des letzteiszeitlichen Eisschildes war auch dessen Zeitstellung unklar.
Die Meinungsverschiedenheiten und offenen Fragen resultierten aus dem begrenzten Felddatenmaterial,
wobei vor allem die Rekonstruktion der marinen Abschnitte des Eisschildes Schwierigkeiten bereitete.
Inzwischen wurde am Meeresboden der Barentssee und des Kontinentalschelfs westlich von Svalbard eine
weitflichige Grundmorinendecke mit dartiber befindlichen glazimarinen Ablagerungen gefunden (vgl.
LANDVIK et al. 1998). Glazidr induzierte Schuttablagerungen an den Ausmindungen der grof3en subma-
rinen Tiler im Kontinentalsockel (Bjornoy-Trog, Isfjord-Trog) gelten als wichtiger Beleg fiir eine Ausdeh-
nung des Gletschereises bis zum Schelfrand. Isobasenkarten zeigen die hochsten postglazialen
glazidrisostatischen Landhebungsbetrige im Bereich der nordlichen zentralen Barentssee. Modelle auf
glaziologischer und isostatischer Basis lassen in diesem Gebiet auf eine Eismichtigkeit von 2000-3000 m
schlieBen (vgl. LANDVIK et al. 1998). In vergletscherten Gebieten nimmt die Vollstindigkeit der stratigra-
phischen Abfolge und damit auch die Genauigkeit der Rekonstruktion mit jeder weiteren Vergletscherung
deutlich ab. Daher lisst sich die letzte — spitweichseleiszeitliche — Vergletscherung am besten rekonstruie-
ren, obwohl viele Merkmale auch fiir frihere pleistozdne Vergletscherungen im Svalbard-Barentssee-
Raum Giltigkeit haben dirften.

3.1.1 Saale- und weichseleiszeitliche Vergletscherungen

Nach MANGERUD et al. (1998) lassen sich in Svalbard im Laufe der letzten 150 000 Jahre vier grof3e
Vergletscherungen unterscheiden (vgl. Abb. 10). Die Eisschilde bedeckten den gesamten Svalbard-Archi-
pel sowie die nérdliche Barentssee und erstreckten sich bis zum Schelfrand westlich von Spitzbergen. Das
Modell griindet sich auf die Auswertung terrestrischer Aufschlisse bei Kap Ekholm (Billefjord) und
Skilvika (Bellsund), im Linnétal und auf der Bregger-Halbinsel (Kongsfjord) sowie die Befunde von
Bohrungen im Offshore- Bereich. Die bei weitem vollstindigste stratigraphische Sequenz befindet sich bei
Kap Ekholm am mittleren Billefjord, knapp 50 km nordéstlich von Longyearbyen. Die dlteste der vier
Vergletscherungen ist saaleeiszeitlich; die drei Gbrigen erfolgten in der Weichsel-Eiszeit. Radiokarbon-,
Lumineszenz- und Aminosdure-Datierungen der zwischengelagerten interglazialen und interstadialen
Sedimente belegen, dass die drei letzten Gletschervorst63e in der frithen (Isotopenstadium 5 d), mittleren
(Stadium 4) und spiten Weichsel-Eiszeit (Stadium 2) stattfanden.
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Abb. 10: Vergletscherungskurve von Svalbard und Umgebung (aus MANGERUD et al. 1998)

Die saaleeiszeitliche Vergletscherung war nach SVENDSEN et al. (2004) besonders umfassend. Sie
erstreckte sich vom Schelfrand tber die Barentssee und Karasee bis weit ins sibirische Binnenland und
schlof3 im Norden Svalbard, Franz Joseph Land und Severnaja Zemlja ein. Sie endete vor rund 130 000
Jahren. Die frith- und mittelweichseleiszeitlichen Vergletscherungen blieben auf den Svalbard-Archipel
und die nérdliche Barentssee beschrinkt (vgl. MANGERUD et al. 1998). Wihrend des spitweichseleiszeit-
lichen Maximalstandes waren hingegen die gesamte Barentssee und Teile der Karasee einschliellich
Novaja Zemlja von Gletschereis bedeckt. Westlich von Spitzbergen reichte das Eis bis zum Schelfrand.
Dagegen ist die genaue Lage des Eisrandes nordlich von Spitzbergen unklar. Sie ist nach SVENDSEN et al.
(2004) sudlicher als zur Zeit der saaleeiszeitlichen Vergletscherung anzusetzen. LANDVIK et al. (2003)
konnten nachweisen, dal} die niedrigen Plateaus der Amsterdam- und der Dansk-Insel seit mindestens 80
000 Jahren eistrei sind und somit wihrend der mittleren und spiten Weichsel-Eiszeit Nunatak-Gebiete
darstellten, die auf eine relativ inselnahe Lage des Eisrandes schlieSen lassen.

Obwohl das spitweichseleiszeitliche Eis sowohl den Svalbard-Archipel als auch die Barentssee
bedeckte, ist davon auszugehen, dass der Eisschild aus dem Zusammenspiel verschiedener Hiskuppeln
und Eisakkumulationszentren hervorgegangen ist (vgl. MANGERUD et al. 1992). Die gebirgigen Hochlagen
Spitzbergens boten sicher giinstigere Voraussetzungen fiir eine Eisakkumulation als die niedrigen Inseln
des Ostlichen Svalbard-Archipels sowie der russischen Arktis. Dennoch wurde die gréf3te Eismichtigkeit
offenbar im Osten der Inselgruppe im Kong Karls Land erreicht. Dort sind als Folge der Glazidrisostasie
die grofiten postglazialen Landhebungsbetrige von stellenweise >100 m zu finden. Von diesem Kulmi-
nationszentrum stromte das Eis in verschiedene Richtungen, so auch nach Westen tiber das Gebirgsrelief
Spitzbergens hinweg bis an den Schelfrand, wobei die tiefen Trog- und Fjordtiler vermutlich als Leitlinien
fungiert haben.
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Bisher gibt es kaum Hinweise auf den Beginn und die Dauer der spitweichseleiszeitlichen Vergletsche-
rung von Svalbard und der Barentssee. Stratigraphische Abfolgen, die den vollstindigen Entwicklungs-
verlauf vom letzten Interstadial iiber die Vergletscherung bis zur Deglaziation widerspiegeln, wurden
bislang nicht gefunden. Anhand von Aminosiureuntersuchungen von pri-spitweichseleiszeitlichen
Mollusken, Radiokarbondatierungen von Molluskenschalen sowie der Auswertung von Sedimentkernen
aus dem Schelfrand- und Tiefseebereich schlieBen LANDVIK et al. (1998) auf eine relativ kurze Dauer des
spitglazialen Maximums. Danach stiel3 das Eis erst vor 22 000 Jahren auf den westlichen Schelfbereich
vor, erreichte seine Maximalausdehnung am Schelfrand vor 19 000-15 000 Jahren und schmolz anschlie-
Bend wieder zuriick.

3.1.2 Spitweichseleiszeitliche Deglaziation

Der spitweichseleiszeitliche Eisschild schmolz schrittweise von seinem Maximalstand am Schelfrand
zuriick (vgl. Abb.11). Radiokarbondatierungen von der Basis postglazialer, die Grundmorinendecke
tberlagernder Sedimente ergaben ein sukzessiv von den distalen zu den proximalen Bereichen des ehema-
ligen Eisschildes jinger werdendes Alter, was die Annahme einer Ablagerung in Front eines von Westen
nach Osten zurlickschmelzenden Eisschildes erhirtet (vgl. SVENDSEN, ELVERHOI & MANGERUD 1996).
Der Beginn der Deglaziation vor rund 15 000 Jahren ldsst sich durch Sauerstoff-Isotopen-Datierungen
vom Schelfrand sicher belegen. Der steigende Meeresspiegel férderte Kalbungsvorginge am Rande des
Eisschildes. Das Ausmal dieser frithen Deglaziationsvorginge ist wenig bekannt. Befunde von isostatisch
gehobenen marinen Sedimenten im Kistenbereich deuten an, dass die dullerste Westkiiste Spitzbergens
vor rund 13 000 Jahren teilweise vom Gletschereis freigegeben war (vgl. LANDVIK et al. 1992,
MANGERUD et al. 1992).

Abb. 11: Rekonstruierte Fisrandlagen des zurtickschmelzenden spitglazialen Barentssee-Eisschildes (aus LANDVIK et
al. 1998)

Diese zweite Deglaziationsphase wurde durch einen lokalen Gletschervorstof3 unterbrochen, der sich
vor rund 12 400 Jahren auf dem Schelf vor der Ausmiindung des Isfjordes vollzog (vgl. Abb.12). Er ist
durch AMS-Datierungen von Mollusken aus Grundmorinenablagerungen sicher belegt. Vor etwas weni-
ger als 12 300 Jahren war die Eisfront bis in die Mindung des Isfjordes zuriickgeschmolzen (vgl.
MANGERUD & SVENDSEN 1990), wobei sich das Rickschmelzen wahrscheinlich wihrend des Aller6ds
fortsetzte.
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Wihrend der Jungeren Dryaszeit wurden die inneren Seitenarme des Isfjordes von Auslassgletschern
eingenommen, die den verbliebenen Rest des Svalbard-Barentssee-Eisschildes entwisserten. Die Front
des Van Mijenfjord-Gletschers befand sich nahe der Akselinsel am Fjordausgang. Strandliniendiagramme
von der Westkiste Spitzbergens deuten auf eine retardierte glazidrisostatische Landhebung wihrend der
Jungeren Dryaszeit, was auf eine stagnierende oder zunehmende Eisauflast weiter Ostlich schlieBen ldsst.
Der Riickschmelzvorgang war offenbar zum Stillstand gekommen und die mit dem Eisschild in Verbin-
dung stehenden Fjordgletscher stieBen erneut vor (vgl. LANDVIK et al. 1998). Erstaunlicherweise waren
die Lokalgletscher an der Westkiiste Spitzbergens zu dieser Zeit sogar kleiner als wihrend der ,,Kleinen
Eiszeit” (vgl. MANGERUD & SVENDSEN 1990). Der 6stliche Teil Svalbards war wihrend der Jiingeren
Dryaszeit noch gletschereisbedeckt (vgl. MANGERUD & LANDVIK 2007; Abb.13).

Abb. 12: Rekonstruierte Eisrandlagen des zuriickschmelzenden spitglazialen FEisschildes in der Umgebung
Nordenskipldlands (verindert nach SVENDSEN et al. 1996)

Abb. 13: Rekonstruktion des jungdryaszeitlichen Eisrandes im Svalbard-Archipel (aus MANGERUD & LANDVIK
2007)
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Die Ursache fir das im Vergleich zur ,Kleinen Eiszeit® sehr limitierte VorstoBen der
jungdryaszeitlichen Lokalgletscher an der Westkuste Spitzbergens ist noch weitgehend ungeklirt. Ein
solches Verhalten steht im krassen Gegensatz zur Gletscherdynamik auf dem skandinavischen Festland
und in den Alpen, wo die jungdryaszeitlichen Lokalgletscher deutlich weiter vorstieBen als wihrend der
»IKleinen Eiszeit™. Im Unterschied zur Jingeren Dryaszeit verhielten sich die Gletscher und Eisschilde
wihrend des spitweichseleiszeitlichen Maximalstandes und der ,,Kleinen Eiszeit™ in Westspitzbergen und
in Westeuropa sehr dhnlich. MANGERUD & LANDVIK (2007) fithren das Verhalten der jungdryaszeitlichen
Gletscher in Spitzbergen vornehmlich auf den Schneemangel infolge eines gegeniiber heute verinderten
Klimasystems mit vorherrschenden dstlichen Winden zurtick, wodurch die Gletscher an der Westkiiste im
Wind- und Regenschatten lagen und somit nicht genligend Schneeniederschlige erhielten. Dies wiirde
allerdings beinhalten, dass die Klimagrenze zwischen Spitzbergen und dem norwegischen Festland in der
Barentssee vetlief, da die Lokalgletscher in Finnmark und Troms in der Jingeren Dryaszeit erheblich
weiter vorgestof3en waren als wihrend der ,,Kleinen Eiszeit“. Markante jungdryaszeitliche Morinen sind in
Svalbard bisher nicht gefunden worden. Dies ist dadurch zu erkliren, dass die spitweichselzeitliche Eisbe-
deckung aus rasch die Fjordtiler durchflieBenden Eisstrémen und weniger dynamischem, vermutlich
wkaltem® Eis in den Hochlagen dazwischen bestand, so dass das Vorkommen mdoglicherweise gebildeter
Morinen weitgehend auf die Fjord- und Trogtalbéden beschrinkt bliebe. Die Mordnen befinden sich
dann vorzugsweise unter dem heutigen Meeresspiegel oder an den Talschliissen unter Gletschereisbe-
deckung und wiren dadurch schwer zu entdecken. Auch wenn sich die Frage nach den Ursachen fiir das
Verhalten der jungdryaszeitlichen Gletscher in Spitzbergen nicht abschlieBend beantworten ldsst, belegen
zahlreiche Radiokarbondatierungen aus den inneren Fjordarmen Westspitzbergens sowie aus dem Osten
Svalbards, dass der restliche Eisschild am Ubergang Pleistozin / Holozin vor 10 000 Jahren infolge der
rasch einsetzenden Klimaerwirmung schnell abschmolz (vgl. LANDVIK et al. 1998).

Hinweise darauf, dass zumindest die spitweichselzeitliche Eisbedeckung der Hochlagen
Nordenskieldlands ,,cold-based” und damit wenig erosiv war, finden sich u.a. in den zahlreichen, nahezu
ebenen Blockfeldern. Sie sind durch in situ-Verwitterung des im Untergrund anstehenden Festgesteins
entstanden (autochthone Blockfelder), wobei das Blockmaterial tiber dem zerriitteten Fels mehrere Meter
Michtigkeit erreichen kann, wie Motorgrabungen auf dem Platiberg bei Longyearbyen (400-450 m) und
dem Breinosa-Plateau nahe Grube 7 (380-440 m) im Jahre 1982 ausweisen. Stichpunkthafte Bohrungen
lassen stellenweise auf Blockfeldtiefen von 3-4 m schlieBen. Die Entstehung einer so michtigen Block-
decke durch Verwitterung des anstehenden morphologisch harten Sandsteins erfordert gewil3 einen erheb-
lich lingeren Zeitraum als den seit der Deglaziation verstrichenen Zeitabschnitt, der 11 000-12 000 Jahre
kaum iiberschreiten diirfte, wobei eine spitere begrenzte Eisbedeckung durch die noch heute nahe gele-
genen Gletscher nicht auszuschlieBen ist. Die Feldbefunde deuten auf ein héheres, mdglicherweise sogar
tertidres Alter der Blockfeldgenese, was ein Uberdauern unter mindestens einer, wahrscheinlich aber
mehrerer wenig erosiver ,kalter* Eisbedeckungen impliziert. In diese Richtung weisen auch Untersuchun-
gen von FJELLANGER & SORBEL (2005) auf dem Coloradofjella-Kolldalsnosa-Plateau (400-500 m) Sstlich
des Sassentals. Die dort anstehenden Tonschiefer, Schluff- und Sandsteine sind von einer michtigen
Decke aus autochthonem Verwitterungsschutt iiberzogen, die von mehreren morphologisch harten
Doleritgingen tberragt wird. Das Vorkommen zahlreicher Gabbro-Erratika Gstlicher Herkunft belegt
cindeutig, dass das Plateau vergletschert war. Der michtige Detritusmantel (>2 m), die gut erhaltenen,
mehrere Meter hohen Doleritginge sowie die scharf ausgeprigten fluvialen V-Tidler am Plateaurand
kénnen nach Ansicht der Autoren nur unter einer ,kalten®, wenig erosiven Eisbedeckung tberdauert
haben. Die Ablagerungen und Formen sind nach FJELLANGER & S@RBEL ilter als die spiatweichselzeit-
liche Eisbedeckung des Plateaus, das als Relikt einer priglazialen Verebnungsfliche gedeutet wird.

Im Unterschied zu den Plateaus war das spitglaziale Gletschereis in den groBlen Trogtilern
Nordenskioldlands wahrscheinlich ,;,warm-based* und erosiv. Dennoch wurden in den T4ilern bisher keine
Randmorinen gefunden, mit deren Hilfe sich eventuelle Riickzugsstadien der spitglazialen Talgletscher
rekonstruieren lieBen. Offensichtlich erfolgte das Riickschmelzen der eiszeitlichen Gletscher im Binnen-
land rasch ohne lingere Stillstandsphasen oder groBlere Vorst6Be. Die ersten markanten Eisrandlagen
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befinden sich an den Talschliissen in unmittelbarer Nachbarschaft der rezenten Gletscher. Sie werden in
der Regel der ,,Kleinen Eiszeit” zugeordnet (vgl. u.a. MANGERUD & SVENDSEN 1990). Mangels signifi-
kanter Eisrandablagerungen haben SAWAGAKI & KOAZE (1996) versucht, den spitglazialen / frithholo-
zianen Deglaziationsverlauf im Adventtal mit Hilfe des Verteilungsmusters der ehemaligen Entwisse-
rungsbahnen und der Verbreitung von Seiten- und Grundmorinenresten zu rekonstruieren. Anhand der
Untergrenzen von 14 Fels- und Bergstiirzen am Stidwesthang des Arctowskifjells an der Einmiindung des
Helvetiatals wurden ferner moglicherweise die Niveaus der Eisoberflichen zweier Gletscherstinde ermit-
telt. Insgesamt werden 9 Gletscherstinde ausgewiesen, die nach SAWAGAKI & KOAZE Phasen des Glet-
scherstillstands oder kleinere Vorst6Be im Laufe der Deglaziation reprisentieren (vgl. Abb.14). Sie konn-
ten aber nicht absolut datiert werden. Der Gletscher des dltesten Stadiums (I) erstreckte sich
wahrscheinlich bis in den Isfjord und bildete dort ein Kalbungskliff, wie die Hohenlage der ermittelten
potentiellen Eisoberfliche (ca. 350 m 4.M.) am Arctowskifjell vermuten ldsst. Die restlichen 8 rekonstru-
ierten Gletscherfronten befinden sich im mittleren Adventtal. Die kleinen Tal- und Kargletscher an der
Siudflanke des Arctowskifjells (z. B. im Arnicatal) standen zeitweise mit dem Gletscher im Adventtal in
Verbindung. Ob die angenommenen kleineren Gletschervorstéfe im Haupttal jedoch durch ,,Surges®
hervorgerufen worden sind, wie SAWAGAKI & KOAZE vermuten, ist zweifelhaft, da ,,Surges” zumeist
markante Gletschervorstdfe darstellen.

Abb. 14: Rekonstruierte spitglaziale / friihholozine Eisrandlagen im mittleren und oberen Adventtal (verindett
nach SAGAWAKI & KOAZE 1996)

3.2 Holozine Vergletscherung

Die Rekonstruktion der holozinen Vergletscherungsgeschichte Nordenskioldlands wird durch den
Mangel an gut erhaltenen, fiir eine Datierung geeigneter Randmordnen erheblich erschwert. Eine
Ausnahme bilden die scharf markierten Eisrandlagen der ,,Kleinen Eiszeit™ unweit der heutigen Gletscher.
Die bisherige Kenntnis iber die holozinen Gletscherschwankungen ist daher recht limitiert und
beschrinkt sich weitgehend auf die letzten Jahrhunderte seit der Entdeckung Svalbards. Historische
Berichte, Karten und Fotos beziehen sich vornehmlich auf die besser zugingliche Kiistenregion, wihrend
das Binnenland lange unerforscht blieb.

3.2.1 Vergletscherung vor der ,,Kleinen Eiszeit*

Eine moderne und elegante Methode, um Gletscherschwankungen tber einen lingeren Zeitraum
hinweg zu rekonstruieren, bildet die sedimentologische Untersuchung und Datierung von Seeablagerun-
gen aus dem Gletschervorfeld. Sie wurde in einem Gemeinschaftsprojekt der Universititen Bergen und
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Boulder im Linnétal am Ausgang des Isfjordes angewendet, um Gletscherschwankungen des Talgletschers
Linnébre zu rekonstruieren (vgl. u.a. MANGERUD & SVENDSEN 1990, SVENDSEN & MANGERUD 1997,
SNYDER, WERNER & MILLER 2000). Die Sedimentkerne vom Boden des proglazidren Sees Linnévatn
umfassen die gesamte Ablagerungssequenz seit Beginn des Holozins vor 10 000 Jahren.

Der 4,7 km lange, 1,3 km breite und knapp 40 m tiefe Linnésee befindet sich in einem glazidr tUber-
tieften Becken nahe der Mindung des Linnétals in den dufleren Isfjord in einer Héhenlage von 12 m .M.
(vgl. Foto 5).

Foto 5: Der rund 4,7 km lange, knapp 40 m tiefe Linnésee ist der gro3te See Nordenskioldlands. Er fillt ein ehema-
liges Zungenbecken am Ausgang des trogférmig ausgerdumten Linnétales aus. Nach der Deglaziation bildete das
Linnétal zunichst einen Seitenarm des Isfjordes, der im Frithholozin durch glazidrisostatische Landhebung abge-
schniirt wurde. Danach schnitt sich der Abfluf3 des Linnésees durch riickschreitende Erosion bis zu einer Fels-
schwelle in die marinen Terrassensedimente im Vordergrund ein. Die Schmelzwisser des Linnégletschers am Tal-
schluB3 flieBen durch den Linnésee bei Kap Linné in den Isfjord (7.8.1989).

Der Linnégletscher liegt rund 6 km taleinwirts im TalschluB3. Er entwissert tiber den Linnébach in den
Linnésee. Der Zufluf in den siidlichen Seeabschnitt umfasst neben dem Abfluf3 des Linnégletschers auch
das Schmelzwasser mehrerer kleiner Kargletscher. Nach der Deglaziation vor rund 12 300 Jahren BP lag
der Meeresspiegel etwa 70 m hoher als heute, und das Linnétal war ein Seitenarm des Isfjordes (vgl.
MANGERUD & SVENDSEN 1990). Als Folge der glazidrisostatischen Landhebung wurde das Seebecken
vor rund 9 600 Jahren BP durch die Bildung einer Strandterrasse (30 m iber dem heutigen Meeresspiegel)
an seinem Nordende vom Meer abgeschniirt. Der Seeabflul3 schnitt sich danach durch rickschreitende
Erosion bis zu einer Felsschwelle (12 m t.M.) in die marinen Terrassensedimente ein.

Die Auswertung der marinen Sedimente vom Seegrund belegt, dass das Linnétal wihrend des spit-
weichseleiszeitlichen Maximalstandes von Gletschereis erfiillt war. Danach schmolz der Gletscher rasch
talaufwirts zurtick (vgl. MANGERUD & SVENDSEN 1990). Es finden sich keine Hinweise auf groflere
Gletschervorst6B3e zwischen 12 300 und 10 000 Jahren BP. Vermutlich war der Linnébre in der Jingeren
Dryaszeit nicht gréB3er als wihrend der ,,Kleinen Eiszeit®, was das Fehlen von Randmorinen auf3erhalb
der Eiskernmorinen im oberen Talabschnitt erkldrt. Danach schmolz der Gletscher vollstindig ab, so dass
vor 9 600 Jahren, als der Linnésee vom Isfjord abgeschniirt wurde, das Linnétal ganz gletscherfrei war
(vgl. SVENDSEN & MANGERUD 1997). Diese eisfreie Periode erstreckte sich den beiden Autoren zufolge
tber das frithe und mittlere Holozédn bis vor etwa 4 400 Jahren BP. In der Folgezeit fanden sich Spuren
von Kohle in den Sedimentkernen. Da kohlefiihrende Schichten nur am Talschluf3 anstehen, kénnen sie
nur durch die erodierende Wirkung eines neu gebildeten Gletschers und durch Schmelzwasserabfluf3 in
den See gelangt sein. Die in den lakustrinen Sedimenten seit dieser Zeit zu beobachtende Lamination ist
nach SVENDSEN & MANGERUD ein sicherer Hinweis auf einen kontinuietlichen Fortbestand dieses
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Gletschers bis in die Gegenwart, wenn auch in sehr unterschiedlicher GréB3e. Perioden mit deutlicher
Lamination und hohem Kohlegehalt der Sedimentlagen deuten wahrscheinlich auf glazidre Maxima.
Gletschervorstéfie haben demzufolge vor 2 800-2 900, 2 400-2 500 und 1 500-1 600 Jahren BP sowie
wihrend der ,,Kleinen Eiszeit” stattgefunden (vgl. SVENDSEN & MANGERUD 1997). Der in der ,,Kleinen
Eiszeit kulminierende Gletschervorstof3 scheint bereits im 13. oder 14. Jahrhundert begonnen zu haben.
Der Kohleanteil in den Sedimentlagen ldsst auf einen Gletschervorstof3 im frithen Mittelalter und ein noch
weiteres Vorriicken wihrend der ,Kleinen Eiszeit im 19. Jahrhundert schlieBen (vgl. SVENDSEN &
MANGERUD). Ein stidwestlich des Linnésees in den Osthang des Griegfjells eingelassenes, heute nur noch
Toteisreste aufweisendes Kar war im frihen und mittleren Holozdn véllig gletscherfrei. Die Vergletsche-
rung setzte dort vor 400-600 Jahren ein und erreichte, wie im Falle des Linnégletschers, thren Héhepunkt
wihrend der ,,Kleinen Eiszeit* (vgl. SNYDER, WERNER & MILLER 2000).

Die anhand der lakustrinen Sedimente des Linnésees rekonstruierte Vergletscherungsgeschichte stimmt
weitgehend mit den spirlichen, aus dem Verbreitungsmuster von Morinen gewonnenen Befunden aus
anderen Gebieten Svalbards tberein. Zu Beginn des Holozidns waren die meisten Gletscher offenbar
kleiner als heute (vgl. MANGERUD et al. 1992). Es gibt nur wenige holozine Eisrandablagerungen auf3er-
halb der Morinen der ,,Kleinen Eiszeit* (vgl. KRISTIANSEN & SOLLID 1987) — ein Beleg, dass die dlteren
Gletschervorst6Be kleiner als die der ,,Kleinen Eiszeit™ waren. WERNER (1993) folgert daraus, dass die
Gletscher der ,,Kleinen EHiszeit” dltere Morinen tberfahren und zerstrt haben. Ein Vergleich mit dem
Vergletscherungsmuster am Billefjord, einem Seitenarm des inneren Isfjordes, zeigt erstaunliche Uberein-
stimmungen. Sedimentkerne vom Fjordgrunde lassen, wie im Linnétal, eine zweiphasige Entwicklung
erkennen: Fir das frithe und mittlere Holozdn gibt es keine Hinweise auf Gletscheraktivitidten. Der grofie,
in den Fjord kalbende Nordenskieldgletscher (vgl. Foto 6) bildete sich méglicherweise erst vor rund 3 700
Jahren und erreichte seinen heutigen Stand vor ca. 2 500 Jahren (vgl. ELVERH@I et al. 1995). Danach
verringerte sich die Sedimentationsrate deutlich und stieg erst wihrend der ,,Kleinen Eiszeit wieder an,
als der Nordenskisldbre einige hundert Meter weiter in den Fjord reichte als heute (vgl. KRISTIANSEN &
SOLLID 1987).

Foto 6: Der michtige, vom Lomonosovfonna-Eisfeld zum Billefjord am inneren, norddstlichen Ende des Isfjordes
herabzichende Gezeitengletscher Nordenskioldbre bildete sich, dhnlich dem Linnégletscher, wahrscheinlich erst im
spaten Holozin. Er erreichte seinen Maximalstand wihrend der ,,Kleinen Eiszeit®, als das Kalbungskliff eine um
mehrere hundert Meter weiter in den Fjord vorgeschobene Lage einnahm als gegenwirtig. Der Gletscher grenzt im
Stiden an die von Sturzschutthalden gesdumten Hinge des Cadellfjells (778 m) im nérdlichen Biinsowland (9.8.1983).

Wie die am Linnésee und Billefjord gelegenen Gletscher scheint auch der Longyeargletscher, ein fiir
Zentral-Spitzbergen hinsichtlich Lagebedingungen, Gré3e und Temperaturregime typischer Talgletscher,
erst im spiten Holozdn deutlich vorgestoflen zu sein. Radiokarbondatierungen von gut erhaltenen Pflan-
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zenresten von der Sohle dieses ,kalten®, nicht erosiven, 5 km langen Gletschers ergaben 2 km gletscher-
aufwirts von der heutigen, schuttbedeckten Gletscherfront (vgl. Foto 7) ein C14-Alter von ca. 1 100
Jahren BP (vgl. HUMLUM et al. 2005). Der Longyearbre hat diese Lokalitit demnach vor weniger als 1 100
Jahren tberfahren und ist danach um rund 2 km vorgestolen. Der Standort war zuvor nach Ausweis der
Pflanzendatierungen mindestens 800 Jahre lang gletschereisfrei gewesen (vgl. HUMLUM et al. 2005). Wann
sich der Gletscher bildete und ob es groBiere Gletscherschwankungen im frihen und mittleren Holozidn
gab, lieB} sich nicht feststellen. Aufgrund der thermisch-isolierenden Schuttbedeckung der frontnahen
Gletscherzungenabschnitte ist der Longyearbre nach der Klimaerwirmung um 1920 kaum zurick-
geschmolzen. Seine Michtigkeit hat sich jedoch gletscheraufwirts der schiitzenden Blockdecke deutlich
verringert.

Foto 7: Der rund 5 km lange, inzwischen ,,kalte” und daher nicht mehr erosive Longyearbre im inneren Longyeartal
zeichnet sich durch eine schuttbedeckte Gletscherfront aus. Der Gletscher ist seit dem Mittelalter um ca. 2 km vor-
gestoBBen. Er erreichte seinen Maximalstand wihrend der ,,Kleinen Hiszeit und ist seitdem infolge der thermisch
isolierenden Wirkung seines michtigen frontnahen Schuttmantels kaum zuriickgeschmolzen. Hingegen hat sich die
Eismichtigkeit gletscheraufwirts der schiitzenden Blockdecke deutlich verringert. Der von steilen Sturzschutthalden
gesdumte Sarkofag-Bergriicken im Hintergrund ist bis in ca. 450 m Tiefe vom Permafrost durchsetzt (10.8.2008).

3.2.2 Vergletscherung von der ,,Kleinen Eiszeit“ bis heute

Der Gletschervorsto3 wihrend der ,,Kleinen Eiszeit” ist in vielen Gebieten Svalbards identifiziert
worden, da die zugehérigen Eiskernmorinen auffillige Wille vor den rezenten Gletscherfronten bilden.
Mit einigen Ausnahmen, insbesondere im Falle von Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten, handelt es sich um
den weitesten holozdnen Gletschervorsto3. Dabei tiberfuhren die Gletscher ihre fritheren neuzeitlichen
(neoglazialen) Morinen, wie etwa der Linnébre im Linnétal (vgl. WERNER 1993) und der Rieperbre im
Boltertal bei Longyearbyen (vgl. LYSA & LONNE 2001). Die klimatischen Ereignisse, die das Vorstof3en
der Gletscher wihrend der ,,Kleinen Eiszeit auslosten, waren entweder von gréBerer Intensitdt oder
lingerer Dauer als zu irgend einer anderen Zeit im Verlauf des Holozidns (vgl. SNYDER, WERNER &
MILLER 2000). Die Auswertung der Sedimentkerne aus dem Linnésee deutet auf eine zweiphasige ,,Kleine
Eiszeit” mit einer kurzfristigen Kulmination um 1 400 und einem zweiten langfristigen Vorstof3 nach 1
500 (vgl. SVENDSEN & MANGERUD 1997). Auch WERNER (1993) beschreibt aus dem Linnétal anhand
lichenometrischer Befunde zwei Phasen der Morinenstabilisierung, eine vor ca. 650 Jahren und eine
innerhalb der letzten Jahrhunderte. Historische Berichte und Fotos belegen, dass viele Gletscher in
Svalbard vor rund hundert Jahren recht nahe an ihre duflersten Morinen heranreichten (vgl. LIESTOL
1969). Der Linnégletscher hatte seinen weitesten holozidnen Vorstof3 im 19. Jahrhundert (vgl. MANGERUD
& SVENDSEN 1990), andere Gletscher etwas spiter um die Jahrhundertwende (vgl. MANGERUD &
LANDVIK 2007). Seit Anfang des 20. Jahrhunderts ist ein Riickschmelzen der Gletscher zu verzeichnen,
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wie u.a. die Riickverlegung der Kalbungsfront des Nordenskioldbre (Billefjord) ausweist. Auch die auf
dem Lande aufliegenden Gletscherzungen sind seitdem durch drastische Volumenabnahmen gekenn-
zeichnet. Die Eisrinder sind weit von den Morinen der , Kleinen Eiszeit“ entfernt, im Falle des
Linnégletschers rund 300-400 m. GroBere Mordnenwille zwischen den Gletscherrindern und den
Eiskernmorinen der ,,Kleinen Eiszeit” stammen teilweise von jlngeren ,,Surge“-Vorst6Ben, wie z. B. die
auffillige, in den 1930 er Jahren gebildete Mordne am Scott Turnerbre im Boltertal (vgl. SLETTEN, LYSA
& LoNNE 2001, vgl. Foto 8).

Foto 8: Der Scott Turnerbre im inneren Boltertal reprisentiert einen Talgletscher mit ,,Surge“-Verhalten. Die
Morinenakkumulationen zwischen den Morinenwillen der , Kleinen FEiszeit und der aktuellen Gletscherfront
stammen von einem ,,Surge“-Vorsto3 in den 1930 er Jahren. Der Gletscher ist seitdem stark zurick- und abge-
schmolzen. Die Eismichtigkeit hat sich verringert, so dass der Gletscher inzwischen weithin als ,,cold-based* gilt.
Aufeisreste entlang des Gletscherbaches deuten jedoch auf kleinere Eispartien an der Gletschersohle, an denen der
Druckschmelzpunkt noch erreicht wird (8.8.1992).

3.2.2.1 Glaziarer Formenschatz

Das Vorkommen von michtigen Eiskernmorinen vor den meisten Gletscherfronten in
Nordenskioldland wie auch in anderen vergletscherten Gebieten Svalbards stellt ein typisches Muster fiir
die Akkumulation von glazidrem Material im Permafrostmilieu Svalbards dar (vgl. u.a. SOLLID & S@ORBEL
1988). Normalerweise sind ein oder mehrere Mordnenbdgen entwickelt, an die sich proximal ein Toteis-
terrain mit Ablations- und FlieBmorine anschlieBt (vgl. Fotos 9 u. 10). Der dulere Eiskernmorinenwall
markiert in der Regel den maximalen spitholozinen Gletscherstand. Die Bildung der
Eiskernmorinenwille ist nach ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) an sehr aktive Phasen mit raschen
Gletschervorst6Ben und groffem Materialtransport gekntpft. Nach einer solchen aktiven Phase verbleibt
der Gletscherrand iiber eine lingere Zeitspanne in derselben Position und schmilzt erst danach allmahlich
zurtick (vgl. Abb.15). Dabei wird englazidres Material zur Gletscheroberfliche transportiert und dort
akkumuliert, bis der Permafrost ein weiteres Abschmelzen verhindert (vgl. ETZELMULLER, HAGEN et al.
1996).
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Foto 9: Vor der flach gebdschten, rasch zuriickschmelzenden Gletscherzunge des Ayerbre am Bolterpall
(Bolterskard, 411 m) befindet sich ein von Gletschereistesten unterlagertes Toteisterrain aus Kuppen sowie teils
wassergefillten Senken als typischen Thermokarsterscheinungen. An diese Zone aus Ablationsmorine schlief3t sich
ein 20-30 m hoher Eiskernmorinenwall mit steilem Distalhang an. Er wurde wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ gebildet.
Der Permafrost erméglicht ein langfristiges Uberdauern der Eiskerne unter der Sedimentdecke (19.8.1992).

Foto 10: Die Frontpartie der ,kalten® Larsbre-Gletscherzunge zwischen dem Gruvefjell-Plateau (577 m) und dem
Sarkofag-Bergriicken (512 m) im innersten Longyeartal wird von einem Schuttmantel verhillt, dessen Machtigkeit
stellenweise die sommerliche Auftautiefe des Permafrostbodens unterschreitet, so dass das Eis an der Gletscherobet-
fliche Schmelzprozessen ausgesetzt ist. Das freigesetzte Schmelzwasser durchfeuchtet die Sedimentdecke und indu-
ziert dadurch solifluidale Massenbewegungen, Rutschungsvorginge und Abspiilungsprozesse. Die stitker geneigten
Morinenflanken sind durch ,,Sedimentschlipfe® sowie hangparallel verlaufende Wille als Folge von Durchtrinkungs-
flieBen geprigt (7.8.2008).
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Abb. 15: Schematisches Modell der Bildung von Eiskernmorinen und Stauchendmorinen in Svalbard (veridndert
nach ETZELMULLER, HAGEN et al. 1996)

Die Eiskernmorinenwille an den Rindern der heutigen Gletscher Nordenskigldlands erreichen
stellenweise Hohen von mehr als 50 m. lhre Bildung und Erhaltung ist an ,kalte Gletscherrinder
gekniipft. Der Permafrost ermdglicht ein Uberdauern der Eiskerne in den Morinen iiber lange Zeitriume.
Ist die Schuttmichtigkeit iiber den Eiskernen jedoch geringer als die Michtigkeit der sommerlichen
Auftauschicht des Permafrostbodens, beginnt das Eis zu schmelzen und die Eiskernmorine zerfillt. Auch
fluviatile Prozesse und Massenbewegungen koénnen die Michtigkeit der thermischisolierenden Schutt-
decke verringern und so den Eiskern- und Mordnenzerfall einleiten. Das Ausschmelzen der Eiskerne ldsst
hiufig eine Toteislandschaft mit typischen Thermokarst- (Kryokarst-) Formen entstehen. Das zwischen
den Eiskernmorinen und der rezenten, oft schuttbedeckten Gletscherzunge gelegene, beim Riickschmel-
zen des Gletschers entstandene, von Ablations-, FlieBmoridne oder glazifluvialen Ablagerungen gebildete
Terrain ist hdufig noch von Gletschereisresten unterlagert, wie fluviale Anschnitte ausweisen. Am Rande
der Gletscherbiche und der gelegentlich in den abflusslosen Mulden anzutreffenden Seen fithren Prozesse
der Thermoerosion zu einem raschen Eisabbau. Scherflichen sowie sandig-kiesige Materialbinder im Eis
zeigen, dass das Eis glazidren Ursprungs ist. Die Schuttdecke der Eiskernmoridnen kann nach
ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) durch supraglazidre Sedimentation auf dem blanken Gletschereis
oder durch Ausschmelzen von englazidrem Schutt entstanden sein. Letzteres ist mit extraglazidrer Mate-
rialzufuhr im Akkumulationsgebiet des Gletschers und subglazidrer Einspeisung verbunden. Die
subglazidre Materialzufuhr erfolgt zum groflen Teil durch Regelation und basales Anfrieren von
Morinenmaterial. Beide Prozesse sind eng mit dem Temperaturregime des Gletschers verkniipft. Regela-
tion findet bei temperierten Gletschern mit basalen Gleitbedingungen an der Gletschersohle statt, wobei
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feinkGrniger Schutt aufgenommen werden kann. Die fiir Nordenskioldland typischen polythermalen
Gletscher haben jedoch kalte, am Untergrund angefrorene Randzonen, in denen ein basales Gleiten
ausgeschlossen ist. Material, das im Ubergangsbereich zwischen der temperierten Sohlenzone und der
,»Kalten® Randzone transportiert wird, kann daher nur englazidr oder supraglaziir zur Gletscheroberfliche
gelangen (vgl. ETZELMULLER, HAGEN et al. 1990).

GLASSER & HAMBREY (2003) haben die an einem typischen polythermalen Gletscher in Svalbard
anzutreffende Formen- und Sedimentgesellschaft und ihre genetischen Hintergriinde in Gestalt eines
Modells zusammengefasst, das auch fir die in Nordenskioldland vorherrschenden polythermalen
Gletscher weithin Giiltigkeit besitzt. Dabei wird besonders auf die strukturellen glaziologischen Merkmale
hingewiesen, und ihre Bedeutung fiir die Ausprigung des Formenschatzes am Gletscherrand hervorgeho-
ben. Im Unterschied zu temperierten Gletschern sind die Beziehungen zwischen der Eisstruktur und der
Schuttverteilung bei polythermalen Gletschern bisher wenig bekannt. An der Schuttaufnahme und am
Schutttransport sind eine Vielzahl von Mechanismen beteiligt, die den Autoren zufolge eng an die Auspri-
gung der Eisstrukturen im Gletscher gekniipft sind. Nach dem Modell von GLASSER & HAMBREY (2003)
ldsst sich das Vorfeld eines typischen zurlickschmelzenden, polythermalen, terrestrischen Gletschers in
Svalbard in drei Zonen gliedern (vgl. Abb.16):

a. AuBerer Morinenwall
b. Morinenhiigel-Komplex, der hiufig von supraglazidren Schuttstreifen iberzogen ist

c. Innere Zone, die foliationsparallele Wille, supraglaziire Schuttstreifen, geometrische Wallnetz-
werke, stromlinienférmige Waille/Flutes und kleinere Morinenhiigel in unterschiedlicher Menge
enthilt

Abb. 16: Formengesellschaft an einem typischen polythermalen terrestrischen Gletscher in Svalbard (verdndert nach
GLASSER & HAMBREY 2003)
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Die dufleren Moridnenwille stellen bogenférmig angeordnete Wille dar, die sich mit steilen Flanken bis
zu 20 m hoch tber das Umland erheben. Sie enthalten in der Regel einen Eiskern. Ihr Zerfall wird mal3-
geblich von ihrem Eisgehalt und ihrem sedimentiren Bau bestimmt. Sie kénnen sowohl durch eine
Deformation des Permafrostbodens als auch durch Uberschiebung englaziirer oder proglaziirer eishalti-
ger Sedimente entstehen. Viele Talgletscher Nordenskioldlands werden von michtigen Lateralmoridnen
mit Eiskern gesaumt (z.B. Glottfjellbre / Moysalbre, Skoltbre / Dronbre, Kokbre, Marthabre).

Die Morinenhtigel-Komplexe umfassen bogenférmig angeordnete Buckel und Hiigel unterschiedlicher
Gestalt. Dazu zdhlen bis zu 100 m lange schmale Wille, kurze breite Wille mit deutlicher Kammlinie
sowie nahezu konische Hiigel; ihre Hohe betrigt einige Meter. Ihre proximalen, dem Gletscher zuge-
wandten Flanken weisen Neigungswinkel um 30° auf, wihrend die Distalhdnge steiler sind. Anschnitte
zeigen einen Aufbau aus iibereinander liegenden Einheiten unterschiedlicher sedimentirer Zusammenset-
zung. Die unregelmiBligen Hangprofile und die schollenférmig tibereinander gestapelten Sedimentpakete
deuten auf Uberschiebungsvorginge in englaziiren, eisrandlichen und proglaziiren Positionen. Gemil3 der
Reibungsintensitit am Gletscherbett besteht ein Kontinuum aus Morinenkomplexformen; bei grof3er
Reibung an der Décollementfliche entstehen Morinenkomplexe aus Uberschiebungsdecken (z.B.
Comfortlessbre, Kronebre), bei geringerer Reibung kommt es nur zu einer vielfachen Faltung des Sedi-
ments, wie z.B. am Sefstrombre (vgl. GLASSER & HAMBREY 2003).

Die innere Zone befindet sich zwischen dem Mordnenhiigel-Komplex und der aktuellen Gletscher-
front. In Foliationsrichtung verlaufende Wille, supraglaziir entstandene Schuttstreifen, Wall-Netzwerke,
stromlinienférmige Wille und Flutes bestimmen das Formeninventar. Die foliationsparallel angeordneten
Wille sind mehrere Zehnermeter lang, 1-2 m breit und bis zu 1,5 m hoch. Sie bestehen aus basal aufge-
nommenem Schutt, der entlang der Lingsfoliation zur Gletscheroberfliche gelangt ist (vgl. Abb. 17 u. 18).

Abb. 17: Blockdiagramm vom Stirnbereich eines typischen zuriickschmelzenden Talgletschers in Svalbard (verdndert
nach HAMBREY, BENNETT et al. 1999)
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Abb. 18: Schematisches Diagramm zur Entstehung der Strukturen in einem typischen polythermalen Talgletscher in
Svalbard (verdndert nach GLASSER & HAMBREY 2003)

Die langgestreckten, auf dem Gletschereis verlaufenden Schuttstreifen resultieren aus der Faltung
supraglazidr zugefithrten Schuttes im Eis. Dieser taucht nahe der Gletscherstirn infolge der Ablation als
,Mittelmoridne® an der Gletscheroberfliche auf. Die Streifen aus scharfkantigem Schutt kénnen sich
weithin ins Gletschervorland erstrecken. Einzelne Schuttstreifen lassen sich gelegentlich bis zu ihren
Herkunftsgebieten an den Gletscherriickwinden verfolgen, wo sie von Sturzschuttmaterial gespeist
werden. Die Schuttstreifen sind an ihrer lithologischen Zusammensetzung, die die Gesteine der
benachbarten Felswinde widerspiegelt, und an ihrer Feinmaterialarmut zu erkennen. Letztere erméglicht
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ein langfristiges Uberdauern der Schuttstreifen nach ihrer Ablagerung im Gletschervorfeld. Wall-Netz-
werke entstehen, wenn sowohl lingsgerichtete als auch transversale Schuttakkumulationen aus dem
Gletschereis ausschmelzen. Zumeist schneiden kleine 5-10 m hohe Schubwille niedrige (<1m) Schuttwille
oder in Foliationsrichtung verlaufende Wille und bilden dadurch einen Komplex aus sich kreuzenden
Waillen im Gletschervorfeld (z.B. Kongsvegen). Stromlinienférmige Wille finden sich in den Vorfeldern
zahlreicher Talgletscher Nordenskioldlands (z.B. Bergmesterbre, Kokbre). Sie sind bis zu 200 m lang, 25-
50 m breit und erreichen eine Héhe von bis zu 10 m. Sie sind in FlieBrichtung des Eises angeordnet und
tauchen unter der zuriickschmelzenden Gletscherfront auf. Die sedimentire Zusammensetzung umfasst
Schluft-, Sand- und Kieslagen, aber auch Grundmorinenablagerungen. In flacheren Gletschervorfeldern
sind groBere Flichen mit Flutes entwickelt. Die Mehrzahl der Flutes beginnt auf der Leeseite groBerer
Blocke, was auf cinen subglazidren Ursprung schlieBen ldsst. Am Marthabre wurden zudem weitere
longitudinale Sedimentstrukturen und Wille beobachtet (vgl. GLASSER et al. 1999). Die Sedimentstruktu-
ren umfassen Sand- und Kiesanhdufungen, die 1-6 m lang und 0,5-1,0 m hoch sind. Sie sind nur wenige
Dezimeter breit und verlaufen immer subparallel zur Foliation. Sie werden als Sedimentfiillungen ehema-
liger englazidrer Kanile gedeutet. Die longitudinalen Waille stellen groBlere Akkumulationen dar, die
Abmessungen von 20-30 m Linge und 1-3 m Hoéhe erreichen. IThre Kimme bestehen aus Sand und Kies,
wihrend die Flanken von Rutschungsmaterial gebildet werden. Die Wille enthalten einen Eiskern und
kommen in der Regel gletscherabwiirts von anderen Schuttanhdufungen vor. Sie resultieren nach GLASSER
et al. (1999) aus einer Sedimentaufarbeitung durch englazidre oder supraglazidre Gletscherbiche, die
subparallel zur Lingsfoliation geflossen sind.

Die Formen- und Sedimentgesellschaften am Rande der polythermalen Gletscher unterscheiden sich
von jenen der ,kalten (polaren) und temperierten Gletscher. Dabei bildet die Deformation des
Gletschereises wihrend der Schuttaufnahme und des Schutttransports einen wesentlichen Steuerfaktor.
Die Schuttaufnahme und der Schutttransport finden bei den polythermalen Gletschern Svalbards durch
folgende Prozesse statt (vgl. GLASSER & HAMBREY 2003):

a.  Aufnahme von scharfkantigem Sturzschuttmaterial in die geschichtete Abfolge aus Schnee, Firn
und angelagertem Eis (,,superimposed ice®) im Akkumulationsgebiet des Gletschers. Der Schutt
wird englazidr transportiert und dabei in Zonen konvergierenden Eisflusses, wie etwa beim
Zusammentreffen verschiedener Akkumulationsbecken, gefaltet. Nahe der Gletscherstirn gelangt
er an Faltenscharnieren und -schenkeln wieder an die Eisoberfliche und bildet ,,Mittelmorinen®,
die nach ihrer Ablagerung lineare Schuttstreifen entstehen lassen.

b. Schuttaufnahme am Gletscherbett durch Regelation, Anfrieren ,,en bloc®, Faltung und Scherung.
Diese Prozesse kénnen zu einer mehrere Meter michtigen Schuttlage im Gletscher fithren, die
spiter als Grundmorine abgelagert wird.

c.  Aufnahme von Basalschutt ins Foliationssystem. Die Foliation ist das Ergebnis von Scherung
oder sehr enger Faltung im Eiskorper. Als resultierende Formen werden foliationsparallel verlau-
fende Wille gebildet.

d. Schubbewegungen (,,thrusting™) im Gletscher, wodurch Regelationseis und basaler Schutt in eine
englaziire Position gehoben werden und mitunter bis an die Eisoberfliche gelangen. ,, Thrusting*
ist ein dynamischer ProzeB3, der bei polythermalen Gletschern méglicherweise an die Ubergangs-
zone zwischen ,warmem® Eis mit Gleitbedingungen (,wet-based) und ,kaltem® Eis (,,dry-
based) am Gletscherbett gekntipft ist.

e. Schuttaufnahme im Bereich von Faltenstrukturen, wenn der Gletscher ein deformierbares Bett
Uberflie3t.

f. Ein- und Uberarbeitung von glazifluvialen Ablagerungen in Schub- und Faltungszonen, wobei
lingsgerichtete Schuttwille in und auf dem Gletschereis gebildet werden.



3 Vergletscherung 39

Die in den Vorfeldern der zuriickschmelzenden polythermalen Talgletscher Nordenskigldlands am
weitesten verbreitete Ablagerungsart ist Ablationsmorine (,FlieBmorine®). Die Sedimentfreisetzung wird
durch das Temperaturregime des Gletschers, die Schuttverteilung in der basalen Eisschicht sowie die Art
des Gletscherbettes, deformierbar oder nicht deformierbar, gesteuert (vgl. GLASSER & HAMBREY 2003).
Nach der Ablagerung Gberprigen glazifluviale Prozesse den Schutt, wenn auch in geringerem Umfang als
bei temperierten Gletschern.

Wo (Eiskern-) Moridnen im Steilrelief abgelagert worden sind, kénnen sie schwerkraftbedingt talwirts
kriechen. Diese aus End- oder Seitenmorinen hervorgegangenen Schuttkérper werden dadurch zu
»gletscherinduzierten Blockgletschern® (,,glacier-derived rock glaciers). Sie sind vornehmlich im Binnen-
land Nordenskieldlands sowie in anderen trockeneren Gebieten Svalbards zu finden. Thre Dynamik ist
von der Gletscherdynamik weitgehend losgeldst (vgl. ETZELMULLER & HAGEN 2005).

Fluviale Anschnitte in einigen Hiskernmorinen, etwa am Dronbre, Bergmesterbre und Medalsbre,
zeigen gestorte Lagerungsverhiltnisse der Eis- und Sedimentschichten. Die sandig-kiesigen bis sandig-
schluffigen glazifluvialen und glazilakustrinen Decksedimentlagen der Eiskerne sind lokal verstellt und
gekippt, was kaum durch die Wirksamkeit von Thermoerosionsprozessen zu erkliren ist. Vielmehr
scheinen jingere Gletschervorstdfe eine Reaktivierung der priexistenten Hiskerne in den Mordnen
bewirkt zu haben, etwa im Zuge eines ,,Surge“-Vorstof3es. Im Unterschied zum Medalsbre gelten Dronbre
und Bergmesterbre als Gletscher mit ,,Surge®“-Verhalten (vgl. JIIKOOT, MURRAY & BOYLE 2000).

3.2.2.2 Stauchmorinen

Vor einigen Gletschern Nordenskioldlands und Svalbards finden sich vor den Gletscher-zungen
Stauchmorinen, u.a. am inneren Gronfjord (Grenfjordbreane) und Van Mijenfjord (Damesmorine,
Geikiemorine, Crednermorine des Paulabre-,Surge“-Vorstofles), an der Ausmindung des Van
Mijenfjordes (Fridtjovhamna, als Folge des Fridtjovbre-,,Surge*“-Vorsto3es), aber auch im Landesinneren
von Nordenskieldland (u.a. vor den Gletscherzungen von Scott Turnerbre, Medalsbre sowie einiger
kleiner Kargletscher an der Siidflanke des Reintals). Da eine allgemein anerkannte Definition dieser
glazitektonisch entstandenen Eisrandmorinen bisher fehlt, der Terminus sowohl beschreibend als auch
genetisch verwendet wird, der Formungsmechanismus ein Zusammenschieben von Sedimenten
(5,bulldozing®) und glazitektonische Schubvorginge (,,thrusting®™) gleichermallen umfassen kann, wird der
Begriff ,,Stauchmorine® (,,push moraine®) hier in Anlehnung an BENNETT (2001) rein informativ
verwendet fir Morinen, die durch die Deformation von Eis, Locker- und / oder Festgestein gebildet
worden sind, und die aus einem oder mehreren rechtwinklig oder schridg zur Eisflussrichtung verlaufen-
den Willen am oder vor dem Eisrand bestehen. Die so definierten Stauchmorinen verfiigen tber eine
sehr grofle Bandbreite unterschiedlicher Formen, Abmessungen und Substrate. Nach BENNETT (2001)
existiert ein morphologisches Kontinuum von kleinen, einzeln auftretenden Willen, die durch saisonale
Vorst6Be des Fisrandes gebildet worden sind, bis hin zu komplexen Formen mit vielen Kammlinien und
einer grolen Proximal-Distal-Weite, die auf nachhaltige, mehrmalige Eisvorstéfe zuriickzufiihren sind.
Eine Ausgliederung von Klassen kann anhand verschiedener Variablen erfolgen, wie des Formenschatzes,
der Art der Deformation des Gletschervorlandes oder des AusmalBles der proglazidren Verkirzung. Eine
der wichtigsten Variablen ist die GréBe des proglaziiren Vorlandes, das bei der Stauchmorinenbildung
deformiert wird. Dieser ,,Vorlandkeil kann sowohl aus proglazidren als auch aus subglaziiren Sedimenten
bestehen. Sein Michtigkeits- / Breiten-Verhiltnis (,,aspect ratio®) lisst sich vor und nach der Deformation
ermitteln, so dass die glazidrtektonische Verkiirzung feststellbar ist (vgl. Abb.19). Die Art und Intensitit
der Deformation wird w.a. durch die Rheologie des Substrats, das Reibungsniveau an der Abkopplungs-
fliche (Décollementfliche), die Druckiibertragung ins Vorland, die Anordnung des Eis- / Sediment-
kontaktbereiches sowie das kompressive Druckregime gesteuert (vgl. BENNETT 2001). Soweit die
Beobachtungen reichen, dominieren in Nordenskioldland und Umgebung breite, vielkimmige
Stauchmorinen mit einer Deformation der Sedimente vor dem Eisrand von mehr als 300 m, was auf
Michtigkeits- / Breiten-Verhiltnisse des Vorlandkeils vor der Deformation von mehr als 1:20 schlieen
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ldsst. Die Stauchmorinen bestehen in den meisten Fillen aus schuppenférmig angeordneten Sediment-
schollen, wihrend tibereinander abgelagerte, durch Uberschiebung entstandene Sedimentdecken offenbar
seltener sind.

Abb. 19: Bau einer Stauchmorine (verdndert nach BENNETT 2001)

Eine besonders detaillierte Beschreibung einer groflen Stauchmorine liefern BOULTON et al. (1999)
vom Holmstrembre am inneren Ekmanfjord. Der Holmstrombre stief3 im Laufe seines ,,Surge“-Vorsto-
Bes wihrend des neoglazialen Maximums in michtige Sandersedimente vor, die von glazimarinen Sedi-
menten unterlagert waren. Dies resultierte in einer 1,5 km breiten Deformationszone und einem
Moridnenkomplex von ca. 900 m Breite, der 1984 hervorragend aufgeschlossen war. BOULTON et al.
(1999) konnten in proximal-distaler Richtung drei Hauptstrukturzonen ausgliedern, die sich in der Defor-
mationsintensitit unterscheiden. Die dullere Zone besteht aus offenen Falten. In der mittleren Zone
nimmt die Intensitdt der Faltung zu. Es dominieren enge, Uberkippte Falten und Verschiebungen. Sie
haben sich vermutlich aus den offenen, konzentrischen Falten entwickelt, die die auBlere Zone kennzeich-
nen. Die innere Zone ist am stirksten deformiert mit deutlichen Anzeichen von Uberschiebungen. Neben
schmalen, liegenden Falten existieren einige nahezu horizontal angeordnete, wurzellose Sedimentdecken.
Insgesamt besteht die Stauchmorine des Holmstrombre aus einer Abfolge dachziegelartic angeordneter
Sedimentschollen und Uberschiebungsdecken, wobei eine graduelle Zunahme der Deformationsintensitit
in Richtung auf den ehemaligen Kontaktbereich mit dem Eisrand festzustellen ist. Die Schubflichen sind
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nach BOULTON et al. (1999) mit einer basalen Décollementfliche in rund 30 m Tiefe verbunden. Die
Autoren vermuten, dass Permafrost bei der Bildung der Holmstrembre-Stauchmorine eine wesentliche
Rolle gespielt hat: Er war notwendig, um den vom Gletscher ausgehenden Druck iiber eine Entfernung
von mehr als 1 km durch die diinne proglaziire Sedimentlage zu iibertragen. Ferner war die Existenz von
Permafrost erforderlich, um die Reibung entlang der basalen Abkopplungsfliche zu reduzieren. Das unter
dem Gletscher vorhandene Grundwasser konnte aufgrund des ,kalten Gletscherrandes und des die
Vorlandsedimente durchziehenden Permafrostes nicht an die Oberfliche gelangen, was zu einem hohen
Porenwasserdruck unter der Permafrostlage fithrte. Als der Holmstrembre vorstieB, reduzierte der
hydraulische Druck die Reibung an der Décollementfliche, die sich vermutlich an der Permafrostbasis
befand, wodurch der Gleitvorgang erheblich vereinfacht wurde. BOULTON et al. (1999) halten die
Existenz von Permafrost daher fiir eine wesentliche Voraussetzung fiir die Bildung grofler
Stauchmorinen.

Es wird hdufig angenommen, dass grofle komplexe Stauchmorinen, wie die am Holmstrembre,
ausschlieBlich aus ,,Surge“-VorstdBen von Gletschern resultieren (vgl. u.a. LEFAUCONNIER & HAGEN
1991). Dies wird von HAMBREY & HUDDART (1995) widerlegt, die die Bildung einer grolen
Stauchmorine am Uvérsbre (Engelsbukta) beschreiben; diese Morine ist nicht durch einen markanten
Gletschervorsto3, sondern durch FlieBkompression im Randbereich eines polythermalen Gletschers
entstanden. Der Mordnenkomplex ist iiber 500 m breit. Er besteht aus einem breiten Giirtel aus Willen
und Hiigeln, die wihrend des neoglazialen Maximalstandes abgelagert worden sind. Die Wallkimme sind
quer zur FlieBrichtung des Eises angeordnet. Thre proximalen Flanken sind 30-45° Richtung Eisrand
geneigt; sie spiegeln noch deutlich die Neigungswinkel von Schubverwerfungen wider. Die einzelnen, aus
Sanden, Kiesen oder Grundmorinenmaterial bestehenden Sedimentschollen sind weniger stark deformiert
als die eingeschalteten Gletschereisreste. Nach HAMBREY & HUDDART (1995) sind die Sedimentschollen
des Morinenkomplexes wie die an der Gletscheroberfliche sichtbaren Sedimentschuppen im Gletschereis
entstanden, indem basales Sediment entlang von Schubverwerfungen in den Eiskérper aufgenommen
worden ist.

Beim Riickschmelzen des Eises wird dieser Schutt einschlieBlich Gletschereisresten in die Moridne
integriert. Die Schubflichen im Eis sind mit denen im Gletschervorland durch eine Décollementfliche
verbunden, die an der Grenze zwischen den glazifluvialen Kiesen und den darunter liegenden
glazimarinen Feinsedimenten verlduft. HAMBREY & HUDDART (1995) schlieBen daraus, dass die Schub-
verwerfungen durch Kompressionsvorginge im flieBenden Gletschereis verursacht worden sind, waht-
scheinlich beim Ubergang von ,,warmem®, gleitendem Eis im Gletscherinneren zu ,kaltem®, am Unter-
grund angefrorenem Eis am Gletscherrand. Die Stauchmorinenbildung geht hier auf Kompression im
Gletschereiskorper  zuriick; ein markanter Gletschervorstof3 ist zur Entwicklung einer solchen
Stauchmorine nicht erforderlich. Einen dhnlichen Morinenbauplan beschreiben LONNE & LAURITSEN
(1996) vom Stauchmorinenkomplex des Scott Turnerbre im oberen Boltertal.

Die Rolle von im Gletschereis aufsteigenden Schuttbidndern wurde in der Vergangenheit bereits von
zahlreichen Autoren (vgl. u.a. SOLLID & S@ORBEL 1988) im Zusammenhang mit der Bildung von
Morinenhiigelkomplexen am Rande polythermaler Gletscher hervorgehoben. Dabei entsteht ein Relief
aus minerogenen Ablagerungen und darin enthaltenen Gletschereiskernen. Durch Abrutschen der Sedi-
mentbedeckung von den Eiskernen, Sedimentation in den Mulden und Ausschmelzen der Gletschereis-
kerne kommt es im Laufe der Zeit zu einer Reliefumkehr. Dieses Modell ldsst sich bei den beobachteten
Stauchmorianenkomplexen jedoch nicht anwenden, woraus sich die Frage ergibt, warum an einigen Loka-
lititen Stauchmorinen (in situ ,,thrust moraines®) gebildet werden, an anderen Stellen hingegen Hiigel aus
Morinenmaterial innerhalb einer Toteislandschaft. BENNETT (2001) vermutet, dass die Dichte, mit der die
Schuttbidnder an der Gletscheroberfliche austreten, einen Schlisselfaktor darstellt. Ist die Dichte hoch,
entsteht eine michtige supraglaziire Schuttdecke, die betrichtliche Mengen an begrabenem Gletschereis
enthalten kann. In diesem Fall entsteht ein Morinenkomplex aus Kames, der durch Umlagerungsvorginge
und Reliefumkehr gebildet worden ist. Ist die Dichte an Schuttmaterialbdndern, die die Gletscherober-
fliche erreichen, hingegen geringer und die Schuttmichtigkeit groB3er, resultiert ein Mordnenkomplex aus
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in situ-Schubschollen. Diese Vorstellungen lassen BENNETT (2001) vermuten, dass ein Kontinuum beste-
hen kénnte zwischen einem Kame- und Toteisrelief, entstanden durch Umlagerungsvorginge in einem
eiskernhaltigen Terrain, sowie der Bildung von Stauchmorinen und Morinenhiigel-Komplexen, bedingt
durch englazidre Verschiebungsabliufe.

Schubvorginge im Eiskérper am Gletscherrand scheinen somit ein wichtiger Mechanismus zu sein,
durch den grofle Stauchmorinen gebildet werden kénnen. Es gibt Beispiele fiir polythermale Gletscher,
bei denen die Kompression durch eine Abbremsung des Eisflusses an einer Temperaturschwelle verur-
sacht wird (Uvérsbre nach HAMBREY & HUDDART 1995, Pedersenbre nach BENNETT et al. 1996,
Comfortlessbre nach HUDDART & HAMBREY 1996), fir Gletscher mit ,,Surge“-Verhalten, wo die
Kompression aus der Passage der ,,Surge“-Front resultiert (Bakaninbre nach HAMBREY et al. 1996,
Kongsvegen / Kronebre nach BENNETT et al. 1999) sowie fir Gletscher, bei denen die Kompression
durch Auflaufen gegen einen steilen Gegenhang hervorgerufen wird (Kronebre nach BENNETT et al
1998, BENNETT et al. 1999).

Die Ausfihrungen zeigen, dass Stauchmorinen tiber eine grofie Spannweite an Formen und Bauplinen
verfiigen und ihre Genese mit unterschiedlichen tektonischen Modellen erklirt werden kann. Es scheint
jedoch eine Art Kontinuum zu existieren, von einzelnen Willen, die aus verwurzelten Falten und kleinen
schuppentérmig angeordneten Schubschollen bestehen, bis hin zu vielkimmigen Wallkomplexen, die von
entwurzelten Falten und Schubdecken gebildet werden, die entweder horizontal oder in Stapeln aus dach-
ziegelartig angeordneten Sedimentschollen bestehen (vgl. BENNETT 2001). Sie unterscheiden sich vor
allem durch die Abmessungen (Verhiltnis Michtigkeit / Breite) der Votlandscholle, die deformiert
werden mul3, um die Stauchmorine zu bilden, sowie durch das Ausmal, in dem die Strukturen entwurzelt
und entlang der Abkopplungsfliche (Décollementfliche) verlagert werden. Dies ist nach BENNETT eine
Funktion verschiedener Faktoren, insbesondere der Gro3e des ausgetibten glazidren Druckes, den Eigen-
schaften des Décollementhorizontes sowie der Festigkeit und Rheologie des Vorlandes tiber diesem Hori-
zont.

Rein theoretisch sollte die Deformation des Vorlandes umso umfassender sein, je grofer der glazidre
Druck ist. Durch grofe Gletschervorstdfie sollten daher grofle Stauchmorinen entstehen. In der Praxis
wird dies durch die Eigenschaften des Vorlandes modifiziert. Damit eine Deformation stattfinden kann,
muf3 das glazidre Druckfeld die Festigkeit der Vorlandsedimente entlang eines Décollementhorizontes
Uberschreiten. Der glazidre Druck kann dabei auf verschiedene Weise witken, etwa durch Schub von
hinten, durch vertikale Belastung, die sich zum Eisrand hin durch die Abnahme der Eismichtigkeit verrin-
gert, durch Druck von innen infolge Verlangsamung der EisflieBgeschwindigkeit an der Temperatur-
schwelle, bei einem Substratwechsel, beim Passieren der ,,Surge*-Front oder an einem Felsgegenhang,
sowie durch schwerkraftbedingtes hang- oder talabwirtiges Gleiten / Rutschen (vgl. Abb. 20). Eine
Kombination dieser Modelle kann mdglicherweise helfen, die Vielfalt der beobachteten Formen zu
erkliren.

Das Auftreten einer weichen Sedimentlage im Gletschervorland, entlang derer sich das Décollement
vollziehen  kann, ist eine wichtige Voraussetzung fir die Sedimentdeformation und
Stauchmorinenbildung. Thre Tiefenlage bestimmt das Michtigkeits- / Breiten-Verhiltnis der Votland-
scholle. Die Verbreitung einer solchen Lage ist ein Steuerungsfaktor fir das Auftreten von
Stauchmorinen entlang des Eisrandes. Das Vorkommen von feinkérnigen Sedimenten mit einem hohen
Wassergehalt und geringer Permeabilitit beglinstigt die Ausprigung eines Abkopplungshorizontes. Bei
unglinstigen Substratverhiltnissen im Gletschervorland spielen die hydrologischen Verhiltnisse in diesem
Zusammenhang offenbar eine entscheidende Rolle. Eine wasserfiihrende, nach unten und oben von
wasserstauenden Schichten begrenzte Lage bildet einen idealen Abkopplungshorizont. Eine rasche Belas-
tung einer solchen Lage lisst den Porenwasserdruck ansteigen, was letztendlich zum Kollaps und zum
Décollement fithrt. Der hydraulische Druck steuert auch die Reibung entlang des basalen Décollements,
wobei ein geringes Reibungsniveau den Transport von Decken mit geringer Deformation begiinstigt,
wihrend ein hohes Reibungsniveau eher verwurzelte Falten begiinstigt (vgl. BENNETT 2001).
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Abb. 20: Modell der mdglichen Druckeinwirkung durch den Gletscher bei der Stauchmorinen-Bildung (verdndert
nach BENNETT 2001)

Die Festigkeit und das rheologische Verhalten der Vorlandsedimente haben mal3geblichen Einfluf} auf
die Ausprigung der Stauchmorinen. Das Ausmal, in dem Druck vom Gletscherrand ins glazidre Vorland
tbertragen werden kann, ist mitbestimmend fir den Umfang der Deformation. Die Starrheit des
Vorlandes, die Scherfestigkeit des Décollementhorizontes sowie das Reibungsniveau entlang der
Abkopplungsfliche steuern das Ausmal} der Deformation. Reagiert das Vorland gegeniiber dem glazidren
Druck zu starr, wird sich nur das Eis am Rande des Gletschers verformen, nicht aber die Votlandscholle.
Ist das glazidre Druckfeld hingegen stark genug, um die Scherfestigkeit eines im Gletschervorland vorhan-
denen Décollementhorizontes zu Uberwinden, gilt generell: Je fester die Vorlandscholle iber dem
Décollementhorizont ist, umso weiter erstreckt sich die Deformation ins Vorland (vgl. BENNETT 2001).
Die Breite des von der Deformation erfassten Vorlandes wird dabei vom Reibungsniveau entlang des
basalen Décollements bestimmt.

Ein viel diskutierter und sehr umstrittener Aspekt ist die Rolle von Permafrost bei der Bildung von
Stauchmorinen. Das Vorkommen von Permafrost wird von den meisten Forschern als wichtig angesehen,
um dem glazidren Vorland Festigkeit zu verlethen, wodurch die Druckiibertragung vom Gletscher verein-
facht wird. Einige Autoren vermuten ferner, dass sich die basale Abkopplung an der Untergrenze des
Permafrostes vollzieht, und dass die Tiefenlage des Décollementhorizontes daher einen Hinweis auf die
Permafrostmichtigkeit liefert (vgl. BOULTON et al. 1999). Andere meinen hingegen, dass die Abkopplung
in eisreichen oder feinkérnigen Sedimentlagen im Permafrost stattfindet, da diese eine geringere Scherfes-
tigkeit besitzen als eisarme oder grobkérnige Ablagerungen (vgl. u.a. ETZELMULLER, HAGEN et al. 1996).

ETZELMULLER, HAGEN et al. (19906) liefern einen interessanten Beitrag zu dieser Thematik, in dem sie
die Variabilitit der mechanischen Eigenschaften von permanent gefrorenen Sedimenten betonen. Sie
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vermuten, dass die Bildung von Stauchmorinen in Svalbard maligeblich durch die mechanischen Eigen-
schaften des Permafrostes gesteuert wird. Letztere sind eine Funktion unterschiedlicher Variablen, wie
z.B. Bodentemperatur, Kérnung des Sediments sowie chemische Zusammensetzung und Salinitit des
Bodenwassers. Sie alle bestimmen den Anteil ungefrorenen Wassers im Permafrost. Feinkornige, salzhal-
tige Sedimente weisen bei Temperaturen dicht unter dem Gefrierpunkt mehr Porenwasser auf und lassen
sich daher leichter deformieren als grobkornige Ablagerungen bei dhnlichen Bedingungen. Entsprechend
kann zwischen ,,weichem Permafrost®, der plastisch deformierbar ist, und ,,hartem Permafrost™, der kaum
deformierbar ist, unterschieden werden (vgl. BENNETT 2001).

ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) fassen die Verbreitung von Stauchmorinen in Svalbard in einer
Ubersichtskarte (vgl. Abb. 21) zusammen. Sie ist den Autoren zufolge — mit einigen Ausnahmen — auf
Areale unterhalb der holozinen marinen Grenze beschrinkt. Es handelt sich somit um Gebiete, die weit-
hin von ,,weichem Permafrost® unterlagert sind, der erhebliche Mengen an ungefrorenem, salzhaltigem
Porenwasser enthilt.

Abb. 21: Verbreitung von Stauchmorinen in Svalbard (erginzt nach ETZELMULLER, HAGEN et al. 1996, BENNETT
2001 sowie eigenen Beobachtungen)

Das in den Stauchmorinen anzutreffende deformierte Material besteht vornehmlich aus bindigen
marinen Ablagerungen, die giinstige Voraussetzungen fiir eine glazitektonisch induzierte Deformation
bieten. Feinkornige, kohisive Sedimente zeichnen sich durch eine beachtliche Bindigkeit aus. Im
ungefrorenen Zustand ist die Scherfestigkeit gering und vom Porenwasserdruck abhingig. Die Sediment-
lagen lassen sich daher iiber kurze Distanz deformieren. Im gefrorenen Zustand wird die Kohision durch
Eisbildung verstirkt, wodurch die Sedimentfestigkeit zunimmt. Das Sediment reagiert dann eher wie eine
kompakte Masse, die den Druck iiber eine gréflere Entfernung weiterleiten kann (vgl. ETZELMULLER,
HAGEN et al. 1996). Bleibt das Porenwasser jedoch ungefroren, etwa durch eine hohe Salinitit, wie sie in
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marinen Ablagerungen gegeben ist, lassen sich die Sedimente auch bei Temperaturen unter 0 °C deformie-
ren. Grobkérnige Sedimente erlangen durch Gefrieren und Eisbildung zwischen den Sedimentkérnern
eine erhebliche Kohision und Festigkeit, die nahezu die von Sandstein erreichen kann. Liegt ein hoher
Porenwassergehalt vor, kénnen alle Poren im gefrorenen Zustand mit Eis gefillt sein. Der direkte
Kontakt zwischen den Bodenpartikeln geht stellenweise vetloren und wird durch Eisbindungen ersetzt.
Da Eis nur eine geringe Scherfestigkeit besitzt, konnen Lagen aus eistibersittigten sandig-kiesigen Sedi-
menten bei Temperaturen unter 0 °C plastisch deformiert werden. Die plastische Deformation solcher
Sedimente erfordert daher zumindest saisonal Temperaturen unter 0 °C (vgl. ETZELMULLER, HAGEN et
al. 1996).

Die Untersuchungen zeigen, dass der Permafrost die Vorlandsedimente nicht nur verfestigt, sondern
dass die Variabilitit seiner Eigenschaften auch den Stl ihrer Deformation prigt. Bei sehr hartem Perma-
frost werden wahrscheinlich keine Stauchmorinen gebildet. LaBt die Festigkeit nach, kénnten Morinen
mit einer geringen Deformation in den einzelnen Schubbldcken entstehen, wie die aus dem arktischen
Kanada bekannten Formen, bei noch geringerer Festigkeit hingegen faltenreiche Formen, wie die von
ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) in Spitzbergen untersuchten Stauchmorinen (vgl. auch BENNETT
2001).

Die von ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) am Usherbre (Storfjord) und Erikbre (Liefdefjord)
studierten Stauchmorinen befinden sich distal zu den Eiskernmorinen. Sie sind selten hoher als 10 m. Es
handelt sich um proglazidre Sedimente, die durch einen Gletschervorstol in Wille gepresst worden sind
und Stauchungserscheinungen oder andere Deformationsstrukturen aufweisen. Die Wille stehen mit den
rezenten Gletscherzungen nicht mehr in Verbindung. Die Falten- und Stauchungsstrukturen sind sowohl
in feinkdrnigen als auch in grobkérnigen proglazidren Sedimenten zu beobachten. Die Mehrzahl der
Stauchmorinenwille stellt offenbar reliktire Formen dar, die bei fritheren Gletschervorstdfien gebildet
worden sind. Stauchmorinen kénnen aber auch gegenwirtig noch entstehen, insbesondere bei ,,Surge*-
VorstéBen, wie die gut dokumentierte Entwicklung von Stauchmorinen im Vorland des Usherbre (vgl.
HAGEN 1987, 1988) und am Fridtjovbre (vgl. GLASSER, HUDDART & BENNETT 1998, LONNE 2000)
auswelist.

Am Usherbre begann die Stauchmorinen-Bildung als der Gletscher bei seinem letzten ,,Surge-
Vorstof3 (1978-1985) die ilteren Eiskernmorinen erreichte. In der Folge wurde das gesamte Wallsystem
reaktiviert und vorwirts geschoben. Bewegungen wurden noch 300 m vor der Gletscherfront an der
Oberfliche des vorgelagerten Sanders registriert (vgl. ETZELMULLER, HAGEN et al. 1996). Ein Schnitt
entlang eines Bachlaufes gibt Auskunft {iber das innere Gefiige der Stauchmorinensequenz vor der
Gletscherstirn (vgl. Abb. 22).

Abb. 22: Schnitte durch das Stauchendmorinen-Gebiet am Usherbre, Ostspitzbergen (verindert nach
ETZELMULLER, HAGEN et al. 1990)
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Nur die alten, dem Gletscher am nichsten gelegenen Wille enthalten reaktivierte Eiskerne. Die ent-
fernteren, distalen Wille bestehen ausschlieBlich aus deformiertem Sandermaterial. Die Sedimentlagen der
Wille sind unterschiedlich miéchtig und enthalten sortiertes Material unterschiedlicher Kérnung. Aufler
typischem glazifluvialem Sandermaterial (Kies, Sand, Schluff) sind marine Ton- und Schlufflagen anzutref-
fen. Der Gletschervorstofl hat sowohl zu einer Stauchung der alten Mordnenwille als auch zu einer
Deformation der zuvor ungestorten Sedimentlagen des Sanders vor den Willen gefiihrt. Aufgrund der
unterschiedlichen Geschwindigkeit der einzelnen Wille beim Schubvorgang durch den vorstoflenden
Gletscher sind Sedimentlagen tberfahren, iiberschoben und verfaltet worden. Die Wille haben ein asym-
metrisches Querprofil, wobei die groB3ten Neigungen auf der proximalen, dem Gletscher zugewandten
Seite zu verzeichnen sind. Die Lagen sind mit Anniherung an die Gletscherstirn immer steiler gestellt. In
den neu gebildeten distalen Stauchmorinenwillen sind dinne, deformierte Eisschichten zu beobachten.

Am Usherbre fithrte ein ,,Surge“-Vorsto3 sowohl zu einer Reaktivierung priexistenter, teilweise
eishaltiger Moridnenwille als auch zur Aktivierung zuvor ungestdrter Sandersedimente unter Bildung neuer
Wille. Das ,,Surge“-Verhalten des Gletschers hat die Entwicklung der Stauchmorinen beschleunigt.
ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) kommen zum Schluf}, dass Stauchmorinen (und Eiskernmorinen)
nur im Permafrostmilieu gebildet werden. Am Erikbre und Usherbre sind die Stauchmorinen nicht durch
unmittelbaren Kontakt mit dem vorstoBenden Gletscher entstanden. Dies unterscheidet sie von den
reaktivierten Eiskernmorinen. Die Stauchmortinen sind daher nach Ansicht von ETZELMULLER, HAGEN
et al. (1996) geomorphologisch keine glazidren Formen (Morinen), sondern deformierte und gestorte
Sedimentlagen im Permafrost, wobei der ausgeiibte, zu ihrer Bildung fithrende Druck glazidren Ursprungs
ist. Sie werden von den Autoren daher als periglazidre Formen klassifiziert, was zweifellos fragwiirdig ist.

Ein weiteres, fiir die Stauchmorinen-Bildung wichtiges Merkmal des glazidren Vorlandes ist die
Verfiigbatkeit deformierbarer Sedimente. ETZELMULLER, HAGEN et al. (1996) bemerken in diesem
Zusammenhang, dass die Verbreitung von Stauchmorinen in Svalbard eng mit dem Auftreten von Fest-
gesteinen verkniipft ist, die durch frostmechanische Verwitterung und glazidre Erosion reichlich Schutt
bereitstellen. Steht kein Verwitterungsmaterial zur Verfiigung, das deformiert werden kann, kénnen sich
keine Stauchmorinen entwickeln, es sei denn, es findet eine Deformation von Festgestein statt. Die
Bedeutung der Vorlandmerkmale und der Substrateigenschaften fiir die Stauchmorinen-Bildung wird
auch von BENNETT, HUDDART & GLASSER (1999) am Beispiel verschiedener Morinen im oberen Reintal
beleuchtet. Dort existiert eine Reithe ungewdhnlich groer Stauchmorinen vor sehr kleinen Kargletschern
(vgl. Abb. 23). Die Stauchmorinen enthalten grélere Mengen an verlagertem Festgestein in ihrem Inneren
(vgl. Abb. 24). Bei der Entwicklung der groBen Karmorinen spielten die besonderen Bedingungen im
glazidren Vorland offenbar eine wesentliche Rolle. Insbesondere das Ausstreichen von stark zerbroche-
nen, nahezu horizontal angeordneten Sedimentgesteinsschichten (Sandstein, Tonschiefer) mit feinkérni-
gen Gesteinen an der Basis der Sequenz sowie das Fehlen eines Felswiderlagers gestatteten den
Kargletschern, Gesteinseinheiten aus dem Verband herauszulésen und talauswirts zu verlagern (vgl.
BENNETT, HUDDART & GLASSER 1999). Das Beispiel verdeutlicht, dass die Eigenschaften des
Gletschervorlandes auch fur die Abmessungen der Stauchmorinen von Bedeutung sind. Die Austithrun-
gen dokumentieren eindrucksvoll, dass Formenschatz, Abmessungen, Bauplan und Entwicklung einer
Stauchmorine aus dem heiklen Zusammenspiel von glaziologischen Verhiltnissen einerseits und
Vorlandvoraussetzungen fiir eine Deformation andererseits resultieren. Abb. 25 zeigt ein Modell der
Stauch- (Schub-) Morinen-Bildung in Svalbard.

Abb. 26 illustriert die wichtigsten Parameter der Stauchmorinen-Entwicklung sowie deren Wirkweise
anhand eines schematischen Modells mit Beispielen aus Svalbard und anderen Gebieten. Als Schlissel-
variablen fungieren die Existenz einer Abkopplungsschicht (Décollementlage), deren rheologische und
hydrologische Merkmale, Permeabilitit und Porésitit. Weitere Daten sind erforderlich, um den exakten
Mechanismus der Stauchmorinen-Bildung eingrenzen und das konzeptionelle Modell eventuell quantifi-
zieren zu kénnen (vgl. BENNETT 2001). Die Stauchmorinen-Entwicklung scheint eher von den Merkma-
len des Vorlandes als jenen des Gletschers gesteuert zu werden.
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Abb. 23: Lingsprofile durch ausgewihlte Stauchmorinen im mittleren Reintal (verindert nach BENNETT, HUDDART
& GLASSER999)

Abb. 24: Lingsprofile durch die Morinenkomplexe von drei Kargletschern im mittleren Reintal (verindert nach
BENNETT, HUDDART & GLASSER 1999)
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Abb. 25: Modell der Schubmorinen-Bildung in Svalbard (aus BENNETT 2001)

Abb. 26: Schematisches Modell der wichtigsten Variablen der Stauchmorinen-Entwicklung sowie deren Wirkweise
(aus BENNETT 2001)
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3.2.3 Gletschertypen und -dynamik

Gletscher und Eiskappen bedecken 36 600 km? d.h. rund 60 % der Fliche Svalbards (vgl. HAGEN,
LIESTOL et al. 1993). Die Ostkiiste Spitzbergens sowie die Ostlichen Inseln des Svalbard-Archipels weisen
die stirkste Vergletscherung auf, bedingt durch niedrigere Temperaturen und héhere Niederschlige als an
der Westkiste. Nordenskigldland mit der ,,Klimaoase® Adventtal (Vergletscherung im Bereich des
Kartenblattes 1:100 000 nur 18 % nach SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001) zdhlt zu den wirmsten und
trockensten Gebieten Svalbards und ist daher nur relativ gering vergletschert. Es dominieren kleine Tal-
und Kargletscher (vgl. Fotos 11-13, Tab. 3). In den zentralen Hochlagen finden sich ferner mehrere
Plateaugletscher (z.B. Gruvefonna, Rugaasfonna, Foxfonna), die Auslassgletscher in die benachbarten
Tiler entsenden. In einigen Fillen ist die Verbindung zu den angrenzenden Talgletschern infolge eines
fortgeschrittenen Riickschmelzens der Plateaugletscher bereits abgerissen, wie auf der Bassen-Hochfliche
(Operafjell). Aullerhalb von Nordenskioldland bilden grofle, zusammenhingende Eismassen, die durch
Bergriicken und Nunatakgebicete in einzelne Eisstréme zergliedert werden, das vorherrschende Verglet-
scherungsmuster (,,Spitzbergen-Gletschertyp®). Die flachen groflen Inseln im Nordosten Svalbards sind
besonders stark vergletschert, wobei die Eisbedeckung von Nordaustland mit 8 120 km? die gré3te Eis-
kappe der eurasischen Arktis bildet (vgl. HAGEN, LIESTOL et al. 1993).

Foto 11: Blick vom Trollstein (849 m) tber die blockfeldbedeckte Siidabdachung des Lars Hiertafjells auf den ca. 4
km langen, vom Westbytopp (983 m) zum Ental / Fartal-PaB} herabzichenden Talgletscher Bogerbre. Das Akkumu-
lationsgebiet des Gletschers umfasst drei hochgelegene Karmulden an den Westbygipfeln. Die michtige, eiskernhal-
tige Laterofrontalmorine grenzt steil an die benachbarten schuttbedeckten Talhdnge. Zwischen dem Frontabschnitt
der steilhidngigen Morine und der sichtbaren Gletscherstirn befindet sich ein schmales Toteisterrain aus Kuppen und

wassergefillten Mulden. Ein kleiner See zwischen dem Morinenwall und der Gletscherzunge ist erst vor kurzem
Richtung Fartal ausgelaufen (rechter Bildrand) (7.8.2008).
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Foto 12: Blick iiber die flache, zuriickschmelzende Gletscherzunge des Tavlebre auf die vergletscherten Berge 6stlich
des Semmeltals. Das kuppige, von zahlreichen Thermokarsttimpeln durchsetzte Thermokarstterrain entlang des
(sichtbaren) Eisrandes ist von Gletschereis unterlagert. Im Hintergrund sind Kargletscher (Mefjell, 999 m, links),
kleine Talgletscher (Stutttal, Mitte) sowie der Rest eines Plateaugletschers (Hogsnyta, 989 m, rechts) zu erkennen.
Alle Gletscher sind in den letzten 30 Jahren stark zurtickgeschmolzen (6.8.1987).

Foto 13: Der rund 1 km? groBe Platibre fillt eine Karmulde an der Nordabdachung des Nordenskioldfjells bei
Longyearbyen aus. Der Kargletscher erstreckt sich vom Platdberg bis in Gipfelnihe des flachen Nordenskioldfjells
(500-1000 m). Er wird im Westen und Osten von steilen, auf das blockfeldbedeckte Plateau herabzichenden Fels-
hingen begrenzt. Die rund 30 m hohe Eiskernmorine vor der Gletscherstirn fillt steil zur Hochfliche hin ab. An
ihrem Fufle iberdauert ein transversales Schneefeld bis spit in den Sommer. Die Eismichtigkeit hat seit dem
Gletschermaximalstand gegen Ende des 19. Jahrhunderts stark abgenommen, so dass der Gletscher inzwischen in
seiner Gesamtheit als ,,kalt einzustufen ist (19.8.1989).
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Tab. 3: Charakteristika ausgewihlter Gletscher in Nordenskioldland, Zentralspitzbergen
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3.2.3.1 Temperaturregime

Die Temperaturverhiltnisse in den Gletschern sind von grofier Bedeutung fiir die FlieBvorginge und
die hydrologischen Gegebenheiten, die Wechselwirkungen mit dem periglazidren Umland, die Fahigkeit
zur Erosion sowie die Materialaufnahme und Transportleistung. Anhand des Temperaturregimes lassen
sich verschiedene Gletschertypen unterscheiden.

Die Mehrzahl der Gletscher in Nordenskigldland gehért zum polythermalen (subpolaren) Typ. Die
Gletscherrinder und Teile des Ablationsgebietes zeichnen sich durch Temperaturen unter dem Geftier-
punkt aus und sind stellenweise am Untergrund angefroren, wihrend sich das Akkumulationsgebiet und
tiefere Abschnitte des Ablationsgebietes am Druckschmelzpunkt befinden. Im Akkumulationsgebiet
dringt wihrend der sommerlichen Schmelzperiode Wasser in die durchldssigen Schnee- und Firnlagen ein.
Dieses Wasser geftiert bei Temperatuten unter 0 °C. Die Freisetzung von latenter Wirme beim Geftier-
vorgang lasst die Temperatur in den zuvor gefrorenen Schnee-, Firn- und Eislagen bis zum Schmelzpunkt
ansteigen. Auf diese Weise verharren die Temperaturen in den tieferen Eislagen des Gletschers das ganze
Jahr iber am Druckschmelzpunkt, wodurch das Substrat unter den oberen und zentralen Gletscherpartien
ungefroren bleibt und einen subglazidren Talik bildet (vgl. Abb. 27).

Abb. 27: Darstellung der Temperaturverhiltnisse und Permafrostverbreitung an einem vergletscherten Talhang in
Svalbard (verindert nach LIESTOL 1996)

Im Ablationsgebiet flieit der groBte Teil des Schmelzwassers Uber die Eisoberfliche ab oder versickert
in Gletscherspalten, Eisrandkanilen oder Gletschermithlen. Ein wirksames neuerliches Gefrieren des
Schmelzwassers im Eis findet nicht statt, wodurch die negativen Temperaturen im Eiskdrper von Winter
zu Winter erhalten bleiben. Die kalte Eislage im Ablationsgebiet erstreckt sich im allgemeinen bis in eine
Tiefe von 80-100 m (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001), so dass die temperierten Eislagen der
meisten terrestrischen Gletscher die im kontinuierlichen Permafrost befindliche Frontpartie nicht errei-
chen. Im Meer kalbende Gletscher, wie der Fridtjovbre am Ausgang des Van Mijenfjordes, werden von
der Wassertemperatur an der Kalbungsfront beeinflusst. Ihre im Gezeitenbereich gelegene Gletscher-
zunge wird teilweise oder vollstindig von temperiertem Eis gebildet. Die Taliki unter den temperierten
Abschnitten der subpolaren Gletscher erméglichen dem Schmelzwasser ein Eindringen in den Subperma-
frost-Untergrund, von wo es in das Grundwasserreservoir eingespeist wird. Von dort stammt wahrschein-
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lich auch das Wasser in Seen und Teichen, deren Boden im Laufe des Winters nicht zufriert. Ein gutes
Beispiel bildet der kleine See ,,Isdammen® bei Longyearbyen, aus dem der Ort ganzjihrig seinen Trink-
wasserbedarf deckt (vgl. MELVOLD 2003). Der Schmelzwasserabflul aus den temperierten Gletscherpar-
tien in den darunter gelegenen Talik bildet ferner die Grundlage fiir den Aufbau von artesischem Wasser-
druck, der sich in Gestalt zahlreicher Quellaustritte und Pingos in den Tilern Nordenskioldlands
widerspiegelt (vgl. LIESTOL 1977, MEIER 1991, 1993, 1996). Ein guter Indikator fir die Existenz von
Taliki unter dem Gletscher sind winterliche subglazidre Wasseraustritte an der Gletscherstirn. Das Wasser
gefriert im Winter und bildet Aufeisflichen (Naledi, Icings) vor der Gletscherfront, die den Sommer teil-
weise Uberdauern kénnen (vgl. AKERMAN 1980, MEIER 1991, 1993, 1996). Eindrucksvolle Beispiele
finden sich u.a. vor den Gletscherzungen von Rieperbre, Dronbre und Bergmesterbre (vgl. Fotos 14 u.15).

Foto 14: Der Bergmesterbre am Reindalspal (218 m) stellt einen typischen Talgletscher mit polythermalem Tempe-
raturregime dar, erkennbar am groBflichigen perennierenden Gletscheraufeis vor der Gletscherfront. Das Akkumu-
lationsgebiet umfasst mehrere kardhnliche Becken in hoheren Lagen. Die drei auffilligen Schuttstreifen auf der
Gletscherzunge bestechen aus verfaltetem, supraglazidr zugefithrtem Material. Das von einem michtigen
Laterofrontalmorinenwall eingerahmte Terrain setzt sich aus glazifluvialen Ablagerungen und von Eisresten
unterlagerter Ablationsmorine zusammen (13.8.1983).

Foto 15: Das weitrdumige Gletscheraufeis (Gletschernaled) im Vorfeld des Bergmesterbre erreicht entlang des
Gletscherbaches eine Michtigkeit von mehreren Metern. Es ist deutlich geschichtet und in zahlreiche, gegeneinander
verstellte Eisblécke zerbrochen. Die michtigsten Partien der Eisdecke perennieren und werden stellenweise unter
minerogenen Sedimenten begraben, so dass im Laufe der Jahre eine markante Sequenz aus wechsellagernden Eis-
und Sedimentlagen entsteht. Das am Bachlauf angeschnittene Aufeis unterscheidet sich vom Gletschereis vor allem
durch die vertikale Anordnung der oft grof3en, stabférmigen Eiskristalle (13.8.1983)
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Viele der kleinen Kar- und Talgletscher in Nordenskigldland sind gegenwirtig weniger als 100 m
michtig. Thr Eiskérper ist vollstindig oder bis auf sehr kleine Partien im Sohlenbereich ,kalt®. Weist die
gesamte FEismasse Temperaturen unterhalb des Druckschmelzpunktes auf, muf3 der Gletscher als , kalt*
und vom Typ her als ,,polar klassifiziert werden. Die beiden kleinen, mit ihren schuttbedeckten Zungen
im innersten Longyeartal endenden Talgletscher Longyearbre und Larsbre sind entweder ganz ,,cold-
based* oder weisen an ihrer Sohle eine diinne Lage aus temperiertem Eis auf (vgl. ETZELMULLER,
ODEGARD et al. 2000). Das gut erhaltene, pripleistozin angelegte fluviale V-Talquerprofil unter dem
Longyeargletscher sowie an der Gletschersohle in gutem Zustand gefundene mittelalterliche Pflanzenreste
(vgl. HUMLUM et al. 2005) deuten allerdings auf eine ,kalte”, nicht erosive Gletscherbasis. Der kleine Tal-
gletscher Scott Turnerbre im inneren Boltertal wurde offenbar erst durch Ausdiinnen seiner Eismasse
nach dem letzten ,,Surge“-Vorstof3 in den 1930 er Jahren zu einem ,kalten* Gletscher (vgl. SLETTEN,
LySA & LoNNE 2001). Die kleinen, stagnierenden, diinnen Eiskappen auf einigen hoch gelegenen
Plateaus (z.B. Bassen, 968 m; Merckollfjell, 875 m; Ishogda, 1031 m) sind zweifellos ,,kalt und ebenso am
Untergrund angefroren wie die zahlreichen Hang- und Wandvergletscherungen in den Hochlagen
Nordenskieldlands (z.B. Skolten, Sinaiberg, Hogsnyta). Im Unterschied zu den polythermalen Gletschern,
die im Bereich ihrer temperierten ,,warmen® Sohlenabschnitte erodieren, sind die ,kalten* (polaren)
Gletscher in der Regel nicht erosiv, sondern protektiv, indem sie ihre Unterlage vor der Abtragung
schiitzen. Besonders kleine, ,kalte Plateau-Eiskappen hinterlassen nach ihrem Abschmelzen kaum
Spuren im Terrain, die auf ihre ehemalige Existenz hinweisen.

3.2.3.2 Massenbilanz

Die jdhrliche Netto-Massenbilanz verdeutlicht den Massengewinn oder -verlust fiir das Gesamtgebiet
eines Gletschers. Sie stellt einen Klimaindikator dar, der in Svalbard vornehmlich die Ablation im Sommer
(Sommer-Temperatur) und weniger die Schnee-Akkumulation im Winter (Winter-Niederschlag) wider-
spiegelt (vgl. HAGEN & LIESTOL 1990). Die Sommer-Massenbilanz umfasst zumeist die Monate Juni-
August, die Winter-Bilanz den Rest des Jahres. Die Linge dieser Perioden wird u.a. durch die Héhenlage
des Gletschers tber dem Meeresspiegel und den Grad der Maritimitit / Kontinentalitit bestimmt. Die
Auswertung von terrestrischen Fotos und Luftbildern belegt, dass die meisten Gletscher in Svalbard seit
ihrem Maximalstand wihrend der ,Kleinen Eiszeit® um 1900 zurlick- und abgeschmolzen sind (vgl.
LIESTOL 1988). Der Rickschmelzvorgang vollzog sich relativ kontinuierlich. Er wurde bei einigen
Gletschern nur durch gelegentliche ,,Surge“-Vorst63e unterbrochen. Die mit ihren Zungen auf dem Land
endenden Gletscher sind nach Ausweis ihrer Eiskernmorinen (Maximalstand) in den letzten hundert
Jahren um rund 1-2 km zuriickgeschmolzen, die in den Fjorden kalbenden Gezeiten-Gletscher um ein
Vielfaches dieses Betrages.

Die jdhrliche Massenbilanz wurde an einigen ausgewihlten Gletschern Svalbards tber verschieden
lange Zeitriume gemessen. Diese Gletscher umfassen zwar nur 0,5 % des eisbedeckten Gebietes von
Svalbard, sie erlauben aber ecine recht zuverldssige Abschitzung der Massenbilanz-Gradienten und der
Hoéhenlage der Gleichgewichtslinie in den betreffenden Regionen und Hoéhenstufen (vgl. HAGEN,
KOHLER et al. 2003, HAGEN, MELVOLD et al. 2003). Die meisten Massenbilanzmessungen wurden an
kleineren Gletschern (ca. 5 km?) in West- und Zentralspitzbergen vorgenommen. Aus Nordenskigldland
liegen Massenbilanzmessungen und -berechnungen vom Longyearbre, Bogerbre (Ental), Scott Turnerbre
(Boltertal), Voringbre (Gronfjord), Vestre und Austre Gronfjordbre sowie vom Fridtjovbre (dulerer Van
Mijenfjord) vor (vgl. Abb. 28). Die Massenbilanz der in Svalbard untersuchten Gletscher war wihrend der
jeweiligen Messperioden in der Regel negativ (vgl. Tab. 4); eine statistisch signifikante Anderung dieses
Trends lieB sich im Laufe der letzten Jahrzehnte nicht feststellen (vgl. HAGEN, KOHLER et al. 2003). Die
Mehrzahl der untersuchten Gletscher befindet sich in Hoéhenlagen unterhalb von 500 m 4.M.; die
Gletscher zeichnen sich wahrscheinlich seit dem Ende der ,,Kleinen Eiszeit durch eine anhaltend nega-
tive Massenbilanz aus, wobei Gletscher mit einem héher gelegenen Akkumulationsgebiet offenbar dichter
an eine Null-Bilanz heranreichen als tiefer gelegene Gletscher (vgl. HAGEN, MELVOLD et al. 2003).
Zusitzlich zu den systematischen direkten Massenbilanzmessungen wurden einige punktuelle Unter-
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suchungen zur mittleren Massenbilanz durchgefiihrt. Zu diesem Zweck wurden Kernbohrungen an
cinigen Gletschern vorgenommen, um die radioaktiven Niederschlige der Atombombentests von
1962/63 und der Kernkraftwerk-Katastrophe von Chernobyl 1986 aufzuspiiren. Diese markanten Ablage-
rungen wurden in allen Eiskernen aus dem Akkumulationsgebiet der Gletscher identifiziert. Eiskerne
wurden aus unterschiedlichen Héhenlagen entnommen — aus dem héchsten Abschnitt des Akkumula-
tionsgebietes bis unterhalb der HShenlage der Gleichgewichtslinie, um auf diese Weise mittlere Netto-
Akkumulationsbetrige und Netto-Bilanzgradienten fiir die Akkumulationsgebiete der Gletscher ausweisen
zu kénnen. In Nordenskioldland wurde bisher nur der Héganisbre bei Sveagruva mittels eines solchen
Bohrkern-Transekts untersucht.

Abb. 28: Die Verbreitung von Gletschern mit Massenbilanzmessungen in Svalbard (verindert nach HAGEN, Kohler
et al. 2003)

Die Bildung neuer Hislagen und -linsen an der Oberfliche der Gletscher kann deren Massenbilanz
maf3geblich beeinflussen und die Auswertung von Eiskernen und Luftbildern erschweren. Dabei gelangt
Schmelzwasser in die kalten Schnee- und Firnlagen, gefriert dort zu Eislinsen oder bildet neue Eisschich-
ten an der Grenzfliche zum darunter befindlichen kalten, undurchlissigen Gletschereis. Im Akkumula-
tionsgebiet kann das Schmelzwasser auch unter das Niveau der vorjihrigen Eisoberfliche eindringen und
englazidr lokale Hisablagerungen bilden. Die Menge des an der kalten Gletscheroberfliche angelagerten
neuen Eises (,,superimposed ice®) variiert sowohl rdumlich als auch von Jahr zu Jahr. Am Austre
Broggerbre und am Midre Lovénbre (Kongsfjord) sind es jahrlich 5-20 cm (vgl. HAGEN

& LIESTOL 1990). Die Bildung solcher Eislagen ldsst sich nur schwer abschitzen, insbesondere im
Akkumulationsgebiet der Gletscher. Thre Vernachldssigung bei Massenbilanzberechnungen hat jedoch
einen zu geringen Massengewinn-Wert zur Folge, was letztendlich zu einer falschen, mdglicherweise
negativen Netto-Massenbilanz fithrt. Ferner wiirde die Lage der Gleichgewichtslinie auf dem Gletscher zu
hoch angesetzt.
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Tab. 4: Mittlere jdhrliche Massenbilanz ausgewihlter Gletscher in Nordenskioldland und Umgebung (Spitzbergen)

Die Gleichgewichtslinie an einem Gletscher stellt die Grenze zwischen dem Akkumulationsgebiet, in
dem mehr Schnee wihrend des Jahres angehduft wird als abschmilzt, und dem Ablationsgebiet dar, in dem
die Ablation groBer ist als die Akkumulation. Akkumulation und Ablation sind an der Gleichgewichtslinie
gleich grof3, und die Netto-Massenbilanz ist daher gleich Null. Die Hohenlage der Gleichgewichtslinie
ldsst sich daher als Indikator fir die Klimaverhiltnisse in einem Gebiet verwenden. Es besteht eine enge
Beziehung zwischen der Lage der Gleichgewichtslinie und der Massenbilanz eines Gletschers. Die
Hohenlage der Gleichgewichtslinie kann anhand direkter Feldbeobachtungen sowie der Auswertung von
Luft- und Satellitenfotos ermittelt werden. HAGEN, LIESTOL et al. (1993) haben eine Ubersichtskarte zur
Hoéhenlage der Gleichgewichtslinie in Svalbard publiziert, wobei das Datenmaterial aus den Ostlichen
Gebieten limitiert war. Die Karte spiegelt die Niederschlagsverteilung wider; die Gleichgewichtslinie
erreicht ihre hoéchste Lage in Gebieten mit geringer Schnee-Akkumulation. Die Karte zeigt im Gebiet
Nordenskioldlands einen Anstieg der Gleichgewichtslinie von der Westkiiste zum Binnenland (vgl. Abb.
29). Die niedrigste Lage (300-400 m @.M.) ist an der Nordenskioldkiiste bei Kap Linné verzeichnet, die
héchste (500-600 m #.M.) im gebirgigen Inland zwischen dem inneren Isfjord und dem inneren Van
Mijenfjord. Im &stlich angrenzenden Sabineland sinkt die Gleichgewichtslinie auf weniger als 300 m . M.
ab, bedingt durch die hoheren Schnee-Niederschlige an der Ostkiiste Spitzbergens (Storfjord). Ihre
héchste Lage in Svalbard (>700 m @.M.) erreicht die Gleichgewichtslinie am inneren, durch hohe Berge
nach Westen und Osten abgeschirmten Wijdefjord im Norden Spitzbergens (Andréeland, Ny Friesland).
Bei den meisten Gletschern Nordenskioldlands befindet sich die Gleichgewichtlinie in einer héheren Lage
als bet ,,steady state*-Verhiltnissen — ein deutlicher Hinweis auf eine negative Massenbilanz der Gletscher
(vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001). Sie befinden sich nicht im Gleichgewicht mit den gegenwirti-
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gen Klimabedingungen. Thre Eismassen schmelzen ab und zuriick, wobei die Gleichgewichtslinie bis zu
100 m hoher liegt als bei ,,steady state®“-Verhiltnissen. Nach HAGEN & LIESTOL (1990) wire eine Absen-
kung der mittleren Sommer-Temperaturen um 1 °C oder eine Anhebung der winterlichen Niederschlags-
menge um rund 50 % erforderlich, um ,,steady state“-Verhiltnisse herzustellen. Am Longyearbre befindet
sich die Gleichgewichtslinie in einer Héhenlage von ca. 530 m 4.M., was ein sehr kleines Akkumulations-
gebiet des Gletschers zur Folge hat (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001).

Abb. 29: Die Héhenlage der Gleichgewichtslinie in Svalbard (aus HAGEN, MELVOLD et al. 2003)

3.2.3.3 Flieigeschwindigkeit und ,,Surge“-Verhalten

Aufgrund der Permafrostverhiltnisse in Nordenskioldland weisen weite Teile der Gletscher Tempera-
turen unter dem Gefrierpunkt auf. Zumindest die Gletscherrinder und die diinneren Gletscherpartien
sind am minerogenen Untergrund angefroren. Die Schnee-Akkumulation ist zudem gering, in der Regel
weniger als 1 m Wasserdquivalent (ca. 3 m Schnee) pro Jahr selbst in den héchsten Lagen des Akkumula-
tionsgebietes (vgl. HAGEN, KOHLER et al. 2003). Die negativen Temperaturen haben ferner eine geringe
Deformationsrate im Gletschereis zur Folge, und die Spaltenbildung ist vergleichsweise gering. Die
Gletscher zeichnen sich daher zumeist durch eine niedrige FlieBgeschwindigkeit aus (Ausnahme:
Gletscher mit ,,Surge®“-Verhalten). Sie betrdgt an der Oberfliche der kleinen Tal- und Kargletscher kaum
mehr als wenige Meter im Jahr. Nach HAGEN, KOHLER et al. (2003) kann bei terrestrisch endenden
Gletschern an der Oberfliche mit Geschwindigkeiten zwischen 2 m pro Jahr im unteren Ablationsgebiet
und 10 m pro Jahr nahe der Gleichgewichtslinie gerechnet werden (vgl. Tab. 5).
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Tab. 5: Mittlere jihtliche FlieBgeschwindigkeit ausgewihlter Gletscher in Nordenskioldland und Umgebung

Im Meer kalbende Gletscher, deren Sohle sich am Druckschmelzpunkt befindet, und die daher an ihrer
Sohle gleiten, flieBen allerdings wesentlich schneller, im Falle des Kronebre im Kongsfjord bis zu 2 m am
Tag tber das ganze Jahr gerechnet (vgl. HAGEN, KOHLER et al. 2003). Infolge der geringen Fliel3-
geschwindigkeiten koénnen viele Gletscher nicht den gesamten im Akkumulationsgebiet angehiuften
Schnee ins Ablationsgebiet transportieren. Ein angenihert ausgeglichenes, konstantes (,steady state®-)
Lingsprofil wird nicht erreicht; stattdessen nimmt der Gradient allmdhlich zu. Ein ,,Surge®-Vorstol3 des
Gletschers ist méglicherweise die Folge.

Das ,,Surge“-Verhalten von Gletschern ist eine zyklisch verlaufende Instabilitit der FlieBgeschwindig-
keit, die eher vom Gletschersystem selbst verursacht wird als von dufleren Klimaeinfliissen (vgl. EVANS &
REA 2003). Die aktive Phase eines Gletscher-,,Surges® umfasst die Eisverlagerung aus einem Reservoir-
Gebiet zur Gletscherfront, wobei der hundertfache, in Finzelfillen sogar der tausendfache Betrag der
normalen FlieBgeschwindigkeit erreicht werden kann (vgl. HAGEN 1988, EVANS & REA 2003). Dies kann
zu einem raschen Vorsto3 der Gletscherfront und zur Ausdinnung des Reservoir-Gebietes fiithren.
Zwischen den ,,Surge“-Vorst6Ben existieren Perioden mit geringen FlieBgeschwindigkeiten, sog. Ruhe-
phasen (,,quiescent phases®), die durch Stagnation an der Gletscherstirn und Eisanreicherung im Reser-
voir-Gebiet gekennzeichnet sind. Beim ,,Surge® wird der im Akkumulationsgebiet des Gletschers hert-
schende Eisiiberschufl abgebaut und kompensiert. Dabei werden grofe Eismassen aus den héher gelege-
nen Gletscherpartien in das Ablationsgebiet transportiert. Dieser Vorgang wiederholt sich periodisch; die
Zeitintervalle sind gletscherspezifisch, wobei von Gebiet zu Gebiet erhebliche Unterschiede auftreten
kénnen. Die Zeitspanne zwischen aktiven ,,Surge“-Vorst6Ben vatiiert in Svalbard zwischen wenigen Jahr-
zehnten und mehr als hundert Jahren, der ,,Surge® selbst dauert nur wenige Jahre. Das ,,Surge*“~-Phinomen
betrifft vor allem polythermale (subpolare) Gletscher, wurde aber auch schon bei temperierten Gletschern
beobachtet, insbesondere in Island (vgl. u.a. LIESTOL 1969, HAGEN 1988, DOWDESWELL, HAMILTON &
HAGEN 1991, HAMILTON & DOWDESWELL 1996, JISKOOT, MURRAY & BOYLE 2000, EVANS & REA
2003). In Svalbard kommen ,,Surge“-Vorsto3e sowohl bei kleinen Kisten- und Inlandgletschern (z.B.
Hessbre am Van Keulenfjord, Arebre im Reintal, Fotos 16 u. 17) als auch bei groflen, kalbenden Gezei-
tengletschern (z.B. Kronebre/Kongsvegen am Kongsfjord, Brisvellbre im Nordaustland) vor (vgl. Tab.6).
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Foto 16: Der 6,2 km? grof3e Talgletscher Hessbre stdlich des Van Keulenfjordes (Jarlsbergland) hatte zwischen 1972
und 1976 einen ,,Surge“-VorstoB3, bei dem Sande und Kiese vom Grunde eines kleinen proglazidren Sees vom
Gletscher aufgepresst und gestaucht wurden (vgl. DET NORSKE SVALBARDSELSKAP 2005) (Sommer 1974).

Foto 17: Blick auf die steile, knapp 50 m hohe Front des kleinen Talgletschers Arebre am Bergmoya im oberen
Reintal. Die steile Gletscherfront resultiert aus einem ,,Surge“-VorstoB3 in den Jahren 1985-1986, bei dem eine grof3e
Eismenge rasch aus dem Akkumulationsgebiet zur Gletscherstirn transportiert worden ist. Der Gletschervorstof3 war
nicht klimainduziert, sondern das Ergebnis einer vom Gletschersystem selbst verursachten Instabilitdt der Fliege-
schwindigkeit, die bei solch kleinen Gletschern (Linge ca. 2 km) selten zu finden ist (12.8.1988).

Die ,,Surges® treten unabhingig von kurzfristigen Klimaschwankungen auf, aber die Ruhephase
(Eisaufbauphase) zwischen den VorstéBen wird vom Klima beeinflusst. Die Morinen des holozdnen
Gletschermaximalstandes spiegeln daher nicht iiberall in Nordenskioldland zwangsliufig die friheren
Klimaverhaltnisse wider, sondern kénnen auch aus einem weitreichenden ,,Surge“-Vorsto3 resultieren
(vgl. LEFAUCONNIER & HAGEN 1991). Da die FlieBgeschwindigkeit der Gletscher in Svalbard zumeist
gering ist, schmelzen die Gletscherfronten zwischen den ,,Surge“-VorstéBen zuriick. Lage und Habitus
der Gletscherfronten sind in diesem Falle kein Hinweis auf eine positive oder negative Massenbilanz des
gesamten Gletschers. Selbst bei einer positiven Massenbilanz von einigen Jahren kann die Gletscherfront
ausdiinnen und zuriickschmelzen, wie sich an verschiedenen Gletschern Svalbards nachweisen liel3 (vgl.
HAGEN 1987, 1988). Nach DOWDESWELL, HAMILTON & HAGEN (1991) dauert die aktive Phase bei den
Gletschern Svalbards deutlich linger als bei ,,Surge“-Typ-Gletschern in anderen Gebieten (3-10 gegentiber
1-3 Jahren). Desgleichen sind die FlieBgeschwindigkeiten wihrend der aktiven VorstoBphase in Svalbard
offenbar geringer; das Eis wird langsamer und iiber einen lingeren Zeitraum gletscherabwirts verlagert,
wobei sich das ,,Surge“-Ende weniger abrupt vollzieht (vgl. DOWDESWELLL, HAMILTON & HAGEN
1991).
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Tab. 6: Charakteristika ausgewihlter Gletscher mit ,,Surge“-Vetrhalten in Nordenskioldland und Umgebung
(Spitzbergen)
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Aktuelle Gletscher mit ,,Surge-Verhalten lassen sich unmittelbar an ihren Oberflichenformen erken-
nen. Vor dem ,Surge” ist hiufig ein Wulst an der Gletscheroberfliche zu beobachten, der aus der
Auffillung des Reservoir-Gebietes resultiert, und méglicherweise eine Temperaturschwelle widerspiegelt
(vgl. EVANS & REA 2003). Verkntpft mit dem Durchlauf der ,,Surge“-Front vom Reservoir zur
Gletscherstirn ist eine umfangtreiche Spaltenbildung an der Gletscheroberfliche. Morphologisch manifes-
tiert sich ein Gletscher-,Surge® u.a. durch eine Abflachung und Erniedrigung (,,Einsinken®) der
Gletscheroberfliche im oberen Gletscherabschnitt sowie eine auffillige Zunahme der Eismichtigkeit im
unteren Abschnitt, verbunden mit einer markanten Versteilung der Gletscherstirn. Ferner entstehen im
Eiskorper und im umgebenden minerogenen Sediment oftmals charakteristische Merkmale, die sich,
sofern sie den ,,Surge“-Vorstol3 lingere Zeit iiberdauern, als zuverldssige Indikatoren fiir ein fritheres
m»ourge“-Verhalten verwenden lassen. Dazu zihlen vor allem bogenférmig deformierte Mittelmordnen mit
verfalteten Sedimentlagen (,,looped medial moraines®) sowie typische Verinderungen an der Gletscher-
stirn, wie etwa die Bildung von Stauchmorinen (vgl. u.a. ETZELMULLER, HAGEN et al. 1996). Sind solche
Phinomene und Indikatoren erst einmal an der Gletscheroberfliche stirker kollabiert oder ausgeschmol-
zen, sind frithere Gletscher-,,Surges® (Paldo-,,Surges®) nur schwer nachzuweisen. Die Losung dieses
Problems erfordert systematische Untersuchungen im Randbereich bekannter aktueller Gletscher mit
,ourge“-Verhalten, und die Identifizierung ,,Surge“-typischer Formen- und Sedimentgesellschaften (vgl.
EVANS & REA 1999, 2003).

Der letzte und am besten dokumentierte Gletscher-,,Surge in Nordenskieldland ist der des
Fridtjovbre (1991-2002), eines in der Ruhephase ca. 13 km langen Gezeitengletschers am dufleren Van
Mijenfjord (vgl. GLASSER, HUDDART & BENNETT 1998, MURRAY, LUCKMANN 2003, LONNE 20006). Der
Gletscher flieit vom Marcussenfjell (749 m) in sid&stlicher Richtung hinab zum Fridtjovhamn, der dstlich
des Akselsundes in den duBleren Van Mijenfjord miindet (vgl. Abb. 30).

Das Kalbungskliff des Gletschers befand sich im Sommer 1998 rund 2,5 km nordwestlich von Kap
Schollin an der Ausmiindung der Fridtjovhamna-Bucht. Zwei kleine Tributirgletscher, Sagabre und
Granutbre, treffen von Westen auf die Gletscherzunge des Hauptgletschers. Der Fridtjovbre hatte seinen
vorletzten bekannten ,,Surge®“-Vorsto3 zwischen 1858 und 1861 (vgl. Tab. 6), wobei er die Fridtjovhamna-
Bucht vollstindig ausfillte und den Akselsund teilweise versperrte. Zu Beginn des 20. Jahrhunderts
befand sich der Gletscher historischen Berichten zufolge offenbar in einer Ruhephase; die Gletscherober-
fliche war flach und wies kaum Spalten auf. Zwischen 1936 und 1988 schmolz die Kalbungsfront bis zu 2
km zuriick; zugleich wurde die Gletscheroberfliche in der unteren Gletscherhilfte um mehr als 50 m
abgesenkt. Auf Luftbildern aus dem Jahre 1990 lag das Kalbungskliff des Fridtjovbre noch nérdlich des
Sagabre, wobei beide Gletscher tber einen Komplex aus Eiskern-Mittelmorinen in Verbindung standen
(vgl. Abb. 31). Zwischen 1995 und 1997 stie3 der Gletscher gut 2,5 km in den Fridtjovhamn vor. Dabei
war der untere Gletscherabschnitt dul3erst spaltenreich und in gro3e Seracs zergliedert.

LONNE (2006) hat den jiingsten ,Surge® des Fridtjovbre detailliert untersucht. Dabei wurden die
Eisfrontpositionen zwischen 1995 und 2002 im Geldnde kartiert und der Boden der Fridtjovhamna-Bucht
seismisch untersucht. Wihrend des ,,Surge*-VorstoB3es wurden 5 km? der Bucht mit Gletschereis gefiillt
und die Frontabschnitte der kleinen Tributirgletscher Sagabre und Granutbre vom Fridtjovbre tber-
fahren. Die ersten Anzeichen einer verstirkten Spaltenbildung an der Gletscheroberfliche fanden sich im
Herbst 1995. Im August 1996 war die Gletscherfront schon 1 540 m in die Fridtjovhamna-Bucht vorge-
stoBBen (vgl. Abb. 32).
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Abb. 30: Lage des Fridtjovbre am Van Mijenfjord

Abb. 31: Geomorphologische Ubersichtskarten der Gletscherstinde des Fridtjovbre 1990 und 1997 (umgezeichnet
nach GLASSER, HUDDART & BENNETT 1998)
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Abb. 32: Eisfront-Positionen und Eisfront-Bewegungen des Fridtjovbre-Gletschers im Zeitraum 1861-2002
(umgezeichnet nach LONNE 2000)

In den folgenden zwei Jahren betrug die VorstoBirate 920 m bzw. 770 m im Jahr. Satellitenfotos bele-
gen indessen, dass der ,,Surge® bereits 1991 eingesetzt hatte (vgl. MURRAY, LUCKMAN et al. 2003). Die
aktive Phase des Gletscher-,,Surges* ldsst sich daher nach LONNE (20006) auf der Grundlage der Dynamik
des marinen Teils der Eisfront in 4 Stadien gliedern (vgl. Abb. 33):

a. ,,Surge“-Beginn: Satellitenfotos vom Oktober 1991 lassen eine verstirkte Eisflussaktivitat erken-
nen. Der Terminus bleibt ca. 30 Monate lang stabil. Der zentrale Abschnitt der Gletscherfront
bildet ein steiles Kalbungskliff, der 6stliche Abschnitt befindet sich an Land. Hinweise auf eine
sich fortpflanzende ,,Surge“-Front fehlen (vgl. MURRAY, LUCKMAN et al. 2003).

b. Vorrickende Eisfront: Der Vorstof3 des Terminus beginnt 1994, wobei eine geschitzte maximale
Vorstofirate von 4,2 m am Tag erreicht wird (vgl. MURRAY, LUCKMAN et al. 2003). Der marine
Abschnitt der Gletscherfront ist relativ diinn, weist ein chaotisches Spaltenmuster auf und zeich-
net sich durch ein konkaves Lingsprofil aus. Feldbeobachtungen im April 1997 belegen erheb-
liche Flievorginge selbst in der Kkiltesten Jahreszeit. Frische Schneeverwehungen an den
Gletscherrindern sind verfaltet und in 2-5 m hohe, quer zur Eisflussrichtung angeordnete Wille
aufgetiirmt. Das vorstoende Gletschereis ist gegen das Fjordeis gepresst worden, wodurch quer
zur Eisfront verlaufende Wille aus Eisschollen und -blécken entstanden sind. Vier Monate spiter
ist der marine Abschnitt der Fisfront héher und steiler, das Langsprofil der Gletscherzunge mehr
konvex, und an der Oberfliche findet sich ein dinner Schuttmantel. Aufgrund intensiver
Kalbungsvorginge am Eiskliff ist die Fridtjovhamna-Bucht weithin mit Eisblécken bedeckt. Am
Eiskliff haben sich drei Schmelzwasser-Auslisse gebildet.

c.  Gletschermaximalstand: Der Maximalstand wird 1998 erreicht, der Terminus nimmt im August
1999 noch dieselbe Position ein. Der marine Abschnitt der Gletscherfront ist 1998 steiler als
1997. An Land haben sich am Eisrand kleine (<5 m hohe) proglazidre Stauchmorinen gebildet.
Aus englazidren Schuttlagen und Gletschereis entstehen FEiskernmorinen. Schmelzwasser-
Auslisse am marinen Eiskliff deuten auf die Bildung von Tunneln im Eis wihrend der Ablations-
periode.
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d. Rickschmelzen der marinen Eisfront bei fortgesetztem EisfluB3: Im August 2000 ist der diinner
werdende marine Teil des Terminus 690 m zuriickgeschmolzen. Die mittlere Rickschmelzrate
1999-2002 (36 Monate) betrigt 600 m pro Jahr. Der Terminus zeichnet sich durch ein konkaves
Lingsprofil aus und ist von groflen Spalten durchzogen. Im tiefsten Teil des Fridtjovhamn sind
durch Kalbungsvorginge am Eiskliff zwei Einbuchtungen entstanden, die 200-300 m weit in die
Gletscherzunge zuriickgreifen. Sortierte Schuttablagerungen an der Ausmiindung von zwei kolla-
bierten Schmelzwassertunneln deuten auf eine erhebliche Abflussmenge nach Erreichen des
Maximalstandes.

Abb. 33: Stadien der aktiven Phase des Fridtjovbre-Gletscher-,,Surge 1991-2002 (umgezeichnet nach LONNE 2000)

Die Formungsvorginge im terrestrischen Randbereich der vorstolenden Gletscherzunge werden von
GLASSER, HUDDART & BENNETT (1998) beschrieben. Die Autoren studierten vor allem den
Konfluenzbereich mit dem Sagabre im Westen. Hier stiel der Gletscher iiber Seitenmorinen vor, die
wahtscheinlich wihrend des ,,Surges® im 19. Jahrhundert abgelagert worden sind. Das bis zu 60 m hohe
laterale FEiskliff liefert Hinweise auf eine komplexe glazitektonische Deformation der schuttreichen
Gletscherlagen. Es gibt aber keine Anzeichen gréBlerer proglazidrer Deformationen vor dem vorriicken-
den Eisrand (1997). Der Formenschatz wird hauptsichlich von kleineren Stauchmorinen bestimmt, die
entweder direkt am Gletscherrand oder vor herabgefallenen gréBeren Eisblocken gebildet worden sind.

Die wenige Meter hohen Stauchmorinen bestehen aus Grundmorine, die an der Sohle des vorstof3en-
den Gletschers im Kontaktbereich zu den dlteren Seitenmorinen abgelagert worden ist, ein deutlicher
Hinweis auf ein polythermales Temperaturregime des Fridtjovbre. Schuppen aus Grundmorine sind ein
typisches Merkmal an den Ridndern polythermaler Gletscher, an denen basaler Schutt infolge einer Flie3-
kompression an der Temperaturschwelle ,,warmes / kaltes* Eis entlang englazidrer Schubflichen in den
Gletschereiskorper aufgenommen wird (vgl. u.a. GLASSER, HUDDART & BENNETT 1998). Die an abge-
sturzten Fisblocken entstandenen Stauchmorinen befinden sich vor solchen Blocken, die durch das
vorstoBBende Eiskliff angeschoben worden sind. Sie zeichnen sich durch eine unregelmiBligere Gestalt aus
als die unmittelbar am Eiskliff gebildeten Stauchmorinen. Sie sind auch kleiner, 1-5 m hoch und bis zu 25
m lang. Sie bestehen aus Mordnenmaterial von der Oberfliche der dlteren Seitenmorinen.

Luftbilder aus dem Jahre 1990 zeigen ein Zusammentreffen von Fridtjovbre, Granutbre und Sagabre
(Gber einen Mittelmorinenkomplex). Alle drei Gletscher befinden sich in vergleichbarer Hohenlage. Sie
sind relativ spaltenarm und vereinigen sich zu einer gemeinsamen Eisflusseinheit. 1997 hat sich die Situa-
tion entscheidend verdndert: Der Fridtjovgletscher hat die unteren Abschnitte des Granutbre und Sagabre
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tberfahren. Die Kontaktfliche zwischen der Sohle des Fridtjovbre und der Oberfliche der beiden
anderen Gletscher scheint recht eben zu sein. GLASSER, HUDDART & BENNETT (1998) schlielen daraus,
dass die Oberflichen von Granutbre und Sagabre beim ,Surge“-Vorsto3 des Fridtjovbre als
Décollementflichen fungierten. Zumindest die Gletscherzunge des Sagabre scheint durch das Uberfahren
und die Belastung durch den Eiskorper des Fridtjovbre kaum beeintrichtigt worden zu sein. Die
Gletscherzunge taucht flach unter das seitliche Eiskliff des vorstoBenden Gletschers ab, ohne dass neue
Spalten oder Degradationserscheinungen zu beobachten sind. Diese Tatsache witft ein neues Licht auf das
Verstindnis der Wechselwirkungen zwischen rasch flieBenden Eisstrémen und tributiren Eisloben. Ein
Ubereinanderlagern (,,Stapeln®) von Eisloben ist allem Anschein nach méglich (vgl. GLASSER, HUDDART
& BENNETT 1998).

Die Untersuchungen von LONNE (2006) zeigen, dass der letzte ,,Surge® des Fridtjovbre zwar 12 Jahre
lang dauerte, die an der Eisfront wahrnehmbare Vorstof3phase aber von wesentlich kiirzerer Dauer war
(40 % der glaziologisch aktiven Phase). Die fehlende Korrelation zwischen der maximalen Eisfrontposi-
tion und dem Ende des Gletscher-,,Surges* hat zur Folge, dass die Linge der aktiven Phase bei Gezeiten-
gletschern wie dem Fridtjovbre erheblich unterschitzt wird. Die in Tab. 6 durch die Jahreszahlen angege-
bene ,,Surge“-Dauer dirfte daher zumindest im Falle der Gezeitengletscher einen Mindestwert darstellen.
Der beim Gletscher-,,Surge” des Fridtjovbre erreichte Maximalstand manifestiert sich an Land durch
Stauch- und Eiskernmorinen, unter dem Meeresspiegel durch Schubmorinen (,thrust moraines®) oder
proglaziire Sedimentloben (vgl. LONNE 20006). Die markantesten morphologischen Erscheinungen, die
beim Gletscher-,,Surge” gebildet worden sind — submarine zusammengesetzte Schubmorinen — kenn-
zeichnen jedoch nicht den Maximalstand, sondern ein Riickschmelz-Stadium im Laufe des ,,Surges*.

Der genaue Mechanismus eines ,,Surge“-Vorstoles sowie der auslésende Faktor sind bisher kaum
bekannt (vgl. HAGEN 1988, DOWDESWELL, HAMILTON & HAGEN 1991). Bei einem ,,normalen®
Gletscher wird der Masseniiberschul’ relativ rasch vom Akkumulationsgebiet ins Ablationsgebiet trans-
portiert, so dass der Gletscher ein angenihert ausgeglichenes Lingsprofil aufweist. In der Ruhephase eines
myourge“-Gletschers ist der Eisflul zu gering um ein konstantes Lingsprofil aufrecht zu erhalten. Im
Akkumulationsgebiet vergréBern sich der Massentiberschuf3 und die Neigung der Gletscheroberfliche
allmihlich, bis die basale Scherbeanspruchung einen kritischen Wert erreicht, der den ,,Surge*“~-VorstoB3 in
Gang setzt. Dabei nimmt die Gleitgeschwindigkeit an der Gletschersohle rasch zu. Die Bewegung beginnt
in der Regel in den oberen oder mittleren Gletscherabschnitten, und resultiert in einem talwirtigen
kompressiven FlieBvorgang. An der Gletscheroberfliche entstehen gewaltige Spannungs- und Druckver-
hiltnisse, die das Gletschereis in eine wellenférmige Bewegung versetzen. Die wihrend des ,,Surge®-
VorstoBes erreichten hohen FlieBgeschwindigkeiten belegen, dass sich das Eis an der Gletschersohle am
Druckschmelzpunkt befindet. Offenbar fithrt Reibungswirme zum Schmelzen des basalen Eises und zur
Bereitstellung groflerer Wassermengen, die als ,,Schmiermittel” fungieren, wodurch die hohen Gleitge-
schwindigkeiten aufrecht erhalten werden kénnen. Mit den subglazidren Wasserstromen werden mitunter
betrichtliche Sedimentmengen verlagert. Bei Gezeitengletschern werden Kalbungsvorginge und die
Bildung von Eisbergen begiinstigt. Hochstwahrscheinlich werden ,,Surge*“~-VorstoBe durch eine Kombi-
nation aus zunehmender basaler Scherbeanspruchung und zunehmendem subglazidren Wasserdruck
hervorgerufen. Allerdings muf3 das Wasser an der Gletschersohle verbleiben, wihrend sich der Gletscher
einem ,,Surge“-Vorstof3 nihert. Bei einem subpolaren Gletscher sind die Gletscherrinder weithin an der
minerogenen Unterlage angefroren, wodurch das Wasser an der Basis der zentralen Gletscherpartien
vermutlich am AbflieBen gehindert wird. Untersuchungen von SCHYTT (1969) am Vestfonna
(Nordaustland) scheinen diese Annahme zu bestitigen. Wie das Wasser an der Sohle temperierter
Gletscher mit ,,Surge®“-Verhalten jedoch tGber lingere sommerliche frostfreie Perioden magaziniert werden
kann, bleibt unklar. Auch wiren ,,Surge“-VorstdBe bei solchen Gletschern vorzugsweise im Spitwinter zu
erwarten, wenn der Wasserdruck am grofiten ist. Die bisher vorliegenden Befunde bestitigen dies aber
nicht.

Die Verbreitung von Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten zeigt weltweit ein erstaunliches Muster.
,yourge“-Gletscher treten in bestimmten vergletscherten Gebieten konzentriert auf, wihrend sie in ande-
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ren Gebieten vollig fehlen. Gletscher mit ,,Surge“-Verhalten existieren in groB3er Zahl u.a. in Svalbard,
Island, Westgronland, Siidalaska und dem Yukon-Gebiet; dagegen gibt es keine Berichte von Gletscher-
»ourges vom skandinavischen Festland, aus den Alpen, Rocky Mountains sowie vielen anderen Gebirgen
(vgl. wa. HAMILTON & DOWDESWELL 1996, JISKOOT, MURRAY & BOYLE 2000). Offenbar miissen
besondere Voraussetzungen erfiillt sein, damit ,,Surges” stattfinden koénnen. Diese Bedingungen und
Steuerfaktoren des ,,Surge“-Verhaltens sind bisher kaum bekannt. HAMILTON & DOWDESWELL (1996)
und JISKOOT, MURRAY & BOYLE (2000) haben daher versucht, die Steuerfaktoren der Verbreitung von
,yourge“-Gletschern in Svalbard, einem Kerngebiet in der globalen Verbreitung des Gletschertyps, anhand
statistischer Methoden zu ermitteln. Nach HAMILTON & DOWDWSWELL (615 erfalite Gletscher) betrigt
die Wahrscheinlichkeit, dass ein Gletscher ,,Surge®“-Verhalten aufweist, 36,4 %. Von den getesteten Para-
metern (Linge, Neigung, Hohenlage, Exposition, Prisenz oder Fehlen von Tributirgletschern) steht der
Analyse zufolge nur die Gletscherlinge mit dem ,,Surge*-Verhalten in Beziehung, wobei die ,,Surge®-
Wahrscheinlichkeit mit der Gletscherlinge zunimmt. Sie erhéht sich auch bei Gletschern mit subpolarem
Temperaturregime sowie bei Gletschern, die von Sedimentgesteinen unterlagert sind. Letztere sind haufig
morphologisch und petrographisch weich und kénnen daher nach ihrer Zerkleinerung zur Bildung einer
potentiell deformierbaren Gletscherunterlage beitragen. Diese Feststellung unterstiitzt nach HAMILTON &
DOWDESWELL die Theorie eines ,,Surge“-Mechanismus, bei dem eine Deformation des Gletscherbettes
stattfindet. Dennoch konnte kein einziger der in der Analyse erfassten Parameter und Milieufaktoren allein
das Verbreitungsmuster von Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten in Svalbard erkliren (vgl. Abb. 34, Tab. 6).

Abb. 34: Die Verbreitung von Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten in Svalbard (verindert nach DOWDESWELL,

HAMILTON & HAGEN 1991)



3 Vergletscherung 67

Es ist zu vermuten, dass das ,,Surge®“-Verhalten im Svalbard-Archipel nicht von einer einzigen Variab-
len, sondern von einer Faktorenkombination gesteuert wird. Dieser Gedanke wurde von JISKOOT,
MURRAY & BOYLE (2000) aufgegriffen und anhand einer multivariaten Regressionsanalyse weiter verfolgt,
in der 504 Gletscher und 27 verschiedene Glazidr- und Milieufaktoren Berticksichtigung fanden. Dabei
wurde festgestellt, dass lange Gletscher mit stark geneigter Oberfliche, die junge, feink6rnige Sedimentge-
steine iiberlagern, und die in einem weiten Bogen im Uhrzeigersinn von Nordwest bis Stidost exponiert
sind, am wahrscheinlichsten zum ,,Surge“-Typ gehéren. Die Analyse ergab ferner, dass ein subpolares
Temperaturregime, ein Verhiltnis Akkumulationsgebiet / Ablationsgebiet (AAR) in Gleichgewichtsnihe
sowie eine grofie Spannweite in der Hohenlage des Gletschers das ,,Surge®“-Potential steigern. Die Bezie-
hung zwischen der ,,Surge“-Wahrscheinlichkeit und der Gletscherldnge sowie dem Sedimentgestein der
Gletscherunterlage lisst sich nach JISKOOT, MURRAY & BOYLE verschiedenartig erkliren. So kénnte es
cine kausale Bezichung zwischen der subglazidren Schuttproduktion und dem ,,Surge“-Verhalten geben.
Feinkoérnige Sedimentgesteine sind leicht erodierbar und liefern besonders feinkérnige Verwitterungspro-
dukte. Mit zunehmender Gletscherlinge und dem damit verkniipften lingeren Transportweg werden die
Mineralpartikel in der Grundmoridnenmatrix immer feinkorniger. Dadurch verringert sich die Permea-
bilitdit der Grundmorine, wobei die Deformierbarkeit auf Verdnderungen des Porenwasserdrucks, der
Koérnung und der mineralogischen Zusammensetzung dullerst empfindlich reagiert. Initiiert durch insta-
biles FlieBen der feinkornigen Grundmorine kénnte auch das dynamische Gleichgewicht des dariiber
befindlichen Gletschers zum ,,Surge“-Verhalten neigen. Eine gesteigerte ,,Surge“-Wahrscheinlichkeit von
langen Gletschern lisst sich auch mit der entfernungsabhingigen Verinderung der Druckverhiltnisse
begrinden. Rédumliche Unterschiede in der Gletscherbewegung werden durch eine lingsgerichtete
Bindelung des Druckgefilles in Abhingigkeit von der Gletschermichtigkeit geglittet (vgl. JISKOOT,
MURRAY & BOYLE). Lingere Gletscher reagieren auf Bewegungsunterschiede zwischen den oberen und
unteren Abschnitten besonders sensibel. Das groBlere Druckgefille in diesen Gletschern kann zu einer
Stauwirkung und zur Bildung einer Auslésezone fiir einen ,,Surge® fithren. Das Temperaturregime der
Gletscher steht mit der Gletschergréfle und -linge ebenfalls in Verbindung. Untersuchungen des Tempe-
raturregimes und der ,,Surge“-Entwicklung am Bakaninbre lassen vermuten, dass das Vorriicken der
,yourge“-Front thermisch gesteuert ist. JISKOOT, MURRAY & BOYLE (2000) kommen daher zur Schluss-
folgerung, dass in Svalbard ein thermisch kontrollierter ,,Surge“-Mechanismus am plausibelsten ist.

Dennoch bleiben einige Fragen offen. Wenn lange Gletscher eine hohe ,,Surge“-Wahrscheinlichkeit
aufweisen, warum gehdren dann nicht alle Gletscher in einer ,,Cluster-Region ab einer bestimmten
GréBe zum ,,Surge*-Typ? Unter welchen besonderen Bedingungen kénnen auch sehr kleine Gletscher,
wie z.B. der Arebre im Reintal, ein ,,Surge®“-Verhalten zeigen? Die Untersuchung der spezifischen Merk-
male solcher kleiner Gletscher vom ,,Surge“-Typ kénnte weitere Erkenntnisse iiber die Steuerfaktoren des
,ourge“-Verhaltens liefern.

3.3 Gletscher als Klimaindikatoren

Gletscher gelten allgemein als gute Klimaindikatoren. Sie lassen sich als sinnvolle Ergidnzung zu tradi-
tionellen Klimamessreihen verwenden und liefern fiir linger zuriickliegende Zeitabschnitte sowie fur
Gebiete ohne Wetterstationen wichtige Proxydaten. Gletschervorst6B3e sind das Ergebnis einer positiven
Massenbilanz, die durch eine hohe wintetliche Niederschlagsmenge (als Schnee) und / oder eine niedrige
Sommertemperatur hervorgerufen werden. Schwankungen der Gletschergréfie spiegeln somit zugleich
Klimaschwankungen wider. Zur Rekonstruktion von Gletscherschwankungen werden zumeist Moridnen
chemaliger Eisrandlagen sowie proglazidr abgelagerte lakustrine Sedimente studiert. Dabei ist allerdings zu
berticksichtigen, dass Verinderungen an der Gletscherstirn in Relation zum Klimageschehen zeitverzogert
erfolgen und eine Klimasituation der Vergangenheit widerspiegeln, wihrend die Massenbilanz eines
Gletschers unmittelbar auf ein Klimaereignis reagiert. In Gebieten mit einem hohen Anteil von
Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten — in Svalbard reichen die diesbeztiglichen Schitzungen von 13 % (vgl.
JISKOOT, BOYLE & MURRAY 1998) bis 90 % (vgl. LEFAUCONNIER & HAGEN 1991) — ist besondere
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Vorsicht geboten, da die ,,Surge“-VorstoB3e nicht direkt vom Klima gesteuert werden und die korrelaten
Morinenablagerungen an der Gletscherstirn folglich auch nicht auf ein Klimaereignis zuriickzufihren
sind. Es ist daher problematisch, die Frontpositionen einiger weniger Gletscher als Klimaindikatoren zu
verwenden, insbesondere wenn nicht bekannt ist, ob es sich um Gletscher vom ,,Surge“-Typ handelt.
Nach einem ,,Surge“-Vorstol3 wird die Gletscherzunge durch Abschmelzen dinner; ihre Front schmilzt
zurlick. Hs ist dann unméglich, anhand von Beobachtungen an der Gletscherfront festzustellen, ob der
Gletscher eine positive oder eine negative Massenbilanz aufweist. Selbst bei einer positiven Massenbilanz
von mehreren aufeinander folgenden Jahren kann die Front eines ,,Surge*-Typ-Gletschers flach auslaufen
und zuriickschmelzen (vgl. HAGEN 1988). Hat man jedoch die morphologischen Befunde von den Front-
abschnitten einer Vielzahl von Gletschern zur Verfiigung und ist zudem tber die Gletscherdynamik und
das eventuelle ,,Surge“-Verhalten der einzelnen Gletscher informiert, kénnen auch die Frontpositionen
wichtige Hinweise auf frithere Klimaschwankungen liefern.

Luftbildserien und terrestrische Fotos, insbesondere aus den Kiistenregionen, zeigen eindeutig, dass
die meisten Gletscher in Svalbard seit Anfang des 20. Jahrhunderts zuriickgeschmolzen sind (vgl. LONNE
& LYSA 2005). Bei Gletschern, die an Land enden, belegen gut erhaltene Eiskernmorinen den Maximal-
stand wihrend der ,,Kleinen Eiszeit”, die um die Jahrhundertwende endete. Seit 1900 sind die meisten
Gletscher 1-2 km zuriickgeschmolzen. Dies gilt auch fiir die vergleichsweise kleinen Tal- und Kargletscher
im trockenen, niederschlagsarmen Nordenskioldland. In einigen Fillen scheinen allerdings nicht die
Frontal- und Lateralmorinen aus der ,,Kleinen Hiszeit“ den spitholozinen Gletschermaximalstand zu
markieren, sondern michtige, aus ,,Surge“-VorstdBen resultierende Morinen, deren Altersstellung bisher
ungekldrt ist. Das auffillige Riickschmelzen der meisten Gletscher im Laufe der letzten hundert Jahre ist
als Folge der Klimaerwidrmung nach dem Ende der ,,Kleinen Eiszeit™ zu interpretieren. Die Temperaturen
sind deutlich angestiegen, wie der Verlauf der Jahresmitteltemperaturkurven der maritimen Station Kap
Linné (vgl. Abb. 6) und der kontinentaler gelegenen Station Svalbard Airport (vgl. Abb. 7) ausweisen. Die
Gletscher haben sich an die neue Klimasituation angepasst. In diese Richtung weisen auch die an zahlrei-
chen Gletschern, insbesondere im Kongsfjordgebiet, vorgenommenen Massenbilanzmessungen.

Die meisten Gletscher in Svalbard wiesen in den letzten Jahrzehnten eine negative Massenbilanz auf
(vgl. HAGEN, MELVOLD et al. 2003, HAGEN, KOHLER et al. 2003) und dieser Trend scheint sich fortzu-
setzen, auch wenn einige Gletscher in einzelnen Jahren eine schwach positive Nettobilanz zeigen. Die
jahrliche Nettomassenbilanz stellt ein Klimasignal dar, das in Nordenskioldland wie im gesamten
Svalbard-Archipel deutlich mit der Ablation im Sommer (Sommertemperatur) und, in geringerem Male,
mit der Akkumulation im Winter (Winterniederschlag) korreliert (vgl. HAGEN & LIESTOL 1990,
LEFAUCONNIER & HAGEN 1990). Die Sommerbilanz umfasst in Svalbard grob die Monate Juni bis
August, die Winterbilanz des Rest des Jahres. Die jdhrliche Gletschermassenbilanz steht in enger Bezie-
hung zur Héhenlage der Gleichgewichtlinie. In Nordenskioldland liegt die Gleichgewichtslinie gegenwir-
tig hoher als bei konstanten ,,steady state“-Verhiltnissen, was eine allgemein negative Massenbilanz der
Gletscher belegt. Die Gletscher sind nicht im Gleichgewicht mit dem aktuellen Klimageschehen. Die
Eismassen schrumpfen, und die Gleichgewichtslinie befindet sich gegenwirtig bis zu 100 m Uber der
,»steady state“-Position (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001). Konstante Verhiltnisse wiirden bei
einer Absenkung der Sommertemperaturen um rund 1°C oder bei einer Erthéhung des Winternieder-
schlags um ca. 50 % erreicht (vgl. HAGEN & LIESTOL 1990). Die sehr hohe Lage der Gleichgewichtslinie
auf vielen Gletschern Nordenskioldlands impliziert ein kleines Akkumulationsgebiet, so dass zahlreiche
kleine Tal- und Kargletscher bei Fortbestand des aktuell herrschenden Erwirmungstrends in absehbarer
Zeit vollig abschmelzen diirften.

Mit seinen Gletschern und Eiskappen, die eine Fliche von 36 600 km? bedecken, zihlt Svalbard zu den
wichtigsten vergletscherten Gebieten der Arktis (vgl. HAGEN et al. 1993). Massenbilanzmessungen liegen
jedoch nur von relativ wenigen Gletschern vor, die insgesamt weniger als 0,5 % der vergletscherten Fliche
Svalbards einnehmen (vgl. HAGEN, MELVOLD et al. 2003). Die Massenbilanzdaten lassen vermuten, dass
es keine signifikanten Trendveridnderungen gab, so dass die Messergebnisse das aktuelle Klima oder das
der jungeren Vergangenheit widerspiegeln. Die Massenbilanzen der untersuchten Gletscher waren in den
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letzten 30 Jahren mit Ausnahme einzelner Jahre negativ. Die Gletscher hatten wahrscheinlich schon seit
Anfang des 20. Jahrhunderts eine stabile negative Massenbilanz (vgl. LEFAUCONNIER & HAGEN 1990).
Es handelt sich dabei vornehmlich um tiefgelegene Gletscher der Kistenregion, wihrend Gletscher mit
groBerer Hohenspannweite bisher kaum untersucht worden sind. Massenbilanzmessungen am
Kongsvegen-Gletscher (seit 1987) bei Ny Alesund, der sich vom Meeresspiegel bis in Hoéhenlagen um
1000 m G.M. erstreckt, belegen indessen, dass groBlere Gletscher mit héher gelegenem Akkumulations-
gebiet niher an einer ,,steady state“-Massenbilanz sind als Gletscher in tieferen Lagen (vgl. HAGEN 1996).
Die deutlich negative Massenbilanz der vielen kleinen kiistennahen Gletscher ldsst sich folglich nicht auf
die gesamten Eismassen Svalbards tibertragen.

Weitreichendere und differenziertere Korrelationen zwischen der Gletschermassenbilanz und dem
Klima lieBen sich vornehmen, wenn man die Bilanzdaten als Funktion der Héhenlage auswerten wiirde.
Auf diese Weise wire es moglich, die Empfindlichkeit der Gletscherreaktion auf potentielle zukiinftige
Klimaverinderungen zu prognostizieren. Das Reaktionsverhalten ldsst sich modellieren, wenn man die
Gletschermassenbilanz zu den meteorologischen Daten in Beziehung setzt, indem man eine ,,Seasonal
Sensitivity Characteristics* verwendet, wie sie von OERLEMANS & REICHERT (2000) vorgestellt worden
ist. Mit dieser Methode lassen sich saisonale oder monatliche Massenbilanzverinderungen in unterschied-
lichen Klimaszenarien modellieren (vgl. HAGEN, KOHLER et al. 2003).
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4 Permafrostboden

Das Vorkommen von Permafrostboden (Dauerfrostboden, vgl. Fotos 18 u. 19) in Svalbard ist spites-
tens seit Ende des 19. Jahrhunderts (Erstes Internationales Polatjahr 1882, Beginn des Steinkohleabbaus
1898) bekannt. Seitdem hat die Kenntnis tiber seine Verbreitung, auch au3erhalb der relativ gut zuging-
lichen Hauptinsel Spitzbergen, kontinuierlich zugenommen. Dazu trugen sowohl bei der rdumlichen
Ausweitung des Kohlebergbaus gemachte Beobachtungen als auch auf zahlreichen wissenschaftlichen
Expeditionen gewonnene Erkenntnisse bei. Permafrost — definiert als thermischer Zustand eines Bodens
oder Substrats, ganz gleich, ob Lockermaterial oder Festgestein, der sich durch Temperaturen unter dem
Gefrierpunkt fiir die Dauer von mindestens zwei Wintern und einem dazwischen liegenden Sommer
auszeichnet — tritt in Nordenskieldland, wie im gesamten Svalbard-Archipel, nach Ausweis der einschligi-
gen Literatur in kontinuierlicher (geschlossener) Verbreitung auf (vgl. v.a. LIESTOL 1977, HUMLUM 2003,
2005, HUMLUM, INSTANES & SOLLID 2003).

Foto 18: Thermoerosionsnischen in glazidrisostatisch gehobenen marinen Sedimenten am Abfluf3 des Linnésees in
den Isfjord. Der eisreiche Permafrostboden enthilt mehrere Meter michtige Bodeneiskorper, die durch Unterminie-
rung des Bachufers freigelegt werden und allmihlich ausschmelzen. Die verfestigte Schneeauflage auf Teilen des
Bodeneiskorpers deutet auf ein langsames, sich iiber mehrere Jahre hinziehendes Abschmelzen der Blankeiskorper
(7.8.1989).

Foto 19: AufschluB in eisreichem Permafrostboden am Riickhang einer Thermoerosionsnische an der Ausmiindung
des Helvetiatales in das mittlere Adventtal. Die durch fluviale Unterschneidung des Flussufers freigelegten Kieslagen
sind stark verstellt und enthalten michtige Bodeneiskérper (Mal3stab: 2 m). Ursprung und Alter der Bodeneisan-
reicherungen in den glazifluvialen Terrassensedimenten sind ungeklirt (25.8.1982).
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4.1 Verbreitung, Michtigkeit und Alter

Bei niherer Sichtweise ist der Permafrost nicht so geschlossen, wie die iibliche Klassifizierung vermu-
ten ldsst. Liicken existieren u.a. unter den polythermalen (subpolaren) Gletschern, gréleren Seen (z.B.
Linnévatn), an einigen Kistenabschnitten (z.B. Vardebordsletta, Hotelneset, Hafenbereich von
Longyearbyen) sowie im Miindungsbereich einiger Flusstiler (vgl. AKERMAN 1980, 1996, 2005, MEIER
1991, 1993, 1996). Die Verbreitung von Permafrost entlang der Kiistenlinie scheint kleinrdumig stark zu
variieren; darauf deuten zumindest Beobachtungen, Bohrungen und Grabungen in Strandnihe an der
flachen, rund 40 km langen Nordenskioldkiiste. Dort erstrecken sich Eiskeilnetze als zuverldssige
Permafrostindikatoren stellenweise bis dicht an den Strand heran, was entsprechende Angaben von
AKERMAN (2005) aus der Umgebung von Kap Linné bestitigt. Die Verbreitung von Permafrost scheint in
diesem maritimen, relativ warmen Gebiet Nordenskigldlands vornehmlich durch die Substrateigenschaf-
ten gesteuert zu werden. Permafrost wurde hauptsichlich in feinkérnigen, ton- und schluffreichen Sedi-
menten sowie in Moor- und Sumpfgebieten angetroffen, wihrend grobkérnige, kiesige Ablagerungen
weithin permafrostfrei waren (Sommer 1989). Erstaunlicherweise waren selbst Gebiete mit Staunisse
sowie ein kleineres Palsamoor von breiten Eiskeilen durchzogen. Im Unterschied zu den meisten Kisten-
abschnitten gilt der Offshore-Bereich von Nordenskioldland als permafrostfrei. Insgesamt stellt der
Kistenabschnitt einen Ubergangsbereich mit ,,warmem** Permafrost dar, der vom , kalten* Dauerfrost des
Binnenlandes zum Offshore-Bereich ohne Permafrost tiberleitet (vgl. LIEST@L 1977, MEIER 1993, 1990)

Die bisher in Nordenskioldland ermittelten Permafrostmichtigkeiten differieren erheblich, wobei die
grofiten Unterschiede zwischen Berg- und Tallagen sowie Plitzen im Binnenland und an der Kiiste
auftreten. Die grof3ten Permafrostmichtigkeiten wurden bisher in den wind- und kilteexponierten Berg-
ricken und Plateaubergen bei Longyearbyen, Sveagruva und Barentsburg beobachtet, wo das anstehende
Festgestein in Héhenlagen um 500 m .M. bis in Tiefen von 200-450 m vom Dauerfrost durchsetzt ist
(vgl. LIESTOL 1977). Unter den Talbéden von Longyeartal, Ental, Total, Boltertal und Adventtal betrigt
die Permafrostmichtigkeit 100-200 m (vgl. Tab. 7), wihrend Bohrungen und Temperaturgradienten an
den Strinden von Hiorthhamn (Adventfjord), Colesbukta, Kap Linné und Sveagruva auf
Permafrostmichtigkeiten von 75-100 m schlieBen lassen (vgl. u.a. AKERMAN 1996). Dabei ist jedoch zu
berticksichtigen, dass der Permafrost im geologisch jungen Svea-Tiefland am inneren Van Mijenfjord im
Unterschied zu den ubrigen Kiistenabschnitten Nordenskioldlands gegenwirtig noch weitflichig an
Michtigkeit zunimmt (vgl. uw.a. MEIER 1991, 1996). Beispiele fiir eine anhaltende Permafrostaggradation
im kleinen Stil beschreibt HUMLUM (2005) auch aus dem Binnenland Svalbards.

Wie die Permafrostmichtigkeit, so wird auch die Michtigkeit der sommerlichen Auftauschicht (,,active
layer®) dutch ein komplexes Faktorengefiige bestimmt, in dem vor allem die Standortfaktoren Hohenlage,
Hangneigung, Exposition, Mikro- und Mesoklima, Art und Dichte der Vegetation sowie Koérnung,
Humus- und Wassergehalt des Substrats eine wichtige Rolle spielen (vgl. MEIER 1996). Die folgenden
Angaben sind daher nur als grobe Richtwerte zu betrachten. Eigenen Messungen zufolge betrigt die
Auftautiefe Ende August in Hohenlagen um 1000 m 4.M. (Nordenskioldfjell, Operafjell, Helvetiafjell,
Arctowskifjell, Hallwylfjell, Skolten, Lunckefjell, Merckollfjell, Sinaiberg) in grobk&rnigen, sandig-kiesigen
Ablagerungen 30-40 cm, in feinkérnigeren, schluffreichen Sedimenten hingegen nur 10-20 cm. In den
Torfablagerungen an den Unterlidufen der groBen Flisse (Sassenelv, Adventelv, Coleselv, Reindalselv,
Grondalselv) wurden an trockeneren Standorten 25-45 cm, an Plitzen mit Staunésse 35-55 cm Auftautiefe
ermittelt. In den schluffreichen, sandigen, von Eiskeilnetzen durchzogenen Terrassensedimenten am
Sassenelv (Eskersletta), Adventelv (Svalbardhytta, Fivelflyene, Janssonhaugen), Coleselv (Tenndammen),
Grondalselv (Béhmdal, Aksevarden) und Reindalselv (Drygsletta, Sorhytta, Reindalspall) wurden Ende
August Auftautiefen zwischen 50 und 80 cm festgestellt. Die gro3ten sommerlichen Auftautiefen wurden
auf der Strandflate der Nordenskieldkiiste beobachtet: Zwischen 110-120 ¢cm in schluffhaltigen Sanden
und knapp 250 cm in sandigen Kiesen, wihrend die in groBer Zahl vorhandenen Moor- und Sumpfge-
biete bereits in weniger als 1 m Tiefe von Permafrost unterlagert waren (vgl. MEIER 1996). Bei diesen
Angaben ist jedoch zu bedenken, dass die maximale sommerliche Auftautiefe eines Standortes von Jahr zu
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Jahr erhebliche Unterschiede aufweisen kann. In der Messperiode 1982-1992 wurden 1982 die geringsten,
1987 die grofiten Auftautiefen festgestellt, was die unterschiedlich hohen Sommertemperaturen der beiden
Jahre widerspiegelt.

Tab. 7: Gemessene Permafrostmichtigkeiten in Nordenskioldland

Das Maximalalter des Permafrostes in Nordenskioldland ldsst sich anhand der Vergletscherungsge-
schichte eingrenzen. Wihrend des Pleistozdns war das Gebiet mehrmals von michtigen FHisschilden
bedeckt, die wihrend der saale- und weichseleiszeitlichen Hochstinde eine betrichtliche Michtigkeit
erreichten. Zur Zeit des weichseleiszeitlichen Maximalstandes war ganz Nordenskioldland — vielleicht mit
Ausnahme kleinerer Nunatak-Gebiete — von Gletschereis bedeckt. Die Funde von Gletscherschliffen in
einigen Tilern Zentral-Spitzbergens (Sassental, Reintal, Tempelfjord) bis in Héhenlagen von knapp 200 m
.M. lassen vermuten, dass die weichselzeitlichen Eisstréme hinreichend michtig waren, um an ihrer Sohle
den Druckschmelzpunkt zu erreichen, was ein basales Gleiten erméglichte, obwohl die Lufttemperaturen
zu jener Zeit deutlich unter den heutigen gelegen haben dirften (vgl. HUMLUM, INSTANES & SOLLID
2003). In den tief eingeschnittenen Tiélern vorhandener, priexistenter Permafrost war somit von oben
(Reibungswirme infolge basaler Gleitvorginge an der Gletschersohle) und unten (geothermale Wirme)
Tauprozessen ausgesetzt. Falit man die Werte von Reibungswirme und Erdwirme zusammen, ist den
genannten Autoren zufolge mit einem Auftaubetrag von rund 1 cm pro Jahr zu rechnen. Setzt man die
Dauer einer umfangreichen weichseleiszeitlichen Vergletscherung in Nordenskieldland grélenordnungs-
mdBig mit 30 000 Jahren an, wiirden rund 300 m Permafrost auftauen (vgl. HUMLUM, IINSTANES &
SoLLID 2003). Unter rasch flieBenden Gletschern (Gletscher mit ,,Surge“-VorstdBen, kalbende Gezeiten-
gletscher) kénnten noch groBere Auftaubetrige erreicht worden sein. Wihrend priexistenter Permafrost
in den groflen Trogtilern auf diese Weise aufgelést worden sein diirfte, konnten Permafrostvorkommen in
den Hochlagen Nordenskioldlands unter diinnem, ,kaltem®, am Untergrund angefrorenem Eis die
weichselzeitlichen und dltere Vergletscherungen Uberdauert haben. In diese Richtung weisen u.a. tordhn-
liche Verwitterungsreste auf dem Arctowskifjell, Marmierfjell und Trehegdfjell (vgl. TOLGENSBAKK,
SORBEL & HOVGARD 2000, SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001) sowie gut erhaltene Doleritginge auf
dem Coloradofjell im angenzenden Sabineland (vgl. FJELLANGER & S@RBEL 2005). HUMLUM, INSTANES
& SOLLID (2003) und HUMLUM (2005) halten daher ein Permafrostalter von bis zu 700 000 Jahren in den
héchsten Lagen fir moglich. Dagegen ist der Permafrost der kiistennahen Tieflagen unterhalb der
marinen Grenze spitholozidnen Alters und somit vergleichsweise jung. Er ist in Strandnihe 50-100 m
michtig, erreicht jedoch schon wenige Kilometer weiter landeinwirts Michtigkeiten von 100-200 m, selbst
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in Hohenlagen unterhalb der holozinen marinen Grenze. Geht man von einer Michtigkeit von 100 m
und einer Bildungsdauer von 3 000 Jahren aus, so ergibt sich fiir das Spitholozin eine durchschnittliche
jahrliche Wachstumsrate von 3 cm. Vermutlich war die Wachstumsrate am Anfang gréBer und in der
jungeren Vergangenheit geringer als dieser Mittelwert (vgl. HUMLUM 2005).

Obwohl die Klimaverhiltnisse in Nordenskioldland seit Beginn der systematischen Temperatur- und
Niederschlagsaufzeichnungen seit Anfang des 20. Jahrhunderts (1912) fir eine Permafrost-Neubildung
cher ungilinstig waren, insbesondere der Erwirmungstrend in den letzten 20 Jahren, findet an geeigneten
Lokalititen eine relativ rasche Permafrost-Aggradation statt, etwa am Rande zuriickschmelzender
Gletscher oder am Fulle aktiver Sturzschutthalden und -kegel. Die Schutt- und Schneeakkumulation sowie
die damit einhergehende Permafrost-Neubildung im Bereich der Sturzschuttakkumulationen vollzieht sich
aufgrund des in Nordenskieldland weithin vorherrschenden Plateau-Trogtal-Reliefs aus flach lagernden
Sedimentgesteinsschichten, die die Entwicklung steiler Talflanken beglinstigen, nicht nur an den Steilhin-
gen der Nordenskipldkiiste, sondern auch in vielen tief eingeschnittenen Télern des Binnenlandes.

4.2 Geomorphologische Erscheinungsformen

Unter den zahlreichen in Nordenskioldland anzutreffenden Periglazidrerscheinungen verdienen
aufgrund ihres grolen Signifikanzwertes vor allem jene Beachtung, deren Entwicklung die Existenz von
Permafrostboden zwingend voraussetzt. Als zuverldssige morphologische Permafrostindikatoren sind
auller den bereits beschriebenen Eiskernmorinen Blockgletscher, Eiskeilpolygone, Pingos, Palsas und
Frostblister entwickelt.

4.2.1 Blockgletscher

Blockgletscher sind grolere zungen- oder lobenférmige Schuttkérper mit scharfer Randbegrenzung
und einer Oberflichenstruktur dhnlich dem Habitus zdhflissiger Massen, die im aktiven Zustand Eis
enthalten und einer langsamen Massenbewegung hangab oder talabwirts unterliegen (vgl. BARSCH 1996).
Im Unterschied zu den eistibersittigten aktiven Formen, die sich wenige cm bis dm im Jahr vorwirts
bewegen, sind die inaktiven Formen bewegungslos, enthalten jedoch im Gegensatz zu den fossilen Block-
gletschern noch Permafrost. Das hangabwirtige ,,Flielen® der aktiven Blockgletscher wird durch Defor-
mation ihres Eisgehaltes ermdglicht. Auller durch klimatische Einfliisse (Schmelzen des Bodeneises)
konnen Blockgletscher auch mangels Schutt- und / oder Eisnachschubs inaktiv werden (,,dynamisch
inaktive® Blockgletscher im Unterschied zu ,klimatisch inaktiven® Blockgletschern im Sinne von
BARSCH 1996), so dass im Einzelfall genau zu priifen ist, warum ein Blockgletscher inaktiv wurde.

Blockgletscher sind in Svalbard in unterschiedlichen morphologischen Erscheinungsformen anzutref-
fen. Luftbildauswertungen zufolge Giberschreitet ihre Gesamtzahl im Archipel 500 (vgl. SOLLID & S@RBEL
1992). Lobenférmige Blockgletscher (vgl. Fotos 20 u. 21) sind wesentlich hiufiger als Formen mit zungen-
formiger Gestalt.

Ihre Abmessungen sind im Allgemeinen geringer als auf dem norwegischen Festland und in den Alpen.
Die meisten Blockgletscher sind weniger als 500 m lang und 60 m michtig (vgl. HUMLUM, INSTANES &
SOLLID 2003). Die Permafrostuntergrenze befindet sich in Svalbard vermutlich weit unterhalb der Basis
der meisten Blockgletscher — ein weiterer Unterschied zu den Formen im alpinen Raum. Verbreitungs-
schwerpunkte bilden die West- und Nordkiiste Spitzbergens (vgl. Abb. 35), bedingt durch das weithin
vorherrschende Steilrelief und die im Vergleich zum Inland frithere Deglaziation des Kiistenraums. Es
dominieren lobenférmige Blockgletscher, die sich aus Sturzschutthalden am Fulle von Steinschlagwinden
am inneren Randbereich der Strandflate entwickelt haben. Die selteneren zungenférmigen Blockgletscher
treten vornehmlich im Binnenland auf, vorzugsweise in Karmulden und an Talschliissen. Die Verbreitung
der Blockgletscher erstreckt sich vom Meeresspiegelniveau bis in Héhenlagen von mehr als 500 m 6.M..
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Foto 20: Lobenférmige Blockgletscher am Fulle des Vardeborgfjells (588 m) nordéstlich des Linnésees. Die eistei-
chen Schuttkérper haben ihren Ursprung in schnee- und eishaltigen Sturzschuttablagerungen, die durch Deforma-
tion ihres Eisgehaltes dhnlich einer zihflissigen Masse langsam auf die Vardeborgsletta-Ebene ausgeflossen sind. Die
abgeflachte Stirnpartie der Blockgletscher am linken Bildrand deutet auf eine dynamische Inaktivitit der Schuttkor-
per. Die schneegefiillte Rinne im Vordergrund verbindet mehrere Karstdolinen, die durch Lésung von karbonischen
Kalksteinen im Untergrund entstanden sind und spiter durch Thermokarstprozesse tiberprigt wurden (7.8.1989).

Foto 21: Stirn eines lobenférmigen, ostexponierten Blockgletschers am Fulle der Griegaksla (Linnétal). Der kleine
Blockgletscher hat sich aus Sturzschuttablagerungen entwickelt. Die oberflichliche Grobmaterialanreicherung sowie
das an der steilen Blockgletscherstirn zutage tretende feinkrnigere Material sind typisch fiir eishaltige Blockgletscher
(10.8.1989).
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Abb. 35: Verbreitung von Blockgletschern in Svalbard (aus SOLLID & S@RBEL 2003)

Eigenen Kartierungen zufolge sind in Nordenskieldland rund 80 Blockgletscher, vornehmlich vom
lobenférmigen Typ, entwickelt (vgl. Abb. 36). Einige von ihnen befinden sich, relativ gut zuginglich, in
der Nihe von Longyearbyen (inneres Longyeartal, Ental, Foxtal, Ugletal, Hiorthfjell, Birkafjell) und
Grumantbyen (vgl. auch TOLGENSBAKK, SORBEL & HOGVARD 2000). Die meisten Blockgletscher besit-
zen ein recht einfaches Kleinrelief an ihrer Oberfliche sowie eine flache Mulde hinter ihrer steilen Stirn.
An der Nordenskioldkiiste kommen jedoch einige wesentlich gréere und komplexere Blockgletscher vor,
die sich weit auf die Strandflate hinaus erstrecken. Sie verfiigen tber eine markante Abfolge aus transver-
salen Willen, Rinnen und unregelmifBligen Voll- und Hohlformen an ihrer Oberfliche. Sie unterscheiden
sich darin deutlich von den lobenférmigen Blockgletschern im angrenzenden Linnétal und Orusttal. Die
beiden zungenférmigen Blockgletscher am Hiorthfjell und Birkafjell (vgl. ISAKSEN, ¥YDEGARD et al. 2000,
ODEGARD, ISAKSEN et al. 2003a, 2003b) sowie ecin groBer lobenférmiger Blockgletscher an der
Nordenskioldkiiste unweit der Ausmindung des Orusttals (vgl. KAAB, ISAKSEN et al. 2002, FARBROT,
ISAKSEN et al. 2005) wurden jiingst mit modernsten geophysikalischen Methoden untersucht. Ferner
wurde die Entwicklung von Blockgletschern am Fufle des Gruvefjells nahe der Gletscherzunge des
Larsbre im innersten Longyeartal detailliert studiert (vgl. HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN 2007).

Die beiden zungenférmigen Blockgletscher an den Hingen des Hiorthfjells und Birkafjells befinden
sich in Stidwest-Exposition 5 bzw. 9 km nordéstlich von Longyearbyen. Der 370 m lange und 80 m breite
Hiorthfjell-Blockgletscher besitzt einen 37-38° steilen Stirnhang in einer Héhenlage von 440 m @.M.. Der
kleinere Birkafjell-Blockgletscher ist 190 m lang und 50 m breit. Seine 36-37° steile Front befindet sich in
einer Hohenlage von 500 m 4.M.. Beide Blockgletscher haben sich aus Sturzschutt-Ablagerungen
entwickelt. Die Jahresmitteltemperatur der Luft im Bereich der Blockgletscher liegt bei -10 °C, die
Permafrostmichtigkeit diirfte mehrere hundert Meter betragen. Der eishaltige Schuttkérper ist somit recht
kalt und an der Festgesteinsunterlage aus Sandstein, Siltstein und Tonschiefer angefroren. Die Oberfliche
der beiden Blockgletscher wird von Sandsteinblocken relativ einheitlicher Abmessungen gebildet. Die
Michtigkeit der Auftauschicht ist mit 0,7-1,5 m vergleichsweise gering.
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Abb. 36: Periglaziirmorphologische Ubersichtskarte von Nordenskioldland (ausgewihlte Formen) (erginzt nach
MEIER 1991)

Das innere Gefiige der beiden Blockgletscher wurde von ISAKSEN, @DEGARD et al. (2000) mittels
DC-Widerstandsmessung und GPR (Ground Penetrating Radar) ermittelt. Danach bestehen die Block-
gletscher aus drei Lagen. Unter der oberflichlichen blockreichen Auftauschicht folgt eine eisiibersittigte
Schuttlage, die den oberen Kernbereich der Blockgletscher bildet. Sie wird von einer eisirmeren Schicht
unterlagert, deren Basis an der Felsunterlage angefroren ist.

Geschwindigkeitsmessungen an den Blockgletscheroberflichen (1994-1996) zeigen, dass sich beide
Blockgletscher talwirts bewegen und somit aktiv sind. Der Hiorthfjell-Blockgletscher weist eine Oberfli-
chen-Geschwindigkeit von 0,09 m pro Jahr, der Birkafjell-Blockgletscher von 0,05 m pro Jahr auf (vgl.
ISAKSEN, ODEGARD et al. 2000). Unterschiede in der Materialzufuhr und im Scherdruck sind mégliche
Erklirungen fiir die abweichenden Geschwindigkeitswerte. Der Birkafjell-Blockgletscher ist geringmachti-
ger als der Hiorthfjell-Blockgletscher und zeichnet sich durch eine viel kleinere Schuttquelle aus.
Geschwindigkeitsmessungen an der Oberfliche des Hiorthfjell-Blockgletschers tiber den Zeitraum 1994-
2002 bestitigen die fritheren Ergebnisse. Die horizontalen Oberflichen-Geschwindigkeiten betrugen 9,7-
9,9 cm im Jahr (vgl. XDEGARD, ISAKSEN et al. 2003a). Eine vorliufige Datierung des Oberflichen-
materials an der Blockgletscherstirn lisst sich vornehmen, indem man die Blockgletscherlinge mit der
jahrlichen Oberflichengeschwindigkeit in Beziehung setzt. Diese Datierung ergibt die Zeitspanne, die das
Material an der Oberfliche benétigt, um von der Blockgletscherwurzel zur Blockgletscherstirn zu gelan-
gen. Geht man von langfristig konstanten Kriechraten aus, ergibt sich sowohl fir den Hiorthfjell-Block-
gletscher als auch fiir den Blockgletscher am Birkafjell ein Alter des Oberflichenmaterials an der Block-
gletscherfront von ca. 4 000 Jahren (vgl. ISAKSEN, ODEGARD et al. 2000). Eine Datierung von 24
Blockgletschern in Svalbard mittels Lichenometrie ldsst vermuten, dass die Bildung der Blockgletscher-
Oberflichen vor ca. 3 500 Jahren begann (vgl. ANDRE 1994). Das Gesamtalter der Blockgletscher dirfte
jedoch wesentlich héher sein als das Alter des Oberflichenmaterials an der Blockgletscherstirn. Zu Beginn
ihrer Entwicklung sind die Blockgletscher diinn und weisen geringe Oberflichen-Geschwindigkeiten auf.
Aufgrund des mit der Tiefe zunehmenden Scherdruckes nimmt die FlieBgeschwindigkeit zur Blockglet-
scherfront hin ab. Uberschreitet der Neigungswinkel der Blockgletscherstirn schlieBlich den maximalen



4 Permafrosthoden 77

Schiittungswinkel der beteiligten Gesteine, fillt Schutt herab und wird vom vorriickenden Blockgletscher
Uberfahren. Daher taut der gefrorene Blockgletscherkern im Stirnbereich und riickt mit einer geringeren
Geschwindigkeit vor als das Material an seiner Oberfliche. In Kombination mit einer niedrigeren Ober-
flichen-Geschwindigkeit in der Initialphase ihrer Entwicklung ist davon auszugehen, dass die Blockglet-
scher-Bildung in Svalbard in vielen Fillen bereits zu Beginn des Holozins einsetzte (vgl. ISAKSEN,
ODEGARD et al. 2000).

Episodische, rasch ablaufende, grélere Massenbewegungen scheinen fiir die Schuttzufuhr und die
Konservierung des Eises in den gefrorenen Sedimenten eine wichtige Rolle zu spielen. An der Oberfliche
des Hiorthfjell-Blockgletschers bildet eine grofiere Felssturz-Ablagerung einen markanten Schuttlobus. Im
Herbst 1996 und 1997 beobachteten die o.a. Autoren mehrere Felsstiirze an den Hingen des Hiorthfjells,
jeweils im Verlauf von Starkregenfillen. In den Wurzelzonen des Hiorthfjell- und des Birkafjell-Blockglet-
schers Uberdauern gréflere Schneeanhiufungen in der Regel bis weit in den Sommer. Wihrend der Fels-
sturz-Ereignisse 1996/97 wurden Schneeansammlungen unter Felsschutt begraben. Ist die Schuttablage-
rung hinreichend michtig, d.h. michtiger als die Auftauschicht, wird die Schneelage in den Permafrost
integriert. Vom Hang abflieBendes Schmelzwasser dringt in die Schuttdecke und Schneelage ein und
gefriert. Dies geschieht vornehmlich wihrend des Anstiegs der Permafrosttafel im Spitsommer und
Herbst, wodurch im Laufe der Zeit eine Wechselfolge aus Eis- und Schuttlagen entsteht, die allméhlich
Bestandteil des kriechenden Blockgletschers wird. Dieser Vorgang stellt nach ISAKSEN, @DEGARD et al.
(2000) den wichtigsten Schuttakkumulationsprozel3 bei den Blockgletschern am Hiorthfjell und Birkafjell
dar.

An der Nordenskigoldkiiste findet sich eine Anzahl groBer lobenférmiger Blockgletscher, die sich aus
Sturzschutthalden am Fulle der N-S-streichenden Steilwinde am inneren Rande der breiten Strandflate
entwickelt haben. Sie unterscheiden sich nicht nur durch ihre gréBeren Abmessungen, sondern auch durch
ihren komplexeren morphologischen Bau von den Blockgletschern auf den Talbdden des Binnenlandes.
Einer dieser Blockgletscher wurde von KAAB, ISAKSEN et al. (2002) sowie FARBROT, ISAKSEN et al.
(2005) mittels photogrammetrischer Messungen und geophysikalischer Methoden (Ground Penetrating
Radar, Direct Current Resistivity Tomography) genauer untersucht.

Der Blockgletscher befindet sich in W-Exposition am Fulle des Thuefjells, ca. 18,5 km stidlich von
Kap Linné unweit der Ausmiindung des Orusttals auf die Strandflate. Er ist rund 1 km breit und 300 m
lang; seine bis zu 40 m hohe Stirn ist bis zu 40° steil. Ein Uberblick vom Top der riickwirtigen Steilwand
zeigt eine komplizierte Gliederung in verschiedene, sich iberlagernde Schuttloben. Nahe der Wurzel des
Haupt-Blockgletschers sind mehrere kleine Loben entwickelt, die offenbar embryonale Blockgletscher
darstellen. Das Festgestein besteht aus spitprikambrischen metamorphen Gesteinen (Hecla Hoek), vor
allem Quarziten und Phylliten. Die GréBe der Schuttpartikel an der Blockgletscheroberfliche variiert von
wenigen Zentimetern bis zu mehreren Metern, wobei Bereiche mit kleinstiickigem Schutt und solche mit
grobblockigem Material unterschieden werden kénnen. Insgesamt nimmt die BlockgréB3e von der Block-
gletscherwurzel zur Blockgletscherstirn hin ab. Am steilen Fronthang ist eine oberflichliche Lage aus
Grobmaterial zu erkennen, die feinkérnigere Sedimente Giberdeckt. Nach Ausweis der nichstgelegenen
Wetterstation (Isfjord Radio) betrdgt die Jahresmitteltemperatur der Luft um -5 °C, die
Permafrostuntergrenze diirfte mehrere Zehnermeter unter der Blockgletscherbasis liegen.

Der untersuchte Blockgletscher besteht nach FARBROT, ISAKSEN et al. (2005) aus drei Lagen. Die
oberste, mehrere Meter michtige Schicht umfasst mittlere und grofle Blécke und ist frostfrei. Darunter
folgt eisreicher, stellenweise eistibersittigter Permafrost von mindestens 15 m Michtigkeit. Ferner existiert
in den dufleren 100 m eine Lage aus etwas eisirmerem Schutt, die sich méoglicherweise Richtung Block-
gletscherwurzel in groferer Tiefe fortsetzt. Falls dies zutrifft, wiirde dies den Bau bekannter Blockglet-
scherkerne in anderen Gebieten Svalbards sowie in den Alpen bestitigen, in denen sich die Lage mit dem
héchsten Eisgehalt nahe der Blockgletscheroberfliche befindet und der Mineralgehalt tiefenwirts
zunimmt. Die basale, dritte Lage wird von Blocken gebildet, die an der steilen Blockgletscherstirn abge-
stiirzt und danach vom vorriickenden Blockgletscher tiberfahren worden sind. Die inneren Strukturen des
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Blockgletschers sind weniger geordnet als bei anderen loben- und zungenférmigen Blockgletschern in
Svalbard. Diese Blockgletscher verfiigen iiber recht glatte Oberflichen im Vergleich zum markanten Wall-
und Rinnenrelief des studierten Blockgletschers, bei dem vor allem die enge Verkniipfung von Wallstruk-
turen und hohem Eisgehalt auffillt. Das Muster ldsst sich erkliren, wenn man die Wille als Ergebnis einer
verstirkten Materialzufuhr betrachtet, durch die Schnee tberdeckt und im Laufe der Zeit zu Eis umge-
wandelt worden ist, vergleichbar den bereits beschriebenen Akkumulationsprozessen im Wurzelbereich
der zungenférmigen Blockgletscher am Hiorth- und Birkafjell. Im Unterschied zu den Blockgletschern in
Nordnorwegen und in den Alpen ist die Auftauschicht in den Rinnen michtiger als im Bereich der Wille.
Dies ist vermutlich eine Folge der diinnen Schneebedeckung der Wille im Winter, die eine intensive
Auskiihlung zur Folge hat.

Der einzige Teil des Blockgletschers, der im Zeitraum 1969-1990 nachweisbare Flie3geschwindigkeiten
von 4-8 cm pro Jahr aufweist (vgl. KAAB, ISAKSEN et al. 2002), befindet sich im studlichsten Abschnitt des
Schuttkérpers. Er zeichnet sich durch einen hohen Eisgehalt und einen gréBeren Boschungswinkel aus.
Gebiete mit einem dhnlich hohen Eisgehalt existieren aber auch an der Nordflanke des Blockgletschers,
wo keine Bewegungen festgestellt werden konnten. Folglich bildet der Eisgehalt der Schuttmasse nicht
den limitierenden Faktor der Blockgletscherbewegung. Eher scheinen die Hangneigungsverhiltnisse die
dynamische Inaktivitit des Hauptschuttkérpers zu begriinden. Er befindet sich im Unterschied zum siid-
lichen Abschnitt auf einer nahezu ebenen Fliche, der Strandflate der Nordenskioldkiiste.

Das genaue Alter des Blockgletschers lisst sich nur schwer eingrenzen. KAAB, ISAKSEN et al. (2002)
und FARBROT, ISAKSEN et al. (2005) fiihren die fir Svalbard-Verhiltnisse erheblichen Abmessungen des
Blockgletschers und seinen komplexen Bau auf eine sehr lange Entwicklungsgeschichte zurtick. Die
Blockgletscherfront tberschreitet die lokale spitweichseleiszeitliche marine Grenze in der Horizontalen
um 20-50 m. Die Blockgletscherstirn dirfte daher in den letzten 10 000 Jahren mit einer Geschwindigkeit
von mindestens 0,2 cm im Jahr im Mittel vorgertickt sein (vgl. EIKEN, KAAB et al. 2001). KAAB, ISAKSEN
et al. (2002) gehen gar von einem Alter von 50 000 Jahren aus, was mit der lokalen Vergletscherungsge-
schichte nur schwer in Einklang zu bringen ist, da das Gebiet erst vor rund 12 400 Jahren (vgl. SVENDSEN
et al. 1996) vom weichselzeitlichen Eisschild freigegeben worden ist. Ein Uberdauern des Blockgletschers
unter ,,kaltem®, am Untergrund angefrorenem Eis ist aber denkbar. Die norwegischen Autoren schlieBen
nicht aus, dass die Nordenskioldkiiste schon wesentlich frither eisfrei wurde, dhnlich dem Prins Karls
Fotland. In diesem Falle wire der Blockgletscher einer (De-) Glaziation und damit verbundenen Meeres-
spiegelschwankungen ausgesetzt gewesen mit entsprechenden Folgen fiir seine Reliefentwicklung. Er wire
ein wichtiger Paldoklimaindikator in einem Gebiet, das nur wenige weichseleiszeitliche Vergletscherungs-
spuren aufweist.

Obwohl Blockgletscher inzwischen als gefrorene Schuttkérper mit einem hohen Eisgehalt, die sich im
aktiven Zustand unter Deformation des Eises langsam talwirts bewegen, akzeptiert sind (vgl. BARSCH
1996), ist der Ursprung dieses Eises noch immer unklar. Diese Tatsache basiert hauptsichlich auf dem
Mangel an Beobachtungen und Messungen in der im Winter zumeist schwer zuginglichen Wurzelzone der
Blockgletscher, in der die wichtigsten Bildungsprozesse zu erwarten sind. Vor diesem Hintergrund bilden
die ortsnahen, auch im Winter relativ gut erreichbaren Blockgletscher im innersten Longyeartal gute
Forschungsvoraussetzungen. Mit dem Universititszentrum in Longyearbyen (UNIS) als logistischer Basis
konnten HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN (2007) iber das ganze Jahr verteilt Untersuchungen zur
Eis- und Schuttproduktion im Blockgletscher-Wurzelbereich durchfihren und auf diese Weise neue
Erkenntnisse zur Blockgletscher-Genese gewinnen. Die Studie griindet sich auf regelmiflige Feldbesuche,
tigliche Fotos automatischer Kameras, Beobachtungen in einem Tunnel an der Blockgletschersohle sowie
Aufzeichnungen einer automatischen Wetterstation auf dem nahe gelegenen Plateau.

Die untersuchten Blockgletscher befinden sich vor der Stirn des Larsbre (vgl. Foto 22). Sie sind aus
Sturzschutthalden am Fulle des Gruvefjells hervorgegangen (,,talus-derived rock glaciers™) und bewegen
sich in nordwestlicher Richtung zum Haupttal hin (vgl. Abb. 37). Einige dieser Blockgletscher sind beim
Larsbre-Gletschervorsto3 wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ seitlich angeschoben worden und bilden heute
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eine grof3e Stauchmorine (vgl. Foto 23). Die Blockgletscher haben ihren Ursprung in den Sturzschuttab-
lagerungen am Ostrand der Larsbre-Gletscherzunge. Jeder einzelne der langgestreckten Blockgletscher-
wille ist aus einem Sturzschuttkegel hervorgegangen, wihrend die Rinnen zwischen den Willen mit den
Zwischenrdumen zwischen den einzelnen Kegeln verknipft sind. Einige der Blockgletscherwille weisen
quer zur Bewegungsrichtung verlaufende Rinnen auf, unter denen sich die Schuttpartikel der Auftau-
schicht nahezu vertikal in den eisreichen Permafrost fortsetzen. Offenbar sind Gesteinsfragmente der
Auftauschicht in offene Spalten im Permafrostkérper gefallen (vgl. HUMLUM, CHRISTIANSEN &
JULIUSSEN 2007). Die Oberfliche der Blockgletscher besteht aus Schutt, entsprechend dem der nahe gele-
genen Sturzschutthalden.

Foto 22: Blick vom Platiberg (450 m) tber das innere Longyeartal auf den eingeschneiten Larsbre-Gletscher und die
Blockgletscher an seiner Stirn. Die Blockgletscher haben sich aus Sturzschutthalden am Ful3e des Gruvefjells (577 m)
entwickelt und bewegen sich Richtung Longyeartal. Die drei markanten bogenférmigen Blockgletscher vor der
Larsbre-Eiskernmorine sind beim Larsbre-Gletschervorsto3 wihrend der ,,Kleinen Eiszeit® seitlich angeschoben
worden und bilden heute eine grofle Stauchmorine. Thr scharfkantiger, eisreicher Schutt unterscheidet sich deutlich
vom feink&rnigeren Material der taleinwirts angrenzenden Eiskernmorine (10.8.2008).

Abb. 37: Topographische Ubersichtskarte der Umrisse der Blockgletscher (grau) am Larsbre sowie der Lawinen-
Auslaufzonen (gestrichelte Linie) am Fulle des Gruvefjells (aus HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN 2007)



80 Hamburger Beitréige zur Physischen Geagraphie und Landschaftsikologie — Heft 20 / 2009

Foto 23: Blick vom Rande des Gruvefjells auf die drei Blockgletscher vor der Stirn der Larsbre-Eiskernmorine
(links). Jeder einzelne der langgestreckten Blockgletscherwille ist aus einem Sturzschuttkegel hervorgegangen,
wihrend die schneegefillten Rinnen zwischen den Willen mit den Zwischenriumen zwischen den einzelnen Kegeln
verkniipft sind. Die bogenférmige Gestalt der Blockgletscherwille resultiert aus dem Anschub durch den Larsbre-
Gletscher, der zu Beginn des 20. Jahrhunderts vorstieB und die priexistenten Blockgletscherzungen talauswirts
lenkte. Die steilen Blockgletscherfronten grenzen unmittelbar an den Gletscherbach des Larsbre (7.8.2008).

Die vorherrschenden Sandstein- und Tonschiefer-Fragmente haben zumeist einen Durchmesser von
20-30 cm, gelegentlich bis zu 70 cm. Der Feinmaterialanteil nimmt tiefenwirts zu. Die maximale Michtig-
keit der Auftauschicht gegen Ende des Sommers betrigt um 90 cm. Die Permafrosttemperaturen in den
Blockgletschern betragen den Autoren zufolge -5 bis -10 °C. Die Blockgletscherfronten sind steil, instabil
und 40-45 m hoch. Im Winter (September-Mai) herrschen Winde aus sidostlicher Richtung vor, wobei die
Windgeschwindigkeiten relativ hoch sind (5-20 m/sec). Die Winde verursachen ein erhebliches Schnee-
treiben von der Hochfliche zum Randbereich des Gruvefjells. Aufgrund der Leesituation sammeln sich in
den trichterférmigen Erosionsmulden am Plateaurand tiber den Blockgletschern erhebliche Schneemen-
gen an, die bei geeigneten Wetterlagen an den Talhdngen zu einer regen Lawinentitigkeit fiihren.

Die meteorologischen und automatischen fotografischen Aufzeichnungen belegen, dass viele Lawinen
in Wirmephasen ausgelést werden, wenn die Temperatur den Gefrierpunkt iiberschreitet, wobei die
Lawinenhdufigkeit zwischen Ende Mirz und Ende Juni am gréBten ist. Feldinspektionen in den Auslauf-
zonen der Lawinen zeigen eindeutig, dass der durch die Lawinen transportierte Schutt aus den Felswinden
in den Auslésungszonen der Lawinen am Plateaurand stammt (vgl. HUMLUM, CHRISTIANSEN &
JULIUSSEN 2007). Der Schuttanteil in den Lawinen nimmt gegen Ende der Schneeschmelzperiode zu, da
die Lawinen dann auch die minerogene Unterlage der Schneedecke erodieren, nicht nur in ithrem Ausldse-
gebiet, sondern auch in der hangabwirtigen Lawinenbahn. Als Ergebnis der Lawinentitigkeit wird jedes
Jahr in den Auslaufzonen der Lawinen eine 1-5 m michtige Lage aus Lawinenschnee und Schutt auf dem
unteren Teil der Sturzschutthalden abgelagert. Der untere Abschnitt der Lage besteht im Allgemeinen aus
recht sauberem Schnee, wihrend sich der obere Abschnitt durch einen hoheren Schuttanteil auszeichnet.
Im Laufe des Sommers schmilzt der Lawinenschnee. Schmelzwasser sickert in den unteren Teil der
Schneelage und bildet dort infolge der negativen Temperaturen im darunter befindlichen Schuttkérper
eine Hislage (vgl. HUMLUM 2005). Die Temperatuten im Sturzschutt kénnen den Gefrierpunkt erst
Uberschreiten, wenn der gesamte Lawinenschnee abgeschmolzen ist, so dass priexistenter Permafrost
konserviert wird. Sobald der Schnee an der Oberfliche der Lawinenablagerung schmilzt, werden die darin
enthaltenen Gesteinsfragmente freigesetzt, wodurch im Laufe der Zeit eine oberflichliche Schuttlage
entsteht, die den darunter verblicbenen Lawinenschnee vor dem Schmelzen schitzt. Zu Beginn des
nichsten Winters (Anfang September) sicht die Oberfliche hiufig wie die eines normalen Sturzschutt-
haldenhanges aus, mit dem Unterschied, dass die oberflichliche Schuttlage stellenweise von reliktirem
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Lawinenschnee unterlagert ist. Durch diesen Vorgang wird jedes Jahr eine Lage Lawinenschnee mit darin
enthaltenen Gesteinsfragmenten und einer Deckschicht aus Schutt auf der ehemaligen Landoberfliche
abgelagert, wobei der Schnee durch Gefrieren von Schmelzwasser teilweise in Eis umgewandelt worden
ist. Auf diese Weise wird an den Unterhdngen der untersuchten Sturzschutthalden jedes Jahr bis zu 1 m
neuer Permafrost gebildet (vgl. Abb. 38). Diese Permafrost-Aggradation ist somit eng an das Auftreten
von Lawinen gekntpft.

Abb. 38: Permafrost-Aggradation durch Ablagerung von Lawinenschnee und Schutt im Laufe von zwei Jahren in
der Blockgletscher-Wurzelzone (verdndert nach HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN 2007).

Ein Schmelzwasserbach des Larsbre hat einen Tunnel an der Sohle der Blockgletscher erodiert, der
einen Blick in das Innere der Blockgletscher gestattet. Er verlduft tiber eine Linge von rund 200 m entlang
der Grenzfliche zwischen Blockgletscherkorper und Festgesteinsunterlage, und erstreckt sich ca.l m in
den Fels und 1-6 m in den dartiber befindlichen Blockgletscherschutt (vgl. HUMLUM, CHRISTIANSEN &
JULIUSSEN 2007). Die Grenze zwischen dem Festgestein und den Blockgletschern ist scharf ausgeprigt
ohne die geringsten Spuren von Abrasion infolge basaler Gleitvorginge. Die Eistemperaturen liegen den
Autoren zufolge unter -5 °C, so dass Gleitvorginge an der Blockgletscherbasis kaum mdoglich sind. Der
aufgeschlossene Teil des Blockgletscherkrpers besteht aus 20-200 cm michtigen Lagen aus massivem Eis
mit eingestreuten Gesteinsfragmenten, die mit 20-150 cm michtigen Lagen aus scharfkantigem Verwitte-
rungsschutt mit Poreneis und Eislinsen abwechseln. Viele Lagen sind verfaltet, wobei die Faltenachsen
rechtwinklig zur Bewegungsrichtung des Blockgletschers angeordnet sind. Nach HUMLUM,
CHRISTIANSEN & JULIUSSEN (2007) betrigt der Eisgehalt an der Basis des Blockgletscherkbrpers schit-
zungsweise 60-80 Y.

Nach den vorliegenden Beobachtungen beginnt die Blockgletscher-Entwicklung in den Auslaufzonen
der Lawinen, in denen im Laufe der Zeit eine geschichtete, permanent gefrorene Ablagerung aus Schutt-
und Eislagen entsteht. Sobald ein solcher eisreicher Permafrostkérper eine bestimmte Michtigkeit
erreicht, wobei der Schwellenwert u.a. von der Hangneigung, der Temperatur und dem Eisgehalt gesteuert
wird, setzen Deformationsprozesse ein, die zur Bildung embryonaler Blockgletscher fiihren kénnen. Bei
den Blockgletschern am Larsbre sind Klimaverhiltnisse, die die Konservierung von Permafrost ermdgli-
chen, eine wichtige Voraussetzung fiir die Ablagerung von eisreichem Schutt, da sonst kein Lawinen-
schnee langfristig Giberdauern kénnte. HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN (2007) bezeichnen auf
diese Weise gebildete Blockgletscher als ,Jlawineninduzierte® (,,avalanche-derived”) Formen. Die an den
Blockgletscheroberflichen beobachteten, quer zur vorherrschenden FlieBrichtung verlaufenden Rinnen
werden von den Autoren als Ergebnis des UberflieBens von Felsschwellen unter den Blockgletschern
gedeutet, wobei es wie bei Eisgletschern zur Spaltenbildung kommt. Die im Tunnel unter der Blockglet-
scherstirn beobachtete Wechsellagerung von Schutt- und Eislagen ldsst sich als deformierte geschichtete
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Lawinenablagerung, dhnlich jener in der Wurzelzone der Blockgletscher, deuten. Es ist zu vermuten, dass
vergleichbare geschichtete Lawinenablagerungen auch in vielen anderen Blockgletscherkdrpern in
Svalbard enthalten sind. GPR-Untersuchungen an verschiedenen Blockgletschern in Svalbard, wie z.B. am
nahe gelegenen Hiorthfjell-Blockgletscher, belegen ein geschichtetes inneres Gefiige (vgl. u.a. ISAKSEN,
ODEGARD et al. 2000).

Das Alter der Blockgletscher am Larsbre ist nicht bekannt. Die relativ geringe GréBle der Gesteins-
fragmente und das rasch verwitternde Festgestein erschweren lichenometrische Untersuchungen. Der
Larsbre hat die Blockgletscher im Laufe seines VorstoB3es wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ stellenweise
Uberfahren und gestaucht, so dass die Blockgletscher frither entstanden sein missen. Ein Vergleich mit
anderen Blockgletschern in der Umgebung lisst auf ein spitholozines Alter (<5 000 Jahren) schliefen
(vgl. HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN 2007).

4.2.2 Eiskeilpolygone

Eiskeilpolygone stellen die in Nordenskioldland am hdufigsten anzutreffenden morphologischen
Permafrosterscheinungen dar (vgl. Abb. 306). Ihre hiufig tetra-, penta- oder hexagonalen Spaltenmuster
treten im reliefarmen, flachen Gelinde am deutlichsten in Erscheinung (vgl. Foto 24 und 25). Die Meht-
zahl der bekannten Vorkommen befindet sich auf Verebnungen mit Béschungswinkeln <10°, insbeson-
dere auf gehobenen Fluf3- und Meeresterrassen im Bereich der groBen Trogtiler und an der
Nordenskioldkiste (vgl. MEIER 1991, 1993, 1996). Die Maschenweite der Polygone variiert zwischen 10
und 70 m. Die einzelnen Polygone werden durch 15-50 cm tiefe, 30-150 cm breite Furchen begrenzt, die
in der Regel eine dichtere Vegetation aufweisen als die Polygonfelder. Im stirker gebdschten Gelidnde, bis
25° Hangneigung, ist das Polygonmuster infolge von Massenbewegungsvorgingen oft nur schwer zu
erkennen. In Hanglagen bleibt die Eiskeilentwicklung nicht auf die Lockersedimentauflage beschrinkt,
sondern erstreckt sich auch auf das im Untergrund anstehende Festgestein. Das Verbreitungsgebiet der
Eiskeilpolygone reicht vom Meeresspiegel bis in Hohenlagen um 500 m 4.M.. In Héhenlagen tiber 300-
400 4.M. dberspannen sie Landoberflichen, die keine Spuren von Glazidrerosion durch pleistozine
Eisschilde aufweisen (vgl. SORBEL & TOLGENSBAKK 2002). Funde zahlreicher Erratika belegen indessen,
dass diese Gebiete ehemals vom Inlandeis iiberfahren worden sind (vgl. TOLGENSBAKK, SORBEL &
HOGVARD 2000, SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001, FJELLANGER & SORBEL 2005).

Foto 24: 30-50 cm (Knotenpunkt: 95 cm) tiefe, kerbférmige Spalten eines weitmaschigen Eiskeilnetzes auf einer
Flussterrasse (5 m 4.M.) am Untetlauf des Adventelv. Die in 16B4hnlichen schluffig-sandigen Sedimenten angelegten
Spaltenziige weisen einen dichteren Vegetationsbesatz auf als die wind- und kilteexponierten, trockeneren Polygon-
felder. Rissbildungen am Grunde der Furchen lassen sich als Indiz fiir die Aktivitit des Eiskeilnetzes deuten
(12.8.1987).
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Foto 25: 45 cm tiefer Frostril am Grunde einer flachen, muldenférmigen Eiskeilfurche auf einer fluvialen Terrasse
am Unterlauf des Adventelv. Der bis zu 1,5 cm breite RiB3 ist Teil eines Sekunddrmusters, das die vegetationsbesetz-
ten Polygonflichen eines scharf ausgeprigten Eiskeilnetzes tiberzieht. Der Frostrif3 ldsst sich durch die hangende, 40
cm michtige Feinsedimentlage bis in die darunter befindlichen fluvialen Kiese verfolgen, erreicht aber nicht die in 90
cm Tiefe anzutreffende Permafrosttafel (21.8.1988).

Eiskeilpolygone werden durch thermische Kontraktion des Permafrostes und damit verbundener Riss-
bildung infolge einer starken winterlichen Abkithlung gebildet. Die Rissbildung als Initialstadium der
Eiskeilentwicklung vollzieht sich von der Bodenoberfliche her. Diese Risse weisen Beobachtungen im
Adventtal zufolge eine obere Offnungsbreite von wenigen Millimetern auf (vgl. MEIER 1991). Das
AufreiBlen der Risse resultiert aus der Kontraktion des eishaltigen Substrats im Gefolge einer raschen und
intensiven Temperaturdepression bis weit unter den Gefrierpunkt. Zumeist kommt es bereits kurz nach
der Initialkontraktion in den offenen Rissen zur Anlagerung von Reif und Nadeleis.

Das wihrend der Auftauphase in den Rif} eindringende Schmelz-, Niederschlags- und Bodenwasser
gefriert unterhalb der Permafrosttafel und verhindert auf diese Weise ein Schlieen der Risse. Im Unter-
schied dazu schlief3t sich der Rif3 in der Auftauschicht hiufig und schiitzt dadurch die unteren Risspartien
vor dem Auftauen. Im Rahmen der folgenden Frostperioden kommt es vorzugsweise an der gleichen
Stelle, die als Schwichezone fungiert, erneut zur Rissbildung, worauf eine weitere Eisanreicherung erfolgt.
Die vielfache Wiederholung von Rissbildung und Eisanreicherung fihrt im Laufe der Zeit in der Vertika-
len zur Entwicklung keilférmiger Bodeneiskérper (vel. Foto 26), die sich in der Horizontalen zu polygo-
nalen Netzwerken zusammenschlieBen. Im Gegensatz zu aktiven Eiskeilen findet bei inaktiven EHiskeilen
keine Rissbildung und kein Wachstum mehr statt, doch besteht der Eiskérper weiterhin fort. Schmilzt das
Bodeneis im Zuge einer Permafrostauflésung aus, so werden die Spalten von randlichen oder hangenden
Sedimenten verfillt. Es entsteht ein sekundir gefiillter, fossiler Fiskeil (Eiskeilpseudomorphose), der als
zuverlissiger Indikator fiir die ehemalige Existenz eines kontinuierlichen (geschlossenen) Permafrost-
bodens und dessen klimatische Voraussetzungen angesehen werden kann.
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Foto 26: 2,3 m tiefer Vertikalschnitt durch einen 1,35 m breiten, in 16Bartigen schluffig-sandigen Sedimenten ent-
wickelten, im Grabungsjahr inaktiven Eiskeil auf einer Flussterrasse (5 m t.M) am Unterlauf des Adventelv. Bohrun-
gen zufolge erstreckt sich der Eiskeil mindestens bis in 4,85 m Tiefe. Das stufenférmige Querprofil des Eiskorpers
weist den Eiskeil als syngenetische Form aus, entstanden durch Eiskeilwachstum bei gleichzeitiger Sedimentation
(31.7.1987).

Betrachtet man die weite Verbreitung von Eiskeilpolygonen in Nordenskieldland, selbst in der Umge-
bung Longyearbyens, tiberrascht die begrenzte Anzahl der bisher vorliegenden wissenschaftlichen Unter-
suchungen zu ihrer Entwicklung und Altersstellung. SVENSSON (1976) studierte Eiskeile im unteren
Adventtal in den Sommern 1968 und 1972 und fand Rissbildungen in der Auftauschicht und im oberen
Teil der Eiskeile, die belegen, dass die Eiskeile damals aktiv waren. Eine kleine, 4-5 cm hohe Aufwdlbung
des Eises an der Oberfliche der Eiskeile im zentralen, von der Rissbildung betroffenen Teil, deutete
SVENSSON als Hinweis auf einen Anstieg der Permafrosttafel in den kiihleren Jahren vor den Untersu-
chungen. MEIER (1991, 1993, 1996) studierte Eiskeile anhand von Vertikalschnitten mittels Motorgrabun-
gen und an natiirlichen Aufschliissen in verschiedenen Teilen Nordenskioldlands in den Jahren 1982-
1992. Auf den verschiedenen Terrassenniveaus am Unterlauf des Adventelv wurden Eiskeilpolygone
unterschiedlicher Abmessungen beobachtet, die verschiedene Entwicklungsstadien unterschiedlichen
Alters reprisentieren:

a. Die oberste und somit dlteste Terrasse (4 m Uber dem Adventelv) weist ein Netzwerk aus
formscharfen, ca.100 cm breiten und 20 cm tiefen Spalten auf, an deren Grunde klaffende Risse
verlaufen. Die Polygonoberfliche ist durch ein engmaschiges Rissnetz sekundir gegliedert.

b. Auf der mittleren Terrasse (0,5-1,0 m tber dem Flussniveau) sind die Spalten 30-40 cm breit und
ca.10 cm tief. Sie sind weniger formscharf ausgeprigt als auf der obersten Terrasse. Offene Risse
befinden sich sowohl in den Spalten als auch an der Polygonoberfliche.

c. Die unterste und jiingste Terrasse liegt nur 0,1-0,2 m tber dem Flussniveau. Sie ist von einem
Netzwerk aus klaffenden Rissen iiberzogen. Die Verbreitung von wenige Zentimeter tiefen,
unauffilligen Spalten beschrinkt sich auf den proximalen Terrassenteil. Die Terrasse wird wih-
rend der Schneeschmelze vom Adventelv uberflutet.
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Nach Ausweis zahlreicher Motorgrabungen sind die Spaltenziige unterhalb der sommerlichen Auftau-
schicht von keilf6rmigen Bodeneiskérpern unterlagert (vgl. Abb. 39). Die Breite dieser Eiskeile ist auf der
obersten, iltesten Terrasse mit 90-120 cm am gréten und auf der untersten, jlingsten Terrasse mit
maximal 5 cm am geringsten (mittlere Terrasse: 30-50 cm). Die in den Spalten verlaufenden Risse lassen
sich in den meisten Grabungsprofilen durch die sommerliche Auftauschicht hindurch bis in die an der
Permafrosttafel ansetzenden, vertikal gebinderten Eiskeile verfolgen. Die auflerhalb der Spalten ent-
wickelten offenen Risse sind nicht von Eiskeilen unterlagert. Treffen Risse dieses sekundiren Musters auf
dltere Eiskeilspalten, horen sie zumeist auf. Die verschiedenen Risssysteme reprisentieren demnach
verschiedene Rissgenerationen, wobei die dltesten Risse in den Spalten vetlaufen. Diese Differenzierung
spiegelt sich auch auf den verschiedenen Terrassenniveaus deutlich wider. Die formschirfsten und dltesten
Spaltennetze finden sich auf der obersten Terrasse, wihrend auf der untersten und jiingsten Terrasse mit
Ausnahme ihres proximalen Teils nur Ri3- und keine Spaltennetze ausgebildet sind.

Abb. 39: Querprofile durch rezente Eiskeile verschiedener Entwicklungsstadien im unteren Adventtal (aus MEIER
1991)

Einige Hiskeile auf dem obersten und iltesten Terrassenniveau weisen an ihrer Oberfliche eine
Aufwolbung auf, die dem von SVENSSON (1976) beschriebenen ,,sekundiren Eiskeil” dhnelt. Einer der
Eiskeile zeichnet sich durch ein auffilliges, stufenférmiges Vertikalprofil aus, das durch Eiskeilwachstum
bei gleichzeitiger Sedimentation (,,syngenetischer Eiskeil) entstanden ist. MATSUOKA & HIRAKAWA
(1993) und MATSUOKA (1999) fanden bei Grabungen im oberen Adventtal (1992) bei 85-220 cm breiten
und 225-490 cm tiefen Eiskeilen ebenfalls eine Aufwolbung der Eiskeiloberflichen im Bereich der Riss-
bildungszone. MATSUOKA (1999) hilt diesen ,,sekundiren Eiskeil” fiir eine Erscheinung, die zugleich mit
der Ablagerung von L66 im Gebiet entstanden ist (syngenetischer Ursprung), oder die eine episodische
Absenkung der Permafrosttafel vor einigen Jahrzehnten, etwa im Laufe der ungewdhnlich warmen
Sommer 1922 und 1930, widerspiegelt.

An der im Vergleich zum Binnenland stirker maritim geprigten Nordenskieldkiiste wurden auler
wenigen aktiven vor allem inaktive Eiskeile (ohne Rissbildung) ergraben. Aulerdem wurden unter einigen
Spaltenziigen Eiskeilpseudomorphosen angetroffen. Infolge einer lokalen Absenkung der Permafrosttafel
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sind die keilférmigen Bodeneiskérper ausgeschmolzen und die dadurch entstandenen offenen Spalten
durch randliche und hangende Lockersedimente verfilllt worden (vgl. Abb. 40). Die sich bis in Tiefen von
180-250 cm erstreckenden Eiskeilpseudomorphosen sind nach Ausweis der Grabungsbefunde noch von
Permafrost unterlagert. Sie diirfen nicht mit den auf den Meeresterrassen der Nordenskieldkiste weit ver-
breiteten flachgriindigen ,,soil-wedges* verwechselt werden. Am Rande verschiedener Fluf3- und Meeres-
terrassen hat das Ausschmelzen von Eiskeilnetzen, das sowohl grof3rdumig aufgrund einer allgemeinen
Temperaturerh6hung als auch kleinrdumig infolge Thermoerosion oder anthropogener Einwirkungen
(z.B. Absenkung der Permafrosttafel entlang des Fahrweges Longyearbyen - Grube 7) erfolgen kann, zur
Entwicklung kurzer Kerb- und Sohlentilchen gefithrt, deren auffillig winkliger Vetlauf noch deutlich das
Muster der ehemaligen Eiskeilspaltennetze widerspiegelt (vgl. MEIER 1991, 1993, 1996). Eindrucksvolle
Beispiele solcher Tilchen finden sich u.a. in den unteren und mittleren Talabschnitten von Advent-,
Coles-, Gron- und Reintal (vgl. Fotos 27 u. 28). Wihrend der friihsommerlichen Schneeschmelze sammelt
sich das Schmelzwasser in den Eiskeilspalten und flieit entlang dieser zu den Terrassenrdndern und von
dort in die Vorfluter. Durch die hohe Wirmekapazitit des abflieBenden Schmelzwassers beginnen die
Eiskeile von oben her abzuschmelzen; die Spalten tiefen sich ein und fungieren alsbald als Leitlinien der
Erosion. Auf diese Weise entstehen an den Terrassenrindern, die der Thermoerosion verstirkt ausgesetzt
sind, mehrere Meter tiefe Télchen, die sich, dem Verlauf der Eiskeilspalten folgend, durch rickschreitende
Erosion in die Terrassenk6rper einschneiden.

Abb. 40: Querprofil durch einen fossilen Eiskeil (Eiskeilpseudomorphose) auf einer gehobenen Strandterrasse bei
Kap Linné (aus MEIER 1991)

Das thermische Kontraktionsverhalten des Permafrostbodens in Nordenskigldland (Adventtal) wurde
zuerst von MATSUOKA (1999) niher untersucht. Mittels eines Dilatometers wurde die Distanz zwischen
zwel Fixpunkten auf beiden Seiten einer Eiskeilfurche im oberen Adventtal zwischen 1990 und 1992
gemessen. Die maximale Ausdehnung von 16 mm wurde erreicht, als die Temperatur an der
Permafrosttafel bei -27,3 °C Lufttemperatur auf -17,1 °C abfiel. Die Entfernung zwischen den zwei Fix-
punkten verringerte sich relativ rasch nach der Erwirmung, wobei der Eiskeil kaum in die Breite wuchs.
Die Studie dokumentiert allerdings nicht, ob tatsichlich eine Rissbildung stattfand. Anhand von
Beobachtungen im Sommer schlieBt MATSUOKA, dass es bei 15 % der Eiskeile im Adventtal-Gebiet im
Winter zur Rissbildung kommt.
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Foto 27: Ausschmelzendes Eiskeilnetz am Rande einer Flussterrasse am Mittellauf des Reindalselv. Der winklige
Verlauf der wassergefiillten Rinnen spiegelt noch deutlich das Muster des chemaligen Eiskeilnetzes wider. Die
Verzweigungen der ehemaligen Spaltenziige (Bildvordergrund) sind besonders stark der Thermoerosion ausgesetzt.
Durch abflieBendes Schneeschmelzwasser hiufig beglinstigt, werden die Spalten durch Unterminieren der angren-
zenden Polygonrinder zu kleinen Tilchen geweitet (15.8.1983).

Foto 28: 5-6 m tiefe Kerb- und Sohlentilchen am Rande einer Flussterrasse im inneren Colestal. Verlauf und
Anordnung der Tilchen spiegeln noch deutlich das Verzweigungsmuster der ehemaligen, inzwischen ausgeschmol-
zenen Eiskeile wider. Die Spaltenziige sind nach dem Ausschmelzen der Eiskérper vertieft und verbreitert worden.
Im rechten Bildhintergrund sind die Hinge des Sandsteinfjells (873 m) zu erkennen (5.8.1987).

Um das Kontraktions- und Rissbildungsverhalten, d.h. die Dynamik der Eiskeile besser zu verstehen,
wird seit Sommer 2002 ein Mef3- und Beobachtungsprogramm an einer ausgewihlten, gut zuginglichen
Eiskeil-Lokalitit im unteren Adventtal nahe Longyearbyen durchgefithrt (UNIS). Die Lokalitit befindet
sich in einem scharf ausgeprigten Eiskeilnetz auf der untersten Flussterrasse des Adventelv an der
Ausmiindung des Totals, ca. 17 m @M. und 3-6 m tber dem Flussniveau (vgl. CHRISTIANSEN 2003,
2005). Die groBlen, hexagonalen Polygone sind in feinkornigen LoB-Ablagerungen entwickelt und tber-
wiegend ,low-centered. Die Eiskeilspalten unterscheiden sich in ihrer Breite und Tiefe. Sie reprisentieren
wahrscheinlich verschiedene Eiskeilgenerationen. Die Vegetation der 20-100 cm breiten, 30-40 cm tiefen



88 Hamburger Beitréige zur Physischen Geagraphie und Landschaftsikologie — Heft 20 / 2009

Spalten besteht iiberwiegend aus Grisern, wihrend die zentralen, tiefer gelegenen Abschnitte der Poly-
gone von einem dichten Moosteppich tiberzogen sind.

Die stirker wind- und kilteexponierten, rampen- bis wallartigen Polygonrinder weisen nur einen spir-
lichen Pflanzenwuchs auf und unterscheiden sich darin markant von den angrenzenden, geschttzteren
Polygonspalten. Das Forschungsprogramm umfasst sowohl kontinuierliche Messungen der Schneetiefe
und Bodentemperaturen als auch Beobachtungen zur Rissbildungsaktivitit in einer 1 m breiten, 35 cm
tiefen Polygonspalte. Die Bodentemperaturen werden stiindlich durch Datalogger erfasst, wihrend die
Schneetiefen tiglich durch eine Digitalkamera dokumentiert werden.

Die Jahresmitteltemperatur wihrend des ersten Forschungsjahres (Oktober 2002 bis Oktober 2003)
betrug nach CHRISTIANSEN (2005) -5,7 °C; sie lag damit unter dem Hochstwert von -4 °C, bei dem Riss-
bildung durch thermische Kontraktion des Permafrostbodens bisher nachgewiesen worden ist (vgl. BURN
1990). Das Rissverhalten wird jedoch vornehmlich durch die Wintertemperaturen gesteuert. Im Januar
2003 gab es zwar eine 3-wochige Periode mit Temperaturen um -25 °C, aber ansonsten schwankten die
Temperaturen etheblich, wobei sogar Temperaturen tber 0 °C auftraten. Die Oberflichen- und Boden-
temperaturen im Zentrum und am Rande der Eiskeilspalte spiegeln die Schwankungen der Lufttemperatur
wider, am deutlichsten im vegetationsarmen Randbereich. Hingegen waren die Temperaturschwankungen
im Bereich der Permafrosttafel vergleichsweise gering, sowohl unter der Spalte als auch im Randbereich.
Die Jahresmitteltemperatur an der Bodenoberfliche betrug -4,9 °C in der Eiskeilspalte, -5,7 °C am Poly-
gonrand und -5,7 °C im Polygonzentrum. Die Jahresmitteltemperatur im Boden lag unter der Spalte bei -
5,3 °C (17 cm Tiefe), -6,1 °C (34 cm) und -5,8 °C (68 cm), wihrend sie unter dem rampenartigen Polygon-
rand -6,0 °C (20 cm Tiefe), -5,9 °C (50 cm) und -6,0 °C (100 cm) betrug (vgl. CHRISTIANSEN 2005). Die
Temperaturgradienten waren im Randbereich der Eiskeilspalte groBer als in ihrem Zentrum. Bis Anfang
November sammelte sich nur wenig Schnee in der Spalte an. Die danach gebildete 30 cm michtige
Schneefiillung schmolz bei einem Wirmeeinbruch Anfang Dezember bis auf 11 cm wieder ab. Von Mitte
Februar bis Mitte Mai existierte eine 25-35 cm michtige Schneefillung in der Spalte, wihrend die
Schneemichtigkeit am windexponierten rampenartigen Spaltenrand im Laufe des Winters niemals 5-7 cm
Gberschritt. Das Polygonzentrum war von November bis Anfang Juni von einer diinnen Schneelage

bedeckt.

Feldinspektionen, bei denen die Schneedecke in den Eiskeilspalten teilweise entfernt wurde, ergaben
Anfang Februar keine Hinweise auf die Existenz von Rissbildungen. Offene Risse wurden erst bei der
nichsten Inspektion am 9. Februar entdeckt, einen Monat spiter auch in den benachbarten Eiskeilspalten.
Ende Mai wurden die Rissbildungen in den Spalten des untersuchten Eiskeilpolygons kartiert. Ein Rif3
hatte sich am Grunde der mit Temperatur-Dataloggern versehenen Spalte gebildet. Zu diesem Zeitpunkt
wiesen grof3e Teile der Eiskeilspalten noch eine Schneeftllung auf. Die offenen Risse waren stellenweise
wassergefiillt und zerschnitten die Vegetation messerscharf. Mitte Juli wurde das Rissmuster in den
Spalten des Studienpolygons sowie der angrenzenden Polygone exakt kartiert. Insgesamt wurden Eiskeil-
spalten in einer Gesamtlinge von 273 m erfasst, von der 87 % eine Rissbildung aufwies (vgl.
CHRISTIANSEN 2005). Manche Risse standen noch im Spitsommer offen, waren aber nicht mehr so breit
wie kurz nach der Schneeschmelze. Im Frithherbst hatten sich die meisten Risse geschlossen.

Um den Zeitpunkt und die GréBenordnung der thermischen Kontraktionen zu erfassen und um die
Rissbildung mit den saisonalen Substratdeformationen korrelieren zu kénnen, wurde als Folgeprojekt eine
2,5 m breite und 0,3 m tiefe, beidseitig von rampenartigen Willen begrenzte Eiskeilspalte in einem nahe
gelegenen Feld aus ,,low-centered polygons™ mit einem Satz hochstauflésender unterschiedlicher Mess-
instrumente (Extensometer, Bruchkabeln, Erschiitterungssensoren, Thermistoren, Feuchtigkeitssensoren,
automatischer Kamera) versehen (vgl. MATSUOKA & CHRISTIANSEN 2008). Die Ergebnisse aus der
Messperiode 2004-2007 belegen symmetrische horizontale Bewegungen zwischen der Fiskeilspalte und
den angrenzenden Willen. Als Folge von Frosthebungsprozessen und thermischen Deformationsvorgin-
gen in der Auftauschicht dehnten sich die Wille im Winter aus und schrumpften im Sommer. Im Bereich
der Spalte verliefen die Bewegungen genau umgekehrt, d.h. Schrumpfen im Winter und Ausdehnen im
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Sommer, abgesehen von Ausdehnungsvorgingen gegen Ende des Winters. In der gefrorenen Auftau-
schicht bildeten sich in einer Kilteperiode im Spitwinter 2006 markante Risse. Nach der oberflichlichen
Rissbildung erweiterte sich die Spalte als die Temperatur rasch unter -20 °C fiel. Eine deutliche Rissbil-
dung fand statt, nachdem die Temperatur an der Permafrostoberfliche -10 °C erreicht hatte. Wihrend der
dreijahrigen Messperiode war die Abkithlung des Substrats jedoch nicht stark und lang genug, um eine
Rissbildung bis in den Permafrost hinein zu gestatten (vgl. MATSUOKA & CHRISTIANSEN 2008). Folglich
wuchs der Eiskeil nicht. Eine Rissbildung bis in den Eiskeil hinein erfordert wahrscheinlich eine raschere
und / oder intensivere Abkithlung; in benachbarten Rissen fanden die genannten Autoren im Frithsom-
mer zumindest Reste von diinnen Eisadern im Bereich der Permafrosttafel, was sich mit eigenen
Beobachtungen bei Grabungsarbeiten im Zeitraum 1982-1992 deckt.

Die Beobachtungen von Rissbildungen im Winter 2002 / 2003 (vgl. CHRISTIANSEN 2005) und in den
Wintern 2004-2007 (vgl. MATSUOKA & CHRISTIANSEN 2008) lassen vermuten, dass eine lingere Kilte-
phase mit Bodentemperaturen unter -15 °C an der Permafrosttafel erfordetlich ist, damit eine Rissbildung
in den Eiskeilspalten stattfinden kann. Die Auskithlung des Bodens im Spitwinter erfolgt vornehmlich
tber die aufgewdlbten, schneearmen Spaltenrinder, die sowohl die niedrigsten Temperaturen als auch die
raschesten Temperaturstiirze aufweisen, wihrend die Eiskeilspalten selbst durch eine Schneefiillung bis zu
einem gewissen Grade gegen die Auskithlung abgeschirmt sind. Die Temperaturen erreichten an der
Eiskeiloberfliche jedoch den kritischen Grenzwert von -15 °C, der dort sogar linger erhalten blieb als
unter den rampenartigen Spaltenrindern (vgl. CHRISTIANSEN 2005). Diese Beobachtung liefert eine
Erklirung, warum es sogar unter einer 30 cm tiefen, mit isolierendem Schnee gefiillten Eiskeilspalte zur
Rissbildung kommt. Sie verdeutlicht auch die Bedeutung des Windes als Steuerfaktor der Schneemichtig-
keit und damit auch des Bodentemperaturregimes selbst im Kleinrelief der Eiskeilspalten. In einem relativ
maritimen Gebiet wie Nordenskioldland, in dem die Wintertemperaturen im Vergleich zu kontinentaleren
Gebieten, wie z.B. Sibirien, héher sind, sind vermutlich winterliche Hochdrucklagen erforderlich, damit
die Bodenoberfliche hinreichend auskiihlen und eine Rissbildung in den Eiskeilspalten stattfinden kann.

Das Alter der Eiskeilpolygone in Nordenskigldland ist sehr unterschiedlich. Darauf deuten uw.a. die
erheblichen Unterschiede in den Abmessungen der EHiskeile. Die obere Breite der Eiskeile variiert von
wenigen Zentimetern bis zu 5 m (vgl. SORBEL & TOLGENSBAKK 2002). Auf den Flussterrassen im unte-
ren Adventtal existieren Fiskeilnetze von unterschiedlicher Maschenweite, die von Eiskeilen
unterschiedlicher Breite unterlagert sind. Sie reprisentieren verschiedene Eiskeilgenerationen unterschied-
licher Altersstellung.

Die Eiskeilnetze in den kiistennahen Tieflagen, etwa auf den Flussterrassen an den Unterldufen von
Sassenelv, Adventelv, Coleselv, Grondalselv, Reindalselv und Kjellstromelv sowie auf den Meeresterrassen
an der Nordenskioldkiiste, sind vergleichsweise jung, da die Terrassen erst nach der Deglaziation gebildet
worden sind und eine Permafrostaggradation und Eiskeilentwicklung erst danach einsetzen konnte. In
anderen Gebieten kann der Permafrost schon wesentlich linger existiert haben, insbesondere in Lagen
tber 300-400 m 4.M. (vgl. SORBEL & TOLGENSBAKK 2002). Diese Gebiete zeichnen sich heute durch
Jahresmitteltemperaturen von -8 bis -10 © C aus, so dass det Permafrost wahrscheinlich wihrend des
gesamten Postglazials bestanden hat. Da Eiskeile sich gegenwirtig selbst bei einem weniger scharfen
Frostregime im kiistennahen Tiefland bilden, dirften die Voraussetzungen fiir die Eiskeilentwicklung im
Hochland mindestens seit dem frithen Postglazial bestanden haben. Da diese Gebiete keine Spuren
glazidrer Erosion aufweisen (vgl. TOLGENSBAKK, SORBEL & HOGVARD 2000, TOLGENSBAKK, SORBEL
et al. 2001, SORBEL & TOLGENSBAKK 2002), war das spitweichselzeitliche Eis wahrscheinlich ,kalt” und
am Untergrund angefroren (,,cold-based). Auch in eisfreien Perioden vor der letzten Eisbedeckung
koénnte Permafrost in den Hochlagen von Nordenskioldland existiert haben. Es ist daher nicht auszu-
schlieBen, dass die dltesten Eiskeile in den Hochlagen eine oder mehrere Eisbedeckungen unter , kaltem*,
vor Erosion schiitzendem Eis tiberdauert haben und aus einer Periode vor der Spitweichselzeit stammen
(vgl. FIELLANGER & SORBEL 2005).
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4.2.3 Pingos

Aufgrund ihrer betrichtlichen Abmessungen und ihres auffilligen Erscheinungsbildes bilden die
Pingos — bis zu 50 m hohe, frostdynamisch entstandene, vieljahrige Higelbildungen mit einem eisreichen
Kern — die spektakulirsten morphologischen Permafrostphinomene in Nordenskieldland (vgl. Foto 29).
Die meisten der Pingos sind inmitten oder am Rande der rezent aktiven Talsohlen, am Fufle hoch aufra-
gender Berge oder an der Einmiindung von Seitentilern in die Haupttiler gelegen (vgl. Abb. 36; LIESTOL
1977, MEIER 1991, 1993, 1996). Ferner haben sich einige Pingos in Hangfulllagen in unmittelbarer
Kistenndhe entwickelt, wie zB. an der Kaldbucht (Vengsletta) und am inneren Adventfjord
(Moskushamn). Von den knapp 60 aus Nordenskioldland bekannten Pingos befinden sich rund 40 im
Bereich des Kartenblattes Adventtal (vgl. TOLGENSBAKK, SORBEL & H@GVARD 2000, TOLGENSBAKK,
SORBEL et al. 2001). Das Verbreitungsgebiet erstreckt sich vom Meeresspiegelniveau (Moskuslagune) bis
in Hohenlagen um 190 m .M. (De Geertal). Vermutlich ist das im Vergleich zum restlichen Spitzbergen
gehdufte Auftreten von Pingos in Nordenskioldland und ihr dortiges Verbreitungsmuster durch die
speziellen geologischen, geomorphologischen und hydrologischen Bedingungen vorgezeichnet (vgl.
AKERMAN 1987).

Foto 29: 42 m hoher ,,Offener-System-Pingo* am FulBle des Bergmoya (935 m) im oberen Reintal. Der langge-
streckte Pingo liegt inmitten des ,,braided river systems® des Reindalselv. Die glazifluvialen Lockersedimente an der
Pingooberfliche werden von aufgepressten Sandstein- und Kohleschichten unterlagert. Der Pingo ist in einem offe-
nen hydrologischen System entstanden, wobei der fiir die Genese erforderliche hohe Bodenwasserdruck artesisch
durch die groBen Reliefunterschiede erzeugt worden ist. Die Lage im Flussbett am Rande eines Sanders ldsst auf eine
geringe Permafrostmichtigkeit schlieBen, die die Pingoentwicklung begiinstigt hat (13.8.1983).

Der Grundrif3 der einzeln oder in Kleingruppen vorkommenden Pingos ist rund, langgestreckt oder
komplex zusammengesetzt. Nach dem Aufri} lassen sich schild-, kuppel-, plateau- und kegelférmige
Hiigel sowie unregelmifiger gestaltete Formvarianten unterscheiden (vgl. MEIER 1996). Die Pingokronen
konnen eine zentrale mulden- bis kraterférmige, bei einigen Pingos wassergefiillte Vertiefung aufweisen.
Die Oberfliche der meisten Pingos ist durch markante Spaltenbildungen gekennzeichnet. Aul3er typischen
Eiskeilspalten finden sich bei einigen Pingos, insbesondere solchen von kegel- oder kuppelf6rmiger
Gestalt, tiefe Radialspalten, die sich wahrscheinlich aus Spannungs- und Dehnungsrissen entwickelt haben.

Die Pingooberflichen kénnen aus unterschiedlichen Substraten bestehen, gemil3 dem unterschiedli-
chen Ausgangsmaterial am Orte der Pingoentwicklung. Da sich viele Pingos im Talsohlenbereich in
Flussbetten entwickelt haben, wird die Oberfliche der meisten Pingos von sortierten und gut zugerunde-
ten Lockersedimenten gebildet. Die Pingos im Mindungsbereich der groflen Flisse (Adventelv,
Grondalselv, Reindalselv) sind tberwiegend in ton- und schluffreichen, sandigen, isostatisch gehobenen
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Feinsedimenten angelegt. An den Oberldufen von Eskerelv, Reindalselv, Lundstremelv und Kjellstromelv
existieren Pingos mit Oberflichen aus Morinenmaterial. Bei zwei Pingos im mittleren Adventtal, einem
dreigliedrigen Pingo im Brentskard sowie verschiedenen Pingos im oberen Reintal tritt ferner das im
Untergrund anstehende Festgestein an den Flanken oder im Kronenbereich zutage. Von den Pingos im
Reintal zihlen die im Festgestein entwickelten, zuerst von AHMAN (1973) bearbeiteten Hiigel zu den
héchsten in ganz Svalbard. Der vor der michtigen Endmorine des Kokbre gelegene, 36 m hohe Pingo
wird von einer mehrere Meter tiefen Rinne durchzogen, an deren Stidwand schotterbedeckte Sandstein-
schichten aufgeschlossen sind. Die kretazischen Sandsteinbinke fallen vom Aufschlusszentrum sowohl
nach Westen als auch nach Osten ein und belegen dadurch ein punktférmiges Aufpressen der Schichten
im Zuge der Pingoentwicklung. Bei den weiter flussaufwirts am Fulle des Bergmoya entwickelten Pingos
treten stark zerbrochene Sandsteinschichten an den Winden kraterférmig ausgeprigter, teils wasserge-
fillter Gipfeldepressionen zutage. Der Ostlichste Hiigel stellt mit einer Héhe von 42 m tber der Talsohle
den zweithéchsten Pingo im Arbeitsgebiet dar (héchster Pingo im Vasstal mit 50 m) und beherbergt im
Gipfelbereich ein kleines Kohlefl6z (vgl. MEIER 1996). Auf einigen Pingos existieren Quellaustritte, deren
Schiittung auch im Winter anhilt, wie Reste winterlicher Aufeiskérper (Naledi) an den Pingoflanken
ausweisen. Die durch Geftieren des Quellwassers entstehenden Aufeisdecken kénnen mehrere Meter
Michtigkeit erreichen, wie im Falle des 28 m hohen Pingos an der Einmiindung des Helvetiatals in das
Adventtal (vgl. LIESTOL 1977).

Uber das innere Gefiige der Pingos, insbesondere die Merkmale des Bodeneises, liegen bisher nur
wenige Angaben vor. Die Befunde stammen teils aus Beobachtungen an natiitlichen Aufschliissen, wie
etwa Steilwidnden und -hingen von Gipfelkratern, Erosionsrinnen, Rutschungsbahnen sowie fluvial unter-
schnittenen Hangpartien der Pingoflanken, teils aus der Auswertung von eigenen Grabungs- und Bohr-
profilen. In jingster Zeit wurde der Aufbau einiger gut zuginglicher Pingos im Adventtal ferner durch
indirekte geophysikalische Arbeitsweisen untersucht und gedeutet (vgl. YOSHIKAWA 1993, MATSUOKA,
SAWAGUCHI & YOSHIKAWA 2004, ROSS, HARRIS et al. 2005, ROSS, BRABHAM et al. 2007). Die natiirli-
chen Pingoaufschliisse an der Kaldbucht (vgl. MEIER 1993), im mittleren Adventtal (vgl. YOSHIKAWA
1993) sowie im oberen Adventtal (vgl. TOLGENSBAKK, SORBEL et al. 2001) zeigen die oberen Partien von
Blankeiskernen, die von mehrere Meter michtigen Schotterlagen tiberdeckt werden. Die 5 von MEIER
mittels Motorgrabungen und -bohrungen (bis 6 m Tiefe) im August 1982 im Adventtal studierten Pingos
(vgl. Abb. 41: Lagunpingo, Longyearpingo, Hyttepingo, Janssonpingo, Riverbedpingo) lassen teils einen
abweichenden Aufbau erkennen, was sich mit den Beobachtungen von AHMAN (1973; Lagunpingo) und
den Ergebnissen der spiteren geophysikalischen Untersuchungen deckt.

Abb. 41: Lage der untersuchten Pingos im unteren und mittleren Adventtal (verindert nach ROSS, BRABHAM et al.
2007)
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Der von AHMAN (1973) anhand einer 2,2 m tiefen Grabung am Siidwesthang studierte 4,5 m hohe
Pingo an der Moskuslagune am Adventfjord (vgl. Foto 30 ) besteht aus ton- und schluffreichen, sandigen
Feinsedimenten, die unterhalb der 95-110 cm michtigen sommerlichen Auftauschicht von Eislamellen, -
linsen und -schichten durchsetzt sind (vgl. Abb. 42, Profil 1). Die Michtigkeit der Blankeislinsen und -
schichten und der Eisgehalt des Substrats nehmen tiefenwirts zu, wie Zusatzgrabungen bis maximal 3,20
cm Tiefe und Bohrungen bis in 6 m Tiefe ausweisen (vgl. MEIER 1991, 1993, 1996, Foto 31).

Foto 30: 4,5 m hoher, 300 m langer und knapp 150 m breiter Pingo an der Moskuslagune am inneren Adventfjord.
Der allseits von feink6rnigen marinen Sedimenten umgebene Pingo ist von einer weilen Salzkruste iiberzogen. Seine
steile, dem Fjord zugewandte Flanke ist von gestrandetem Treibholz umgeben, das infolge der Landhebung nur noch
selten von der Brandung erreicht und umgelagert wird. Die schneebedeckten Berge im Hintergrund zihlen zum
Operafjell (968 m) (27.8.1982).

Abb. 42: Querprofile durch zwei Pingos im Adventtal (aus MEIER 1993)



4 Permafrosthoden 93

Foto 31: Eine Motorgrabung bis in 3,20 m Tiefe zeigt das innere Gefiige des ,,Lagunen-Pingos* im Bereich der Sud-
flanke. Unter der 95-110 cm michtigen sommerlichen Auftauschicht (1982) sind die ton- und schluffreichen Sedi-
mente von Eislamellen, -linsen und -schichten durchsetzt, wobei der Eisgehalt und die Michtigkeit der Eislagen
tiefenwirts zunehmen. Der gefrorene Mineralboden ist in bis zu 10 cm groBle Aggregate gegliedert, die durch diinne
Segregationseislamellen oder michtigere Eislinsen und -schichten getrennt sind (Bildausschnitt aus 195-255 cm
Tiefe) (27.8.1982).

Die Grabungen und Bohrungen in den Gipfellagen der weiter taleinwiérts an der Miindung des Ugletals
(Longyearpingo: Hohe 27 m, Radius ca. 300 m) und am Fufle des Bassenfjells (Hyttepingo: Héhe 20 m,
Linge 825 m, Breite 275 m) gelegenen Pingos erbrachten dhnliche Befunde. Die charakteristische Aggre-
gatstruktur der gefrorenen minerogenen Feinsedimente mit einem tiefenwirts zunchmenden Eisgehalt
erinnert stark an das Gefiige in den gefrorenen Mineralbodenkernen nordnorwegischer Palsas. Ungeklirt
bleibt allerdings, bis in welche Tiefe sich dieser Bauplan in den drei untersuchten Pingos fortsetzt, und ob
unterhalb der aus technischen Griinden auf 6 m begrenzten maximalen Bohrtiefe mdglicherweise ein
Blankeiskern entwickelt ist. Die Ergebnisse der indirekten geophysikalischen Untersuchungen (Elektrische
Widerstandstomo-graphie) sprechen sowohl beim Longyearpingo als auch beim Hyttepingo gegen die
Existenz eines groBeren massiven Bodeneiskorpers in der Tiefe (vgl. ROSS, BRABHAM et al. 2007). Die
genannten Autoren vermuten daher, dass die Pingokerne dhnlich den gefrorenen Mineralbodenkernen der
Palsas Segregationseis enthalten sowie moglicherweise kleinere Blankeistaschen.

Mit der Bildung von Segregationseislinsen und -schichten ldsst sich zwar die Entwicklung des relativ
flachen Pingos an der Moskuslagune erkliren, aber kaum die Genese der beiden anderen, wesentlich
héheren Pingos. Hier diirfte die Aufwélbung der Substratlagen bei der Pingoentwicklung zusitzlich durch
die Bildung eines michtigen, bisher noch nicht nachgewiesenen Injektions-Blankeiskerns in groB3erer Tiefe
(unterhalb 6 m) verursacht worden sein. Auf andere Weise ist eine Aufwolbung der Landoberfliche um
mehr als 20 m kaum vorstellbar (vgl. MEIER 1996). Ein derartiger Blankeiskern wurde bei den beiden am
Mittellauf des Adventelv oberhalb der holozdnen marinen Grenze entwickelten und vom Flusslauf unter-
schnittenen Pingos (Janssonpingo, Riverbedpingo) anhand von Grabungen, Bohrungen, GPR (Ground
Penetrating Radar) und Widerstandstomographie zweifelsfrei nachgewiesen (vgl. u.a. MEIER 1993, 1996,
ROsS, HARRIS et al. 2005, ROSS, BRABHAM et al. 2007).

Der an der Einmiindung des Helvetiatales in das mittlere Adventtal gelegene Janssonpingo (Héhe 28
m, Linge 410 m, Breite 200 m) ist in jurassischen Schiefern entwickelt, deren Lagen im sitidlichsten
Abschnitt des Pingos deutlich aufgepresst worden sind. Die Pingooberfliche zeichnet sich durch ein
kompliziertes Kleinrelief aus. Die Pingokrone besteht aus einer flachen Gipfelmulde, die in zahlreiche
Voll- und Hohlformen gegliedert ist. Die fluvial unterschnittene Pingostdflanke fillt steil zum Flussbett
hin ab. Nordlich des am stirksten gehobenen Pingoabschnitts befindet sich ein flacher, lokal von Spalten
tberzogener, maximal 10 m tUber dem Flussbett gelegener Bereich. Die Gipfelmulde des Pingos enthilt
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eine Mineralquelle, deren Wasser im Winter an der Oberfliche gefriert und eine michtige Aufeisdecke
bildet (vgl. LIESTOL 1977). Im Zentrum und am Rande der Gipfelmulde des Pingos wurde das Blankeis
im August 1982 in 50-100 cm Tiefe unter einer frostfreien Deckschicht aus aufgepresstem Schieferschutt
ergraben. Bei mehreren Motorbohrungen in und im Umkreis der Gipfelmulde bis in 6 m Tiefe wurde der
Eiskorper nicht durchteuft. Er besitzt offenbar erhebliche Abmessungen. An einem fluvialen Anschnitt
am Pingosiidhang konnte das Blankeis wenige Meter oberhalb des Flussbettes unmittelbar beobachtet
werden. Ob es sich um einen einzigen michtigen Eiskorper oder mehrere solche handelt, lieB3 sich
aufgrund der limitierten Anzahl von Bohrungen nicht zweifelsfrei feststellen, doch deuten die Befunde
eher auf einen michtigen, zusammenhingenden Bodeneiskorper (vgl. Abb. 42, Profil 2).

Das innere Geflge des nérdlichen, flacheren Hiigelabschnitts ist schwerer zu rekonstruieren. ROSS,
HARRIS et al. (2005) und ROSS, BRABHAM et al. (2007) schliefen aufgrund der Ergebnisse ihrer indirekten
geophysikalischen Untersuchungen nicht aus, dass der Bereich zumindest teilweise nicht von Pingoeis
unterlagert ist, sondern ein von Flussschottern tberdecktes Festgesteinserosionsrelikt darstellt. Nach
Ausweis der eigenen Bohr- und Grabungsbefunde werden die oberflichlichen Schotter von eisreichem
Schieferschutt unterlagert, wobei die Existenz eines Blankeiskerns in groflerer Tiefe zumindest in den
héheren Hiigelabschnitten recht wahrscheinlich ist (vgl. MEIER 1993).

Eine Bohrung im Gipfelbereich des 2 km weiter taleinwirts gelegenen, vom Adventelv umflossenen
Riverbedpingos (vgl. Foto 32) traf 1982 unter einer 160 cm machtigen Deckschicht aus Schieferschutt, die
bis in eine Tiefe von rund 1 m frostfrei wart, auf einen Blankeiskorper, der zwar nicht durchbohtt, aber
noch im Flussbettniveau mittels Grabung in einer Rutschungsbahn nachgewiesen werden konnte.
YOSHIKAWA (1993) liefert eine genaue Beschreibung der inneren Struktur und der Eismerkmale dieses
ovalen Pingos (Hohe 11,5 m, Linge 90 m, Breite 50 m), basierend auf einer Grabung an der steilen Siid-
flanke. Der Pingo ist wie der Janssonpingo in jurassischen Schiefern angelegt, die von aufgepressten Fluss-
schottern iberlagert werden. Das Relief ist kuppig; am westlichen Pingoende findet sich ein Quellaustritt
mit winterlicher Aufeisbildung. Nach YOSHIKAWA (1993) enthilt der Pingokern sowohl Segregationseis
als auch Injektionseis.

Foto 32: 11,5 m hoher, 90 m langer und 50 m breiter, im Flussbett des Adventelv gelegener Pingo (,,Riverbed
Pingo®). Der Pingo ist in jurassischen Schiefern angelegt, die von aufgepressten Flussschottern tiberlagert werden.
Die gefrorenen fluvialen Sedimente und Tonschieferfragmente sind im oberen Teil des Hiigels von Segregationseis
durchsetzt, wihrend im unteren Teil Injektionseis vorherrscht. Der Pingo wuchs im Zeitraum 1964-1989 um 3,7 m
in die Hohe (15.8.1992).
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Die gefrorenen Flussschotter und Tonschieferfragmente sind im oberen Teil des Pingos von Segrega-
tionseis durchsetzt, wihrend im unteren Teil Injektionseis (Blankeis) dominiert. YOSHIKAWA gliedert den
Pingokern anhand der stratigraphischen Verhiltnisse und der GrofBe der Fiskristalle vertikal in 3
Abschnitte. Der oberste Abschnitt enthilt Segregationseis, das vor allem in Gestalt von 6 rund 50 cm
michtigen Lagen in Erscheinung tritt. Der Mittelabschnitt besteht aus Injektionseis, dessen Eiskristalle
groBer sind als die des Segregationseises. Ein kleiner Sekundirpingo an der Sudflanke des Hauptpingos
enthilt den gleichen Eistyp. Der dritte Abschnitt wird von massivem Eis gebildet, das an seiner Basis
einige Hohlriume aufweist. Das Segregationseis ist nahezu luftblasenfrei. Das Injektionseis im mittleren
Abschnitt des Pingokerns ist durch eine Wechsellagerung von Schichten mit kleinen (<1 mm Durchmes-
ser) und groflen (>1 mm Durchmesser) Luftblasen gekennzeichnet. Das Eis ist stark verschmutzt. Das
Massiveis im unteren Abschnitt enthilt zwei verschiedene Typen von Luftblasen. Der gréBere (1-10 mm
Durchmesser) ist parallel zur Lingsachse der Eiskristalle angeordnet, der kleinere (< 1 mm Durchmesser)
befindet sich innerhalb der Eiskristalle und zeigt keine erkennbare Ausrichtung. Beide Luftblasentypen
sind leicht im Pingoeis zu unterscheiden. Anhand der morphologischen und stratigraphischen Charakte-
ristika sowie der festgestellten Eismerkmale entwirft YOSHIKAWA (1993) ein schematisches Modell der
Entwicklung des Riverbedpingos (vgl. Abb. 43).

Abb. 43: Schematisches Modell der Entwicklung des Riverbedpingos (verindert nach YOSHIKAWA 1993)
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Demzufolge wurde die Pingobildung durch Subpermafrost-Grundwasser, das unter artesischem Druck
steht und entlang einer Schwichezone im Permafrostboden aufsteigt, ausgelést (,,Offener-System-Pingo®).
Die Anordnung der Eiskristalle im Pingokern deutet jedoch auf ein nach unten, zur Wasserblase hin,
gerichtetes Eiswachstum. Dieses wurde nach Ansicht von YOSHIKAWA durch eine Absenkung des
Grundwasserspiegels verursacht, als deren Folge das Pingowachstum zum Stillstand kam. Infolge der fort-
gesetzten Hisbildung kehrte sich die FlieBrichtung des Wasserstroms um, wobei der Wasserdruck nun
tiefenwiirts gerichtet war. Einige Jahre spiter stabilisierte sich der Grundwasserspiegel auf einem neuen
Niveau und unter Druck stehendes Subpermafrost-Grundwasser stieg erneut auf. Der urspriinglich
vorhandene Talik war jedoch in der Zwischenzeit gefroren und der Wasserdruck war geringer als zuvor.
Daher suchte sich das Grundwasser im Winter 1991-1992 einen neuen Weg durch den Permafrost zur
Landoberfliche. Die durch elektrische Widerstandsmessungen ermittelte Permafrostmichtigkeit an der
Pingolokalitit betrdgt nach YOSHIKAWA 15,5 m, wobei in 5,0-5,5 m Tiefe unter dem Flussbett ein Talik
vorhanden ist, Uber dem 1992 ein neuer Pingo (Sekundirpingo) entstand. Die indirekt ermittelte, relativ
geringe Permafrostmichtigkeit ist fragwiirdig, da nur 1,5 km flussabwirts bei einer gezielten
Permafrostbohrung eine Permafrostmichtigkeit von 220 m festgestellt wurde (vgl. ISAKSEN et al. 2000).
Eine Verlagerung des Aufstiegskanals des Subpermafrost-Grundwassers durch den Permafrost zur Erd-
oberfliche scheint bei mehreren Pingos in Nordenskioldland stattgefunden zu haben. Darauf deutet
sowohl das Auftreten kleiner, junger Sekundirpingos am Rande gréBerer, dlterer Pingos, wie z.B. am
Nypingo im oberen Reintal (vgl. ONO et al. 1991), als auch die clusterartige Vergesellschaftung von
Pingos in unterschiedlichen Entwicklungsstadien an manchen Lokalititen, wie etwa im Reindalspal3-
Gebiet.

Der genaue Bildungsmechanismus der Pingos in Nordenskioldland ist bisher nur in groben Ziigen
bekannt. Nach Ausweis der Grabungsbefunde und der einschligigen Literatur ist die Pingoentwicklung
das Ergebnis einer lokalen Eisanreicherung im Substrat, in deren Gefolge die Lockersediment- und / oder
Gesteinslagen hiigelférmig aufgewdlbt werden (vgl. wa. MEIER 1993, 1996). Die Eisbildung resultiert
vornehmlich aus der Bewegung von Bodenwasser, das unter hohem kryo- oder hydrostatischem Druck
steht. Nach der Art und Weise, wie dieser Bodenwasserdruck aufgebaut wird — entweder in einem
geschlossenen oder einem offenen hydrologischen System — lassen sich ,,Geschlossene-System-Pingos*
und ,,Offene-System-Pingos® unterscheiden. Als Typlokalititen der beiden Varianten gelten das
Mackenzie- und das Lena-Flu3delta einerseits und das Talsystem Ostgronlands andererseits. Die Mehrzahl
der in Nordenskioldland entwickelten Pingos reprisentiert den Typ des ,,Offenen-System-Pingos*. Einige
Autoren (vgl. LIESTOL 1977, 1996, YOSHIKAWA 1993, 1998, YOSHIKAWA & HARADA 1995, YOSHIKAWA
& NAKAMURA 1996, MATSUOKA, SAWAGUCHI & YOSHIKAWA 2004) sind sogar der Ansicht, dass alle
Pingos in Svalbard ,,Offene-System-Pingos® darstellen. Dieser Schlul3 ist sicher etwas voreilig, da bisher
nur wenige der rund 80 aus Svalbard bekannten Pingos niher untersucht worden sind.

Selbst in Nordenskieldland durften sich einige Pingos in einem geschlossenen hydrologischen System
entwickelt haben (vgl. SVENSSON 1970, MEIER 1993, 1996). So sind die Pingos an der Moskuslagune am
Adventfjord und an der Kaldbucht am Van Mijenfjord héchstwahrscheinlich in einem geschlossenen
System entstanden, das auf dem engen Zusammenspiel von glazidrisostatischer Landhebung, fluvialer
Sedimentation an den Mindungen von Adventelv. und Reindalselv sowie sukzessiver
Permafrostaggradation basiert. Solche ,,Geschlossene-System-Pingos® entwickeln sich vorzugsweise an
Plitzen, die von Lagunen, Seen oder abgeschniirten Flussarmen eingenommen werden. Unter dem
Wasserkorper befindet sich bei hinreichender Wassertiefe, die ein winterliches Durchfrieren bis zum
Grunde verhindert, ein offener Talik (vgl. Abb. 44).

Wird die Wassertiefe verringert, etwa durch Sedimentation und Landhebung, gefriert nicht nur der
Wasserkorper, sondern auch das unmittelbar darunter befindliche minerogene Substrat, so dass eine
allseits von Permafrostboden umgebene Tasche frostfreier, wasserhaltiger Sedimente entsteht. Mit Fort-
schreiten der Permafrostaggradation erhéht sich der Druck des eingeschlossenen, noch ungefrorenen
Intrapermafrostwassers immer mehr, bis das Wasser schlieflich nach oben in die hangenden, den
geringsten Widerstand leistenden Sedimente gepresst wird. Dabei bildet sich an der Front des von allen
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Seiten vordringenden Permafrostes sowohl Segregationseis als auch Injektionseis, durch dessen Wachstum
und Kiistallisationsdruck die gefrorenen Deckschichten aufgewdlbt werden (vgl. MEIER 1993, 1996). Es
ist nicht auszuschlieBen, dass einige flache Hugelformen an den Miindungen von Groendalselv,
Berzeliuselv, Reindalselv und Kjellstromelv, die bisher nicht nidher untersucht werden konnten, Embryo-
nalstadien solcher ,,Geschlossenen-System-Pingos® datstellen. Diese feinsedimentreichen Flussmiin-
dungsbereiche beherbergen auch heute noch zahlreiche in Verlandung begriffene Lagunen und Teiche, in
deren wasserhaltige, ton- und schluffreiche, sandige Sedimente allmihlich der Permafrost eindringt.
SVENSSON (1970) ist der Meinung, dass auch die Pingos an der Miindung des Ugletals (Longyearpingo)
und am FuBle des Bassenfjells (Hyttepingo) im unteren Adventtal einst als ,,Geschlossene-System-Pingos*
angelegt worden sind, als die feinkérnigen Sedimente an der ehemaligen Flussmiindung als Folge der
glaziirisostatischen LLandhebung nach und nach trockenfielen.

Abb. 44: Entwicklung und Zerfall eines ,,Geschlossenen-System-Pingos® (nach MEIER 1993 und HARRIS & ROSS
2007)

Die im Binnenland von Nordenskieldland weithin vorhandene hohe Reliefenergie bietet giinstige
Voraussetzungen fir die Entwicklung von ,,Offenen-System-Pingos®. Der fiir die Pingobildung erforder-
liche hohe Bodenwasserdruck wird hier artesisch durch Héhenunterschiede im Relief erzeugt. Die meisten
Pingos besetzen daher Tal- und Hangfulllagen. Die Talbéden der vom pleistozinen Inlandeis tief ausge-
schiirften Trogtiler einschlieSlich des an hohe Berge grenzenden Tieflandes am Nordrand der Kaldbucht
liefern aufgrund ihrer im Vergleich zu den Hochlagen geringen Permafrostmichtigkeit gute Rahmenbe-
dingungen fiir die Genese von ,,Offenen-System-Pingos®. Viele der Pingos befinden sich inmitten oder
nahe der Hauptabflussbahnen der grofen Flisse, am Zusammenflu von Flissen, auf Sandern im
Gletschervorfeld oder an Gletscherbichen am Gletscherrand, d.h. an Plitzen, an denen infolge der
Wirmekapazitit der abflieBenden Wassermassen mit einer Ausdiinnung des Permafrostbodens zu rechnen
ist (vgl. AHMAN 1973). Da nahezu alle groBeren Gletscher in Nordenskioldland zum polythermalen Typ
zihlen, weist der ansonsten geschlossene Permafrost unter dem Nihrgebiet der Gletscher Liicken auf,
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durch die Schmelzwasser in den Untergrund gelangt und unter dem Permafrost talwirts stromt (vgl. Abb.
27; u.a. LIBSTOL 1977). Dieses Subpermafrostwasser steht unter den Talbéden der tief eingeschnittenen
Haupt- und Nebentiler unter hohem artesischem Druck und dringt daher an permeablen Schichten,
Kliften und Verwerfungen zur Erdoberfliche auf. Der hydrostatische Druck des aufsteigenden Wassers
sowie der aus der bei der Abkihlung des Wassers nahe der Erdoberfliche aus der Segregations- und
Injektionseisbildung resultierende kryostatische Druck fihren zur Aufwélbung der hangenden Locker-
sediment- und / oder Festgesteinsschichten und damit zur Bildung eines ,,Offenen-System-Pingos® (vgl.
Abb. 45; u.a. MEIER 1993, 1996). Als Typlokalitit dieser Pingovariante ldsst sich das obere Reintal anfiih-
ren, wo einige der eindrucksvollsten und hochsten Pingos innerhalb des Svalbard-Archipels zu finden sind
(vgl. AHMAN 1973, LIESTOL 1977, MEIER 1993, 1996, TOLGENSBAKK, SORBEL & HOGVARD 2000).

Abb. 45: Entwicklung und Zerfall eines ,,Offenen-System-Pingos® (verindert nach HARRIS & Ross 2007)

Die in den Tilern Nordenskioldlands angetroffenen Pingos reprisentieren sehr unterschiedliche
Entwicklungs- und Altersstadien. Auller relativ jungen, flachen, schildférmigen Hiigeln ohne auffillige
Erosionsspuren (Pingos am Rypefjellbre, Dronbre), sind zahlreiche altere kuppel- und kegelférmige Hiigel
mit Gipfeldepression und tiefen Radialspalten zu finden (Pingos im Brentskard, Eskertal, Berzeliustal, am
Kokbre). Die groBiten und héchsten Pingos besitzen eine wassergefiillte kraterférmige Gipfeldepression
als Indiz einer weit fortgeschrittenen Bodeneisauflosung im Hiigelkern (Pingos im Vasstal und am Fulle
des Bergmoya, vgl. Foto 33). Ferner existieren Pingos, bei denen nur noch Reste der ehemaligen Krater-
winde erhalten sind (Pingos am Reindalspall, im Lundstremtal, im oberen Trehogdtal). Alle diese
Entwicklungsstadien treten in Nordenskigldland unter dhnlichen klimatischen Verhiltnissen auf, wobei
junge, im Aufbau begriffene schildférmige Pingos stellenweise in enger riumlicher Vergesellschaftung mit
weit fortgeschrittenen Zerfallsstadien zu finden sind, wie etwa am Fulle des Merckolfjells im oberen
Reintal sowie im Eskertal (vgl. MEIER 1996).



4 Permafrosthoden 99

Foto 33: 28 m hoher, 500 m langer und 280 m breiter ,,Offener-System-Pingo® mit zentralem Kratersee (Durchmes-
ser: ca. 90 m) im oberen Reintal. Der von 10-12 m hohen Steilhdngen umgebene Kratersee zeugt von einer fortge-
schrittenen Bodeneisauflésung im Hiigelkern. Uferlinien an den Kraterwinden belegen Seespiegelschwankungen um
ca. 1 m. Der Abflul3 zum Reindalselv erfolgt durch eine Ravine an der Pingostidflanke. Im Hintergrund sind die ein-
geschneiten Steilhidnge des Lunckefjells sowie die Eiskern-Endmorine des Marthagletschers zu erkennen (16.8.1983).

Offenbar kann aus dem Auftreten einiger weniger, dem Zerfall unterliegender Hiigel nicht auf eine der
Pingoentwicklung abtrigliche Klimaentwicklung geschlossen werden. Oftmals wird der Pingozerfall
bereits durch das Aufreilen von Spannungs- und Dehnungsrissen, durch die Warmluft zum eisreichen
Hiigelkern gelangt und dort Schmelzvorginge initiiert, eingeleitet. Das Vorkommen von kollabierenden
Pingos in Nordenskigldland ist daher nicht zwangsldufig klimabedingt, sondern stellt vielmehr eine
Konsequenz des zyklischen Pingoentwicklungs-ganges dar (vgl. MEIER 1996). Dal3 auch unter den gegen-
wirtigen Klimaverhiltnissen noch eine Pingoneubildung stattfinden kann, belegt der Fund eines in den
1990 er Jahren angelegten Pingos im oberen Adventtal (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001). Die
norwegischen Autoren entdeckten bei Feldarbeiten im Sommer 1998 im Flussbett des Adventelv einen
flachen, plateauférmigen, 4 m hohen, ca. 50 m breiten Pingo, dessen Oberfliche aus aufgepressten Fluss-
schottern bestand, die von einem Blankeiskern unterlagert wurden, der an einem Erosionshang entlang
des Flusslaufes stellenweise aufgeschlossen war (vgl. Foto 34). Der Pingo ist auf Luftbildern aus dem Jahre
1990 nicht zu erkennen und wurde auch bei eigenen Feldstudien im oberen Adventtal im August 1992
nicht bemerkt. Er war bei einer Gelindebegehung im Sommer 2008 allerdings nicht mehr aufzufinden.
Der Pingo war folglich recht ,kurzlebig”. Der Pingozerfall wurde vermutlich durch Thermoerosionspro-
zesse entlang des exponierten Blankeiskernes beschleunigt. Aufler diesem isoliert auftretenden jungen
Pingo — die nichstgelegene Pingogruppe befindet sich ca. 2 km entfernt am Rande des Dronbre-Sanders —
existieren verschiedene Pingoneubildungen in enger Verknlpfung mit dlteren Pingos. Dazu zihlt u.a. der
Sekundirpingo am Riverbedpingo, der zwischen 1989 und 1992 angelegt worden ist (vgl. MEIER 1996).
Der Pingo war 1992 1,8 m hoch und 23 m lang,.

Der Pingokern enthielt nach YOSHIKAWA (1993) zwei Injektionseislagen, die 60 cm und tber 90 cm
michtig waren. Im Juli 1994 betrug die Pingohdhe ca. 3 m (vgl. MATSUOKA et al. 2004). Danach wurden
keine Messungen mehr durchgefiihrt, doch war der Sekundirpingo 2003 im Unterschied zu 2008 noch
vorhanden. Fir den Hauptpingo lisst sich anhand von Angaben durch PIPER & PORRITT (1966) aus dem
Jahr 1964 (7,8 m) und eigenen Messungen 1989 (11,5 m) ein Wachstum von 3,7 m in 25 Jahren errechnen
(vgl. MEIER 1996). H6hen-messungen im Zeitraum 1990-1992 lieBen kein vertikales Wachstum erkennen
(vgl. MATSUOKA et al. 2004). Zur gleichen Zeit wurde der Sekundirpingo angelegt, was eindeutig auf eine
Verlagerung des Grundwasserzuflusskanals im Permafrostboden weist.
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Foto 34: 4 m hoher, plateauférmiger Pingo (Durchmesser: ca. 50 m) im oberen Adventtal. Der vom Adventelv
umflossene Pingo besteht aus aufgepressten Flussschottern, die von einem Blankeiskern unterlagert sind. Der Injek-
tionseiskern ist an einem Erosionshang am Flusslauf stellenweise aufgeschlossen. Der kurzlebige Pingo wurde bei
Feldarbeiten 1992 nicht bemerkt, im Sommer 1998 entdeckt (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001) und war 2008
nicht mehr auffindbar (Sommer 1998).

Ein jingerer, flacher Sekundirpingo (,,Baby Pingo®) existiert auch an der Westflanke des Nypingo am
FuBe des Merckollfjells. Der Sekundirpingo wird von AHMAN (1973; Feldstudien 1972) nicht erwihnt. Er
war zu diesem Zeitpunkt vermutlich noch sehr klein. Eigene Messungen im August 1983 ergaben eine
Héhe von rund 2 m bei einer maximalen Lidngserstreckung von 18 m. Die von Schottern gebildete
Pingooberfliche wird von einem auffilligen Spaltennetz tberzogen. ONO et al. (1991) berichten von
frischen Spaltenbildungen im Sommer 1988, die auf rezente Hebungsvorginge deuten. Zwei flache
Bohrungen von ONO et al. (1991) in einer Spalte (1,8 m) und auf der Pingokrone (3,6 m) stieBen auf
Dilatationseis und Segregationseis im oberen Pingokern. Messungen zum Pingowachstum wurden zwar
1988-1989 vorgenommen, doch sind die Ergebnisse noch nicht publiziert worden. Das bei weitem grof3te
registrierte Hohenwachstum eines Pingos in Svalbard weist ein Pingo im Brentskard, ca. 2 km nordstlich
der Passhiitte, auf (vgl. Foto 35). Seine Hohe betrug 1983 25 m tiber dem Eskerelv (vgl. MEIER 1988/89),
2008 hingegen knapp 39 m, woraus sich eine mittlere jahrliche Wachstumsrate von 0,56 m ergibt. Die
Beobachtung eines frisch aufgepressten, rund 1 m hohen Hiigels mit Eiskern und Radialspalten in der
Gipfelmulde im Sommer 2008 zeugt von rezenter Aktivitdt und ldsst vermuten, dass das Pingowachstum
noch nicht abgeschlossen ist.

Altersdatierungen stehen bisher nur von den drei relativ gut zuginglichen Pingos im unteren Adventtal
und dem Pingo im Brentskard zur Verfiigung. Demzufolge nimmt das Maximalalter der Pingos landein-
wirts zu, was aufgrund des Verlauf der glazidrisostatischen Landhebung zu erwarten ist. Im Einzelnen
betrigt das Maximalalter des Pingos an der Moskuslagune (Lagunpingo) 240 * 50 Jahre BP (vgl. AHMAN
1973), 2650 = 55 Jahre BP im Falle des Pingos an der Ausmiindung des Ugletals (Longyearpingo; vgl.
SVENSSON 1970) sowie 6980 * 70 Jahre BP beim Pingo am Fulle des Bassenfjells (Hyttepingo; vgl.
YOSHIKAWA & NAKAMURA 1996; 7405 £ 65 Jahre BP nach ROSS, BRABHAM et al. 2007). Die Datierung
von Moosresten aus einer Spalte im Kronenbereich des Brentskard-Pingos ergab ein C14-Alter von 1875
+ 470 Jahren BP (vgl. BIBUS 1975). Zwischen dem Auftauchen des Landes und dem Einsetzen der
Pingobildung ist jedoch eine Zeitspanne anzusetzen, in der sich der Permafrostboden als wichtige Voraus-
setzung der Pingoentwicklung erst bilden musste.
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Foto 35: 39 m hoher ,,Offener-System-Pingo* im oberen Eskertal (ca. 130 m .M.). Der dreiteilige Pingo besteht aus
Morinenmaterial und Schottern, die von aufgepressten Schieferschichten unterlagert sind. Der Pingo ist im Zeitraum
1983-2008 um 14 m in die Hohe gewachsen (25 m / 39 m) und weist damit das groBte bisher in Svalbard registrierte
Hohenwachstum auf. Ein frisch aufgepresster, ca. 1 m hoher schuttbedeckter Eishiigel in der Gipfelmulde der durch
tiefe Radialspalten zergliederten Hiigelkrone zeugt von rezenter Aktivitit des Pingos (3.8.2008).

4.2.4 Palsas

Im Unterschied zu den wesentlich gréB3eren Pingos sind die bei einem Durchmesser von maximal 10
m zwischen 50 und 120 cm hohen Palsahiigel ausschlieBlich in Moor- und Sumpfgebieten anzutreffen
(vgl. Foto 36). Ihre Verbreitung konzentriert sich daher in Nordenskioldland vor allem auf die vermoorten
Abschnitte der breiten Strandflate an der Nordenskieldkiiste sowie die Feuchtgebiete an den Mittel- und
Unterldufen der groBlen Flisse, wo Torfmichtigkeiten von bis zu 1 m erreicht werden (vgl. Abb. 36).
Auller auf gehobenen Meeres- und Flussterrassen gibt es kleinere Vorkommen in vernissten, vertorften
Mulden in etwas gréBerer Hohenlage, wie z.B. auf der Skarvrypehogda an der Ausmiindung des Sassentals
(vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001). Die einzeln oder in Kleingruppen auftretenden Palsas zeichnen
sich durch einen schild- bis kuppelférmigen Aufril und einen runden bis langgestreckten Grundrif3 aus.
Die Palsamoore bei Kap Linné wurden bereits von AKERMAN (1973, 1980, 1982) studiert. Einen Uber-
blick iiber die Palsaverbreitung, -morphologie, -stratigraphie und -genese in Nordenskioldland gibt MEIER
(1993, 1996). Dennoch wurden die Palsas wiederholt mit anderen Hugelbildungen verwechselt, insbeson-
dere mit Frostblistern im unteren Adventtal, die eine gewisse morphologische Ahnlichkeit mit Palsas
besitzen (vgl. zuletzt HUMLUM, INSTANES & SOLLID 2003).

Der Aufbau der Palsas in Nordenskioldland entspricht weitgehend dem der nordfennoskandischen
Torfpalsas. Die Hugelform wird durch eine Aufwdlbung der Substratlagen infolge einer lokalen Eissegre-
gation im Torf in Gestalt diinner Eislamellen und bis zu 25 cm michtiger, spindelférmiger Eislinsen
verursacht (vgl. Abb. 46). Die Eislinsen sind zumeist mehr oder weniger parallel zur Permafrosttafel ange-
ordnet, wihrend die Eislamellen ein dichtes Maschenwerk dazwischen bilden (vgl. MEIER 1993, 1996).
Die Mehrzahl der beobachteten Palsas wies kaum Erosionsspuren auf; in den Mooren nahe Isfjord Radio
(Kap Linné) sind neben intakten, bis zu 1 m hohen Palsas jedoch zahlreiche runde, von flachen Ringwil-
len umgebene Teiche zu finden, die in ihren zentralen Teilen noch Reste kollabierter Palsas enthalten und
somit als fortgeschrittene Zerfallsstadien zu deuten sind (vgl. AKERMAN 1982). Ein anthropogen indu-
zierter oder beschleunigter Palsazerfall in der Umgebung der ehemaligen Radio- und Wetterstation ist hier
nicht auszuschlieBen. Im Unterschied zu den Palsamooren Nordfennoskandiens, in denen Permafrost nur
inselhaft in den Palsakernen vorkommt, sind in Nordenskisldland auch die Moorbereiche zwischen den
Palsas von Dauerfrostboden unterlagert. Die wasserbindende Wirkung des Permafrostes in der Umge-
bung der Palsas und der sich daraus ergebende Wassermangel in der geringmichtigen Auftauschicht
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konnten eine der Ursachen fir die geringen Abmessungen der Palsas in Nordenskigldland sein (vgl.
MEIER 1993, 1996).

Foto 36: Schildférmiger, knapp 50 cm hoher Palsa in einer vermoorten Gelindedepression auf der Strandflate bei
Kap Linné, Auftauschicht teilweise entfernt. Der gefrorene Palsakern enthilt Bodeneis, das den Torf in Gestalt
dinner Lamellen durchzieht. Die Palsabildung resultiert aus einer lokalen Eissegregation und der damit verbundenen
Aufwoélbung der Torfschichten im Moor. Nach Ausschmelzen des Bodeneises tritt an die Stelle der Palsas eine
offene Wasserfliche (Hintergrund), die oft von einem flachen Ringwall umgeben ist (5.8.1989).

Abb. 46: Querprofile durch zwei Palsas bei Kap Linné und im Adventtal (aus MEIER 1993)

Die Morphogenese der Palsas in Nordenskioldland beruht wie bei den klassischen, in der Zone des
diskontinuierlichen Permafrostes ausgeprigten Palsas Nordfennoskandiens auf einer lokalen Anreicherung
von Segregationseis im organogenen Substrat und der daraus resultierenden Hugelbildung. Das Initial-
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stadium eines Palsas entsteht dort, wo Reste des wintetlichen Frostbodens im Torf der sommerlichen
Auftauschicht erhalten bleiben. Der gefrorene Torf zieht kapillar Wasser aus dem umgebenden Moor an
(Kryosuktion), das zu Segregations- und Poreneis gefriert, wodurch der gefrorene Palsakern an Michtig-
keit zunimmt (vgl. uw.a. MEIER 1993). Die Volumenzunahme des Kerns infolge Eisanreicherung hebt die
obersten Torflagen Gber den Moorwasserspiegel. Mit zunechmender PalsahShe trocknet der Torf schlie3-
lich aus und entwickelt Risse und Spalten, die als Leitlinien der Erosion fungieren und Warmluft zum
gefrorenen Palsakern gelangen lassen. Dadurch beginnt das Eis im Kern zu schmelzen, was im Laufe der
Zeit zum vollstindigen Palsazerfall fihrt. Im Endstadium des Palsaentwicklungsganges ist das gesamte
Bodeneis im ehemaligen Palsakern ausgeschmolzen. An die Stelle des Palsas tritt eine offene Wasserfliche,
die nicht selten von einem flachen Ringwall umgeben ist, der die ehemaligen Palsardnder nachzeichnet. In
dem so gebildeten See kann nach hinreichend michtiger Torfakkumulation ein neuer embryonaler Palsa
entstehen. Da die unterschiedlichsten Entwicklungsstadien in ein und demselben Palsamoor anzutreffen
sind, kénnen Klimaverinderungen nicht als einzige Ursache des Palsazerfalls angesehen werden. Der
Zerfall ist vielmehr ein wesentlicher Bestandteil des Palsaentwicklungskreislaufes (vgl. u.a. MEIER 1993,
1996). Das Konzept einer zyklischen Palsaentwicklung wird heute kaum noch ernsthaft bestritten.

4.2.5 Frostblister

Die mit den Palsas oftmals verwechselten Frostblister (vgl. Foto 37) besitzen mit den ersteren einige
Gemeinsamkeiten, was Habitus, Abmessungen und Verbreitungsgebiet betrifft. Sie unterscheiden sich
jedoch von den Palsas durch ihren inneren Bau, ihre Genese und ihre Bestandsdauer (vgl. MEIER 1993,
1996). Im Unterschied zu den Palsas, deren Kerne in Nordenskieldland als lokal begrenzte Aufwdlbungen
des Permafrostbodens aufzufassen sind, handelt es sich bei den Frostblistern um relativ kurzlebige Hiigel-
formen mit einer Bestandsdauer von einigen Monaten bis zu mehreren Jahren. Thr Verbreitungsgebiet
konzentriert sich auf die Moor- und Sumpfgebiete in den Haupttilern mit Schwerpunkten auf den flach
geboschten Terrassen an den Unter- und Mittelliufen der groBen Fliisse, wobei Plitze an Seeufern und
Bachliufen bevorzugt werden (vgl. Abb. 36). Der Grundri3 der Frostblister ist rund, langgestreckt oder
unregelmifBiger gestaltet, der Aufril3 schild-, kuppel- oder plateauférmig mit relativ steilen Flanken. Der
Higeldurchmesser betrigt 10-20 m, die Hohe 50-120 cm. Die hiufig anzutreffenden klaffenden Spalten
geben oftmals Einblick in den inneren Bau der Frostblister: Unter einer Totf- und / oder Mineralboden-
decke befindet sich ein michtiger Blankeiskern, der sich bis auf das gefrorene Substrat im Untergrund
erstreckt (vgl. Abb. 47 u. 48).

Foto 37: Plateauférmiger, ca. 60 cm hoher mehrjihriger Frostblister in einer versumpften Gelindedepression auf
einer Flussterrasse im unteren Adventtal, Auftauschicht teilweise entfernt. Unter der Torfdecke befindet sich ein
Blankeiskern, der durch attesischen und hydrostatischen Druck zwischen dem Permafrost im Untergrund und der
von oben vorriickenden winterlichen Frostfront entstanden ist. Dieser Injektionseiskérper bewirkt eine Aufwélbung
der Substratlagen und damit die Frostblisterbildung (12.8.1987).
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Abb. 47: Querprofile durch zwei saisonale Frostblister im Adventtal (aus MEIER 1993)

Abb. 48: Querprofile durch zwei mehtjihrige Frostblister im Adventtal (aus MEIER 1993)

Die Frostblister entstehen in Gebieten mit hinreichenden Reliefunterschieden durch artesischen und
hydrostatischen Druck im Suprapermafrostgrundwasser. Sobald die sommerliche Auftauschicht im Herbst
zu gefrieren beginnt, wird der Grundwasserstrom tiber der Permafrosttafel allméhlich eingeengt (vgl. Abb.
49). Unterhalb der subkutanen Abflussbahnen ist die Auftauschicht zumeist etwas michtiger entwickelt
als in der Umgebung. Diese frostfreien ,,Rinnen® im Permafrostboden gefrieren in aller Regel erst dann,
wenn der weitaus grofite Teil der saisonalen Auftauschicht schon wieder gefroren ist. Beim weiteren
Vordringen der Gefrierfront in die wasserfiihrende Auftauschicht werden die Abflusswege immer mehr
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eingeengt und der Stauraum zugleich vermindert, wodurch sich der hydrostatische Druck allmihlich
erhéht. SchlieBlich werden die hangenden, bereits gefrorenen Sedimentlagen zu einem Hiigel aufgewdlbt,
der in seinem Innern einen Wasserkérper enthdlt. Der Hiigel wichst, wenn sich der Wasserkorper bei
Zunahme des Wasserdrucks vergrofert. Die Aufwolbung vollzieht sich offenbar hiufig so langsam, dass
die gefrorenen Sedimente an der Hiigeloberfliche plastisch deformiert werden kénnen. Bei sehr raschem
Wachstum kommt es indessen zur Ri3- und Spaltenbildung an der Hiigeloberfliche. Zu diesem Zeitpunkt
handelt es sich noch um ein offenes hydrologisches System. Werden die Zuflu3- und Abflussbahnen des
Grundwassers beim weiteren Vordringen der Frostfront in die Auftauschicht verschlossen, entsteht ein
geschlossenes hydrologisches System. Dabei gefriert auch das restliche im Hiigelinnern eingeschlossene
freie Wasser zu Eis, was den Hugel nochmals wachsen lisst. Die Frostblisterbildung ist somit sowohl auf
den artesischen und hydrostatischen Druck des Grundwassers als auch auf die Volumenzunahme des im
Hiigel eingeschlossenen Wassers beim Gefrieren zuriickzufiihren.

Abb. 49: Entwicklung eines Frostblisters im Adventtal (aus MEIER 1993)
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Der Zerfall der Frostblister wird wie bei den Palsas mit der Bildung von Spannungsrissen im Deck-
sediment eingeleitet. Als Endstadium des Frostblisterzerfalls bildet sich gelegentlich ein kleiner, nur kurz-
fristig existierender Teich; morphologische Spuren des ehemaligen Frostblisters bleiben kaum zurtick. Die
Frostblister entwickeln sich im Unterschied zu den Palsas und Pingos im Laufe eines einzigen Winters zu
ihrer vollen GréB3e. Perennierende Hugelformen (maximal 10-15 Jahre) unterscheiden sich von den saiso-
nalen Frostblistern durch die Existenz einer relativ michtigen, spaltenfreien, thermischisolierenden Torf-
decke iber dem Blankeiskern. Auler den natiirlich entstandenen Frostblistern wurden auch Higelformen
beobachtet, deren Entwicklung erst durch eine anthropogene Beeinflussung der lokalen Grundwasser-
sttéme und Bodentemperaturverhiltnisse ausgelést worden ist (vgl. MEIER 1993). Markante Beispiele
solcher Frostblister finden sich fast jedes Jahr entlang des Fahrweges Longyearbyen-Grube 7, wo die
Entnahme von Strallenbaufillmaterial aus der Auftauschicht zu beiden Seiten der Wegtrasse zu einer
kleinrdumig unterschiedlich tiefen Absenkung der Permafrosttafel gefiihrt hat.

4.3 Permafrost als Klimaindikator

Der Permafrostboden und seine Auftauschicht (,,active layer”) gelten ebenso wie das Verhalten der
Gletscher als wichtige Indikatoren fiir potentielle Klimaverinderungen in den Polargebieten und Hochge-
birgen der Erde. Langfristige Beobachtungs- und Messreihen aus dem Permafrostmilieu der hohen
Breitenlagen scheinen zu bestitigen, dass der anhand von zahlreichen Klimamodellen und -szenarios
vermutete Erwirmungstrend zutreffend ist. Verinderungen der Bodentemperaturverhdltnisse haben u.a.
zur Absenkung der Permafrostoberfliche in organischen Ablagerungen (Torfen) gefithrt, wodurch der
Austausch der Treibhausgase entscheidend beeinflusst worden ist. Durch austauenden Permafrost indu-
zierte 6kologische Stérungen sowie Gelindeverinderungen und -beschidigungen, etwa infolge von
Thermokarstprozessen in Lockersedimenten, haben in den letzten zwei Jahrzehnten in den hohen Breiten
stark zugenommen. Die Mehrzahl der Klimaszenarien lisst vermuten, dass die Klimaerwirmung die pola-
ren Permafrostregionen auch weiterhin beeinflussen wird, die Michtigkeit der Auftauschicht weithin
zunehmen wird und vielfiltige neue Risiken fiir Konstruktion, Verkehr und Bergbau schaffen wird. Daher
wurde bereits Ende der 1980 er Jahre das langfristige CALM- (Circumpolar Active Layer Monitoring-)
Programm initiiert, das heute mehr als 120 Uberwachungsstationen in den Permafrostgebieten der nérd-
lichen Hemisphire umfasst (vgl. v.a. CHRISTIANSEN & HUMLUM 2003). Die Auftauschicht, die im
Sommer auftaut und im Winter wieder gefriert, stellt eine komplexe thermische Pufferzone zwischen dem
Permafrost im Untergrund und der Atmosphire dar. In ihr bilden Auswirkungen von latenter Wirme eine
kritische Komponente im thermischen System. Die obere thermische Grenze der Auftauschicht wird
durch die Bodenbedeckung, insbesondere Vegetation und Schnee, kompliziert gestaltet. Der Zeitpunkt
und der Umfang der Schneeakkumulation bilden Hauptvariablen hinsichtlich der jihrlichen Unterschiede
in der Auftauschichtmichtigkeit.

In Nordenskioldland wird die Auftauschicht des Permafrostbodens bereits seit 1972 bei Kap Linné
systematisch tiberwacht (vgl. AKERMAN 1980, 2005). Auf verschiedenen isostatisch gehobenen Meeres-
terrassen (4-59 m .M.) werden an 10 Plitzen auf einer Fliche von 100 mal 100 m Messungen durchge-
fithrt. Weitere CALM-Stiitzpunkte finden sich u.a. am Recherchefjord (Calypsobyen), Kongsfjord und am
Janssonberg im Adventtal (nur Bohrloch-Temperaturdaten). Seit Sommer 2000 wird der Verlauf des
Auftauvorganges im ,,active layer auf einer 100 mal 100 m groBen Fliche auf einer LéBterrasse (10 m
4.M.) im Adventtal, rund 4 km von Longyearbyen entfernt, verfolgt. Die UNIS-Lokalitit (UNISCALM)
zeichnet sich durch eine fiir den vorherrschenden Landschaftstyp charakteristische winterliche Schnee-
deckenmichtigkeit von 10-30 cm aus. Messungen der Jahre 2000-2007 zufolge wird der Beginn des
Auftauvorganges durch die Schneeschmelze gesteuert. Solange der Boden nicht schneefrei ist findet kein
Auftauen statt. Der Auftauprozell setzt in der Regel zwischen Ende April und Ende Mai ein (vgl
CHRISTIANSEN & HUMLUM 2003, 2008). Die sommetlichen Auftautiefen schwanken von Jahr zu Jahr in
Abhingigkeit von den klimatischen Verhaltnissen. Der Tauprozef3 vollzieht sich bis Mitte September, bis
die nichste winterliche Frostfront von der Bodenoberfliche her tiefenwirts vordringt. Die Michtigkeit
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der Auftauschicht variierte wihrend der Messperiode 2000-2007 zwischen 74 cm (2005) und 105 cm
(2007), wobei der Mittelwert der neun Jahre 94 cm betrug. Auller durch die Lufttemperatur wird der
Auftauvorgang malgeblich durch den Bewdlkungsgrad, d.h. die Strahlungsverhiltnisse, gesteuert,
wihrend der im Sommer als Regen fallende geinge Niederschlag offenbar keine grofle Rolle spielt.
Wihrend der Messperiode verlangsamte sich der Auftauvorgang sobald die Bewdlkung zunahm. Eine
Zunahme der direkten Einstrahlung scheint den Tauprozel im ,,Active Layer” zu beschleunigen. Dies
wird von CHRISTIANSEN & HUMLUM (2008) mit dem relativ geringen Wasserdampf- und Staubgehalt in
der hocharktischen Atmosphire Svalbards in Verbindung mit dem vegetationsarmen dunklen Substrat,
das eine geringe Albedo zur Folge hat, begriindet. Der oberste Bereich des Permafrostbodens ist mit
sommerlichen Temperaturen (Juni-August) von 0 bis -2 °C relativ warm, so dass im Herbst kein zweiseiti-
ges Gefrieren der Auftauschicht stattfindet. Dies macht die Messlokalitit besonders empfindlich fur
Verinderungen der meteorologischen Bedingungen einschlief3lich der Jahresmitteltemperatur der Luft, die
withrend der Messpetiode zwischen -1,7 °C und -6,1 °C variierte, wobei die wirmsten Bedingungen in den
Jahren 2006 und 2007 herrschten. Die Jahresmitteltemperatur 2006 lag 4,4 °C iber dem Mittelwert aller
meteorologischen Messungen in Svalbard seit 1912 (Mittelwert: -6,1 °C; Amplitude: -1,7 °C bis -12,0 °C).
Die Erwirmung konzentrierte sich aber aber auf den Winter, wihrend die fiir den Auftauvorgang verant-
wortliche Sommermitteltemperatur mit 6,3 °C relativ dicht am langjihrigen Sommermittel von 4,4 °C lag.
Sie stellte bis dahin den Rekordwert dat, wurde im Sommer 2007 aber mit 6,4 °C nochmals tbertroffen.

Die von CHRISTIANSEN & HUMLUM (2003, 2008) ermittelten maximalen Auftautiefen sind deutlich
groBer als die von MEIER (1996) im Zeitraum 1982-1992 auf einer nahe gelegenen LoBterrasse am
Adventelv (10 m G.M.) registrierten Werte von 60-80 cm. Der Unterschied kénnte durch eine frither abge-
schlossene Schneeschmelze und / oder hohere Sommertemperaturen im Zeitraum 2000-2007 bedingt
sein, wobei auch die kiirzere Messperiode des UNISCALM-Stiitzpunktes zu berticksichtigen ist.

Da die Temperaturen an der Bodenoberfliche nicht nur die Michtigkeit der sommerlichen Auftau-
schicht bestimmen, sondern auch den thermischen Gradienten unterhalb der Permafrosttafel beeinflussen,
bildet das geothermische Profil im Permafrostboden ein zuverldssiges Archiv fiir in der Vergangenheit
ausgeloste Klimasignale. Bodentemperaturmessungen in Permafrostbohrléchern sind folglich besonders
gut geeignet, um in der Vergangenheit stattgefundene Temperaturschwankungen und -verinderungen zu
rekonstruieren. Eine Hauptschwierigkeit bei der Identifizierung der Klimasignale besteht darin, die
Wirkungen von zufilligen oder sehr kurzfristigen Schwankungen herauszufiltern und Langzeittrends zu
erkennen. Der geothermische Warmeflul aus dem Erdinneren und der Wirmeflul aus dem Energieaus-
tausch an der Erdoberfliche bestimmen das geothermische Profil im Permafrostboden. Bei homogenem
Substrat und einer konstanten Oberflichentemperatur verlduft das thermische Profil linear tiefenwirts.
Temperaturschwankungen an der Erdoberfliche setzen sich tiefenwirts im Permafrostboden fort und
werden im Laufe der Zeit abgeschwicht. Der jihrliche Temperaturzyklus dringt 15-20 m tief ein, aber
groflere Storungen und Verinderungen der Oberflichentemperatur von lingerer Periodizitit setzen sich
viel tiefer in den Untergrund fort (vgl. SOLLID, HOLMLUND et al. 2000, ISAKSEN, HOLMLUND et al.
2001). Die Tiefe der Temperaturstérung steht in Beziehung zum Zeitpunkt der Verinderungen an der
Bodenoberfliche; ihre Gestalt spiegelt den Verlauf der Oberflichentemperaturen wider. Temperaturdaten
aus rund 100 m Tiefe lassen sich verwenden, um das Klima der letzten 100-200 Jahre zu rekonstruieren.
Das Studium von Permafrost-Temperaturprofilen bildet somit ein Schlisselwerkzeug bei der Aufdeckung
vergangener Temperaturschwankungen und -verinderungen. Vor diesem Hintergrund wurden im
Rahmen des EU-PACE- (Permafrost and Climate in Europe-) Projekts auf einem Transekt zwischen der
Sierra Nevada und Svalbard eine Reihe tiefer Bohtlocher (>10 m) in den Permafrostboden der Gebirge
Europas gebohrt, deren noérdlichstes sich am Janssonberg (Janssonhaugen) im mittleren Adventtal
befindet.

Das am 2.Mai 1998 fertiggestellte, 102 m tiefe Bohrloch wurde in einer Héhenlage von 270 m 4.M.
gebohrt. Die durch Extrapolation von Klimadaten der Wetterstation Svalbard Airport (28 m 4.M., 23 km
entfernt) ermittelte Jahresmitteltemperatur der Luft liegt bei -7,8 °C (1976-1998). Der thermische Héhen-
gradient im Bereich des Adventtals variiert zwischen 0,71 und 0,74 °C pro 100 m (vgl. ISAKSEN,
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HOLMLUND et al. 2001). Im Mai 2000 wurde eine Wetterstation am Bohrloch eingerichtet, um das Lokal-
klima und den Energieaustausch zu erfassen. Im Sommer 2000 betrug der mittlere Temperaturunterschied
zur Wetterstation am Flugplatz -1,7 °C, was den geschitzten Temperaturgradienten bestitigt. Die mittlere
jahrliche Niederschlagsmenge am Flugplatz belduft sich auf knapp 200 mm, was den niedrigsten Wert
aller norwegischen Wetterstationen darstellt. Am Janssonberg ist mit einer jihrlichen Niederschlagsmenge
von 300-500 mm zu rechnen (vgl. HUMLUM 2002). Die Vegetation am Bohrloch ist duBlerst spirlich, die
Schneemichtigkeit in aller Regel gering. Infolge der windexponierten Kuppenlage wird der Schnee rasch
umgelagert, so dass die Lokalitit im Laufe des Jahres langfristig schneefrei ist. Die Bohrung durchteuft
unterkretazisches Festgestein, das durch feinkérnigen, pordsen Sandstein mit hohem Schluffgehalt und
dinnen Tonschiefer-Zwischenlagen geprigt ist. Die diinne oberflichliche Lockermaterialdecke besteht
aus in-situ Verwitterungsmaterial mit fleckenhafter Grundmorine. Ihre Oberfliche ist in auffilliger Weise
dutch Strukturbéden vom Steinpolygontyp gekennzeichnet.

Die Temperaturkurve vom Janssonberg lisst unterhalb der maximalen Eindringtiefe der saisonalen
Temperaturschwankungen (,,zero annual amplitude depth®, 18 m) eine Ablenkung in Richtung wirmerer
Temperaturen erkennen. Der thermische Gradient verdndert sich allmahlich von 0,017 °C / m in 25 m
Tiefe hin zu 0,038 °C / m in 95 m Tiefe (vgl. Abb. 50).

Abb. 50: Geothermisches Profil vom Janssonberg (9.5.1999) (aus ISAKSEN, HUMLUM & SOLLID 2003)

Eine tiefenwiirts gerichtete Extrapolation des mittleren Temperaturgradienten zwischen 70 und 100 m
Tiefe ergibt eine Permafrostmichtigkeit am Ort der Bohrung von ungefihr 220 m (vgl. ISAKSEN,
VONDER MUHLL et al. 2000, ISAKSEN, HOLMLUND et al. 2001). Die groBe zeitliche Auflésung der
Temperaturmessungen gestattet es, die mittlere jihrliche Bodentemperatur exakt zu bestimmen. Um
vollstindige Messjahre zu erfassen, beginnen die Jahre 1998-1999 und 1999-2000 im Diagramm jeweils am
15. Juli (vgl. Abb. 51).
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Abb. 51: Profile der mittleren jdhrlichen Bodentemperatur am Janssonberg (15.7.1998-14.7.2000) (aus ISAKSEN,
HOLMLUND et al. 2001)

Die mittleren jdhrlichen Bodentemperaturen der beiden Perioden betragen -5,0 °C und -5,6 °C (vgl.
ISAKSEN, HOLMLUND et al. 2001). Die saisonalen Bodentemperaturdaten sind ein wertvolles Hilfsmittel
um die Ausbreitung der Temperaturen im Boden zu berechnen. Im Permafrostboden vollzieht sich die
Wirmeausbreitung hauptsichlich tiber die Leitfidhigkeit des Substrats, da die Advektion durch den gefro-
renen Zustand des Wassers minimiert wird und die Einstrahlung unter der Bodenoberfliche unbedeutend
ist (vgl. ISAKSEN, HOLMLUND et al. 2001). Abb. 52 zeigt die Amplitude (Maximal- und Minimaltempera-
turen) des jdhrlichen Temperaturverlaufs 1998 und 1999 in Relation zur Permafrosttiefe. Danach betrug
die Amplitude an der Bodenobetfliche im ersten Jahr rund 23 °C. Innerhalb der saisonalen Auftauschicht
wird diese Amplitude um 50 % reduziert. Die jahrliche Temperaturwelle bendtigt exakt ein halbes Jahr,
um von der Bodenoberfliche bis in 8,5 m Tiefe vorzudringen,; sie ist in 18 m Tiefe nicht mehr nachzuwei-
sen (vgl. ISAKSEN, HOLMLUND et al. 2001). Die maximale Auftautiefe betrug 1998 1,54 m und 1999 1,42
m (vgl. Abb. 53).

Abb. 52: Amplitude des jihrlichen Temperaturverlaufs am Janssonberg (1998-1999) (aus ISAKSEN, HOLMLUND et al.
2001)
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Abb. 53: Entwicklung der Auftauschicht am Janssonberg (1998-1999) (aus ISAKSEN, HOLMLUND et al. 2001)

Das gleichmiBige, glatte Temperaturprofil aus dem Bohrloch am Janssonberg enthilt nur duBlerst
geringe, nicht erwiinschte, stérende Nebeneffekte nicht-klimatischer Art und eignet sich daher besonders
gut fur eine Rekonstruktion der Bodentemperaturen in der Vergangenheit. Die Auswertung der Daten
mittels  eines  Wirmeleitfahigkeitsinversionsmodells ~ deutet auf eine FErwirmung an der
Permafrostoberfliche um 1,5 = 0,5 °C im Laufe der letzten 60-80 Jahre (vgl. ISAKSEN, VONDER MUHLL
et al. 2000). Dieser Temperaturverlauf steht im Einklang mit der Vergletscherungsgeschichte in West-
spitzbergen, die sich durch einen Gletschervorsto3 zu Beginn des 20. Jahrhunderts auszeichnet. Seit Ende
der 1960 er Jahre zeigt die Klimarekonstruktion einen Abkiihlungstrend, der seinen Héhepunkt um 1980
hatte. Danach stieg die Temperatur kontinuierlich bis zum gegenwirtigen Wert an. Nach Ausweis der
Messdaten aus den Jahren 1999-2006 setzt sich die Erwidrmung des Permafrostes am Janssonberg weiter-
hin fort.

AuBler dieser langerfristigen, iber Jahrzehnte nachzuweisenden Erwirmung spiegeln die
Permafrosttemperaturen auch kurzfristige, extreme atmosphirische Temperaturereignisse wider.Ein
markantes Beispiel bilden die Jahre 2005-2006. Zwischen Dezember 2005 und Mai 2006 betrug die durch-
schnittliche Lufttemperatur -4,8 °C; sie lag somit 8,2 °C iber dem bisherigen Rekord aus dem Jahre 1954
(vgl. ISAKSEN, BENESTAD et al. 2007).

Die Temperaturanomalie traf zeitlich mit einer markanten Verminderung der Meereisbedeckung und
einer ungew6hnlich groflen Ausdehnung der offenen marinen Gewiésser um Svalbard im Winter, Frithjahr
und Sommer 2005-2006 zusammen. Auf den warmen Winter folgte ein Sommer, dessen Temperaturmit-
telwert rund 2 °C iiber dem Normalwert (1961-1990) lag. Im Vergleich zum Durchschnittswert der vorhe-
rigen sechs Jahre war die kumulative negative Bodentemperatur (Geftierindex) an der Permafrosttafel im
Bohrloch am Janssonberg in 2 m Tiefe um 40 % reduziert (vgl. HARRIS & ISAKSEN 2008). Die Wirkung
der extremen Lufttemperaturen auf die Permafrosttemperaturen wird besonders deutlich, wenn man den
Zeitraum 1.12.2005-30.11.2006 betrachtet. Fur die mittlere Bodentemperatur dieser Periode ergeben sich
an der Permafrosttafel Temperaturen von 1,8 °C uber dem Durch-schnittswert der Periode 1999-2005
(vgl. Abb. 54), wobei sich die thermische Anomalie bis in eine Tiefe von mindestens 15 m nachweisen
ldsst. Der Beginn des Auftauvorganges in der Auftauschicht war der friheste im Laufe der 8-jahrigen
Messperiode, wobei die Michtigkeit der Auftauschicht 1,8 m betrug, ein Wert, der 0,18 m iber dem
Durchschnitt der vorherigen Jahre lag (vgl. HARRIS & ISAKSEN 2008).
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Abb. 54: Bodentemperaturprofile vom Janssonberg (Vergleich 1999-2005 mit 2005-2006) (aus HARRIS & ISAKSEN
2008)

Seit 1999 ist im Permafrost am Janssonberg eine sich zunehmend verstirkende Erwirmung festzustel-
len; der rechnerisch ermittelte Betrag belduft sich an der Permafrostoberfliche auf 0,6-0,7 °C pro Jahr-
zehnt (vgl. ISAKSEN, SOLLID et al. 2007). Dabei tberlagern die Extremtemperaturen im Zeitraum 2005-
2006 einen lingerfristigen signifikanten Erwirmungstrend. Sollte die Hiufigkeit solcher kurzfristigen
Temperaturanomalien zunehmen, verliefe die oberflichennahe Erwirmung des Permafrostes eher unre-
gelmiBig als graduell. Ein Vergleich der Lufttemperaturen aus dem Jahr 2006 mit modellierten Tempera-
turwerten unter Berlcksichtigung einer Erwirmung infolge einer erhéhten Treibhausgaskonzentration in
der Atmosphire im 21. Jahrhundert zeigt, dass die Temperaturverhiltnisse gut in den Rahmen des prog-
nostizierten Zeitabschnitts 2071-2100 passen (vgl. HARRIS & ISAKSEN 2008). Dies ldsst vermuten, dass
der hocharktische Svalbard-Archipel méglicherweise besonders sensibel und rasch auf einen Klimawandel
reagiert.

Berticksichtigt man die Klimavariabilitit in der Vergangenheit und die Anzeichen fiir einen anhalten-
den und eventuell noch beschleunigten zukiinftigen Klimawandel, befindet sich der Permafrost in
Svalbard zweifellos in einem Ubergangsstadium. Die Reaktion auf Klimaverinderungen erfolgt dabei in
unterschiedlichen Zeitskalen. Extreme jdhrliche Temperaturanomalien spiegeln sich relativ rasch in der
Michtigkeit der Auftauschicht wider, wihrend Verdnderungen im Laufe von Jahrzehnten oder Jahrhun-
derten im geothermischen Profil unmittelbar unterhalb der Null-Amplitude zu erwarten sind. Eine tief-
grindige Erwirmung oder gar ein Auftauen des Permafrostes an der Basis erfordert wahrscheinlich einen
Zeitraum von mehreren Jahrtausenden, sofern es sich um kontinuierlichen michtigen Permafrost handelt.

Im kontinuierlichen, weithin ,kalten” Permafrost Svalbards stellt die vermutete zukiinftige Klimaent-
wicklung wahrscheinlich keine unmittelbare Bedrohung fiir die lokale, vornehmlich aus den letzten drei
Jahrzehnten stammende, moderne Infrastruktur dar. Aktuelle, realistische Temperaturszenarien fir
Svalbard deuten auf eine mittlere Erwirmung der Sommer bis zum Jahre 2050 um ca. 0,03 °C pro Jahr
(vgl. HANSSEN-BAUER 2002), wodurch der , kalte* kontinuierliche Permafrost wihrend der sommerlichen
Auftauperiode eine Erwdrmung erfihrt und die Auftauschichtmichtigkeit zunimmt, was im eisreichen
Permafrostboden zu Setzungserscheinungen und Hanginstabilitit fithren kann (vgl. ISAKSEN, SOLLID et
al. 2007).
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5  Ausgewihlte themenbezogene Wanderexkursionen in
Nordenskigldland und Umgebung

Ausgehend von dem per Flugzeug oder Schiff vom europiischen Festland zu erreichenden Hauptort
Longyearbyen lassen sich in Nordenskioldland und Umgebung verschiedene Wanderexkursionen durch-
fihren, mit Hilfe derer die glazidre und periglazidre Landschaftsformung in Zentralspitzbergen niher
studiert werden kann. Auller eintigigen Exkursionen in die gering vergletscherten Tiler und auf die block-
feldbedeckten Plateaus nahe Longyearbyen sind lingere, anspruchsvolle Trekkingtouren in entlegenere,
wissenschaftlich weniger erforschte Gebiete, wie etwa zur Ostkiiste Spitzbergens, méglich. Im Folgenden
werden drei zehn- bis vierzehntitige, von den Autoren getestete Trekkingtouren vorgestellt. Sie gewihren
einen tieferen Einblick in die kaltklimatische Landschaftsformung sowohl an den Kiisten als auch im
kontinentaleren Binnenland Nordenskieldlands.

Voraussetzung fiir die Wandertouren ist eine gute kérperliche Fitness, festes Schuhwerk (steigeisen-
feste Bergschuhe, Wandergummistiefel) sowie wasser- und winddichte Kleidung. Da keine Ubernach-
tungshitten zur Verfiigung stehen, ist eine Biwakausriistung erforderlich. Der logistische Aufwand ist
wesentlich gréBer als bei vergleichbaren Trekkingtouren in anderen Hochgebirgen, etwa in den Alpen,
Skandinavien oder Lappland. Zur Selbstverteidigung gegen Eisbiren, die au3erhalb von Longyearbyen in
Nordenskioldland tberall — selbst weit im Binnenland und in vergletscherten Hochlagen — auftauchen
konnen, ist ein groBkalibriges Gewehr (kann in Longyearbyen ausgelichen werden) mitzufihren. Fir
Touren auBlerhalb des Verwaltungsgebietes 10, etwa zur Agardh-Bucht an der Ostkiiste, ist eine Anmel-
dung beim Gouverneur (Sysselmann) zwingend erforderlich. Je nach Art, Ziel und Zweck der Tour,
Erfahrung der Teilnehmer sowie der vorhandenen Sicherheitsausriistung (Waffe, Kommunikationsmittel)
kann der Gouverneur eine Versicherungssumme festsetzen, die die Kosten einer eventuell notwendigen
Such- und Rettungsaktion abdeckt.

Obwohl die Routen der vorgeschlagenen Wanderexkursionen (vgl. Abb. 55) vornehmlich in Tallagen
verlaufen und die spirliche Vegetation die Orientierung im Geldnde erleichtert, kann plotzlich auftreten-
der (Kisten-) Nebel Schwierigkeiten bereiten. Erfahrung im Umgang mit Karte (1:100 000), Kompal3 und
GPS ist daher Pflicht. Aufgrund der nérdlichen, kiistennahen Lage ist das Wetter oft sehr wechselhaft.
Pl6tzliche Kaltlufteinbriiche mit Schneefillen sind selbst im Sommer keine Seltenheit, wobei auch niedrige
Pisse einschneien und dadurch unpassierbar werden kénnen. Die Exkursionen lassen sich zwischen Mitte
Juli und Ende August am besten durchftihren. Im Juni ist die Schneeschmelze noch nicht abgeschlossen,
wihrend sich Anfang September bei zunehmender Kilte in den Tieflagen bereits eine neue Schneedecke
bildet. Fir FluB3- und Gletscherquerungen bedatf es entsprechender Ausriistung und Erfahrung. Das
Begehen und Queren von Gletscherzungen ist auf einigen Teilabschnitten der vorgeschlagenen Exkursio-
nen unvermeidlich und mit spezifischen Risiken (Spalten, Gletscherbiche etc.) verbunden. Ebenso
missen zahlreiche breite und kalte Gletscherfliisse mit wetterabhingig kurzfristig stark schwankendem
Wasserstand (insbesondere Adventelv, Reindalselv, Grondalselv, Sassenelv) durchwatet werden, was sich
als zeitraubend und unangenehm erweisen kann. Die drei Wanderexkursionen (vgl. Abb. 56) sollten daher
aus Grinden der Sicherheit und Logistik nur in Gruppen mit einem erfahrenen Guide durchgefithrt
werden.
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Abb. 55: Ubersichtskarte zum Routenverlauf ausgewidhlter themenbezogener Wanderexkursionen in
Nordenskioldland und Umgebung (Turkart Nordenskiéldland, Spitsbergen, Svalbard 1:200 000, 2008)

Abb. 56: Ubersichtskarte zum Routenverlauf der Wanderexkursionen 1 - 3 in Nordenskisldland und Umgebung
(Topografisk kart Spitsbergen, Sére Del, Svalbard 1:500 000, 2008)
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5.1 Longyearbyen — Adventtal — Eskertal — Sassental — Tempelfjord — Sassenfjord — De
Geertal — Helvetiatal — Adventtal — Longyearbyen (ca. 150 km)

Themen: Hang- und Talformung (Trog-, Kasten-, Mulden-, Kerbtiler), Rutschungserscheinungen,
Thermoerosion, Eiskeilpolygone, Pingos, Frostblister, ,,Surge“-Gletscher

Die Wanderexkursion beginnt am Forschungspark (UNIS, Norw. Polarinstitut, Touristen-Information
mit Verkauf topographischer Karten) in Longyearbyen und folgt dem Fahrweg zur Kohlegrube 7 ins
Adventtal. Nordlich der Strale befindet sich das von feinsandigen fluvialen Sedimenten gebildete
Mindungsdelta des Adventelv. Der studlich der Trasse am Fulle des Gruvefjells gelegene See ,,Isdammen®
wird von Subpermafrost-GrundwasserstrOmen gespeist. Sein Wasser friert im Winter nicht bis zum
Seeboden durch und kann daher ganzjihrig zur Trinkwasserversorgung Longyearbyens genutzt werden.
Auf den verschiedenen, teils 168bedeckten Terrassenniveaus beidseits des Fahrweges sind Eiskeilpolygone
unterschiedlicher Altersstellung entwickelt. Die Eiskeile reprisentieren verschiedene Entwicklungsstadien
und Generationen; sie sind teils epigenetisch, teils syngenetisch entstanden. Im Winter gebildete Risse
belegen ihre rezente Aktivitdt. Die Entnahme von Straenbaumaterial hat stellenweise zur Absenkung der
Permafrosttafel und zur Kappung von Eiskeilen gefithrt. Die resultierende sommerliche Wassertberstau-
ung der ausschmelzenden Eiskeilnetze hat ein markantes, anthropogen induziertes Thermokarstterrain
entlang einiger Stralenabschnitte entstehen lassen. Wo die lokalen Grundwasserstréme und Bodentempe-
raturverhiltnisse durch die StraBenbaumalinahmen verdndert worden sind, entstanden offenbar glinstige
Voraussetzungen fiir die Entwicklung von Frostblistern, wie das gehdufte Auftreten derartiger Hugelfor-
men entlang des Fahrweges vermuten ldsst.

Taleinwirts von Grube 7 folgt die Exkursionsroute dem als ,,braided river* entwickelten Lauf des
Adventelv. Dabei sind zunichst die Schotter-Schwemmficher und Gletscherbiche von Foxfonna, Foxbre,
Fleinisen, Hallwylbre, Glottfjellbre und Meysalbre zu iiberqueren, deren nordexponierte Gletscherzungen
von machtigen Eiskernmorinen umrahmt sind. Entlang der Bachldufe finden sich gelegentlich Injektions-
eiskorper in Gestalt von Frostblistern. Die Blankeiskérper haben die hangenden Lockersedimente schild-
oder plateauférmig angehoben. Die Mehrzahl der Hiigelbildungen kollabiert im Laufe des Sommers als
Folge einer raschen Bodeneisauflésung entlang von Spalten und fluvialen Anschnitten.

Westlich und nérdlich des Janssonberges (Janssonhaugen) sind glazifluviale Ablagerungen aus der
Deglaziationsphase erhalten. Sie bilden weitgespannte flache Terrassen, deren Rinder steil zum
Janssonelv-Schwemmficher und zum Adventelv-Flubett abfallen. Die wind- und kilteexponierten
Terrassenflichen sind von scharf ausgeprigten Eiskeilnetzen tiberzogen, deren Spaltenziige teilweise an
den Terrassenrindern auslaufen. Infolge fluvialer Unterschneidung durch den aus dem Janssontal
kommenden Gletscherbach wird vor allem der westorientierte Terrassenhang steil gehalten. Dadurch
werden hin und wieder Eiskeile am Rande des Terrassenkdrpers freigelegt. Die so exponierten Bodeneis-
kérper schmelzen an den Terrassenrdndern im Sommer rasch aus. Durch riickschreitende Erosion entlang
der Spaltenziige entstehen auf diese Weise charakteristische Kerb- und Sohlentilchen, deren auffillig
winkliger Verlauf noch deutlich das Muster der ehemaligen Eiskeilnetze widerspiegelt.

Vom Gipfel des Janssonberges (339 m), eines in kretazischen Sandsteinen und Tonschiefern angeleg-
ten Zeugenberges, hat man einen ausgezeichneten Blick auf die Terrassen und Eiskeilnetze am Mittellauf
des Adventelv. In 270 m Héhe G.M. befindet sich die Betonabdeckung des 1998 fertiggestellten und mit
Thermistoren ausgestatteten Janssonhaugen-Permafrostbohrloches. Nordlich des Janssonberges mindet
das Helvetiatal mit einem weitrdumigen Schwemmficher in das Adventtal. Am Zusammenflu3 von
Helvetiaelv und Adventelv hat sich ein michtiger Pingo entwickelt. In nordéstlicher Richtung schlie3t sich
das Arctowskifjell an, an deren Oberhingen kretazische Sandsteinblécke und -schollen iber jurassischen
Siltstein- und Tonschieferlagen talwirts vetrlagert worden sind, so dass ein unruhiges, stark reliefiertes
Hangprofil entstanden ist.
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Der in Schiefern entwickelte, 28 m hohe Pingo (Janssonpingo, vgl. Foto 38) vom ,,Offenen-System®-
Typ besitzt eine flache Gipfelmulde, die eine Mineralquelle enthilt. Letztere ist auch im Winter aktiv; das
an der Pingooberfliche freigesetzte Quellwasser gefriert rasch und bildet eine michtige Aufeisdecke, die
sich vom Pingotop bis herab zum Adventelv-FluBbett erstrecken kann. Die fluvial unterschnittene
Pingostdflanke fillt steil zum Flusslauf hin ab. Unter der 0,5-1,0 m diinnen Deckschicht aus aufgepress-
tem Schieferschutt befindet sich ein méchtiger Blankeiskern. Ein Besuch und eine nihere Inspektion des
Pingos lohnt sich zweifelsfrei, zumal die Oberfliche des Injektionseiskerns unter der diinnen Deckschicht
leicht zu ergraben ist. Nach Osten erdffnet sich vom Pingogipfel ein hervorragender Blick in das kasten-
tormig ausgeprigte mittlere Adventtal, dessen Talsohle auf ganzer Breite von den anastomosierenden,
stindig ihren Lauf verlegenden Pendelfliissen des Adventelv iiberzogen ist. Voraussetzung ist eine
Querung des Adventelv-FluB3bettes in Pingonihe, die sich an warmen Tagen mit starkem Schmelzwasser-
abflufl vor allem am Abend als problematisch erweisen kann. Vom Janssonpingo aus empfiehlt sich ein
kurzer Abstecher zum Rande einer glazifluvialen Terrasse am Fulle des Arctowskifjells, deren Stidwest-
hang von den aus dem Helvetiatal kommenden Schmelzwasserbichen unterschnitten wird. Die durch die
fluviale Unterminierung am Terrassenrand freigelegten Sand- und Kieslagen sind stark verstellt und
enthalten michtige Bodeneiskérper, deren Ursprung und Altersstellung noch ungeklirt sind.

Foto 38: Blick von der Nordabdachung des Janssonberges auf die Einmiindung des Helvetiatales in das mittlere
Adventtal. An der Schnittstelle der beiden Tiler hat sich ein 28 m hoher ,,Offener-System-Pingo® entwickelt
(-,Jansson-Pingo*), dessen Sudflanke vom Adventelv umflossen und dadurch steil gehalten wird. Die flache Gipfel-
mulde des Pingos enthilt eine Mineralquelle, deren Wasser im Winter gefriert und eine Aufeisdecke bildet. Der in
jurassischen Schiefern angelegte Pingo enthilt einen michtigen Injektionseiskern, dessen Oberfliche in der Gipfel-
mulde in <1 m Tiefe ergraben wurde. Die flachen, stark durchfeuchteten Hinge im Vordergrund sind mit
Biltenbéden besetzt. Im Bildhintergrund erheben sich die rund 1000 m hohen Berge des Helvetiafjells (25.8.1982).

Schollen- und blockférmige Rutschungsablagerungen sind an den Hingen des Arctowskifjells in unter-
schiedlichen Hoéhenlagen anzutreffen. Anhand der vertikalen Verbreitung lassen sich zwei Hauptgruppen
in den Hoéhenbereichen 200-300 m 4.M. und 350-450 m .M. unterscheiden. Die Hinge sind weithin in
morphologisch weichen Tonschiefern angelegt. Diese werden von resistenten quarzitischen Sandsteinen
tberlagert, die als ,,caprocks® markante Stufen und Kdmme bilden. Die einzelnen Schollen und Blécke
bestehen aus Schichten unterschiedlicher morphologischer Wertigkeit, wobei die harten Sandsteinlagen
zumeist als Steilhdnge im Geldnde hervortreten. Die darunter befindlichen weichen Schieferlagen sind
nach Ausweis der Gelindebefunde oftmals stark verfaltet und weisen kleinere Verwerfungen auf. Die
Gleitflichen befinden sich im weichen Schiefergestein. Als mdégliche Ursachen fiir die Entstehung der
Rutschungserscheinungen am Arctowskifjell sowie am nahegelegenen Albert Bruntoppen und Ottofjell
sind vor allem der Belastungsdruck der hangenden Sandsteinschichten auf die weichen Tonschieferlagen
im Untergrund, die Druckentlastung an den Talflanken nach Riick- und Abschmelzen des pleistozinen
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Inlandeises sowie die damit einhergehenden hydrologischen Verinderungen in den vom Eise freigegebe-
nen Substraten zu nennen. Die Rutschungsvorginge kénnten somit wihrend der Deglaziation des Gebie-
tes stattgefunden haben, wobei die Untergrenzen der beiden Hauptniveaus des Auftretens von
Rutschungsblécken und -schollen die jeweilige Hohenlage der Gletscheroberfliche widerspiegeln kénnte.

In den Talboden des zwischen dem Janssonberg und dem Dronbre-Sander breit ausgeriumten mittle-
ren Adventtales hat sich der Adventelv in Gestalt eines Kastentales bis zu 50 m tief eingeschnitten (vgl.
Foto 39). Die am Arctowskifjell und Skolten ansetzenden Tributirtiler zeichnen sich durch einen kerb-
férmigen oder kerbsohlenférmigen Querschnitt aus. Téler mit rezenter Gletscheranbindung, wie etwa das
Arnicatal, sind abschnittsweise kastenférmig ausgeprigt. Viele dieser Tiler weisen bis spit in den Sommer
michtige Schneeeinlagerungen auf. Das langfristig freigesetzte Schmelzwasser begtinstigt gelisolifluidale
und abluale Abtragungsvorginge an den talwirtigen Hingen. Ca. 2 km talaufwirts des Janssonpingos be-
findet sich inmitten des ,,braided river systems des Adventelv ein weiterer aktiver Pingo (Riverbedpingo).
Er enthilt unter einer 1,5-3,0 m michtigen Deckschicht aus aufgepressten Flussschottern und Schiefer-
Detritus sowohl Injektions- als auch Segregationseis. Der Zuflusskanal des Subpermafrostwassers durch
den Permafrostboden hat sich in den letzten 20 Jahren offenbar mehrmals verlagert, wodurch sowohl ein
mehrjihriger Sekundirpingo als auch mehrere kurzlebige Aufeishiigel entstanden sind. Das Hoéhen-
wachstum des ,,Offenen-System-Pingos® betrug im Zeitraum 1964-2008 rund 4,5 m.

Foto 39: Blick nach Osten auf den Mittellauf des Adventelv zwischen Janssonberg und Skolten. Der von den
Schmelzwissern des Dronbre und einiger kleinerer Gletscher gespeiste Adventelv hat sich kastenartig 20-30 m tief in
die jurassischen Schiefer- und Sandsteinschichten am Grunde der glazidr geprigten Talvorform eingeschnitten. Die
aktive Talsohle ist von einem dichten Geflecht stindig ihren Lauf verdndernder, iiber die gesamte Breite der Schot-
tertalsohle pendelnder Gerinne tiberzogen (,,braided river). Die steil bis wandartig aus der Talsohle aufsteigenden
Hinge werden stellenweise unterschnitten und zuriickverlegt (6.8.1983).

Die sanft auslaufenden Unterhidnge und Verebnungen im mittleren und oberen Adventtal sind weithin
von EHiskeilpolygonnetzen iberzogen. Die weitmaschigen, tiberwiegend tetra-, penta- und hexagonalen
Polygone sind vornehmlich auf glazifluvialen, lokal l6Bbedeckten Terrassensedimenten sowie
Grundmorinenablagerungen anzutreffen, erstrecken sich aber auch auf stirker reliefierte, detritusbedeckte
Hangabschnitte. Die zugehdrigen, bis zu 220 cm breiten und bis zu 490 cm tiefen Eiskeile sind unter-
schiedlich aktiv, wobei es nicht in jedem Winter zur Rissbildung kommt. Die Eiskeilnetze durchsetzen auf
den stirker geneigten Mittelhdngen auch das im Untergrund anstehende Festgestein. Dabei bleibt die
Eiskeilbildung zumindest im Tonschiefer und Siltstein nicht auf die Schichtgrenzen beschrinkt, wie
Grabungsreihen an den Hingen des Skolten ausweisen. Die Machtigkeit der sommerlichen Auftauschicht
vatiiert in Abhingigkeit von Relief, Exposition, Substrat und Bodenfeuchtigkeit bereits kleinrdumig sehr
stark, wobei die grofiten Auftaumichtigkeiten in grobkoérnigen glazifluvialen Ablagerungen festgestellt
wurden. In den Spitsommern 1982, 1983, 1987 und 1992 befand sich iiber den Eiskeilen auf den
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Verebnungen beidseits des Adventelv-Kastentales noch eine 15-32 cm michtige, gefrorene Substratlage,
die bei einigen Eiskeilen von einer vertikalen, 1-3 cm dinnen, am Eiskeil ansetzenden Eisschnur durchzo-
gen war. Bei anderen Eiskeilen fehlte eine solche Eisschnur, doch lie3 sich manchmal eine zentrale Auf-
wolbung der Eiskeiloberfliche feststellen, was sich mit entsprechenden Beobachtungen an Eiskeilen am
Unterlauf des Adventelv deckt.

Das flachwellige, vornehmlich von Grundmorine gebildete Terrain westlich des Dronbre-Sanders wird
von einigen besonders breiten und tiefen Eiskeilspalten durchzogen, die sich aufgrund ihres dichten
Vegetationsbesatzes deutlich von den angrenzenden windexponierten, vegetationsarmen Flichen abhe-
ben. Unmittelbar am Sanderrand befindet sich rund 2 km vor der michtigen Eiskernmorine des Dronbre
/ Skoltbre eine kleine Pingogruppe, deren sudlichster Hugel eine Hohe von 21 m tiber dem Sanderniveau
erreicht (vgl. Foto 40). Ein kleiner Teich zwischen den Hiigeln ldsst sich als Thermokarstsee deuten. Er ist
durch Ausschmelzen von Bodeneis, vermutlich Injektionseis aus dem Kern eines ehemaligen, inzwischen
kollabierten Pingos, entstanden. Der Dronbre stellt mit einer Fliche von 32 km? den gréf3ten Gletscher im
Einzugsgebiet des Adventelv dar. Die Eismichtigkeit betrigt bis zu 200 m. Ein grofler Teil der Gletscher-
sohle befindet sich am Druckschmelzpunkt. Schmelzwasser wird ganzjihrig freigesetzt und bildet im
Winter grofle Aufeisflichen vor der Gletscherstirn. Der polythermale Gletscher ist dynamischer als die
meisten Gletscher in der Umgebung. Seine FlieBgeschwindigkeit belduft sich nahe der Gleichgewichtslinie
auf 8-10 m pro Jahr. Der letzte ,,Surge“-Vorsto3 fand um 1900 statt. Die kleineren, vom Skolten-Gipfel
herabziehenden Gletscher sind am Untergrund angefroren, ,,cold-based* und vergleichsweise inaktiv.

Foto 40: Blick von einem 21 m hohen Pingo (165 m i.M.) tiber das breite obere Adventtal auf die Hochflichen und
Kare zwischen dem Arctowskifjell und Lusitaniafjell. Am Westrand des Dronbre-Sanders befindet sich eine kleine
Gruppe flacher Pingos mit scharf ausgeprigten Spaltenbildungen (Bildmitte). Die Spalten unterscheiden sich durch
ihr dichtes Vegetationskleid von der angrenzenden wind- und kilteexponierten, mit einem Steinpanzer tiberzogenen
Pingooberfliche. Der kleine Teich am linken Bildrand ldsst sich als Thermokarstsee deuten. Er ist vermutlich durch
Ausschmelzen von Bodeneis aus dem Kern eines inzwischen kollabierten Pingos entstanden (3.8.2008).

Die Exkutsionsroute vetliuft vom Skoltbre / Dronbre-Terminus in nérdlicher Richtung zur Passhytta
im Brentskard. Die zahlreichen Gletscherbiche auf der breiten Schotterebene vor der Eiskernmorine
lassen sich talabwirts Ostlich der beschriebenen Pingogruppe am besten iiberwinden. Nach Siiden bietet
sich ein freier Blick auf die Gletscher- und Bergkulisse am Drénbre (vgl. Foto 41), nach Osten auf den
Eiskontakthang des Brentskardhaugen. Kurz vor Erreichen des Brentskardpasses ist ein groB3eres Feld aus
Erd- und Torfbulten (Thufur, Pounus) zu iberqueren. Im flachen Passbereich zwischen dem oberen
Adventtal und dem ins  Sassental  entwidssernden  Eskertal — dominieren  blockreiche
Grundmorinenablagerungen aus der Deglaziationsphase. Im Brentskard und auf dem Talboden des
trogférmig ausgeprigten Eskertales sind eine Reihe ,,Offener-System-Pingos™ entwickelt. Thre genaue
Anzahl ist nicht bekannt, da die Genese einiger Higelformen noch nicht geklirt ist. Mehrere Hiigel dhneln
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morphologisch zwar Pingos, doch lassen die jeweiligen Lagebedingungen und Abmessungen auch eine
Deutung als Osteste oder Morinenhiigelrelikte zu. So verdankt das Eskertal (=Ostal) seinen Namen einer
michtigen Lockermaterialakkumulation, die lange Zeit als Os und erst jingst (vgl. TOLGENSBAKK,
SORBEL & H@OGVARD 2000) als Pingo interpretiert worden ist. Gezielte Bohrungen, Grabungen und
geophysikalische Untersuchungen kénnten nihere Hinweise auf die Genese der fraglichen Hugelformen
liefern.

Foto 41: Blick vom Droenbre-Sander nach Stiden auf die Gletscher- und Bergkulisse am Dronbre. Die rund 1 km
breite Schotterebene vor dem Dronbre-Terminus wird von zahlreichen breiten Schmelzwasserbichen tberflossen,
die auf der Exkursion Richtung Brentskardpal3 durchwatet werden miissen. Im Hintergrund sind die vergletscherten
Berggipfel des Tronfjells (1047 m, linker Bildrand) und Nurken (867 m, rechts) zu erkennen. Der Dronbre ist seit
seinem ,,Surge“-Vorsto3 um 1900 stark zuriickgeschmolzen und hat in seinem Vorfeld und an den Hingen des
Fleksurfjells ausgedehnte Morinenfelder hinterlassen (3.8.2008)

Von den bisher identifizierten Pingos verdient ein ca. 2 km norddstlich der Passhiitte gelegener dreitei-
liger, knapp 39 m hoher Pingo besondere Beachtung. Er ist im Zeitraum 1983-2008 um 14 m in die Héhe
gewachsen und weist damit die gréB3te bislang an einem Pingo in Svalbard registrierte Wachstumsrate auf.
Die Mehrzahl der im Eskertal entwickelten Pingos besitzt eine schild- oder plateauférmige Gestalt. Die
Pingohdhe betragt 8-10 m. Die Higelflanken sind stellenweise fluvial unterschnitten; einige Pingos
zeichnen sich durch eine flache Gipfelmulde aus. Mit Ausnahme eines im tributiren Trehogdtal gelegenen
Pingos sind alle Hiigel in Lockersedimenten, insbesondere fluvialen, glazifluvialen und morinischen Abla-
gerungen angelegt. Der flichenmilig grofite, frither als Os gedeutete Pingo befindet sich in Hangful3lage
im trogf6érmig ausgeprigten mittleren Eskertal. Der hangparallel orientierte, in FlieBrichtung des Eskerelv
verlaufende, rund 1 km lange kuppige Hiigel erreicht eine Héhe von maximal 32 m tiber dem Flussniveau.
Vier weitere schildférmige Pingos unterscheiden sich von den bisher beschriebenen, im Talsohlenbereich
gelegenen Hiigelformen durch ihre spezifische Hanglage. Sie sind auf einer diagonal am Sidosthang des
Sticky Keep-Berges verlaufenden Achse angeordnet, die vermutlich eine Stérungszone im Untergrund
nachzeichnet, entlang derer Subpermafrost-Grundwasser aufdringen konnte.

Die fluvialen Erosionshinge und Aufschlisse an den Flanken der im Brentskard und Eskertal
entwickelten Pingos liefern wertvolle Hinweise auf die Art und Michtigkeit der sedimentiren Talfillun-
gen. Die Schotter der Talsohlen sind bei der Pingobildung oft viele Meter herausgehoben worden, ohne
dass das im Untergrund anstehende Festgestein zutage tritt. Die Schottermichtigkeit im Brentskard und
oberen Adventtal betrdgt demnach mindestens 7-8 m. Dieser Befund ist eindeutig, da die Basis der
Schotter wie im Falle des 39 m hohen Brentskard-Pingos unter die Talsohle abtaucht und die teilweise
steilhdngigen Pingohiigel nach ihrer Heraushebung verstirkt der Abtragung unterlagen. Die
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Permafrosttafel befand sich bei allen Grabungen im Talsohlenbereich (1982, 1983, 1988, 1992) in 75-120
cm Tiefe noch im Schotterkérper.

Die Talhinge des Brentskards und oberen Eskertals zeichnen sich durch ein konkaves Vertikalprofil
aus. Ein auffilliges Merkmal der Oberhinge sind die dicht gescharten Runsen, Ravinen und Kerben, die
zumeist an perennierenden Schneeflecken ansetzen (vgl. Foto 42). In ihnen tritt das anstehende Festge-
stein stellenweise an die Oberfliche. Dagegen sind die sanft auslaufenden, vegetationsreicheren Unter-
hinge im Lockersediment angelegt. Grabungsbefunden zufolge besteht das Substrat vornehmlich aus
Hangschuttdecken, die lokal Grundmorinenmaterial enthalten kénnen, sowie Schwemmficherablagerun-
gen. Die flachen, randlich oft verschmelzenden Schwemmficher werden durch Abtragungsmaterial aus
den hangaufwirtigen Hangrunsen und -kerben gespeist. Sie verzahnen sich mit den Schotterkérpern der
Talsohlen, woraus der konkave Ubergang resultiert. Dies gilt allerdings nur fiir Talabschnitte ohne rezente
Gletscheranbindung. Tiler mit Gletscheranschluf3 haben sich oft kastenférmig eingeschnitten und unter-
liegen auch heute noch der Eintiefung.

Foto 42: Blick aus dem oberen Eskertal auf den Nordwesthang der Trehogdene. Der knapp 400 m hohe Hang
zeichnet sich durch ein konkaves Vertikalprofil aus. Ein auffilliges Merkmal sind die an bereits abgeschmolzenen
Schneeflecken ansetzenden dicht gescharten Runsen und Ravinen, in denen die anstehenden morphologisch weichen
triassischen Tonschiefer und Siltsteine stellenweise zutage treten. Dagegen sind die sanft auslaufenden Unterhinge
im Lockersediment angelegt. Thr Material besteht vornehmlich aus Hangschutt und Grundmorine. Die wind- und
kilteexponierte Verebnung im Bildvordergrund ist von einem Deflations- / Auffriersteinpanzer Uberzogen
(4.8.2008).

Die periglaziiren, vornehmlich mit Schneeschmelzwasser versorgten Biche sind gegenwirtig hingegen
nicht in der Lage, die Sohle der ehemaligen Glazidrtiler tiefer zu legen. Das aus den Hangrunsen und -
kerben angelieferte Material wird stattdessen tiberwiegend im flachen Talsohlenbereich akkumuliert. Einen
Beleg fiir die relativ bescheidene Erosionsleistung der periglazidren Biche liefert der 8 m hohe Wasserfall
Eskerfossen an der Ausmindung des Eskertals in das Sassental (vgl. Foto 43). Er ist an einer wenig resis-
tenten Tonschieferbank entstanden. Stirker zerschnitten und ausgerdumt wurden vor allem die morpho-
logisch weicheren glazifluvialen Deltaablagerungen an der Talmiindung. Das Lingsprofil des Eskertales ist
noch immer trotz einer vergleichsweise groflen Wasserfithrung unausgeglichen.

Die weitere Exkursionsroute fithrt durch das untere Sassental zur ehemaligen Trapperstation Fredheim
am Tempelfjord. Das 5-6 km breit ausgeschiirfte Sassental bildet die Grenze zwischen Nordenskioldland
und dem norddstlich anschlieBenden Sabineland. Der abflussreiche, dutrch den michtigen Rabotbre und
die Gletscher im Fulmartal und Vendomtal gespeiste Sassenelv ist flussabwirts der Einmiindung des
Eskerelv nur schwer zu iiberqueren. Es empfiehlt sich daher, den Flul3 bereits am Eskerelv-Schwemm-
ficher oder etwas talaufwirts davon zu durchwaten, um danach am nordostlichen Flussufer talabwirts zu

wandern.
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Foto 43: Der 8 m hohe Wasserfall Eskerfossen an der Ausmiindung des Eskertals in das mittlere Sassental ist durch
riickschreitende Erosion an einer gering resistenten Tonschieferbank entstanden. Er stellt einen der wenigen Wasset-
fille in Nordenskioldland dar. Das Lingsprofil des Eskertals ist aufgrund der Anbindung nur weniger kleiner
Gletscher und der damit verkniipften geringen Wasserfiihrung im Unterschied zu den weithin vorherrschenden
stirker vergletscherten Tilern noch immer unausgeglichen. Stirker ausgeriumt wurden vornehmlich die
morphologisch weicheren Deltaablagerungen an der Talmiindung (4.8.2008).

Das Sassental zeichnet sich durch eine michtige Fullung aus glazifluvialen, fluvialen und marinen
Sedimenten aus. Vor den Einmiindungen der Seitentiler (Eskertal, Deltatal, Noistal, Bratlital, Moskustal)
finden sich Reste glazifluvialer Deltaschiittungen. Isostatisch gehobene marine Ablagerungen greifen
nordéstlich des Flusslaufes weit ins Tal zuriick. Den Tributirtilern sind machtige Schwemmficher vorge-
lagert, die sich weit ins Haupttal erstrecken und den Sassenelv-FluBllauf dadurch auf die jeweils gegentiber-
liegende Talseite dringen. In Flussufernihe sind stellenweise 16B4ahnliche dolische Sedimente anzutreffen.

Die flach auslaufenden Unterhidnge der steilen Talflanken (Trehogdhallet, Gjelhallet, Flatkoll-hallet)
sind von gelisolifluidalem Schutt bedeckt. In Schutzlagen sind Grundmorinenablagerungen erhalten. Auf
den marinen und fluvialen Terrassen am Flussunterlauf haben sich stellenweise Moore mit zumeist gerin-
gen Torfmichtigkeiten (<1 m) entwickelt. Die Terrassen- und Deltaflichen sind weithin von Fiskeilnet-
zen iberzogen. In den versumpften und vermoorten Gelindedepressionen finden sich kleinere Erd- und
Torfbiltenfelder. Der Sassenelv ist ein typischer ,,braided river, der mit einem Delta in den Sassenfjord
mindet. Mit dem Schmelzwasser werden betrichtliche Mengen suspendierter Feinsedimente verfrachtet,
die am Unterlauf und im Muindungsbereich des Flusses in Form stindig ihre Lage im Flussbett verin-
dernder Sandbinke akkumuliert werden.

Von Fredheim aus gibt es zwei Moglichkeiten, die gemeinsame Kalbungsfront der beiden Gletscher
Tunabre und Von Postbre im Tempelfjord zu erreichen. Ein Weg fiihrt entlang des stidstlichen Fjord-
ufers tiber Kap Schoultz zur stidlichen Seitenmorine und zum Kalbungskliff des Von Postbre. Der Weg
ist etwas beschwerlich und an einigen steileren Uferabschnitten nicht ganz ungefihrlich. Bei gutem Wetter
lohnt sich daher die Route iiber das Fjordnibba-Rejmyrefjell-Plateau (614 m, vgl. Foto 44). Vom Plateau
aus bietet sich ein exzellenter Blick auf die eindrucksvollen Steilwinde des Sindballafjells (825 m) und
Gerardfjells (875 m) auf der gegentiberliegenden Fjordseite (vgl. Foto 45) sowie die Kalbungsfront des
Tunabre / Von Postbre mit dem Kolonadenberg im Nordosten (vgl. Foto 46). Die nahezu hotizontal
lagernden Sandstein-, Dolomit- und Tonschieferschichten des Sindballa- und Gerardfjells bilden stark
zergliederte Steilabfille am Tempelfjord, die von michtigen Sturzschuttakkumulationen gesdumt werden.
Die Steilwinde sind durch eine dichte Abfolge von Steinschlagrinnen gegliedert, die sich am Rande der
Hochflichen trichterartig erweitern. Der in den Steinschlagrinnen abwirts gelenkte Schutt bildet am Fulle
der Winde einen Saum eindrucksvoller, seitlich miteinander verschmelzender Sturzschuttkegel, deren
Oberflichen stellenweise durch Mur- und Lawinenbahnen tberprigt sind. Aus einigen der Sturzschutt-
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akkumulationen haben sich lobenférmige Blockgletscher entwickelt. Letztere haben an verschiedenen
Plitzen relativ junge holozdne Strandterrassen iiberfahren.

Foto 44: Blick auf den Tempelfjord und den Fjordnibba-Rejmyrefjell-Bergriicken an seinem Stidostufer. Im Hinter-
grund ist das Kalbungskliff des Tunabre im Fjord zu erkennen, dahinter der eingeschneite Steilabfall des
Kolonadenberges. Die Unterhinge des Fjordnibba (333 m) sind von michtigen Sturzschutthalden gesdumt, die sich
bis in den Fjord erstrecken. Auf der gehobenen Strandterrasse im Bildvordergrund sind Reste einer alten Hiitte der
ehemaligen Trapperstation Fredheim erhalten (20.8.1983).

Foto 45: Blick vom Fjordnibba auf den Tempelberg (766 m) bei Bjonahamn am Ausgang des Tempelfjordes. Die
nahezu horizontal lagernden oberpermischen bis unterkarbonischen Sandstein-, Dolomit- und Tonschieferschichten
bilden stark zergliederte Steilabfille, die von michtigen Sturzschuttakkumulationen gesiumt sind. Die Steilwinde
sind durch eine dichte Abfolge von Steinschlagrinnen gegliedert, die sich am Rande der Hochflichen trichterartig
erweitern. Der in den Steinschlagrinnen abwirts gelenkte Schutt bildet am Fufle der Winde einen Saum imposanter,
seitlich miteinander verschmelzender Sturzschuttkegel, aus denen sich stellenweise lobenférmige Blockgletscher
(Bildmitte) entwickelt haben. Letztere haben bei Bjonasletta relativ junge holozine Strandterrassen iberfahren
(23.8.1982).

Die wenigen, tief in das Plateau eingelassenen kurzen Trogtiler enthalten stark schuttbedeckte Talglet-
scherreste, die von kleinen Plateaugletschern auf der Hochfliche genidhrt werden. Die diinnen, ,kalten®
Plateaugletscher sind im Riickschmelzen begriffen, wihrend das Eis der zugehorigen Talgletscher durch
den michtigen thermisch isolierenden Schuttmantel weithin vor dem Abschmelzen geschiitzt ist. Die
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Zungen einiger Talgletscher sind fast vollstindig mit Schutt bedeckt, so dass das Gletschereis nur noch an
fluvialen Anschnitten zutage tritt. Die Kalbungsfront von Tunabre / Von Postbre ist in den letzten Jahren
zuriickgeschmolzen, wie die an den Fjordufern zuriickgelassenen Seitenmorinen belegen. Beide Gletscher
gehoren zum ,,Surge“-Typ, wobei der letzte ,,Surge“-Vorstol3 erst jiingst (2002-20047) stattgefunden hat.
Weitere VorstéBe vollzogen sich um 1970 und 1930 (Tunabre), 1924-1932 sowie um 1870 (Von Postbre).
Vom Rejmyrefjell-Kalotten-Plateau aus hat man einen hervorragenden Blick auf die aktuelle
Kalbungsfront, die Seiten- und Mittelmorinen sowie die Wurzelbereiche der Gletscher am
Lomonosovfonna (Tunabre) und Fimbulisen (Von Postbre).

Foto 46: Blick auf das ca. 20 m hohe gemeinsame Kalbungskliff des Tunabre / Von Postbre im inneten Tempel-
fjord. Dahinter erheben sich die Steilwinde des rund 1000 m hohen Kolonadenberges. Die Mittelmorinenrelikte an
der Eisfront und Eisoberfliche nehmen ihren Ausgang am Kolonadenberg. Sie markieren ungefihr die Grenze
zwischen den beiden Gletscherzungen. Beide Gletscher gehéren zum ,,Surge®-Typ. Seit dem Vorstofl um 1970
(Tunabre) ist die Kalbungsfront unter Ablagerung michtiger Seitenmorinen an den Fjordufern stark zurtickge-
schmolzen, wie die topographische Karte von 2008 (Gletscherfrontposition 2002) ausweist. Nach 2002 soll ein
weiterer ,,Surge“~-Vorstol3 stattgefunden haben (19.8.1983).

Der Riickweg nach Longyearbyen ist bis zur Querung des Sassenelv mit dem Hinweg identisch. Nach
Durchwaten des Flusses folgt die Route dem Studwestufer bis zum Miindungsdelta am Sassenfjord. Dabei
werden die von weitmaschigen Eiskeilnetzen iiberzogene Verebnung Eskersletta sowie der am kastenartig
eingeschnittenen Deltatal ansetzende, den Duboisbre entwissernde Schwemmficher iberquert. FluB3ab-
wirts sind die unteren Flussterrassen stellenweise von 16Bdhnlichen dolischen Ablagerungen bedeckt. In
den vermoorten Gelindedepressionen sind Biltenbéden zu finden. An der Flussmiindung am Sassenfjord
sind marine Ablagerungen in Gestalt einer dichten Abfolge isostatisch gehobener Strandwille erhalten.
Die Meeresterrassen begleiten das Fjordufer nach Westen bis zum Landvorsprung Vindodden. Sie werden
nur von den am Lusitaniatal und Flowertal ansetzenden Schwemmkegeln unterbrochen. Zwischen
Vindodden und der Ausmindung des De Geertales folgt ein Steilkiistenabschnitt. Er ist durch Stein-
schlagwinde und Sturzschutthalden geprigt, aus denen sich stellenweise kleinere lobenférmige Blockglet-
scher entwickelt haben.

Bevor die Exkursionsroute das Ufer des Sassenfjordes an der Miindung des De Geerelv (Elveneset)
landeinwirts verlisst, lohnt sich ein kurzer Abstecher nach Westen zum Diabasodden (26 m) und Hatten
(126 m), zwei sich mauerartig am Fjordufer erthebenden Dolerithirtlingen, die wiahrend der Brutsaison als
Vogelfelsen fungieren. AnschlieBend durchwandert man das De Geertal in siidlicher Richtung bis zum
Kreklingpal. Der untere Talabschnitt bildet den Vorfluter fiir das aus dem Tobretal kommende Schmelz-
wasser des Blackbre und Pangenbre. Beide Talgletscher zeichnen sich durch michtige Eiskernmorinen
aus. Das Schmelzwasser der beiden Gletscher bildet im unteren De Geertal an einer morphologisch
harten Doleritbank einen kleinen Wasserfall (Hyperittfossen). Der Talboden wird abseits dieses Engpasses
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von fluvialen Ablagerungen gebildet. An den unteren Talhéingen setzen zahlreiche Schwemmficher an, die
sich seitlich miteinander verzahnen und sanft auf der Talsohle auslaufen. Dem oberen Talabschnitt fehlt
eine breite Talsohle. Das Tal verengt sich zum Kreklingpal3 hin, wobei das Gefille zunimmt. Es entwis-
sert den vom Arctowskifjell herabziehenden Arctowskibre. Die Wasserfithrung des Gletscherbaches ist
vergleichsweise gering, so dass der Talboden noch weithin von den Grundmorinenablagerungen aus der
Deglaziationszeit eingenommen wird. Entlang des Bachlaufes finden sich mehrere flache, von Eiskeil-
spalten iberzogene Hugelformen, die morphologisch Terrassenresten dhneln, vermutlich aber kleine
Pingos vom ,,Offenen-System“-Typ reprisentieren. Die beiden Pingos im obersten De Geertal nahe der
Paf3hohe stellen die hdchstgelegenen Pingos (ca. 190 m 4.M.) in Nordenskioldland dar. Der am stdlichs-
ten gelegene Hiigel weist an seiner Oberfliche einen westdstlich verlaufenden Spaltenzug auf. Die 4-5
Pingos sind offenbar nicht aktiv; es wurden weder Quellaustritte noch Reste winterlichen Aufeises
entdeckt. Vom Kreklingpal3 aus bietet sich nach Westen ein hervorragender Blick auf den Tellbre-Talglet-
scher, seine eiskernhaltige Laterofrontalmorine sowie die aktive Talsohle im kastenartig ausgeprigten
oberen Helvetiatal. In &stlicher Richtung sind die Gletscherzunge und Eiskernmorine des Arctowskibre
sowie die vergletscherten Gipfelpartien des Lusitaniafjells (927 m) zu erkennen. Nach Siden verengt sich
die Talsohle des Helvetiatals allmdhlich. Der Bachlauf dberwindet zunichst die blockreichen
Morinenablagerungen im mittleren Talabschnitt und schlingelt sich dann, durch Sturzschutt- und
Morinenablagerungen vom Helvetiafjell und Arctowskifjell eingeengt, talabwirts, um schlieBlich mit
einem breiten Schwemmficher in den Adventelv zu miinden. Von hier ab (Janssonpingo) sind Hin- und
Riickweg (nach Longyearbyen) der Wanderexkursion identisch.

5.2 Longyearbyen — Adventtal — Total — Gangtal — Reintal — Vengsletta — Vasstal —
Fridtjovhamna — Berzeliustal —Skartal — Grontal — (Abstecher nach Kap Linn¢) —
Gronfjord — Barentsburg — Heerodden — Kap Laila — Colesbucht — Fartal — Ental —
Longyearbyen (ca. 180 km zuziiglich ca. 100 km Abstecher nach Kap Linné)

Themen: Hang- und Talformung, morphologische Permafrostindikatoren (Pingos, Palsas, Eiskeilpoly-
gone, Blockgletscher), ,,Surge“-Gletscher

Abstecher nach Kap Linné: Eiskernmorinen, Stauchmoridnen, Thermokarst, Thermoerosion,
Thermoabrasion, Aufeisphinomene, Textur- und Strukturbéden, meereisgeformte Kiisten, Blockglet-
scher, 4dolische Formen

Die Wanderexkursion beginnt am Forschungspark in Longyearbyen und folgt dem Fahrweg zur Grube
7 bis zur Mindung des Totals in das Adventtal. Das N-S verlaufende, trogférmig in das Plateaurelief
sudlich des Adventtales eingelassene Total entwissert den Svendsenbre und mehrere kleine namenlose
Kargletscher im oberen Talabschnitt. Die steilen Talflanken zum Karl-Bay-Fjell im Westen und Carl
Lund-Fjell im Osten sind durch Steinschlagwinde geprigt, deren Sturzschutt in Gestalt méchtiger Sturz-
schutthalden und -kegel an den Unterhidngen akkumuliert wird. Die aktive Talsohle ist am Unterlauf des
Todalselv kastenférmig in den Talboden eingesenkt. Die Sturzschuttakkumulationen an der 6stlichen
Talflanke werden stellenweise vom rezenten Bachlauf unterschnitten. Nach Stiden verengt sich das Tal
allmihlich und nimmt schlieBlich, kurz vor Erreichen der PaBhohe (Gangskard: 431 m), einen kerbférmi-
gen Querschnitt an. Der Gangdalspal3 gestattet den Ubergang zum Betal / Colestal im Westen und
Gangtal / Reintal im Stden. Der Weg ins trogformige Botal fihrt tber die steile blockreiche Eiskern-
Frontalmorine des Bodalsbre. Sie wurde gegen die gegeniiberliegenden Steilhdnge der Westbytoppene
geschoben, abgelenkt und stellenweise gestaucht, wobei mehrere kleine Seen zwischen Morine und
Gegenhang aufgestaut worden sind. Trotz seiner vergleichsweise geringen Héhe iiber dem Meeresspiegel
kann der Gangdalspal3 bereits Mitte August tief verschneit und dadurch schwer begehbar sein.

Die Wanderroute fithrt von den grobblockigen Sandstein-Blockfeldern im Pal3bereich zunichst ins
obere Gangtal, vorbei an einem 945 m hohen vereisten Bergricken. Das Schmelzwasser der zahlreichen
perennierenden Schneeflecken hat tiefe Runsen in die morphologisch weichen Tonschiefer- und
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Siltsteinschichten der Unterhiinge erodiert. An manchen Plitzen hat das Prozessgefiige der Nivation (lokal
verstirkte Frostverwitterung, Abluation und Gelisolifluktion an langfristigen Schneeflecken) die Entwick-
lung von Hangmulden und -nischen begiinstigt. Die Hinge beidseits des schmalen Bachlaufes werden im
oberen Gangtal weitgehend von Frostschutt gebildet. Nach Passieren der michtigen Eiskern-Endmorine
des Tillbergfonna, eines mutmafBlichen ,,Surge“-Gletschers, weitet sich der Talquerschnitt. Die aktive Tal-
sohle hat sich, vermutlich einer ehemaligen subglazidren Abflussbahn folgend, 10-20 m tief in das Festge-
stein eingeschnitten (vgl. Foto 47).

Foto 47: Aktive Talsohle des den mutmallichen ,,Surge“-Gletscher Tillbergfonna entwissernden Gangdalselv im
mittleren Gangtal. Die aktive Talsohle hat sich, vermutlich einer ehemaligen subglazidren Abflussbahn im breiten,
ebenen Talboden folgend, 10-20 m tief in die lokal anstehenden tertidren Tonschiefer eingeschnitten. Die Unter-
hinge grenzen im Festgestein steil, im Detritus eher sanft an die Talsohle (15.8.1988)

Die Unterhinge grenzen im Festgestein steil, im Detritus eher sanft an die Talsohle. Der Hangschutt
umfasst sowohl Verwitterungsmaterial als auch kantengerundetes Morinenmaterial. Zahlreiche aktive
Schwemmficher erstrecken sich von den Hingen bis an den Bachlauf und werden von diesem wihrend
der Abflussspitzen angeschnitten und erodiert. Mit der Einmiindung des Tufstals und Bromtals aus west-
licher Richtung in das Gangtal und der damit verknipften Anbindung weiterer Gletscher (u.a. Tufsbre,
Brombre, Lagsnytbre) an den Abflufl weitet sich sich das Talquerprofil nahe der Einmindung in das
Reintal nochmals. Das vereinte Schmelzwasser der Gletscher fliet in zahlreichen verzweigten Abfluss-
bahnen talabwirts. An der Einmiindung in das Reintal hat das dorthin verfrachtete Material im Laufe der
Zeit einen weitldufigen Schwemmkegel entstehen lassen (Gangdalskjegla bei Serhytta). Von dort folgt die
Wanderroute dem Flusslauf des Reindalselv bis zum Miindungsdelta am Van Mijenfjord (Kaldbukta).

Am Fulle des Lagsnyta-Hogsnyta-Bergzuges sind zahlreiche kleine Biche zu iiberqueren, die Mitte
August zumeist trockenfallen. Das Schmelzwasser des Hogsnytbre flieB3t Giber einen breiten Schwemm-
ficher in den als ,braided river ausgebildeten Reindalselv. Die Strecke zwischen Sorhytta und der
Einmindung des Semmeltales verlduft Gberwiegend in fluvialen Sedimenten, stellenweise auch in
Hangschutt-, Mordnen- und Torfablagerungen. In den zahlreichen Feuchtgebieten sind Biltenbéden,
Frostblister und kleinere palsadhnliche Formen, auf trockenerem Substrat Frostspaltenmakropolygone
ohne Spalteneis (;,soil-wedges*) und Eiskeilpolygone anzutreffen. In feinkérnigen, pelitischen Ablagerun-
gen haben sich Mudpits entwickelt, die als charakteristische Kahlstellen die ansonsten geschlossene Vege-
tationsdecke durchbrechen und sich hiufig zu gréeren Mudpitfeldern zusammenschlieBen (,,Flecken-
tundra®, vgl. Foto 48). Entlang einiger tiefer eingeschnittener Bachliufe kénnen Aufeisreste bis weit in
den Sommer Uberdauern. Am Fulle der Hogsnyta (Hogsnythallet) finden sich mehrere aus Sturzschutthal-
den hervorgegangene embryonale lobenférmige Blockgletscher.
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Foto 48: Mudpitfeld an der Einmiindung des Semmeltales (Hintergrund) in das Reintal. Die Mudpits, charakteristi-
sche Kahlstellen in der ansonsten geschlossenen Vegetationsdecke (,,Fleckentundra®), haben sich durch frostdyna-
misch induzierte vertikale Materialverlagerungen (,,Frosthebung®) in feinkérnigen, pelitischen Ablagerungen entwi-
ckelt. Sie besetzen vorzugsweise wind- und kilteexponierte, aber hinreichend durchfeuchtete Plitze. Ihre
Oberflichen sind stellenweise durch Risspolygone gegliedert und tragen einen diinnen Auffriersteinpanzer
(14.8.1988).

Nach Uberqueren des Semmeldalselv Richtung Kalvtal-Vengsletta lohnt sich ein kurzer Abstecher ins
Semmeltal und eine Besteigung des westlich gelegenen Sinaiberges (844 m, vgl. Foto 49). Sie gelingt vom
Passtal her am leichtesten. Dabei mussen die von murbem Tonschiefer- und Siltsteindetritus bedeckten
Unterhinge und die festeren, stellenweise vereisten Hinge im Gipfelbereich Giberwunden werden. Vom
Gipfel bietet sich ein exzellenter Blick auf das Miindungsdelta des Reindalselv am Van Mijenfjord, die
vergletscherten Berge im Stidwesten (u.a. Tavlebre, Marstranderbre, Tungebre, vgl. Foto 50), das langge-
streckte Grontal sowie die zahlreichen kleinen Tal- und Kargletscher im Mefjell-Hogsnyta-Gebiet im
Nordosten.

Foto 49: Blick vom Grendalspall auf den Nordhang des Sinaiberges (844 m). Die von miirbem Tonschiefer- und
Siltsteindetritus bedeckten Unterhinge sind unterhalb langfristiger Schneeflecken durch das Prozessgefiige der
Nivation (verstirkte Frostverwitterung, Abluation, Gelisolifluktion etc.) hiufig stark zerrunst, wihrend die hoher
gelegenen Hangabschnitte weithin ,,Glatthang-Charakter” aufweisen. Die von morphologisch harten Sandsteinbin-
ken gebildeten Gipfelpartien sind vereist. Die diinnen, steilen Eisfelder sind ,,cold-based* und am Untergrund ange-
froren. Am Gipfel finden sich einige tordhnliche Verwitterungsrelikte (Felsburgen) (6.8.1987).
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Foto 50: Blick vom Gipfel des Sinaiberges nach Studwesten auf die Gletscherkulisse von Tavlebre, Tungebre und
Marstranderbre. Die vergletscherte Hochfliche im Bildhintergrund ist das 839 m hohe Skavlefjell. Aus seinen
Karmulden ziechen mehrere Gletscher hinab ins obere Grontal. Die Hinge im Vordergrund sind durch Schnee- und
Nassschneelawinen tiberprigt, deren Ablagerungen auf dem steilen, gipfelnahen Fisfeld auslaufen (6.8.1987).

Die Mootrgebiete am Mundungsdelta des Reindalselv (Stormyra) reprisentieren die groBten zusam-
menhingenden Moorflichen in Nordenskioldland. An den Stormyrvatna-Seen am Ostufer des Reindalselv
werden Torfmichtigkeiten von bis zu 1 m erreicht.

Auller Torfbiltenfeldern (Pounikkos) finden sich zu beiden Seiten des Flusslaufes kleinere Palsahtigel.
Haiufiger sind Frostblister, die sich von den Palsas durch ihre bevorzugte Lage am Rande von Flie3gewis-
sern, ihren Injektionseiskern sowie ihre kiirzere Bestandsdauer unterscheiden. Viele Frostblister im
Stormyrgebiet weisen tiefe Spannungsrisse und Spalten auf, die bis auf den Blankeiskern hinabreichen. In
ihnen gelangt Warmluft zum Eiskern und beschleunigt dadurch den Hugelzerfall. Viele Hiigel kollabieren
bereits gegen Ende des ersten Sommers; andere perennieren und existieren mehrere Jahre lang. In einigen
Moorbereichen und auf den trockeneren Terrassenflichen sind weitmaschige Eiskeilnetze anzutreffen.

Nachdem man den Kalvdalselv durchwatet hat, der Schmelzwasser von den Gletschern am Ende des
Kalvtales zur Kaldbucht transportiert, erreicht man die zwischen dem Rypefjell und dem Van Mijenfjord
gelegene Ebene Vengsletta. Sie ist weithin von gehobenen marinen Sedimenten bedeckt. Drei ostexpo-
nierte Talgletscher mit michtigen Eiskernmorinen entwissern mit Schwemmfichern zur Kaldbucht. In
den marinen und fluvialen Ablagerungen haben sich mehrere Pingos entwickelt. Sie sind offenbar in
einem offenen hydrologischen System entstanden. lhre Lage am Fufle der 600-700 m hohen Rypefjell-
Berge bietet gute Voraussetzungen fir die Erzeugung von artesischem Druck; die Position im Gletscher-
vorfeld und in Kiistennidhe sowie im Bereich der Gletscherbiche lisst auf eine geringe Permafrost-
michtigkeit schlieSen, wodurch die Entwicklung von ,,Offenen-System-Pingos* erheblich beglinstigt wird.
Einer der Pingos erreicht eine Hohe von knapp 30 m. Er befindet sich am Rande eines breiten Schwemm-
fichers, besitzt einen perennierenden Quellaustritt und ist in groben Schottern und schluffigen marinen
Sedimenten angelegt. Seine NW-Hinge werden von einem Gletscherbach des Rypefjellbre stark unter-
schnitten, wobei einzelne Hangpartien schollenférmig ins Bachbett abgerutscht sind. Auf diese Weise
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waren im Sommer 1988 gré3ere Teile des gefrorenen Pingokerns zuginglich. Letzterer besteht unterhalb
einer mehrere Meter michtigen Deckschicht gefrorener Lockersedimente aus relativ klarem und reinem
Eis, das am Pingorand in michtige Blocke zerbrochen ist. Der Injektionseiskern konnte entlang eines ca.
15 m langen, durch Untersptlung und Schmelzvorginge entstandenen Tunnels im Pingokern weiter
verfolgt und untersucht werden. Die iibrigen Hiigel der Pingogruppe besitzen geringere Abmessungen
und eine schild- bis kuppelférmige Gestalt. Die in Schottern angelegten flacheren Hiigel sind von Eiskeil-
netzen tiberzogen und zeigen kaum Erosionsspuren. Ein rund 15 m hoher, in feinkdrnigen Sedimenten
entwickelter Pingo weist im Flanken- und Kronenbereich deutliche Abluations- und Deflationsspuren auf.
Am Ostufer des Vassdalselv befindet sich rund 3 km von der Flussmindung in den Van Mijenfjord ent-
fernt ein weiterer Pingo, der sich von den Pingos auf der Vengsletta-Ebene vor allem durch seinen kreis-
runden Kratersee unterscheidet. Der See diente in den 1980 er Jahren der Trinkwasserversorgung der
russischen Olbohrstation an der Flussmiindung. Der unregelmiBig gestaltete Pingo ist in glazifluvialen
Schottern und Morinenmaterial angelegt. Seine Hohe ldsst sich aufgrund der unklaren Umrisse und des
unregelmilligen Reliefs in der Umgebung nur schwer bestimmen. Sie diirfte rund 50 m betragen. Der
Pingo reprisentiert nach Ausweis des wassergefiillten Gipfelkraters ein fortgeschrittenes Zerfallsstadium,
in dem der groBte Teil des Injektionseiskerns bereits ausgeschmolzen ist. Von den stark gelisolifluidal
tberprigten Hingen im Vasstal fiihrt die Exkursionsroute vorbei an der michtigen Eiskernmorine des
Kolfjellbre nach Svartodden am Van Mijjenfjord und von dort entlang des Fjordufers am Fufle der
Kolfjell-Berge nach Kap Morton am Eingang des weitrdumigen Berzeliustals.

Der Talboden des 4-5 km breiten Berzeliustals wird von fluvialen und glazifluvialen Ablagerungen
gebildet, hauptsichlich groben Schottern. Im Miindungsbereich des Berzeliuselv dominieren feinkérnigere
Fraktionen, namentlich Sand und Schluff. Der rezente Flusslauf ist als ,braided river” ausgebildet,
charakterisiert durch stindig ihren Verlauf verindernde Abflussbahnen. Das aus dem Flathaugtal, Aurtal
und Furtal kommende Schmelzwasser hat vor den Talausmindungen breite Schotterschwemmficher
akkumuliert, Giber die es in den Vorfluter gelangt. Abseits der aktiven Talsohlen und Schwemmficher
finden sich weitflichige inaktive, nicht mehr der Umlagerung unterliegende fluviale und glazifluviale
Sedimente in Gestalt von Terrassen und Schwemmkegeln. Die Terrassen sind stellenweise versumpft und
mit Biltenbdden besetzt. Beidseits des Berzeliuselv-Miindungsdeltas sind marine Sedimente erhalten. Die
Strandablagerungen sind stellenweise von fluvialen Sedimenten und Gelisolifluktionsdecken iiberlagert.
Noérdlich von Kap Morton finden sich gut erhaltene marine Terrassen und Strandwille, die von scharf
ausgeprigten Eiskeilnetzen tiberzogen sind. Bei einem hinreichend hohen Gehalt an frostempfindlichem
Feinmaterial haben sich stellenweise Strukturbéden entwickelt. In Terrassenabschnitten westlich von Kap
Morton sind marine Sand- und Kiesablagerungen mit gut erhaltenen Muscheln aufgeschlossen.

Um an das Fiskliff des Fridtjovbre, des einzigen in Nordenskioldland ins Meer kalbenden Gletschers,
zu gelangen, ist der Berzeliuselv in Richtung Fridtjovhamn zu iberqueren. Dies ist 4-5 km talaufwirts der
Flussmiindung in der Nihe eines Pingos am leichtesten. Der 12 m .M. gelegene Pingo besteht aus einem
Krater, der in seinem Zentrum eine 15 m hohe, kegelférmige Erhebung aus Feinsedimenten und Schot-
tern aufweist. An einem Quellaustritt steigen Gasblasen auf. Aufeisreste zeugen von einer auch im Winter
anhaltenden Quellschiittung und der Aktivitit des Pingos. Vom Pingo fithrt die Exkursionsroute zur
nordéstlichen Seitenmorine des Fridtjovbre am Fulle des Flathaugen-Berges (210 m). Unterwegs ist der
aus dem Flathaugental kommende Gletscherbach zu durchwaten. Die Seitenmorinenwille am Rande der
Fridtjovbucht (Fridtjovhamna) beeindrucken durch ihre betrichtlichen Abmessungen. Sie bestehen als
Eiskernmorinen hauptsichlich aus Gletschereis, das von einem diinnen Mordnenmantel verhtllt wird, der
das Eis vor dem Abschmelzen schiitzt.

Der Fridtjovbre ist ein Gletscher mit ,,Surge*-Verhalten, der seinen letzten Vorsto3 zwischen 1991
und 2002 hatte. Dabei wurden 5 km? der Fridtjovbucht mit Gletschereis gefiillt und die Frontabschnitte
der westlichen Tributirgletscher Sagabre und Granutbre vom Gletscher iiberfahren. Der beim ,,Surge®-
Vorstol3 erreichte Maximalstand manifestiert sich an L.and durch markante, noch unbewachsene FEiskern-
und Stauchmorinen, die sich deutlich von den Morinen des votletzten, noch weiter reichenden ,,Surge®-
VorstoBles (1858-1861) unterscheiden, bei dem die gesamte Fridtjovbucht bis Kap Schollin eisgefiillt und
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der nahe gelegene Akselsund fiir Schiffe nahezu unpassierbar war. Seit 2002 ist die Kalbungsfront des
Fridtjovbre um mehr als 3 km fast bis auf den Stand vor 1991 zuriickgeschmolzen.

Von der Fridtjovbucht fithrt die Exkursionsroute zuriick ins Berzeliustal und von dort nach Norden
tber den Skardalspal3 durch das Skartal ins mittlere Grontal. An der Einmiindung des Aurtals ist der breite
Schwemmficher des Aurabaches talabwirts einer kleinen Pingogruppe zu iiberqueren, anschlieBend die
schmalen Gletscherbiche Fura und Steinrenna. Letzterer entwiassert den Gleditschfonna-Gletscher,
dessen michtige Eiskern-Endmorine sich von Westen her in das obere Berzeliustal erstreckt. Kurz vor
Erreichen des Skardalspasses bietet sich nach Osten ein Ausblick auf den Gletscherkomplex des
Marstranderbre und die zugehdrigen Morinen. Der niedrige Skardalspal3 zwischen dem Skardalsnuten
(658 m) im Westen und dem Skavlefjell (839 m) im Osten befindet sich in einem engen Trogtal. Der
Talboden besteht aus Verwitterungsschutt der lokal anstehenden tertidren Sandsteine, Siltsteine und
Tonschiefer, vermischt mit kantengerundetem Morinenmaterial zweier vom Skardalsnuten herabzichen-
der kleiner Gletscherzungen. Das sich nach Nordwesten 6ffnende Skartal entwissert den kleinen
Lacmannbre-Gletscher, dessen Schmelzwasserbach sich im mittleren Grontal nahe einer Gruppe von
,,Offenen-System-Pingos® mit dem Grondalsfluf3 vereinigt.

Um nach Barentsburg zu gelangen, ist der Greondalselv zu durchwaten, was an der kleinen
Pingogruppe am chesten gelingt. Beim Abstecher nach Kap Linné folgt die Wanderroute hingegen dem
stdlichen Flussufer bis zum Grenfjord.

Der Grondalselv entwissert die talaufwirts gelegenen Gletscherzungen von Tungebre, Skavlefjellbre,
Eggbre und Tavlebre. Die Talsohle besteht aus fluvialen und glazifluvialen Sedimenten; im oberen Talab-
schnitt zwischen Grondalshytta und Greondalspall dominiert kantengerundetes Moridnenmaterial. Marine
Ablagerungen finden sich am Nordrand des Flussmiindungsdeltas sowie an einigen Plitzen beidseits der
aktiven Talsohle flussabwirts der Pingogruppe. Die Talflanken sind durch Massenbewegungen und -
transporte geprigt. Die leicht verwitternden Tonschiefer und Siltsteine bilden relativ glatte, unterhalb von
langfristigen Schneeflecken oftmals stark zerrunste Hangpartien, wihrend die morphologisch hirteren
Sandsteinbinke Felsvorspriinge und Klippen bilden. Die zumeist sanft auslaufenden Unterhinge sind
weithin von gelisolifluidalen Schuttdecken tuberzogen. Unterhalb gréflerer Schneeansammlungen sind
Mur- und Lawinenbahnen weit verbreitet. Die Murginge und Nassschneelawinenkanile haben sich unter
Anhiufung von Uferwillen hiufig tief in die Hinge eingegraben. Die sanft geboschten, feuchten Unter-
hinge weisen einen relativ dichten Vegetationsbesatz auf (Greondal = griines Tal). Erd- und Torfbiilten
sowie Mudpit-Kahlstellen sind weit verbreitet. Stellenweise ist die Substrat- und Vegetationsdecke durch
die Bildung von Injektionseiskérpern im Untergrund angehoben worden. Die Mehrzahl dieser Frostblister
kollabiert im Laufe des Sommers. Ahnliches gilt fiir die an einzelnen Quellaustritten und Bachliufen
anzutreffenden Aufeisdecken und -hiigel.

Die Pingogruppe umfasst sechs Hiigel, von denen zwei in Hanglage nérdlich des Grondalselv-FluB3lau-
fes entwickelt sind. Der nérdlichste, ca. 20 m hohe Pingo grenzt an seiner Nordostflanke an einen runden
See, der hoéchstwahrscheinlich durch Ausschmelzen eines groferen Bodeneiskérpers im Untergrund
entstanden ist. Auf der Krone des kuppelférmigen Hiigels stehen Reste einer alten russischen Hiitte. Rund
100 m siidwestlich davon sind in Flussnihe Relikte eines weiteren Pingos erhalten. Von einem Quellaus-
tritt am Hang fithrt ein kleiner Bachlauf hinab zum Grondalselv. Bis spit in den Sommer tiberdauernde,
weitflichige, bis 1,5 m michtige Aufeisreste lassen auf eine auch im Winter anhaltende Quellaktivitit
schlieBen. Das freigesetzte Schmelzwasser hat Schlammstréme im feinkérnigen Substrat am Unterhang
initilert, die sich stellenweise bis an die aktive Talsohle des Grondalselv erstrecken. Die restlichen vier
Pingos sind im Flussbett und am sidlichen Flussufer gelegen. Sie zeichnen sich durch einen schild- bis
plateauférmigen Aufri3 aus (vgl. Foto 51). Auller diesen eindeutig als Pingos identifizierten Hugelformen
existieren an den vegetationsbedeckten Unterhdngen im mittleren und unteren Grontal weitere Hugel, die
moglicherweise ebenfalls Pingos reprisentieren. Sie kénnten nach Habitus und Abmessungen auch
Morinen- oder Terrassenreste darstellen; die spezifischen Lagebedingungen deuten jedoch auf eine
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,Offene-System-Pingo“-Genese. Gezielte Bohrungen kénnten Klarheit Gber den Ursprung der Hiigel
schaffen.

Foto 51: Von Aufeisresten umgebener plateauférmiger Pingo im mittleren Greontal. Der Pingo hat sich am Rande
der aktiven Talsohle des Grondalselv entwickelt. Im Vordergrund sind ca. 1 m hohe, noch von Aufeis unterlagerte
Hiugel zu erkennen. Thr Sedimentmantel weist tiefe Spalten auf. Die so zergliederte Sedimentdecke gleitet auf den
Eiskernen allmihlich ab und leitet damit den Hiigelzerfall ein. Die weitflichige, bis zu 1,5 m michtige Aufeisdecke
auf der Talsohle hat ihren Ursprung in einem auch im Winter aktiven Quellaustritt am Hang (Quellnaled) (7.8.1987).

Von der Pingogruppe folgt die Exkursionsroute dem Nordufer des Grondalselv bis Larvika, wo der
FluB3 mit einem breiten Delta in den Gronfjord mindet. Die im Wasser des Grondalselv suspendierten
Feinsedimente werden an der Flussmindung in Gestalt stindig ihre Lage wechselnder Sandbinke akku-
muliert. Abseits der aktiven Talsohle sind Terrassenreste und isostatisch gehobene Strandwille erhalten.
Am Sudrand des Deltas (Varmingbukta) existieren einige Hiigelformen, die noch nicht untersucht werden
konnten und deren Genese daher unklar ist. Vom Weg zur russischen Bergbausiedlung Barentsburg hat
man einen hervorragenden Blick nach Studen iiber das Flussdelta auf die Gletscher Gronfjordbre und
Aldegondabre am inneren Gronfjord. Das in kretazischen Tonschiefern, Silt- und Sandsteinen angelegte
Fjordufer unterhalb der russischen Kohlebergbausiedlung Barentsburg ist stark anthropogen tberprigt.
Nach Passieren der Siedlung (und einer empfehlenswerten Ortsbesichtigung) folgt die Exkursionsroute
der Trasse eines alten, stellenweise verfallenen russischen Fahrweges tiber Kap Heer nach Kap Laila an
der Colesbucht. Der Weg verlduft zumeist in Ufernihe und gewihrt bei guter Sicht exzellente Ausblicke
tber den Gronfjord auf das Vardeborgfjell bei Kap Linné und tber den Isfjord auf die Gletscher und
Berge im Oscar II Land. Landeinwirts ist das wellig-hiigelige, sanft zum Isfjord abfallende Relief der
Storheia- und Kjeglefjell-Berge zu erkennen. Dazwischen erstreckt sich das breite Hollendartal. Der
Hollendarelv entwissert den Passfjellbre und einige kleinere Gletscher in den Kolspissbergen. Seine aktive
Talsohle ist an der Hollendarbucht leicht zu durchwaten. Der an der Miindung 2,5 km breite Talboden
besteht aus fluvialen und glazifluvialen Sedimenten. Beidseits der Flussmiindung sind gehobene marine
Terrassen mit Strandwillen erhalten, die stellenweise von Eiskeilnetzen tiberzogen sind. Die vegetations-
bedeckten Unterhinge der Vestalaksla sind im Bereich Nordhallet stark gelisolifluidal tberprigt, wihrend
die vegetationsirmeren Oberhinge stirker der Abluation unterliegen. Auf den gehobenen feinmaterialrei-
chen Strandterrassen am Fjordufer finden sich Biilten- und Mudpitfelder, an wind- und kilteexponierten
Platzen scharf ausgeprigte Eiskeilnetze.

Das an seiner Miindung in die Colesbucht 3 km breite, trogférmige Colestal weist eine michtige
Fillung aus fluvialen Sedimenten auf, in denen der Coleselv auf einer breiten Schottertalsohle als ,,braided
river”, am Unterlauf in feinkérnigeren Ablagerungen hingegen miandrierend, dem Meer zustrebt (vgl.
Foto 52). Die Seitentiler (Lailatal, Synntal, Trotal, Metal, Ringtal, Botal, Fartal) miinden mit Schwemm-
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fichern in das Haupttal, wobei die an den stdlichen, wenig vergletscherten Tilern ansetzenden Ficher die
aktive Talsohle nicht erreichen. Am Nordostufer der Colesbucht, nordlich des Tenndammen-Sees und am
FuBle des Russekollen-Lindstromfjells, sind marine Ablagerungen mit vielgliedrigen Strandwallsequenzen
erhalten. In den zahlreichen Gelindedepressionen am Flussunterlauf haben sich Moore entwickelt, die
zwischen dem Coleselv und dem Synna-Bachlauf ihre gr6Bte Michtigkeit und Ausdehnung erreichen. An
der Ausmiindung des Synnatals ist fernab irgendeines rezenten Gletschers eine michtige Endmorine aus
der Deglaziationsphase im frithen Postglazial erhalten. Am Flussoberlauf und an den Einmiindungen von
Botal, Ringtal und Metal wird der Talboden weithin von Grundmorinenablagerungen gebildet. Der peri-
glazidre Formenschatz auf dem Talboden und an den Trogtalhingen ist reichhaltig. Unter den Stein-
schlagwinden des Alteret-Berges an der Talsiidflanke sind Sturzschutthalden und -kegel anzutreffen, in
deren FuBbereich lobenférmige Blockgletscher sowie Schneeschuttwille (,,protalus ramparts®) entstanden
sind. Im engen tributiren Synntal, dessen Bachlauf den Istjorna-See im Vorfeld des Passfjellbre entwis-
sert, sind ebenfalls Blockgletscher entwickelt. Die Hinge des Sandsteinfjells sind unterhalb der morpholo-
gisch harten, klippen- und stufenbildenden Sandsteinschicht im Gipfelbereich auffallend glatt, bedingt
durch die anstehenden, flach lagernden, miirben, kleinstiickig verwitternden Tonschiefer- und
Siltsteinlagen. Die Hinge sind stellenweise stark zerrunst und von im Gipfelbereich ansetzenden Murgin-
gen und Lawinenbahnen tberzogen. Die Kerben und Rinnen sind bis spit in den Sommer oder perennie-
rend mit Schnee gefillt. Die Schneeakkumulationen an den Unterhingen weisen stellenweise eine diinne
Sedimentdecke auf, die den Schmelzprozel3 verzégert und beim Ausschmelzen der Schnee- und Eislagen
im Laufe der Zeit ein charakteristisches Thermokarstterrain entstehen lisst. Auf den flachen marinen und
fluvialen Terrassen abseits der aktiven Talsohle des Coleselv besitzen Eiskeilnetze und Bultenbéden weite
Verbreitung. Besondere Beachtung verdienen die ausgedehnten, relativ tiefgriindigen Moorbereiche. In
ihnen haben sich plateau- und kuppelférmige Palsas mit einem Kern aus frostempfindlichen, pelitischen
Feinsedimenten entwickelt, der Segregationseis in Form von Lamellen, Linsen und Binken enthilt —
vergleichbar dem Bau nordfennoskandischer Palsas mit Mineralbodenkern. Der Coleselv ldsst sich Rich-
tung Fartal sowohl an seinem miandrierenden Unterlauf als auch an seinem breiteren, aber flacheren
Mittellauf, der als ,,braided river* ausgeprigt ist, durchwaten. Will man die Hangformen und Prozesse an
der Talstidflanke studieren, empfiehlt sich die Querung am Mittellauf. Stehen die Eiskeilnetze auf den
gehobenen Strandterrassen und die Palsamoore um den Tenndammen-See und am Fulle des Russekollen-
Berges im Mittelpunkt des Interesses, ist die schwierigere Querung am Flussunterlauf vorzuziehen.

Foto 52: Blick nach Siidosten iiber das breit ausgeschiirfte obere Colestal auf die Gletscher des Mefjells (990 m). Der
vom Medalsbre, dessen michtige Eiskernmorine im Hintergrund zu erkennen ist, sowie weiteren Gletschern
gespeiste Coleselv hat sich mit breiter Talsohle mehrere Meter tief in den vegetationsbedeckten Talboden einge-
schnitten. Der Abflul beschrinkt sich auf wenige anastomosierende Gerinne im aktiven Talsohlenbereich. Im
geschitzten ,Knick® auflerhalb des Uberﬂutungsbereiches uberdauern transversale Schneeflecken bis in den
Spitsommer (5.8.1987).
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Die Riickwanderung nach Longyearbyen erfolgt durch das Fartal und Ental, wobei ein niedriger Paf3
(375 m) im Vorfeld der Eiskern-Endmorine des Bogerbre zu iiberwinden ist. Der Fardalselv entwissert
die Gletscher Bogerbre und Dryadbre sowie mehrere kleine, namenlose Kargletscher an seinem Oberlauf.
Die aktive Talsohle ist am Unterlauf stellenweise kastenférmig in den Talboden eingesenkt. Die feuchten,
vegetationsbedeckten, gelisolifluidal Gberprigten Talhdnge zeichnen sich durch ein konkaves Lingsprofil
aus. Sie bestehen aus Verwitterungsmaterial der lokal anstehenden Tonschiefer, Sand- und Siltsteine mit
einer Beimengung von kantengerundetem Morinenmaterial, insbesondere im oberen Talabschnitt. Die
SE-exponierten Talhidnge unterscheiden sich von den NW-orientierten Hingen durch eine dichte Abfolge
von aktiven, die Talsohle erreichenden Schwemmkegeln. Diese setzen unterhalb von Steinschlagrinnen an,
die sich in Gipfelnihe des Haberges (902 m) trichterartig erweitern. In diesen Mulden sammeln sich im
Winter grole Schneemengen an, die im Frithjahr bei zunehmender Erwirmung als (NaB3-) Schneelawinen
hangabwirts verlagert werden und die Schwemmkegel tiberformen. Auf den flacheren Partien der vegeta-
tionsbedeckten Unterhdnge finden sich Biilten- und Mudpitfelder, entlang der Bachliufe gelegentlich auch
Frostblister. Auf den vegetationsfreien Hangpartien haben sich bei geeigneten Feuchte- und Substratver-
haltnissen Strukturboden, insbesondere Steinnetzwerke, entwickelt.

Nach Uberschreiten der Passhohe am Bogerbre, in dessen Endmorine gut erhaltene Blattabdriicke
tertidrer Laubbdume zu finden sind, folgt die Exkursionsroute dem Lauf des Endalselv bis zum Adventtal.
Der Bach entwissert Teile des Bogerbre sowie einen namenlosen Gletscher auf dem Karl Bay-Fjell unter
Ausbildung eines Wasserfalls. Das Ental ist trogférmig in die weitgespannten Hochflichen des Gruvefjell-
Karl Bay-Fjells eingelassen. Seine Flanken werden von hohen Steinschlagwinden gebildet, die am Rande
der Hochflichen ansetzen und an ihrem Fule von Sturzschutthalden und -kegeln gesdumt werden. Die an
der Mindung ins Adventtal sanft auslaufenden Unterhidnge sind von gelisolifluidal vetlagertem Verwitte-
rungsschutt bedeckt. Die aktive Talsohle besteht aus fluvialen Sedimenten, die an der Talmindung einen
breiten Schwemmficher bilden. Das Wasser des Endalselv wird dem Isdammen-See zugefiihrt und dient
der Trinkwasserversorgung von Longyearbyen. Der Riickweg zum Ort erfolgt auf der StraBle entlang des
Seeufers.

Der Abstecher vom mittleren Grental nach Kap Linné ist aufgrund mehrerer Gletscherquerungen
(Sicherheitsausriistung: Bergsteigerseil, Sitzgurt, Eisaxt, Steigeisen) etwas beschwerlich, entschidigt aber
durch eine duBerst eindrucksvolle ILandschaft. An den Gletscherfronten von Vestre / Austre
Gronfjordbre und Aldegondabre lassen sich Eiskern- und Stauchmorinen studieren, aus dem Linnétal
liegt eine relativ liickenlose Rekonstruktion der spit- und postglazialen Deglaziation vor, und das Linnétal
verfiigt zusammen mit der Strandflate stidlich von Kap Linné tber den reichhaltigsten periglazidren
Formenschatz in Nordenskioldland.

Die Exkursionsroute beginnt an der Pingogruppe im mittleren Grontal, folgt dem Grondalselv am
Stidwestufer bis zur Flussmindung an der Varmingbucht, umrundet das Heerfjell und folgt dem Ufer des
Gronfjordes bis zur Mindung des Gronfjorddalselv (Greonfjordbotn). Der Fluf3 ldsst sich 3-4 km
taleinwirts am besten nach Westen Richtung Groenfjordbreane queren. Durch Riickschmelzen der
Gletscherfronten von Vestre und Austre Gronfjordbre ist in den letzten Jahrzehnten zwischen den
Gletschern und der Endmorine ein ca. 2 km langer See entstanden, der in den 1 km weit entfernten
inneren Gronfjord entwissert. Der durch einen Bergriicken und eine Mittelmorine vom Austre
Gronfjordbre getrennte Vestre Gronfjordbre kalbt mit einem Eiskliff in den von Moridnenwillen
umrahmten See (Bretjorna, 8 m @.M.). Die 50-60 m hohe grobblockige Frontalmorine ist noch weithin
von Gletschereis unterlagert, das stellenweise ausschmilzt und dabei ein buckliges Thermokarstterrain
hinterldsst. An einigen Plitzen am Seeufer und -abfluf} finden sich Anschnitte der eishaltigen Morine. Die
Eis- und Sedimentlagen sind an mehreren Stellen schriggestellt und verfaltet als Indiz einer Stauchung
durch den Gletscher (Stauchendmorine). Da der reilende Abflufl des Gletschersees schwer zu Uberwin-
den ist, ist die Querung der Gletscherzunge des Vestre Gronfjordbre oft unvermeidlich, um vom 6stlichen
an das westliche Ufer des Gronfjordes zu gelangen. Die Abflu3- und Eisverhiltnisse an der Gletscherstirn
untetliegen jedoch kurzfristig starken Verdnderungen, so dass der Verlauf der giinstigsten Route von Jaht
zu Jahr wechseln kann. Dies gilt auch fir die weitere Streckenfithrung entlang des Fjordufers Richtung
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Minervaodden. Entsprechend den jeweils herrschenden Abfluf3- und Eisverhaltnissen ftihrt die beste und
sicherste Route tber das Gletschereis oder die Eiskern-Endmorine zwischen dem Aldegondabre und dem
Gronfjord. Die flachen Gletscherzungen des Vestre Gronfjordbre und Aldegondabre weisen nur wenige
Spalten auf, die gegen Ende des Sommers zumeist gut sichtbar sind. Die Querung des Vestre
Gronfjordbre sollte in geblihrendem Abstand vom gefihrlichen Kalbungskliff erfolgen. Am
Minervaodden verlisst die Wanderroute das Fjordufer und folgt dem Kongresstal landeinwirts zum
Kongressvatn-See (99 m .M.). Unterwegs ergeben sich Ausblicke iiber den Gronfjord auf die russische
Bergbausiedlung Barentsburg. Vom flachen Bergriicken westlich des 52 m tiefen Kongressvatn tberblickt
man das trogférmige Linnétal mit dem Linnégletscher im Siiden und dem Linnésee im Norden.

An der Ostflanke des Linnétals zwischen Linnéelv und Kongressvatn finden sich rund ein Dutzend
Quellaustritte, deren Wasser im Winter gefriert und am Hang und Hangful3 charakteristische
Aufeisdecken und -hiigel (Naledi) bildet, deren michtigste bis weit in den Sommer Gberdauern oder
perennieren. Das Quellwasser stammt in den meisten Fillen aus dem unterirdischen Abflufl des
Kongressvatn. Die karbonischen und permischen Festgesteine des Kongresstals und 6stlichen Linnétals
umfassen neben Tonschiefern, Silt- und Sandsteinen auch Kalksteine. Letztere ermdglichen die Entwick-
lung von echten Karsterscheinungen, wie kleineren Dolinen und Karren an Gesteinsoberflichen, sowie
die unterirdische Drainage des Kongressvatn. Hs handelt sich somit um ein arktisches Gebiet, in dem
neben Thermokarst auch echter Karst anzutreffen ist. Die Quelle mit der gré3ten Schiittung befindet sich
in einer wassergefiillten Mulde auf dem Talboden des Linnétals. Das Wasser wird an ihrem Grunde durch
artesischen Druck aufgepresst. Die aus der winterlichen Quellschiittung resultierende Aufeisdecke
erstreckt sich von der Quellmulde bachabwirts Richtung Linnésee. Sie kann selbst im Spatsommer noch
eine Ausdehnung von rund 20 000 m? und eine maximale Michtigkeit von 3-4 m besitzen. Besondere
Beachtung verdient eine Aufeisdecke am Sudufer des Linnésees. Das Wasser stammt von Quellen am
Oberhang. Das Aufeis erstreckt sich vom Seeufer bis weit auf das winterliche Eis des Linnésees, wo es mit
dem Aufbrechen des letzteren im August kollabiert, wihrend das bis zu 2 m dicke Ufer-Aufeis hiufig
perenniert. Bei der Begehung der Aufeisdecke ist duBerste Vorsicht geboten, da der genaue Verlauf des
Seeufers unter der Eisdecke hiufig schwer zu erkennen ist und ein lebensgefihrliches Einbrechen im
Aufeis / Seeeis droht.

Die weitere Exkursionsroute fithrt zur Vardeborgsletta-Ebene an der Mindung des Linnésees. Der
Vardeborg-Vardasen-Sokolovtoppen-Voringen-Hoéhenzug fillt steil zum See und zur Ebene hin ab. Die
Steilwinde sind durch Steinschlagrinnen und -trichter gegliedert, unter denen sich michtige Sturzschutt-
halden und -kegel befinden. Aus den Sturzschuttablagerungen haben sich zahlreiche lobenférmige Block-
gletscher entwickelt. Die einzelnen Schuttkorper treten dicht gestaffelt auf und verschmelzen seitlich zu
zusammengesetzten ,,HangfuB3-Blockgletschern®. Thr Aufril3 ist stufen- bis wallférmig. Gemeinsames
Merkmal der Blockgletscher ist eine steile Stirn, wihrend der Ricken der Schuttkérper unterschiedlich
gestaltet sein kann: Er steigt entweder sanft zur riickwirtigen Sturzschutthalde hin an, weist ein unregel-
miBiges Mikrorelief aus Voll- und Hohlformen auf, oder enthilt eine zentrale, mitunter wassergefiillte
Vertiefung. Die Blockgletscheroberfliche wird zwar iiberwiegend von Steinen und groben Blécken gebil-
det; das im steilen Stirnbereich vieler Blockgletscher zutage tretende Feinmaterial lisst jedoch auf einen
héheren Feinmaterialgehalt im Innern der Blockgletscher schlieen. Der Blockgletscherkern besteht aus
einem Schutt-Eis-Gemisch, wobei neben interstitiellem Eis auch groBlere Blankeisschichten und -linsen
auftreten kénnen. Das Eis, das sowohl durch Gefrieren von Schneeschmelz- und Regenwasser im Bereich
der Permafrosttafel als auch durch Umwandlung von Schnee und Firn entsteht, reagiert bei VergroB3erung
der Schuttauflage und der damit verbundenen Druckzunahme plastisch und erméglicht dadurch eine
hangabwirts gerichtete, der Schwerkraft folgende Bewegung des Schuttkérpers. An der Stirn einiger
Blockgletscher am Ful3e der Varddsen-Starostin-Achse tritt Wasser zutage, das durch Schmelzvorginge an
Schneeflecken im Wurzelbereich der Blockgletscher oder durch Ausschmelzen von Bodeneis in den
Schuttkérpern selbst bereitgestellt wird.

Das Vardeborgsletta-Gebiet mit den Borgdammane-Seen, vom Linnéflufl im Westen und dem
Starostinaksla-Varddsen-Héhenzug im Osten begrenzt, ist von marinen Ablagerungen mit isostatisch
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gehobenen Strandwillen bedeckt. Es zeichnet sich durch zahlreiche, zumeist wassergefiillte Gelandede-
pressionen ohne oberflichennahen Abfluf3 aus. Die markantesten Mulden befinden sich im &stlichen Teil
der Verebnung. Die auffilligsten Mulden bilden eine rund 2 km lange taldhnliche Gelindedepression, die
sich von der Soloveckijbucht bis zu einem kleinen See erstreckt. Das aus dem Schmelzen von Schnee und
Eis resultierende Wasser sammelt sich in einem kleinen Teich und versickert an seinem Grunde. Ufer-
linien aus Vogelfedern deuten bei den meisten Teichen auf Wasserspiegelschwankungen von <1 m. Da
ein unterirdischer Abflul} in einem Gebiet mit kontinuierlichem Permafrost unverstindlich ist, wurden im
Sommer 1989 mehrere Grabungen in der Nihe der Teiche vorgenommen. Bei den tiefsten, unter den
jeweiligen Seewasserspiegel reichenden Grabungen (2,7 m; 2,5 m; 2,2 m) wurde kein Permafrost angetrof-
fen, wobei die Sande und Kiese der Grabungswinde trocken blieben. Grabungen am Rande anderer
Teiche stiefen hingegen in 1,1-1,4 m Tiefe auf Permafrost. Im frostfreien grobkérnigen Lockersediment
am Rande der Teiche wurde kein Grundwasserspiegel gefunden. Das sich in den Mulden ansammelnde
Wasser dringt offenbar vertikal in den Untergrund ein und gelangt erst in groBerer Tiefe in den Haupt-
grundwasserspeicher. Der ansonsten geschlossene Permafrostboden weist demnach unter der
Vardeborgsletta-Verebnung Liicken auf, was aufgrund der Ndhe zum dufleren Isfjord und zum Linnésee,
deren Boden permafrostfrei sind, nicht Giberrascht. Die auf den ersten Blick als Thermokarstdepressionen
erscheinenden Mulden sind als Karstphinomene im Festgestein zu deuten, wobei Kalkstein und Gips als
verkarstungsfihige Gesteine fungieren. Auf eine derartige Genese weisen auch die erheblichen Abmes-
sungen der Hohlformen, die sich durch Ausschmelzen von Bodeneis kaum erkliren lassen (vgl. Foto 53).
Zudem dirfte sich das unterirdische, umfangreiche Entwisserungssystem bis in das karbonisch-permische
Festgestein im Untergrund erstrecken. Die meisten Geldndedepressionen im Vardeborgsletta-Gebiet sind
durch Lésung von Kalkgestein entstanden und stellen somit echte Karsterscheinungen dar, wobei das
Alter der Mulden (Dolinen) und des unterirdischen Entwisserungssystems noch unklar ist. Thermokarst-
mulden und -nischen in eisreichen Lockersedimenten sind auf der Vardeborgsletta-Verebnung ebenfalls
anzutreffen. Losungskarst im Festgestein und Thermokarst sind stellenweise eng vergesellschaftet und
beeinflussen sich bis zu einem gewissen Grade gegenseitig.

Foto 53: Wassergefiillte Mulde auf der Vardeborgsletta-Ebene (Borgdammane-Gebiet) am FuBie des Vardeborgfjells
(588 m) bei Kap Linné. Der See fillt eine Karst-Doline im Kalk- und Gipsgestein aus und stellt somit eine echte
Karsterscheinung im arktischen Milieu dar. Gegen eine Deutung als Thermokarstsee sprechen vor allem die erheb-
lichen Abmessungen der Hohlform, die sich durch Ausschmelzen von Bodeneis kaum erkliren lassen, sowie das
begrenzte Vorkommen von Permafrost zwischen dem Linnésee und dem Isfjord. Wo Permafrost vorhanden ist, wie
am gegentiber liegenden Seeufer, hat das Ausschmelzen von Bodeneis zu Hangrutschungen und einer Abflachung

eines breiten Uferabschnitts gefithrt. Losungskarst im Festgestein und Thermokarst treten an diesem See eng verge-
sellschaftet auf (7.8.1989).
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Im Verlauf des nichsten Teilabschnitts der Exkursionsroute, der von der Miindung des Linnéelv bei
Russekeila nach Kap Linné und tber die Strandflate der Nordenskioldkiiste (Isfjordflya) zum Tjernpal3
(Tjornskar) fithrt, lassen sich vor allem Frostmusterbéden mit und ohne Materialsortierung, dolische
Formen und Prozesse sowie typische Merkmale meereisgeformter Kiisten studieren. Auf der 3-5 km
breiten, lockermaterialbedeckten, sanft aus dem Meer bis in Hohen von 60-70 m .M. am Fufle der
Linnéberge (778 m) ansteigenden Strandflate sind neben den in allen Formvarianten auftretenden, nicht
selten in ,,Jlehrbuchhafter, idealtypischer Weise* ausgeprigten Strukturbéden Texturbéden in unterschied-
lichen Typen anzutreffen. Die gehobenen Strandterrassen sind an trockeneren, wind- und kilteexponier-
ten Plitzen hdufig von tetra-, penta- oder hexagonalen Spaltenmustern mit Maschenweiten von 5-30 m
tberzogen (vgl. Foto 54). Die flachen, zumeist von einem Steinpanzer iberspannten Polygonfelder
werden durch wenige Zentimeter bis Dezimeter tiefe, mulden- oder kerbférmige Spaltenziige begrenzt, in
denen sich aufgrund des erhdhten Feuchtigkeitsangebotes und Windschutzes Griser und Moose angesie-
delt haben. Die Spaltenmuster an der Bodenoberfliche dhneln in ihrem Erscheinungsbild dem Muster von
Eiskeilpolygonen. Die Spalten sind jedoch nicht von Eiskeilen unterlagert, sondern von ,,soil-wedges®.
Die relativ breiten, im Vertikalschnitt keil- bis trichterférmigen Sedimentstrukturen erstrecken sich nur
wenige Dezimeter in die Tiefe und bleiben ebenso wie die stellenweise zu beobachtenden Rissbildungen
auf die sommerliche Auftauschicht des Permafrostbodens beschrinkt. Das Fehlen von , frischen Rissen
in den meisten Polygonfurchen ldsst vermuten, dass die Mehrzahl dieser Frostspaltenmakropolygone
gegenwirtig inaktiv ist. Eiskeilpolygone sind ebenfalls anzutreffen. Sie unterscheiden sich von den Frost-
spaltenmakropolygonen ohne Spalteneis zumeist durch ihren gréBeren Durchmesser (10-100 m) sowie
ihre breiteren und tieferen Furchen an der Bodenoberfliche. Bei Grabungen (1989) wurde das Eiskeileis
in Tiefen von 120-175 cm angetroffen. Wo die Eiskeilsysteme unter vermoorten Gebieten hin-
durchziehen, wie z.B. am Tunsje, wurde das Eiskeileis bereits in 45-60 cm Tiefe ergraben.

Foto 54: Frostspaltenmakropolygonnetz ohne Spalteneis auf einer gehobenen marinen Terrasse an der
Nordenskioldkiiste bei Kap Linné. Das Frostspaltennetz dhnelt in seinem Erscheinungsbild einem FEiskeilnetz; die
Spaltenziige sind jedoch nicht von Eiskeilen, sondern von ,,soil-wedges® unterlagert. Die von einem Steinpanzer
tberspannten tetra- bis hexagonalen Polygonfelder werden durch flache, mulden- bis kerbférmige Spaltenzige
begrenzt, in denen sich aufgrund des erhéhten Feuchtigkeitsangebotes und Windschutzes Vegetation angesiedelt hat.
Die darunter befindlichen, relativ breiten, im Vertikalschnitt keil- bis trichterférmigen Sedimentstrukturen bleiben
ebenso wie die winterlichen Rissbildungen auf die Auftauschicht des Permafrostbodens beschrinkt (8.8.1989).

Die meisten Eiskeile weisen keine Anzeichen einer in jingster Zeit erfolgten Rissbildung auf. Auler
diesen offensichtlich inaktiven Eiskeilen existieren auch fossile Eiskeile (Eiskeilpseudomorphosen), die
allerdings noch von Permafrostboden unterlagert sind. Ihre sekunddr mit minerogenen Sedimenten



5 Ausgewiblte themenbezogene Wanderexkursionen in Nordenskioldland und Umgebung 135

verfillten Spalten befinden sich innerhalb der michtigen Auftauschicht als Indiz einer ehemals hoheren
Lage der Permafrosttafel.

In ton- und schluffreichen, frostempfindlichen Sedimenten sind hiufig runde oder langgestreckte
Mudpit-Kahlstellen zu finden, die sich hdufig zu gréBeren Feldern zusammenschlieBen. Die vorhert-
schenden kreisrunden bis ovalen Formvarianten besitzen einen Durchmesser von 50-120 cm, wobei die
Mudpitoberfliche mitunter durch Risspolygone gegliedert ist. An feuchteren Plitzen zwischen den geho-
benen Strandwillen sind bis zu 50 cm hohe Biilten entwickelt, die nach Ausweis ihres inneren Baus keine
genetisch homogene Gruppe bilden. Aufler Erdbulten (Thufur) und Torfbilten (Pounus) sind auch
Biilten zu finden, die in ihrem Kern Segregationseislinsen enthalten oder die unter einer diinnen Vegeta-
tionsdecke aus Grisern einen kleinen Blankeiskern aufweisen. In den zahlreichen Moor- und Sumpfge-
bieten der Nordenskioldkiiste reprasentieren Palsahiigel die auffilligsten morphologischen Erscheinungen.
Sie erreichen selten einen Durchmesser von mehr als 10 m und eine Héhe von mehr als 120 cm. Die
Mehrzahl der schild- bis kuppelférmigen Palsas weist kaum Erosionsspuren auf; in den Mooren nahe
Isfjord Radio sind neben intakten, bis zu 1 m hohen Palsas jedoch zahlreiche runde, von flachen Ring-
willen umgebene Seen zu finden, die in ihren zentralen Teilen noch Reste kollabierter Palsas enthalten
und somit als fortgeschrittene Zerfallsstadien zu deuten sind. Im Unterschied zur Verbreitung der Palsas
ist diejenige der Frostblister nicht an das Vorhandensein einer Torfdecke gekntipft. Die meisten Frost-
blister sind jedoch in Moor- und Feuchtgebieten entwickelt, vorzugsweise am Rande kleiner Seen oder
Bachldufe; eine enge Bindung an FlieBgewisser oder Grundwasserstrome ist uniibersehbar.

Unter den verschiedenen Formvarianten des Strukturbodens besitzen die auf der Strandflate als Grof3-
und Kleinformen anzutreffenden Steinringe, Steinpolygone, Steinstreifen, Steininseln und Feinerdeinseln
die groBte Verbreitung. Sie bilden zwischen dem Linnéelv / Linnévatn und Kap Linné ausgedehnte
Felder. Die meisten Strukturboden-Vorkommen finden sich an Plitzen, die von Lockersubstraten mit
einem hohen Schluffgehalt unterlagert sind. Die Verbreitung aktiver Strukturbéden beschrinkt sich dabei
vornehmlich auf Bereiche mit hohem Grundwasserstand oder Staundsse, wie Gelindedepressionen
zwischen Strandwillen sowie Uferbereiche von Bichen, Seen und Teichen. Unter den verschiedenen
Formvarianten sind die Steinringe am auffilligsten (vgl. Foto 55).

Foto 55: Steinringe in einem Strukturbodenfeld auf der Isfjordflya siidlich von Kap Linné. Die Einzelformen beste-
hen aus einem wallférmigen Steinrahmen, der ein tiefer gelegenes Feinmaterialzentrum mit nahezu ebener Oberfla-
che umschliet. Die Formen sind durch frostdynamische Materialsortierung im schluffreichen, frostempfindlichen
Detritus entstanden. Die Verbreitung aktiver Strukturbéden konzentriert sich auf Plitze mit hohem Grundwasser-
stand oder Staunisse, die von feink&rnigen, pelitischen Lockersubstraten unterlagert sind, insbesondere die Uferbe-
reiche von Bichen und Seen (11.8.1989).
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Sie bilden oftmals ausgedehnte Felder mit scharf ausgeprigten Einzelformen. Letztere bestehen aus
einem wallférmigen Steinrahmen, der ein tiefer gelegenes Feinmaterialzentrum mit nahezu ebener Ober-
fliche umschlieB3t. Bei Grabungen wurden sowohl ,,schwebende® als auch ,,sohlenstindige™ Steinrahmen
angetroffen. Die Ausprigung so zahlreicher Strukturboden-Formvarianten an der Nordenskieldkiiste
einschlieBlich Ubergingen zu Formen der differenzierten Gelisolifluktion ldsst sich u.a. mit den kleinriu-
mig wechselnden Kdrnungs-, Feuchte- und Béschungsverhiltnissen erklaren.

Als dolische Formen finden sich an der windexponierten, dem offenen Meer zugewandten Strandflate
Erscheinungen der Deflation und Windkorrasion. Am auffilligsten sind die viele Terrassenflichen iber-
spannenden Steinpanzer, an deren Entwicklung jedoch auch Frosthebungs- und Abspilungsvorginge
mitwirken. Aus den relativ glatten Steinpanzeroberflichen herausragende Steine und Blécke zeigen oft
deutliche Spuren von Windschliff aus nordéstlicher Richtung — der im Winter vorherrschenden Wind-
richtung. Windschliffe und Polituren existieren auch an vielen Festgesteinsoberflichen, etwa an den Flan-
ken der zahlreichen, die Lockermaterialdecke der Isfjordflya durchbrechenden Felskopfe. Ihr Auftreten in
groBBeren Hohenlagen (Griegfjella, Griegaksla), in denen nur wenig minerogenes Feinmaterial als Korra-
sionswaffe zur Verfiigung steht, lisst vermuten, dass auch driftende Hartschnee- und Eiskristalle an ihrer
Bildung beteiligt sind. Aolische Akkumulationsformen in Gestalt von Flugsanddecken und Diinen sind
vorzugsweise in Strandnihe zu beobachten, z.B. in der Randvikbucht bei Kap Linné. Die sich nach Nord-
osten Offnende Bucht verfigt iiber einen schmalen Sandstrand, der das Material fiir die Diinenbildung
liefert. Die strandnichsten, embryonalen Diinen sind klein und durch eine unregelmifBlige Gestalt gekenn-
zeichnet. Sie erreichen eine Hohe von 40-50 c¢cm und einen Durchmesser von wenigen Metern. Die
grofiten von ihnen weisen eine Pioniervegetation aus Grisern auf. Der Hauptteil des Dtnenfeldes bedeckt
den flachen, ca. 10 m hoch gelegenen Strandwall. Die langgestreckten oder halbkreisférmigen Diinen sind
maximal 1 m hoch und 5-6 m lang. Ferner existiert an einigen Sandstrinden der Nordenskioldkiiste eine
Reihe kleiner Flugsandfelder und Embryonaldinen, vorzugsweise in Schutzlagen hinter angeschwemmten
Treibholzstimmen, Walknochen und gréeren Felsblécken.

Die nach Westen exponierten Hinge und Winde des Griegaksla-Linnéfjella-Hohenzuges sind durch
Massenbewegungen geprigt. Unter den hohen, durch Steinschlagrinnen und -trichter, Schrofen und Fels-
kopfe stark zergliederten Felswinden haben sich michtige Sturzschutthalden und -kegel entwickelt. Ihre
Obetfliche ist vielerorts durch (NafB3-) Schneelawinen und Mutren Uberformt. Die Erosionsrinnen der
Murstréme werden zumeist beidseitig von Uferwillen begrenzt. In den Steinschlagrinnen und Hohlfor-
men zwischen den Sturzschuttkegeln halten sich Schnee-Einlagerungen oft bis in den Spitsommer. An
den unteren Rindern der Sturzschuttakkumulationen dominieren gelisolifluidale Massenbewegungen. Der
Formenschatz umfasst neben ungegliederten Wanderschuttdecken vor allem Schuttloben und -stufen,
wihrend typische FlieBerdedecken infolge der Feinmaterialarmut seltener sind. Die Wanderschuttdecken
laufen auf der Strandflate hiufig in Gestalt michtiger Schuttloben aus, die sich lokal zu mehr als 100 m
breiten ,,Lobenfronten” zusammenschlieBen. Die bis zu 1,5 m hohen Lobenstirnen belegen, dass die
grobkornigen Substrate an der Nordenskioldkiiste im Sommer recht tiefgriindig auftauen. Aus den mich-
tigen Sturzschuttablagerungen haben sich zahlreiche lobenférmige Blockgletscher entwickelt.

Die Strinde der nach Westen dem offenen Meer zugewandten, ungeschiitzten Nordenskioldkiiste
unterliegen in starkem Malle der Brandungswirkung. Ihr Lockermaterial besteht hauptsichlich aus marin
aufgearbeiteten Mordnenablagerungen. Die Strinde zeigen im Unterschied zu den geschiitzteren Fjord-
ufern deutliche Spuren der Meereiseinwirkung. Von Strandgerdllen, Schottern und feinerem Lockermate-
rial bedeckte Eisschollen und -blécke mit charakteristischen Austauerscheinungen und -formen verleihen
manchen Strandabschnitten ein uniibersichtliches, buckliges Mikrorelief. Viele der gestrandeten, durch
Uberdeckung mit Sedimenten und Tang vor dem Abschmelzen geschiitzten Meereisschollen tiberdauern
bis spit in den Sommer oder perennieren sogar einige Jahre (vgl. Fotos 56 u. 57).
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Foto 56: Gestrandete, mit minerogenen Sedimenten iberdeckte, von einem Bachlauf unterschnittene Meereisschol-
len an der westexponierten, dem offenen Meer zugewandten Nordenskioldkiiste wenige Kilometer sudlich von Kap
Linné. Das Meereis wird durch den Sedimentmantel thermisch vor dem Abschmelzen geschiitzt und tberdauert
dadurch bis spit in den Sommer oder perenniert einige Jahre. Im Hintergrund ist der Solryge-Gipfel (760 m) mit
dem Solfonna-Gletscher zu erkennen (12.8.1989).

Foto 57: Gestrandete, mit Braunalgen (Tang) tberdeckte, ca. 1 m michtige Meereisscholle an der exponierten
Nordenskioldkiiste sudlich von Kap Linné. Die Tangiiberdeckung schiitzt das Meereis bis weit in den Sommer vor
dem Abschmelzen. Im Hintergrund sind die Felswinde, Steilhinge und Sturzschutthalden am Fulle des Griegfjells
zu erkennen.Vor der Meereisscholle tritt der eistiberschliffene, ausgewaschene, von hellen Quarzbindern durchsetzte
Fels des gefalteten Grundgebirges (Hecla Hoek) zutage (12.8.1989).

Wo die auflaufenden Wellen bis an den Ful3 von im Lockermaterial ausgebildeten Steilhingen gelan-
gen, wie am Kiistenabschnitt Russekeila-Kap Starostin am duBleren Isfjord, finden sich Formen der
Thermoabrasion, die aus dem Zusammenspiel von mariner Formung und thermischer Degradation des
Permafrostbodens resultieren. Sie treten als Thermoabrasionsnischen und -kliffs in Erscheinung. An den
hiufig in Stdexposition befindlichen Thermoabrasionskliffs gleitet und flie3t das aufgetaute Lockermate-
rial ab und wird am FuBle der Kliffs durch die Wellen abtransportiert. An einigen Plitzen haben
Runsenbildung und Rutschungen im Lockermaterial zusammen mit der marinen Abtragung zur Ausbil-
dung von mehrere Zehnermeter breiten Thermoabrasionsnischen gefiihrt. Noch eindrucksvoller als die
Thermoabrasionsformen am Isfjord sind die Thermoerosionsformen entlang des Linnéelv zwischen
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Linnévatn und Russekeila. Die Thermoerosion an den Flussufern resultiert aus dem Wirmeaustausch
zwischen dem relativ warmen flieBenden Wasser und dem gefrorenen Substrat des Flussufers. Durch
Unterschneidung und Unterminierung des Flussufers entstehen im Lockermaterial charakteristische
Thermoerosionsnischen. Wihrend der Abflussspitzen brechen an diesen Stellen hiufig grofle Blocke
gefrorenen Substrats nach, deren Material vom Flull weitertransportiert wird. Der steile Riickhang der
Nischen gewihrt mitunter einen guten Einblick in den Aufbau des Permafrostbodens.
Thermoabrasionsnischen und Thermoerosionsnischen weisen die gleichen morphodynamischen Merk-
male auf, namentlich schollenférmige Lockermaterialbewegung und DurchtrinkungsflieBen.

An den Skartjorna-Seen verlisst die Exkursionsroute die Strandflate und folgt dem Tjornskar nach
Nordosten ins obere Linnétal. Am Talschlul3 befinden sich die Eiskernmorinen des aus mehreren
Karmulden gespeisten Linnégletschers. Die duBleren Endmorinen sind 300-400 m vom gegenwirtigen
Eisrand des 2,6 km langen Talgletschers entfernt. Sie reprisentieren den postglazialen Gletschermaximal-
stand, der wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ erreicht wurde. Damals lag die Gleichgewichtslinie (ELA) einige
Zehnermeter tiefer als heute (280 m @.M.). Bei einer Absenkung der ELA um 150 m wirde der
Linnégletscher bis in den Linnésee vorstofien, bei einer Anhebung um 100-150 m gegeniiber der heutigen
Hoéhenlage wirde er hingegen vollstindig abschmelzen. Obwohl markante Eisrandablagerungen im Tal
zwischen dem Linnésee und den Endmorinen aus der , Kleinen Eiszeit fehlen und sich das Entwisse-
rungssystem im Holozédn kaum veridndert hat, ist der spitweichseleiszeitliche Deglaziationsverlauf und die
jungere Gletschergeschichte des Linnébre aufgrund von Rekonstruktionen auf der Basis von
sedimentologischen Untersuchungen von Seesedimenten vom Grunde des Linnévatn relativ gut bekannt.
Demnach war das Linnétal im frihen und mittleren Holozin ginzlich gletscherfrei, ehe sich der Linnébre
vor etwa 4400 Jahren BP bildete. In der Folgezeit kam es wiederholt zu kleineren Gletschervorstéfien, die
jedoch nicht das Ausmal3 der Ereignisse wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ erreichten. Der bereits im 13.
oder 14. Jahrhundert einsetzende Vorsto3 kulminierte gegen Ende des 19. Jahrhunderts. Die michtigen
Eiskernmorinen vor der heutigen Gletscherfront stammen aus jener Zeit. Hinweise auf frithere oder
spitere ,,Surge“-Vorst6B3e dieses polythermalen Gletschers finden sich nicht. Die iibrigen, kleineren, ins
Linnétal miindenden Kargletscher sind nach Ausweis von Luftbildbefunden seit Mitte der 1930 er Jahre
stark zuriickgeschmolzen oder ganz verschwunden. Das kleine, ins Griegfjell eingelassene Kar am
Siidende des Linnésees war offenbar nur wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ stirker vergletschert. Luftbilder
und topographische Karten aus dem Jahre 1936 zeigen noch einen Kargletscher, wihrend heute hinter der
michtigen Eiskern-Endmorine nur noch kleine schuttbedeckte Toteisreste existieren.

Die Riickwanderung vom Linnégletscher ins Grontal erfolgt am einfachsten durch das Linnétal. Ab
Kongressvatn sind Hin- und Riickweg identisch. Als Alternative bietet sich die Abkirzung tber das
Christensenfjell an. Die Route fithrt von der rechten Seitenmorine des Linnégletschers iiber den vereisten
Pal3 am Christensenfjell (ca. 380 m) direkt auf den Aldegondabre und danach gletscherabwirts zum
Gronfjord, wo sie auf den Hinweg trifft. Der Riickweg verkiirzt sich auf diese Weise um rund 10 km,
doch ist diese ,,Eisroute® aufgrund von Gletscherspalten nicht ganz ungefihrlich. Die Route gewihrt
interessante Blicke auf Linné- und Aldegondabre, in das Linnétal und tber den Grenfjord. Sie sollte aber
nur bei guten Sichtverhiltnissen und ausreichender Gelindeerfahrung gewihlt werden.
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5.3 Longyearbyen — Adventtal — Brentskard — Trehegdtal — Vendomtal — Sassental —
Fulmartal — Marmorbre — Skruisbre — Kropotkinfjell — Elfenbeinbre — Agardhtal —
Agardhbucht — Bellsundtal — Nordre Bellsundpal} — Kjellstreamtal (Abstecher nach
Sveagruva / Kap Amsterdam) — Lundstremtal — Reindalspal} — Reintal — Tverrtal —
Bolterpal} — Boltertal — Adventtal — Longyearbyen (ca. 200 km zuziiglich ca. 50 km
Abstecher nach Sveagruva / Kap Amsterdam)

Themen: Eiskeilpolygone, Pingos, Hang- und Talformung, ,,Surge“-Gletscher, (Stauch-) Morinen,
Eisstausee, polythermale und ,,kalte* Gletscher, Aufeis, fluviatile Formung, Textur- und Strukturbéden.

Die Wanderexkursion zur Ostkiiste Spitzbergens (Inlandquerung) ist landschaftlich und wissenschaft-
lich, insbesondere glaziologisch, duBerst attraktiv. Sie setzt aber auch ein hohes Mal3 an korperlicher
Fitness und Gelindeerfahrung voraus. An der ,,Schlisselstelle” Jokulvatn (Gletscherstausee) zwischen
dem Fulmartal und dem Agardhtal im Sabineland sind mehrere spaltenreiche Gletscherzungen mit
angrenzenden morastigen Eiskernmorinen zu tberqueren, was den getibten Einsatz einer Eis- / Sicher-
heitsausristung (Steigeisen, Bergsteigerseil, Sitzgurt, Eisaxt) erfordert. Im Agardhtal und an der
Agardhbucht muf3 jederzeit mit dem Auftauchen neugieriger, eventuell aggressiver Eisbidren gerechnet
werden, so dass der Einsatz einer gro3kalibrigen Schusswaffe zur Selbstverteidigung méglicherweise nicht
zu vermeiden ist. Von allen Regionen Spitzbergens, die von Longyearbyen aus im Rahmen einer rund
zweiwochigen Wanderexkursion zu erreichen sind, birgt die Ostkiiste zweifellos das hochste Eisbiren-
risiko. Obwohl die von der Agardhbucht nach Westen fiihrenden Tiler Bellsundtal und Kjellstromtal
bereits nordlich des ,,Eisbdrenkarussells” Storfjord — Serkap — Hornsund — Hamburgbucht liegen, sind im
Kjellstromtal und am inneren Van Mijenfjord (Sveagruva) selbst im Sommer Begegnungen mit Eisbiren
keine Seltenheit, so dass eth6hte Wachsamkeit angesagt ist.

Die Wanderexkursion beginnt wie die Exkursionen zum Tempelfjord (5.1.) und Van Mijenfjord (5.2.)
am Forschungspark in Longyearbyen. Die Route ist bis zur Einmiindung des Trehogdtales in das Eskertal
nordéstlich des Brentskard-Passes mit jener der Tempelfjord-Tour identisch. Entsprechend lassen sich auf
diesem Streckenabschnitt die bereits vorgestellten geomorphologischen Formen und Prozesse studieren,
insbesondere Frostblister, Pingos, Eiskeilpolygone, Thermoerosions- und Rutschungsphinomene sowie
Prozesse der Hang- und Talformung. Im Mindungsbereich des Trehogdtals in das obere Eskertal befin-
den sich mehrere ovale, knapp 10 m hohe Lockermaterialhiigel, deren Flanken stellenweise fluvial unter-
schnitten sind. Die in (glazi-) fluvialen Sedimenten angelegten Pingos besitzen eine flache Gipfelmulde;
ihre Krone ist von breiten Spalten iiberzogen. Die Pingos sind offenbar inaktiv. IThre Héhe iiber dem
Bachniveau hat sich im Zeitraum 1983-2008 nicht verindert; sommerliche Quellaustritte oder Hinweise
auf eine winterliche Aufeisbildung wurden nicht beobachtet. Ca. 1 km taleinwirts des Trehogdtales sind
Reste eines ca. 12 m hohen, fluvial stark erodierten Festgesteinspingos erhalten. Die beidseits des Bachlau-
fes aufgeschlossenen Partien der Pingoruine zeigen punktférmig aufgepresste Tonschieferlagen, die zu
den Pingoridndern hin flach einfallen (vgl. Foto 58).

Die Exkursionsroute verlduft durch das sanft nach Osten ansteigende, von den Drei Anhdhen
(Trehogdene) und dem vergletscherten Breikampen-Plateau flankierte Trehogdtal zum trogférmig ausge-
schiirften Vendomtal, das die Gletscherzungen von Vendombre und Jinnbre sowie einiger kleinerer Tal-
und Kargletscher Richtung Sassental entwissert. Der Talboden des Trehogdtales wird von flachwelligen
Grundmorinenablagerungen gebildet, die im Ostlichen Talabschnitt weithin von Eiskeilnetzen tiberzogen
sind. Die aktive Talsohle ist in fluvialen Sedimenten angelegt. Die Stidhinge des Trehogdene-Bergzuges
sind durch tiefe Kerbtiler zergliedert. In thnen wird wihrend der frithsommerlichen Schneeschmelze Ver-
witterungsschutt von den steileren Oberhingen talwirts geleitet. Die zwischen den Télchen befindlichen,
sanft an die aktive Talsohle grenzenden Unterhidnge sind durch Hangschutt und gelisolifluidale Massen-
bewegungen geprigt. Von Siiden her entwissern zwei kleine Gletscherzungen des Kampfonna-Plateau-
gletschers in das untere Trehogdtal. Die Gletscherbiche haben sich dhnlich den Kerbtilern an der gegen-
tberliegenden Talflanke der Trehogdene tief in die morphologisch weichen triassischen Tonschiefer- und
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Siltsteinlagen sowie deren Grundmoridnenbedeckung eingeschnitten. Die Oberhinge am Rande des
Breikampen-Plateaus sind ebenso wie die Gipfelbereiche der Treheogdene von Verwitterungsschutt
bedeckt und weitgehend vegetationsfrei.

Foto 58: Rund 12 m hohe Pingoruine im unteren Trehogdtal. Der Festgesteinspingo ist in triassischen Tonschiefer-,
Tonstein- und Siltsteinschichten angelegt. Der zentrale Teil des Pingos ist fluvial stark erodiert. Die beidseits des
Bachlaufes aufgeschlossenen Partien des Pingos zeigen punktférmig aufgepresste, von einer dinnen Lockersedi-
mentdecke aus Schottern und Mordnenmaterial iiberdeckte Festgesteinsschichten, die zu den Pingoridndern hin flach
einfallen. Die an den Bachlauf grenzenden, von feink&rnigen, eisreichen Lockersedimenten gebildeten Hinge am
Nordrand des Pingos sind fluvial unterschnitten und unterliegen der Thermoerosion. Das wassergetrinkte Feinmate-
rial rutscht und flieit in den Bachlauf und wird von diesem in den Vorfluter Eskerelv abtransportiert (4.8.2008).

Vom Trehogdtal verliduft die Exkursionsroute durch das trogférmig ausgeschiirfte Vendomtal in nord-
Ostlicher Richtung zum oberen Sassental. Die stellenweise kastenférmig in den Talgrund eingesenkte
aktive Talsohle des Vendomelv ist von einem dichten Geflecht miteinander kommunizierender, stindig
ihren Lauf verlagernder Abflussbahnen tberzogen, die den Vendomelv als typischen ,braided river*
kennzeichnen. Der Hauptabflu} stammt von der Gletscherzunge des Jinnbre, eines Auslassgletschers des
weitflichigen Hellefonna-Plateaugletschers (746 m). Die ehemals mit ihren Zungen im oberen Vendomtal
zusammenstrémenden Gletscher Jinnbre und Vendombre (,,Surge*-Vorstol3 um 1934) sind stark zuriick-
geschmolzen und haben am Talschluf3 eine michtige gemeinsame Eiskernmorine hinterlassen. Die steilen
Flanken des Vendomtals sind weithin von Sturzschuttablagerungen gesiumt, die von dicht gescharten
Lawinenbahnen und Murgingen zerschnitten werden. Auf den flacheren, feinmaterialreicheren, feuchte-
ren, stellenweise vegetationsbedeckten Unterhdngen dominieren gelisolifluidale Massenbewegungen. Rund
1 km talaufwirts der Einmiindung des Trehogdtales in das Vendomtal findet sich am Fuf3e des Dalsnuten-
Plateaus inmitten des ,,braided river“-Systems des Vendomelv ein maichtiger, unregelmilig geformter
Pingo. Seine durch Rutschungs-, Abspiilungs- und Gelisolifluktionsprozesse iberprigten Hinge erheben
sich steil Giber die breite, ebene Schottertalsohle. Die Pingokrone weist ein buckliges Relief aus Voll- und
Hohlformen mit einzelnen Spalten auf. Ein deutlicher Gipfelkrater fehlt; ebenso gibt es keine Hinweise
auf den Aktivitdtsgrad des Huigels, etwa in Gestalt morphologischer Verinderungen oder Quellaustritten.

Der untere Abschnitt des Vendomtals ist durch die Zuflisse mehrerer Gletscherbiche geprigt. Sie
entwissern die westlichen Auslassgletscher des Hellefonna-Plateaugletschers am Milne Edwardsfjell. An
den Eiskern-Endmorinen setzen Schotterschwemmficher an, die sich seitlich verschneiden und die
Schmelzwisser zum Vendomelv transportieren. Auf einem der Schwemmficher am Fulle der
Kluftnutane-Hochfliche befindet sich eine kleine Gruppe aus 4-5 unregelmiflig geformten, fluvial ange-
schnittenen Hiigeln mit Spaltenbildungen im Kronenbereich. Die Hiigel stellen wahrscheinlich Relikte
einer Pingogruppe dar. In diese Richtung weisen ihr verbliecbenes Formeninventar sowie die charakteris-
tischen Lagemerkmale im Gletschervorfeld, wo mit Wasserzuzug und diinnem Permafrost zu rechnen ist
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(Pingos vom ,,Offenen-System“-Typ). Talabwirts der Pingogruppe miindet der Vendomelv mit einem
weitldufigen Schwemmficher (Vendomkjegla) in den Sassenelv-FluBlauf. Um in das obere Sassental und
das tributiire Fulmartal, das den Ubergang zum Agardhtal an der Ostkiiste Spitzbergens gewihrt, zu gelan-
gen, ist der Schwemmficher in Ostlicher Richtung zu queren, was nahe der Einmiindung in den Sassenelv
infolge der vielen Abflusskanile Geduld erfordert, aber ungefahrlicher ist als im Bereich der Flussterrassen
nérdlich der Pingogruppe. Im Anschluf3 folgt die Exkursionsroute, hinweg tiber mehrere Schwemmficher,
dem Sudufer des Sassenflusses ins innerste Fulmartal, wobei das Westufer des Fulmarelv zu bevorzugen
ist. Vor dem Einbiegen in das Fulmartal bietet sich ein imposanter Blick auf die machtige Gletscherzunge
des Rabotbre im innersten Sassental.

Das Fulmartal grenzt im Siiden an die Gletscherzunge des Marmorbre, die sich vom westlich gelege-
nen Hellefonna-Plateau quer durch das Tal fast bis an die Hidnge des gegeniiber liegenden Storfjells
erstreckt und das Fulmartal auf diese Weise nach Siiden abriegelt (vgl. Foto 59).

Foto 59: Blick von Norden in das trogférmige, ca. 2 km breite Fulmartal. Das Tal grenzt im Stidwesten an die weit-
rdumige Eiskappe des Hellefonna-Plateaus (746 m, rechter Bildhintergrund), im Osten an die Hinge des
Wallenbergfjells. Am TalschluB3 ist die flache Gletscherzunge des ,,Surge“-Gletschers Marmorbre zu erkennen. Sie
zieht vom Hellefonna-Plateau quer durch das Tal fast bis an die Hinge des gegeniiber liegenden Storfjells und riegelt
das Fulmartal dadurch nach Stden gegen den Gletscherstausee Jokulvatn ab. An den Eiskernmorinen der Auslass-
gletscher des Hellefonna-Eisfeldes setzen zahlreiche Schwemmfacher an, die die Schmelzwisser zu dem als ,,braided
river” ausgebildeten Fulmarelv transportieren (13.8.1983).

Auller vom Marmorbre wird der Fulmarelv durch zahlreiche weitere Gletscherzungen gespeist, die von
den Hingen des Milne Edwardsfjells im Westen und Wallenbergfjells im Osten herabzichen. Die stark
zergliederten Oberhinge sind von Verwitterungsschutt und Moridnenablagerungen bedeckt, die Unter-
hinge sind abseits der Schwemmficher durch gelisolifluidale Massenbewegungen geprigt. Die aktive
Talsohle mundet mit einem breiten Schwemmficher in den Vorfluter Sassenelv. Rund 1 km vor der
Gletscherzunge des Marmorbre befindet sich ein michtiger, unregelmilBig gestalteter Pingo im Flussbett.
Seine steilen Flanken sind durch Massenbewegungen und -transporte geformt. Im Kronenbereich ist eine
flache Gipfelmulde entwickelt. Der Pingo wurde offenbar an der Schnittstelle von Grundwasserstrémen
zweier Gletscher (Marmorbre, namenloser Gletscher am Ryssenberg) bei geringer Permafrostmichtigkeit
angelegt und kénnte nach Ausweis seiner morphologischen Merkmale noch aktiv im Wachsen begriffen
sein.

Die Passage vom Fulmartal Richtung Stidosten zum Agardhtal bildet die Schliisselstelle der Wander-
exkursion. HEs miissen spaltenreiche Gletscherzungen, schlammige Eiskernmoridnen sowie 500-600 m
hohe vereiste Plateaus tiberquert werden, was bei schlechten Sichtverhiltnissen nicht ungefdhrlich ist.
Ferner erhoht sich die Wahrscheinlichkeit einer Eisbdrbegegnung mit Anniherung an die Agardhbucht
und Ostkiste erheblich. Erhohte Aufmerksamkeit und Konzentration sind daher zwingend geboten.
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Obwohl der Streckenabschnitt nur rund 10 km lang ist, sollte ein ganzer Tag fiir diese Etappe eingeplant
werden, um auch die duBlerst eindrucksvolle Gletscherlandschaft hinreichend und in Ruhe studieren zu
koénnen. Thre Morphogenese ldsst sich anhand von alten Forschungsberichten und Gelindefotos, Luftbil-
dern und Karten fir den Zeitraum der letzten 110 Jahre in groben Ziigen rekonstruieren.

Die Tagesetappe etstreckt sich von der Gletscherzunge des Marmorbre im Norden (Fulmartal) bis zur
Eiskernmorine des Elfenbeinbre im Stiden (Agardhtal). Zwischen den beiden Gletscherzungen befindet
sich, eingeschlossen von den Steilhdngen des Raggfjell im Westen und des Storfjell im Osten, der durch
das Gletschereis aufgestaute See Jokulvatn (Gletschersee). Er wird hauptsichlich durch Schmelzwasser
vom Marmorbre, Skruisbre, Veitbre und Elfenbeinbre gespeist. Um die Gletscherlandschaft, insbesondere
die vom Nordmannsfonna ins Agardhtal herabziehende michtige Gletscherzunge des Elfenbeinbre,
besser Gberschauen zu kénnen, verliuft die Wanderroute westlich des Jokulvatn. Sie quert zunichst die
Gletscherzunge des Marmorbre und verlduft danach tiber die vereisten Hochflichen von Raggfjell (571 m)
und Kropotkinfjell (538 m) in sidostlicher Richtung, wobei die tief in die Hochflichen eingelassene, ca. 1
km breite Gletscherzunge des Skruisbre zu tUberwinden ist. Von der Eiskuppel des Kropotkinfijells hat
man einen exzellenten Blick auf den Gletscherstausee und die von michtigen Eiskernmorinen einge-
rahmte Gletscherzunge des Elfenbeinbre. Der Abstieg ins obere Agardhtal erfolgt am einfachsten tber die
Seiten- und Mittelmorine der stidlich an das Kropotkinfjell angrenzenden Gletscherzunge des Sveigbre.

Die groflen Talgletscher am Jokulvatn zdhlen alle zum ,,Surge*-Typ. Sie hatten bekannte, nicht direkt
klimainduzierte ,,Surge“-Vorstde zu jeweils unterschiedlichen Zeiten, der Marmorbre um 1965-1970, der
Skruisbre um 1920, der Elfenbeinbre um 1903 und der Sveigbre um 1960. Dariiberhinaus duirften weitere
yourge“-Vorstole stattgefunden haben, die aufgrund der Abgelegenheit der Lokalitit nicht beobachtet
worden sind, insbesondere vor 1900, als die Ostkiiste Spitzbergens noch nahezu unerforscht war. Aus
dem unterschiedlichen Verhalten der einzelnen Gletscher resultiert eine dullerst interessante Vergletsche-
rungsgeschichte des Gebietes, deren vorliufiges Ergebnis vor Ort studiert werden kann.

CONWAY besuchte die Gegend 1896 im Rahmen seiner Inlandquerung (vgl. CONWAY 1897 in VAN
DER MEER 2004). Der Elfenbeinbre war damals im Vorstof3 begriffen und sperrte bereits als gewaltiger
Eiswall das gesamte obere Agardhtal. Da HEUGLIN (1872) den Gletscher in seiner Beschreibung der
Agardhbucht nicht erwihnt, ist zu vermuten, dass der Elfenbeinbre erst nach 1870 aus seiner Wurzelzone
am Nordmannsfonna vorstie3. Luftbilder des Norwegischen Polarinstituts (NPI) aus den Jahren 1936/38
zeigen einen zuriickschmelzenden Marmorbre. Unbewachsene Eiskernmorinen (Stauchmorinen) am
FuBle des Storfjells an der Ostflanke des innersten Fulmartals lassen auf einen noch nicht lange zurticklie-
genden Gletschervorsto3 schlieBen. Die Gletscherzunge des Elfenbeinbre erstreckt sich als Folge des
Gletschervorstofies um 1903 noch bis an den Nordosthang des Kropotkinfjells. Die Front des Skruisbre
reicht als Resultat des kurz zuvor abgeschlossenen ,,Surge“-Vorstofles um 1920 fast unmittelbar an die
Elfenbeinbre-Gletscherzunge heran. Der Talboden sidlich des Raggfjells und Storfjells ist daher grof3-
flichig von Gletschereis bedeckt. Durch den Vorstol des Marmorbre in den 1960 er Jahtren, das Rick-
schmelzen des Skruisbre sowie das Abschmelzen von Gletschereis vor allem an der Nordflanke der
Elfenbeinbre-Gletscherzunge, hat sich das Landschaftsbild nach Ausweis der topographischen Karte des
NPI (1970) gut 30 Jahre spiter grundlegend verdndert. An der Sudflanke des Elfenbeinbre-Terminus sind
weitflichige eiskernhaltige Morinenfelder entstanden. Die Gletscherzunge des Marmorbre ist auf den
Westhang des Storfjells aufgelaufen und sperrt als michtige Eisbarriere den Talgrund zwischen Raggfjell
und Storfjell in nérdlicher Richtung ab. Im Tal sammelt sich das Schmelzwasser aller drei Gletscher,
wodurch ein rund 4,5 km langer Eisstausee entstanden ist. Die topographische Karte von 2007 auf der
Basis von Luftbildern des Jahres 1990 zeigt eine deutlich verkleinerte Stauseefliche. Der Vorsto3 des
Marmorbre ist abgeschlossen, Elfenbeinbre und Skruisbre sind weiter zuriickgeschmolzen, wobei
zwischen dem Skruisbre-Terminus und der Elfenbeinbre-Gletscherzunge im Bereich des ehemals grof3e-
ren Stausees schlammige Morinenflichen gebildet worden sind. Der Stausee hat die Abflussrichtung
gedndert und entwissert nicht mehr nach Norden iiber das Fulmartal und Sassental zum Isfjord an der
Westkiiste, sondern durch einen gewaltigen Tunnel unter der Gletscherzunge des Elfenbeinbre nach
Stdosten Richtung Agardhtal / Agardhbucht zur Ostkiste Spitzbergens. Moglicherweise hat der gewaltige
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Wasserdruck des Stausees die nicht am Untergrund angefrorene Gletscherzunge des Elfenbeinbre
aufschwimmen lassen, was eine rasche Absenkung des Seewasserspiegels und einen beschleunigten Abbau
groBer Gletschereismassen am Rande des Stausees zur Folge hatte. Der Stausee ist bis auf einen schmalen,
rund 3 km langen Restsee ausgelaufen und hat auf dem Talboden eine kaum begehbare Schlammland-
schaft hinterlassen. An den Hingen von Storfjell und Raggfjell sind deutliche Uferlinien als Hinweise auf
chemalige Seewasserstinde (StauhShen) erhalten. Die Absenkung des Seewasserspiegels war bereits in den
1980er Jahren weit fortgeschritten, wie Beobachtungen bei Luftbildfliigen (MEIER 1983) und im Gelidnde
(1988, vgl. UMBREIT 2007) belegen. Der in das innere Agardhtal miindende Sveigbre ist seit seinem
myourge“-Vorsto3 um 1960 deutlich zuriickgeschmolzen und hat dhnlich dem Elfenbeinbre eine markante
Morinenlandschaft im Tal hinterlassen.

Das rund 12 km lange und an seiner Miindung in die Agardhbucht 7-8 km breit ausgerdumte Agardhtal
zeichnet sich durch eine michtige Fillung aus glazifluvialen und marinen Lockersedimenten aus. Die
glazidrisostatisch gehobenen Meeresablagerungen erstrecken sich taleinwirts bis an die Gletscherzungen
von Elfenbeinbre und Sveigbre. Sie bilden an den Talflanken stellenweise markante Strandwallserien, etwa
am Fule des Holmgardfjells und Klementievfjells. Gletscherbachanrisse und Aufschlisse in den Eiskern-
und Stauchmorinen des Elfenbeinbre zeigen feinsandige marine Sedimente und darin enthaltene
Muscheln, wie z.B. Mya truncata und Astarte. An der Morinenoberfliche sind Walwirbel und -knochen zu
finden. Die Tributirtiler Vaeringstal, Eistratal und Bellsundtal miinden mit breiten Schotterschwemm-
fichern in das Haupttal. Der die grof3en Talgletscher Elfenbeinbre und Sveigbre sowie mehrere kleine Tal-
und Kargletscher am Roslagenfjell und Eistraryggen entwissernde Agardhflul3 ist als ,,braided river*
entwickelt, der an seiner Mindung in die Agardhbucht grole Mengen an Feinsedimenten akkumuliert.
Die gehobenen marinen Terrassen und flachen Unterhidnge der Talflanken sind weithin vermoort und mit
Biiltenbéden besetzt. Am Flussunterlaufe finden sich einige kleinere Palsamoore. In Hangful3lagen entwi-
ckeln sich entlang von Bachldufen hiufig Frostblister. Die trockeneren Abschnitte der FluB3- und Meeres-
terrassen sind von weitmaschigen Eiskeilnetzen tiberzogen. Rund 6 km taleinwirts der Flussmiindung
findet sich am Ostrand der breiten, ebenen aktiven Talsohle eine kleine Gruppe stark erodierter
Pingohtigel. Thre Entwicklung ist offenbar eng an die ,,Lomfjord-Agardhbucht-Stérungszone gekniipft,
die als Grundwasserleiter im Permafrostboden fungiert und die Pingoentwicklung an dieser Stelle begtins-
tigt hat. Ein einzelner Pingo am Fulle des Roslagenfjells weist in seinem Kronenbereich breite und tiefe
Spalten auf, ohne dass eine Gipfelmulde als Indiz einer fortgeschrittenen Bodeneisauflsung im Pingokern
zu erkennen ist.

Die Rickwanderung von der Ostkiiste zur Westkiiste erfolgt durch das Bellsundtal sowie durch das bei
Sveagruva in den inneren Van Mijenfjord miindende Kjellstromtal. Die Route verlduft entlang der Nord-
flanke des Bellsundtals tber die nordliche Lateralmorine des Passbre und anschlieBend tuber den flachen,
unvergletscherten nérdlichen Bellsundpal3. Letzterer miindet in das in sidwestlicher Richtung orientierte,
mehrere kleine Gletscher entwissernde obere Kjellstromtal. Rund 5 km talabwirts sind im Vorfeld der
michtigen gemeinsamen Eiskern-Endmoridne von Margitbre und Brorbre mehrere Pingos in jurassischen
Ton- und Siltsteinen entwickelt. Ihre Kronenbereiche weisen flache Spalten auf. Weitere Pingos finden
sich im Talabschnitt zwischen Storlengja und Storbullen. Ein am Westrand der aktiven Talsohle des
Kjellstromelv gelegener Pingo bildet eine einzelne, hohe, kegelférmige Erhebung mit einer flachen,
wassergefiillten Mulde im Gipfelbereich. Ostlich des Flusslaufes ist am Fulle des Storbullen-Hohenzuges
cine Gruppe stark erodierter Hiigelformen erhalten. Aufler fluvial angeschnittenen Vollformen sind
verschiedene Kraterruinen und -relikte als Folge einer fortgeschrittenen Bodeneisauflésung in den
Pingokernen zu finden. Einige Hugelformen am Rande der Eiskernmorine des Edvardbre kénnten
Pingorelikte darstellen. Sie sind von Spalten Giberzogen und unterscheiden sich dadurch von den angren-
zenden Morinenablagerungen. Hiigelrelikte am Siidostufer des Kjellstromelv ( u.a. Kroppkollen) diirften
ebenfalls einen Pingo-Ursprung besitzen.

Die normale Exkursionsroute verlisst das Kjellstromtal durch das Lundstremtal, tberschreitet den
Reindalspall und folgt dem Reindalselv-FluBllauf nach Westen. Zuvor lohnt sich ein kurzer Abstecher
durch das untere Kjellstromtal zur Braganzabucht, Sveagruva sowie Kap Amsterdam am inneren Van
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Mijenfjord. Er liefert zusitzliche Informationen zum ,,Surge“-Verhalten einzelner Gletscher und gewihrt
an Thermoabrasionshingen Einblick in den Aufbau von FEiskern- und Stauchmorinen des Paulabre
(Geikiemorine, Damesmorine). Ferner kann die Anlage ecines Fahrweges auf einer Mittelmorine /
Gletschereis (Hoganidsbre) studiert werden.

Das 4-5 km breite, trogférmig ausgeschiirfte untere Kjellstromtal zeichnet sich durch eine michtige
Fillung aus glazifluvialen, fluvialen und marinen Sedimenten aus. Der als ,,braided river entwickelte
Kjellstromelv entwissert zahlreiche Gletscherzungen, die von den Bergen nérdlich und siidlich des Tales
herabziehen. Die Schmelzwisser flieBen Uber breite, teils seitlich verschmelzende Schotterschwemmficher
in den Vorfluter. Als Hauptschmelzwasser-Lieferanten fungieren die groB3flichigen Gletscher Edvardbre
und Kroppbre am Flussoberlauf. Westlich der Einmiindung des Lundstremtals dominieren schmale
Talgletscherzungen mit auffillig michtigen Eiskern-Endmorinen, die sich steil Gber die vorgelagerten
Schotterebenen erheben. Einige der Talgletscher zdhlen zum ,,Surge“-Typ, u.a. der Hyllingebre (,,Surge®-
Vorstof3 1968-1978) und der Stabbarpbre (,,Surge™ um 1980).

Eine grofle konstruktionstechnische Herausforderung in jiingster Zeit war der Bau einer Strafle von
Sveagruva zur neuen Kohlemine unter dem Gruvfonna-Plateaugletscher. Bei der Anlage des Fahrweges
wurde die Mittelmorine des Hoganidsgletschers nérdlich der Braganzabucht als Fundament fir die
StraBlentrasse genutzt. Der Hohenunterschied zwischen der StraBe und der angrenzenden Gletscherober-
fliche wurde nach Fertigstellung des Fahrweges in den folgenden Sommern ab 2001 kontinuierlich
vermessen und aufgezeichnet. Dabei wurde festgestellt, dass der Schotterkérper der Strale das unter der
Mittelmorine befindliche Gletschereis thermisch isoliert und dadurch vor dem Abschmelzen schiitzt.
Wihrend die an die Stralentrasse angrenzende Gletscheroberfliche pro Sommer (Juni-September) durch
Abschmelzen von Eis infolge Ablation um durchschnittlich ca. 1,5 m tiefer gelegt wurde, betrug die verti-
kale Setzung der Strallenoberfliche praktisch Null, d.h. unter der Stralle schmolz kein Gletschereis mehr
ab. Die Folgen sind eine zunehmende Versteilung der Trassenhinge und eine kontinuierliche Zunahme
des Hohenunterschiedes zwischen der Strallenobetfliche und der benachbarten Eisoberfliche des
Héganisgletschers (1-2 m pro Jahr). Dadurch kommt es an den Hingen der Stra3e in den Sommermona-
ten regelmiBig zu Rutschungserscheinungen, die die Instandhaltungskosten des Fahrweges erheblich
erhohen.

Das westlich an die Braganzabucht grenzende, zwischen dem Liljevalchfjell und dem inneren Van
Mijenfjord gelegene ,,Svea-Tiefland® zeichnet sich durch einen ungewdhnlichen geomorphologischen
Formenschatz aus. Es lassen sich drei morphologische Einheiten unterscheiden. Die Geikiemorine
erstreckt sich von Barryneset entlang des Sveasundes bis zur inneren Sveabucht. Sie umfasst ein flachwel-
liges Terrain, das einige flache Seen und Teiche enthilt. Die sich westlich anschlieBende Damesmorine ist
stirker reliefiert. Sie besteht aus einem Hiigel- und Muldenrelief, in das zahlreiche kleine Teiche eingelas-
sen sind. Zwischen den beiden Morinen und den Unterhingen des Liljevalchfjells findet sich ein schmaler
Girtel aus marinen Tonablagerungen, die weithin unbewachsen und stellenweise tief zerrunst sind.
Jenseits des Sveasundes, der die Braganzabucht mit dem inneren Van Mijenfjord verbindet, bildet die
Crednermorine eine flache Landzunge. Alle drei Morinen wurden bei einem ,,Surge“-Vorstof3 des
Paulagletschers aus der Rindersbucht in den inneren Van Mijenfjord abgelagert.

Obwohl eine ,,Surge“-Genese der Mordnen weithin akzeptiert ist, gibt es unterschiedliche Ansichten
tber die Anzahl und die Altersstellung der verantwortlichen ,,Surge“-Vorstée. Nach jiingeren Unter-
suchungen (vgl. HALD et al. 2001) ist mit dem Beginn eines umfangreichen ,,Surge®“-VorstoB3es um 1300
n.Chr. zu rechnen. Der innerste Abschnitt des Van Mijenfjordes (Rindersbukta) wird vom Gezeitenglet-
schersystem des Paulabre / Bakaninbre eingenommen, das von einigen kleineren Tributirgletschern
ernihrt wird. Beim mittelalterlichen ,,Surge“-Ereignis stie3 das Gletschersystem unter Ablagerung gewalti-
ger Morinenwille an den Fjordufern nach Nordwesten vor. Die Morinen bilden heute einen auffilligen
Morinenkranz um den inneren Van Mijenfjord. Beim Vorsto3 nahm der Gletscher marine Sedimente
vom Fjordboden auf und integrierte sie teilweise in den tbrigen Morinenkérper. Folglich enthalten die
Morinenablagerungen im Svea-Tiefland marine Muscheln, Walknochen und Treibholz. In den Morinen
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finden sich auch heute noch, viele Jahrhunderte nach ihrer Ablagerung, Gletschereisreste, die aufgrund
der klimatischen Verhiltnisse nur langsam ausschmelzen (Eiskernmorinen). Einige der Morinen sind
glazitektonisch verstellt und kénnen somit als Stauchmorinen klassifiziert werden. Wihrend seines Maxi-
malstandes, bei dem das Gezeitengletschersystem ca. 35 km weit vor seine heutige Frontposition bis an
die Sudflanke des Liljevalchfjells vorstie$3, entstand in der Braganzabucht (Braganzavagen) ein Gletscher-
stausee. Dies ldsst sich anhand von Strandlinienfunden bis in Hohenlagen von 22 m tiber dem heutigen
Meeresspiegel zweifelsfrei nachweisen. Nach dem Haupt-,,Surge® um 1300 n.Chr. ist das Gletschersystem
noch mindestens dreimal vorgestoBen (vgl. HALD et al. 2001). Die entsprechenden Ablagerungen befin-
den sich alle in proximaler Lage zu den Morinen des HauptvorstoB3es. Die Morinen des jiingsten ,,Surge®-
VorstoBes liegen nur rund 200 m auflerhalb der Eistrontposition aus dem Jahre 1898. Seitdem ist das
Gletschersystem um knapp 10 km zurtickgeschmolzen.

Nach dem Abstecher ins Svea-Tiefland verldsst die Exkursionsroute das breite Kjellstromtal und folgt
dem Lauf des Lundstromelv flussaufwirts bis zum Reindalspall. An der Wurzel des breiten Lundstremelv-
Schwemmfichers befindet sich ein auffilliger, ovaler Pingo. Er ist rund 200 m lang und knapp 100 m
breit. Seine Lingsachse verlduft in SW-NE-Richtung. Die Oberhinge des schmalen, U-férmig eingetieften
Lundstremtals sind weithin von Verwitterungsschutt bedeckt. Stellenweise treten die lokal anstehenden
morphologisch harten kretazischen Sandsteine in Gestalt von Felsképfen zutage. Die steilere 6stliche
Talflanke ist durch Steinschlag-, Lawinen- und Murbahnen tberprigt. Die flach auslaufenden Unterhinge
untetliegen der Gelisolifluktion. Sie bestehen aus Verwitterungsschutt und Mordnenmaterial. Die aktive
Talsohle ist am Flussunterlauf mehrere Meter tief in den Talboden eingesenkt. Die von Westen und Osten
in das Lundstremtal einmiindenden Seitentiler sind vergletschert. Die Gletscher sind von maichtigen
Laterofrontalmorinen umgeben, an deren Front kurze Schwemmficher ansetzen, die die Schmelzwisser
in den Vorfluter leiten. Die steilen Hiskernmoridnen von Glitrebre und Slottsmeyabre reichen bis an die
aktive Talsohle heran und bilden auf diese Weise eine tiefe Schlucht, durch die der Flu3 nach Stden
strebt. Unmittelbar nérdlich davon befindet sich am Gstlichen Flussufer ein Pingo mit einem flachen
Kratersee. Der oberste, zwischen Glitrefjell und Slottet gelegene Abschnitt des Lundstremtals verbreitert
sich allmihlich Richtung Reindalspal3. Zu beiden Seiten der aktiven Talsohle dominieren weitgespannte,
nahezu ebene, vegetationsbedeckte Moranen- und Schotterflichen. Sie sind stellenweise von scharf ausge-
prigten Eiskeilnetzen tiberzogen.

Das sich nach Westen anschlieBende, trogférmig in die rund 1000 m hohen Plateauberge eingelassene
Reintal entwissert eine Vielzahl kleiner und groBler Gletscher unterschiedlichen Typs. Auller michtigen,
von hoch gelegenen Eisfeldern gespeisten polythermalen Talgletschern, wie Bergmesterbre, Vegbre,
Marthabre, Kokbre und Slakbre, finden sich zahlreiche kleine, iberwiegend ,kalte” Tal-, Kar- und
Plateaugletscher. Einige Gletscher hatten im 20. Jahrhundert ,,Surge®“-VorstoBe, wie z.B. Marthabre (um
1925), Lunckebre (um 1930) und Arebre (1985-1986). Auffallend sind die weitrdumigen, seit dem
Gletschermaximalstand wihrend der ,Kleinen FEiszeit“ oder dem letzten ,,Surge“-Vorstol3 gebildeten
Eiskernmorinenfelder vor den Talgletschern sowie die imposanten Stauchendmorinen vor einigen
kleinen Kargletschern nérdlich des Luncke- und Skollfjells. Letztere enthalten in ihren Frontalmorinen
aus den Karbbéden und -winden herausgerissene Festgesteinsschollen. Vor den Fronten der groflen
Talgletscher finden sich Aufeisdecken (Naledi) als sichtbares Indiz eines polythermalen Temperatur-
regimes. Sie entstehen im Winter, wenn das vom Gletscher freigesetzte Schmelzwasser bei niedrigen
Lufttemperaturen subaerisch zu Eis gefriert. Bei hinreichender Eismichtigkeit konnen Teile der Eisdecken
bis weit in den Sommer tiberdauern oder sogar perennieren. Vor einigen Gletscherfronten, etwa der Stirn
des Bergmesterbre, existieren Aufeisflichen, die im Laufe verschiedener Winter entstanden sind. Die
einzelnen Eislagen sind stellenweise durch diinne Lagen glazifluvialer Sedimente getrennt. Derartige
Aufeisdeckenstapel kénnen Michtigkeiten von 5-6 m erreichen, wie Anschnitte an Gletscherbichen aus-

weisen.

Das obere Reintal besitzt eine Fillung aus glazifluvialen und fluvialen Sedimenten, in denen der
Reindalselv als ,,braided river” in ,lehrbuchhafter Ausprigung® talabwirts flieit. Die bis zu 1 km breite
aktive Talsohle ist von einem dichten Geflecht stindig ihren Lauf verlegender Abflussbahnen tiberspannt.
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Die steilen Talflanken sind durch Massenbewegungen geprigt. Die Trogtalhidnge sind durch eine dichte
Folge von Steinschlagrinnen gegliedert, die sich am Rande der Hochflichen trichterartig erweitern. Der in
den Steinschlagrinnen abwirts gelenkte Verwitterungsschutt bildet am FuBle der Steilabfille michtige,
stellenweise seitlich miteinander verschmelzende Sturzschuttkegel. Ihre Oberflichen sind weithin durch
Mur- und Lawinenbahnen tberprigt. Die flach auslaufenden, feinmaterialreicheren, stirker durchfeuch-
teten, vegetationsbesetzten Unterhinge unterliegen der Gelisolifluktion. Auf den nahezu ebenen, nicht der
fluvialen Erosion ausgesetzten Terrassen am Flussmittellauf (Reindalsletta) haben sich Frostmusterbéden
entwickelt, insbesondere Biltenbéden und Mudpits. Wo Reste feinkérniger mariner Ablagerungen erhal-
ten sind, wie an der Einmiindung des Tverrtals, finden sich dolische Formen in Gestalt kleiner Diinen und
Rasenkliffs. Charakteristisch fiir das obere und mittlere Reintal sind die zahlreichen Schotterschwemm-
ficher vor den Eiskernmorinen der Gletscher sowie die Schwemmkegel am Fufle der tief eingeschnitte-
nen Hangtilchen. Der aufgrund der Anbindung zahlreicher Gletscher wasserreiche Reindalselv wie auch
die Schwemmficher der gro3en Talgletscher (insbesondere Martha- und Kokbre) sind bei warmem Wetter
infolge des verstirkten Schmelzwasseranfalls mitunter schwer zu tberqueren.

Die Exkursionsroute folgt dem Nordufer des Reindalselv vom Reindalspal3 bis zur Mindung des
Tverrtales. Auf diesem Streckenabschnitt lassen sich einige der markantesten und hdéchsten Pingos in
Spitzbergen studieren. Die beiden 0stlichsten Hugel befinden sich am Reindalspall zwischen den
Eiskernmorinen von Bergmesterbre und Vegbre. Sie sind nur 3-4 m hoch und vom Bachlauf stark unter-
schnitten. Thr Pingo-Ursprung ist unsicher. Es kénnte sich auch um Morinenreste handeln. Drei weitere
Hiigel sind unmittelbar vor der Endmorine des Vegbre entwickelt. Der stdlichste Pingo liegt teilweise im
Morinenterrain und unterscheidet sich vom angrenzenden blockigen Moridnenmaterial vor allem durch
seinen kleinstiickigen dunklen Schieferdetritus. Er besitzt eine Gipfelmulde mit einer zentralen kegelf6r-
migen Erhebung. Nordwestlich dieses Hugels schlief3t sich ein flacher, schildfdrmiger Pingo an. Er ist von
radialen Spalten tiberzogen. Seine Nordflanke grenzt an den Flusslauf und wird von letzterem unter-
schnitten und steil gehalten. Rund 100 m stidwestlich dieses Hiigels ist ein weiterer, wenige Meter hoher,
schildférmiger Pingo ohne auffillige Erosionsspuren zu finden. Zwei flichenmiBig gréBere, aber flache
Pingos sind 2 bzw. 3 km talabwirts am nordlichen Flussufer entwickelt. Sie besetzen den Ost- und
Stidrand eines Schwemmkegels im Vorfeld eines kleinen Kargletschers am Aasgaardfjell. Thre Oberflichen
sind von mehreren tiefen Spalten tiberzogen.

Der nichste, 1,5 km talabwirts am Fulle des Bergmoya-Berges inmitten des ,,braided river*“-Systems
des Reindalselv gelegene Hiigel stellt einen der bemerkenswertesten Pingos in Svalbard dar. Er ist 320 m
lang, 160 m breit und erhebt sich 42 m tber die aktive Talsohle (vgl. Foto 60). Im Kronenbereich des
Pingos befindet sich ein flacher Kratersee (vgl. Foto 61). Die stdliche Kraterwand erhebt sich nahezu
vertikal 13 m tUber den Seespiegel. Sie besteht aus gegeneinander verschobenen und verstellten Sandstein-
binken. Westlich schlieit sich an den Kratersee eine flache, von einem 1-2 m hohen Wall umgebene
Senke an. Ostlich des durch eine tief eingeschnittene Kerbe im Siidhang entwissernden Kratersees tritt
ein breites Kohlefl6z zutage. Die nichsten beiden, rund 2 km talabwirts zwischen den Endmorinen von
Marthabre und Arebre am noérdlichen Flussufer entwickelten Pingos zeichnen sich durch groBere Krater-
seen aus. Der Ostliche Pingo ist knapp 500 m lang und 280 m breit; er erreicht eine Hohe von 28 m tber
dem Flussniveau. Der zentrale Kratersee (Durchmesser: ca. 90 m) ist von 10-12 m hohen Steilhdngen
umgeben; Uferlinien belegen Seespiegelschwankungen um ca. 1 m. Im Unterschied zu den
PingoauBlenhidngen ist die Kratermulde vegetationsarm. lhre Hinge sind durch Rutschungs- und
Abluationsvorginge geprigt. Der westlich anschlieBende, 250 m lange, 160 m breite und ca. 20 m hohe
Pingo weist einen bogenférmig gestreckten Kratersee auf, der durch eine Ravine in den ca. 10 m hohen
Kraterwinden nach Siiden entwissert. Die beiden Pingos scheinen, wie die Kraterseen vermuten lassen,
deutliche Zerfallsstadien zu reprisentieren, bei denen die Bodeneisaufldsung im Pingokern bereits weit
fortgeschritten ist. Dagegen wirkt ein weiterer, am Fulle des Merckollfjells entwickelter schildférmiger
Pingo weitgehend intakt. Er ist in den Schottern eines Schwemmfichers im Vorfeld der Arebre-Endmo-
rine angelegt. Sein Umril3 ist nahezu kreisférmig; seine Hohe belduft sich auf knapp 40 m tiber der aktiven
Talsohle. Die Pingooberfliche ist von Spalten tberzogen. Aufler einem westdstlich verlaufenden Spalten-
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zug sowie Radialspalten existieren am sudlichen Pingorand auch konzentrische Spalten. Der westlichste
Pingo im mittleren Reintal befindet sich abseits des Reindalselv-FluBllaufes am Fulle des Battfjell-Plateaus
unweit der Kokbre-Endmorine. Der in West-Ost-Richtung langgestreckte, unregelmiflig geformte Hiigel
ist ca. 750 m lang, 250 m breit und maximal 36 m hoch. Sein Ostlicher flacher Teil besteht aus Schottern
und ist von tiefen Eiskeilspalten tiberzogen (vgl. Foto 62). Die Pingokrone wird von einer 4-5 m tiefen, ca.
50 m langen, westOstlich verlaufenden Mulde gequert. Deren nahezu vertikale Sidwand besteht aus Sand-
steinschichten, die nach Westen und Osten einfallen und somit auf ein punktférmiges Aufpressen der
Schichten bei der Pingobildung deuten (vgl. Foto 63).

Foto 60: 42 m hoher, 320 m langer und 160 m breiter ,,Offener-System-Pingo* im oberen Reintal (vgl. Foto 29).
Der Pingo ist auf der aktiven Talsohle inmitten des ,,braided river system* des Reindalselv gelegen. Seine Unterhinge
werden an der Stidwestflanke vom Flusslauf stellenweise unterschnitten. Die Pingooberfliche wird von aufgepress-

ten glazifluvialen Lockersedimenten gebildet. Im Hintergrund sind die eingeschneiten Hinge des Lunckefjells zu
erkennen (16.8.1983).

Foto 61: Im Kronenbereich des 42 m hohen Pingos im oberen Reintal befindet sich ein flacher Kratersee. Er wird
an der Pingosiidflanke von Sandsteinbidnken begrenzt, die steil, stellenweise wandartig rund 13 m tief zum Kratersee
hin abfallen. Die Schichtung der Sandsteinbinke ist stark gestért, der Sandstein zerriittet. Ostlich das Kratersees tritt
ein auffilliges Kohlefléz zutage. Die Festgesteinsschichten sind Gberwiegend von Detritus bedeckt, wihrend die an
den duBeren Pingohidngen zu findenden glazifluvialen Ablagerungen im Kronenbereich fehlen. Der zentrale Krater-
see zeugt von einer fortgeschrittenen Bodeneisauflésung im Pingokern. Er entwissert durch eine in den Stdhang
eingeschnittene Kerbe in den Reindalselv (16.8.1983).
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Foto 62: 36 m hoher, ca. 750 m langer und 250 m breiter Festgesteinspingo am Fufle des Battfjells im mittleren
Reintal. Der in West-Ost-Richtung langgestreckte, unregelmilig geformte Hiigel befindet sich am Siidwestrand der
michtigen Eiskern-Endmorine des Kokbre. Sein flacher 6stlicher Teil besteht aus aufgepressten Schottern des
Kokbre-Sanders und ist von tiefen Eiskeilspalten tiberzogen. Im héheren mittleren Abschnitt des Pingos treten die
im Untergrund anstehenden Sandsteinschichten zutage (16.8.1983).

Foto 63: Die Krone des 36 m hohen Festgesteinspingos am Ful3e des Battfjells wird von einer 4-5 m tiefen, ca. 50 m
langen, westdstlich verlaufenden Mulde gequert. Deren nahezu vertikale Sidwand besteht aus Sandsteinschichten,
die nach Westen und Osten ecinfallen und somit auf ein punktférmiges Aufpressen der Schichten bei der
Pingobildung deuten. Die Sandsteinbinke sind abseits der Festgesteinsausbisse am Rande der Mulde von Verwitte-
rungsschutt Gberlagert (16.8.1983).

Die Wanderroute verlisst das breit ausgerdumte mittlere Reintal an der Ausmiindung des Tverrtals und
folgt dem Tverrdalselv taleinwirts bis zum Talschluf3. Der Flul3 entwissert die dort gelegenen Gletscher
Ayerbre, Gibsonbre, Dalburgbre und Plogbre sowie einige kleinere namenlose Tal- und Kargletscher. Die
aktive Talsohle ist aufgrund der Anbindung des Flusslaufes an mehrere Gletscher und des relativ steilen
Talgefilles sowie der daraus resultierenden erhShten Erosionsleistung des Flusses kastenférmig in den
Talboden eingesenkt. Die mitgefithrten Sedimente werden an der Talausmiindung in das Reintal in Gestalt
eines weitrdumigen Schwemmfichers akkumuliert. Die steilen Talflanken des Tverrtales werden weithin
von Steinschlagwinden gebildet. Unter den sich nach oben trichterférmig erweiternden Steinschlagrinnen
sind Sturzschuttkegel entwickelt. Die weniger steile éstliche Talflanke ist stirker zergliedert und durch
Grobschuttdecken geprigt, in denen das lokal anstehende Festgestein stellenweise zutage tritt.
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Die feuchten, vegetationsbedeckten Unterhenge sind von gelisolifluidalen Schuttdecken iiberzogen.
Auf feinmaterialreichen Hangabschnitten finden sich Mudpit-Kahlstellen, bei Staunisse Biltenbdden. Die
Unterhinge im oberen Talabschnitt sind durch Schwemmficher geprigt, die bei dichter Scharung seitlich
miteinander verschmelzen. Nach Passieren der Gibsonbre-Eiskernmérine beginnt der Anstieg zum
flachen Bolterskard-Pal (411 m), der ins Boltertal iibetleitet. Der Talboden besteht aus Verwitterungs-
schutt der anstehenden tertidren Sandsteine und Tonschiefer. Von der steilhdngigen Fiskern-Endmorine
des Ayerbre hat man einen exzellenten Ausblick auf den Gletscher, den von der Morine aufgestauten
Bolterskard-See sowie die 6stlich gelegenen vergletscherten Berge (vgl. Fotos 64 u. 65).

Foto 64: Blick von der Eiskern-Endmorine des Ayerbre nach Norden auf den Bolterskard-See am Bolterpal3 (411
m). Der von Morinenwillen aufgestaute See befindet sich an der Passhohe zwischen dem Boltertal im Norden und
dem Tverrtal im Stiden. In ihm sammelt sich ein Teil des Schmelzwassers des vom Burralltopp (967 m) herabzichen-
den Talgletschers Ayerbre. Es gelangt tiber ein breites, vorgeschobenes Delta in den See (linker Bildrand). Im
Hintergrund sind die weithin schneebedeckten Stidosthinge des plateauférmigen Carl Lundhfjells (941 m) zu erken-
nen (19.8.1992).

Foto 65: Blick vom steilen Distalhang der eiskernhaltigen Ayerbre-Endmorine nach Siidosten auf die Tal- und
Plateaugletscher am knapp 1000 m hohen Battfjell. In der Gelindemulde am Fulle des Mordnenwalls hat sich ein
Strukturbodenfeld mit scharf ausgeprigten Steinpolygonen entwickelt (Vordergrund). Die Strukturbodenbildung
wurde durch einen hohen Anteil frostempfindlichen feinkérnigen Materials in der als Sedimentfalle fungierenden
Mulde begiinstigt. Die am Fufle der steilhingigen Morine bis spit in den Sommer tiberdauernden Schneeflecken
sorgen bei ihrem Abschmelzen fir die fiir die Strukturbodenentwicklung erforderliche langfristige Substratdurch-
feuchtung (19.8.1992).
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Am Fulle der Ayerbre-Endmorine ist ein Strukturbodenfeld mit scharf ausgeprigten Steinpolygonen
zu finden. Die Polygone haben sich in einer flachen Gelindemulde mit hohem Grundwasserstand entwi-
ckelt, begtinstigt durch einen hohen Anteil frostempfindlichen pelitischen Materials, das sich in der Mulde
angesammelt hat. Beim folgenden Abstieg ins Boltertal, das bei Grube 7 in das Adventtal miindet, Gber-
quert die Exkursionsroute ein weiteres Strukturbodenfeld. Dort dominieren Steinstreifen, bedingt durch
die groBere Hangneigung und die damit verbundenen gelisolifluidalen Massenverlagerungen (vgl. Foto
66). Die fir die Strukturbodenbildung erforderliche Substratdurchfeuchtung wird durch das Schmelzwas-
ser eines hangaufwirts gelegenen, perennierenden Schneefeldes gewihrleistet.

Foto 66: Steinstreifen (350-370 m .M.) auf einem 10° gebdschten, stark durchnissten Hang unterhalb eines peren-
nierenden Schneefeldes am Bolterpal3. Die scharfkantigen, flechtenarmen Sandsteinplatten sind tberwiegend kanten-
gestellt und mit ihren Lingsachsen in Gefillsrichtung eingeregelt. Am oberen linken Bildrand sind die flache, zurtick-
schmelzende Gletscherzunge sowie die wallférmige, eiskernhaltige Endmorine des Scott Turnerbre zu erkennen
(19.8.1992).

Der mit einem Schwemmficher in den Adventelv mindende Bolterelv entwissert die Gletscher Scott
Turnerbre und Rieperbre an seinem Talschluf3. Beide Gletscher sind von michtigen Laterofrontalmorinen
gesiumt. Entlang der jeweiligen Gletscherbidche finden sich ausgedehnte, mehrere Meter michtige
Aufeisdecken, die bis spit in den Sommer iiberdauern und in manchen Jahren in Teilen perennieren. Sie
deuten auf ein polythermales Temperaturregime der beiden Gletscher. Dies tiberrascht im Falle des Scott
Turnerbre. Der Gletscher hatte um 1930 einen ,,Surge“-Vorstof3 und ist seitdem stark zurtick- und abge-
schmolzen. Aufgrund des Ausdiinnens des Eiskérpers auf eine Michtigkeit von weniger als 100 m wire
zu erwarten, dass der Gletscher inzwischen in seiner Gesamtheit ,,kalt”, am Untergrund angefroren und
somit als ,,polar” zu klassifizieren ist. Die winterliche Aufeisbildung lisst jedoch vermuten, dass noch
immer einige Gletscherpartien ,,warm-based” sind. Das Boltertal stellt ein typisches, tief in die Plateaus
von Carl Lundhfjell und Breinosa eingesenktes Trogtal dar. Die Talflanken werden beidseits von Stein-
schlagwinden gebildet, die von dicht gescharten Sturzschuttkegeln gesdumt sind. Die sanft auslaufenden,
von Gelisolifluktionsschutt bedeckten Unterhinge grenzen auf der Gstlichen Talseite mit einem ,,Knick®
an die aktive Talsohle. Auf der westlichen Talseite grenzen mehrere Schwemmficher unmittelbar an den
als ,,braided river ausgeprigten Bolterelv-FluBllauf. Am Talausgang sind stellenweise Morinen- und
Deltaablagerungen aus der Deglaziationsphase erhalten. Der Riickweg durch das untere Adventtal in den
Ort erfolgt tber die Stralenverbindung Grube 7 — Longyearbyen.
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6  Schlussfolgerungen und Ausblick

In der Vergangenheit wurde die kryogene Morphodynamik in Spitzbergen hiufig als analoges Modell
fir die glazidre und periglazidre Landschaftsformung gegen Ende des Pleistozins in Mitteleuropa angese-
hen. Die vorliegenden Ergebnisse zeigen, dass dieser Ansatz nur eingeschrinkt gerechtfertigt ist und mit
groBBer Vorsicht zu verfolgen ist. Dies ist nicht verwunderlich, bestehen doch zwischen den rezenten
Glazidr- und Periglazidrlandschaften der hohen Breiten und dem Paldoglaziir und Paldoperiglazidr der
Mittelbreiten erhebliche Unterschiede, nicht nur beztiglich des Klimas infolge der verschiedenen geogra-
phischen Lage, insbesondere des gro3eren Winkels der Sonnenstrahlen in den mittleren Breiten, sondern
auch hinsichtlich der dbrigen geodkologischen Formungsbedingungen (Relief, Substrat, Vegetation,
hydrologische Verhiltnisse etc.), die bei der Beurteilung der Formungsvorginge und resultierenden
Formen und Ablagerungen zu berticksichtigen sind.

Die heute ecisfreien Gebiete Spitzbergens unterscheiden sich ganz wesentlich von den ehemaligen
Glaziir- und Periglazidrlandschaften Mitteleuropas, was auf eine unterschiedliche Deglaziationsdynamik in
den hohen und mittleren Breitenlagen schlieSen ldsst. Ein markanter Unterschied zu den Mittelbreiten ist
die Armut an Morinen und anderen Spuren holoziner Eisfrontpositionen mit Ausnahme der jung ausse-
henden Eiskernmorinen an den Rindern der heutigen Gletscher Spitzbergens — ein Merkmal, das auch
andere, weit nordlich gelegene Glaziir- und Periglazidrlandschaften auszeichnet, wie etwa weite Bereiche
der kanadischen Arktis. Statt durch glaziire Formen und Ablagerungen, wie in Mitteleuropa, sind grof3e
Bereiche des eisfreien Gebiets in Zentralspitzbergen durch Blockfelder, Schutthinge und (glazi-) fluviale
Formen geprigt. Anders als in den Gebirgen Mittel- und Nordeuropas schmolz das spitweichselzeitliche
Inlandeis in den Fjord- und Trogtilern Spitzbergens offenbar rasch zuriick, wobei die jungdryaszeitlichen
Lokalgletscher an der Westkiiste kleiner waren als die Gletscher der ,,Kleinen Eiszeit™.

Die geringen Spuren glazidrer Prozesse auf den reliefschwachen Plateaus und Kiistenplattformen
Spitzbergens miissen nicht zwangsldufig auf eine lang andauernde Eisfreiheit deuten (,,Nunatak“-Hypo-
these); vielmehr dirften diese Gebiete abseits der Haupteisstrome gegen Ende der Weichseleiszeit von
,Hkaltem®, wenig erosivem, den Untergrund vor der Abtragung schiitzenden Eis bedeckt gewesen sein.
Darauf weisen die méichtigen, durch in situ-Verwitterung gebildeten Blockdecken vieler Plateaus, die zwar
glazidre Erratika als Beleg einer ehemaligen Eisbedeckung enthalten, deren Genese aber eine wesentlich
lingere Zeitspanne erfordert als die seit der Deglaziation verstrichenen 11 000-12 000 Jahte. Tordhnliche
Verwitterungsreste, gut erhaltene, mehrere Meter hohe Doleritginge und scharf ausgeprigte fluviale V-
Tiler am Rande der Plateaus haben wahrscheinlich sogar mehrere Fisbedeckungen iiberdauert. Die
Plateaus selbst diirften Relikte einer priglazialen Verebnungsfliche (Peneplain) darstellen. Die Kiisten-
plattformen, etwa an der Nordenskioldkiiste und am Prins Karls Forland, kénnten bereits frih eisfrei
geworden sein, wie u.a. Datierungen an Blockgletschern vermuten lassen; Funde von Erratika deuten
allerdings auch hier auf eine ehemalige FEisbedeckung.

Die wihtend der ,,Kleinen Eiszeit“ vorstoBenden polythermalen Gletscher schmolzen in den letzten
hundert Jahren zuriick und verwandelten sich dabei durch Absenkung ihrer Oberfliche und
Diinnerwerden ihres Eiskorpers in kalte Eismassen. Dies betrifft sowohl Talgletscher im Meeresspiegel-
niveau als auch hoher gelegene Tal- und Kargletscher sowie Plateaugletscher. Typische Beispiele bilden
Longyearbre und Larsbre (Talgletscher), Platibre (Kargletscher) sowie der Gletscher auf dem Bassenfjell
(Plateaugletscher). Mit der Absenkung der Gletscheroberfliche verlagern sich die Schmelzwasserkanile,
wodurch immer neue Hangabschnitte der fluvialen Uberprigung ausgesetzt werden. Zwar tragen auch
Niederschlags- und Schneeschmelzwasser zur Wasserbilanz bei, doch verringert sich die fluviale Aktivitdt
in einem semiariden Gebiet mit niedrigen Sommertemperaturen erheblich, sobald das Gletschereis abge-
schmolzen ist. Eine solche langsame Deglaziation mit schrittweiser Freisetzung der Sedimente steht in
deutlichem Gegensatz zur intensiven Landschaftsformung am Ende einer Vergletscherung in den wirme-
ren und feuchteren Mittelbreiten. LONNE & LYSA (2005) kommen anhand ihrer Studien am Platidbre bei
Longyearbyen zum iiberraschenden SchluB, dass die Uberprigung der Sedimente und Landformen bei
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geringer Schmelzrate und stiickweiser Freisetzung der englazidren Partikel wirksamer ist als im wirmeren
und feuchteren Paldoglazidrmilieu Mitteleuropas. Als entscheidend fiir die Landschaftsformung wird dabei
die Umwandlung von ,,warmem® zu ,,kaltem® Gletschereis betrachtet. Erosion durch glazidres Schmelz-
wasser wird von den beiden Autorinnen als wichtigster landschaftsgestaltender Prozel3 angesehen.

Um mogliche zukiinftige Klimaverdnderungen korrekt zu deuten und um natiirliche von anthropogen
induzierten Verinderungen besser unterscheiden zu kénnen, bedarf es genauer Informationen iiber das
Klima der Vergangenheit. Dazu stehen in Spitzbergen und somit auch in Nordenskioldland zwei Archive
zur Verfigung, die zusammen ein Bild der holozinen Klimageschichte vermitteln, das zumindest fiir die
Zeitspanne seit Beginn der ,,Kleinen Hiszeit™ recht detailliert ist, und das das Datenmaterial der Wetter-
stationen (seit 1912) hervorragend erginzt. Wihrend der Permafrostboden und seine morphologischen
Erscheinungsformen wichtige Hinweise auf das Temperaturregime der Vergangenheit liefern, stellen die
Gletscher durch ihr Verhalten Informationen sowohl zu den Sommertemperaturen als auch zu den
winterlichen Niederschligen bereit, und zwar auch in den abgelegenen, kaum zuginglichen Gebieten
abseits der wenigen Wetterstationen. Bei der Analyse des glaziologischen Datenmaterials ist allerdings zu
berticksichtigen, dass viele Gletscher in Svalbard zum ,,Surge“-Typ zihlen und daher fir Klimarekon-
struktionen nicht geeignet sind, da das ,,Surge“-Verhalten eine zyklisch verlaufende Instabilitit der Flie3-
geschwindigkeit darstellt, die eher vom Gletschersystem selbst als von duleren Klimaeinfliissen verursacht
wird. Die Morinenablagerungen an der Stirn dieser Gletscher sind folglich nicht auf ein Klimaereignis
zurlckzufihren. Es ist bei der Auswertung des Datenmaterials sicherzustellen, dass die betreffenden
Gletscher nicht zum ,,Surge“-Typ gehoren, was aufgrund der extrem langen Ruhephasen zwischen den
myourge“-VorstoBen in Svalbard problematisch sein kann. Hat man jedoch die Befunde einer hinreichend
groBBen Anzahl von Gletschern zur Verfiigung und ist ein ,,Surge“-Verhalten auszuschlieBen, kdnnen die
rekonstruierten Frontpositionen der Gletscher wichtige Hinweise auf frithere Klimaschwankungen liefern.

Seit Ende der ,,Kleinen Eiszeit” vor rund hundert Jahren sind die meisten Gletscher in Svalbard als
Folge der Klimaerwirmung zuriickgeschmolzen; die Massenbilanzen waren negativ. Dieser Trend scheint
sich fortzusetzen, auch wenn einige Gletscher in einzelnen Jahren eine schwach positive Nettobilanz
aufweisen. Die Gleichgewichtslinie liegt bei den Gletschern Nordenskieldlands gegenwirtig bis zu 100 m
tber der ,,steady state“-Position (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001), so dass das Akkumulationsge-
biet recht klein ist und viele kleine Tal- und Kargletscher bei Fortbestand des Erwirmungstrends in
absehbarer Zeit vollig abschmelzen durften. GroBiere Gletscher mit héher gelegenem Akkumulationsge-
biet sind niher an einer ,,steady state“-Massenbilanz. Differenziertere und aussagefihigere Korrelationen
zwischen der Gletschermassenbilanz und der Klimaentwicklung lieBen sich vornehmen, indem man die
Bilanzdaten mit der Héhenlage der Gletscher in Beziehung setzt. Auf diese Weise kénnte man die
Empfindlichkeit der Gletscherreaktion auf potentielle Klimaverinderungen besser prognostizieren.

Die anhand der Klimadaten der Wetterstationen nachgewiesene und durch das Zuriickschmelzen der
Gletscher bestitigte Klimaerwirmung seit Anfang des 20. Jahrhunderts spiegelt sich auch in den geother-
mischen Profilen vom Janssonberg und aus den Kohleminen wider. Da die Temperaturen an der Boden-
oberfliche nicht nur die Michtigkeit der saisonalen Auftauschicht bestimmen, sondern auch den ther-
mischen Gradienten unterhalb der Permafrosttafel, bildet das geothermische Profil im Permafrostboden
ein zuverldssiges Archiv fiir in der Vergangenheit ausgeldste Klimasignale. Der jahrliche Temperaturzyklus
dringt in Nordenskioldland 15-20 m tief in den Permafrost ein, aber gréBere Stérungen und Verinderun-
gen der Oberflichentemperatur von lingerer Periodizitit setzen sich viel tiefer in den Untergrund fort.
Die Auswertung des geothermischen Profils vom Janssonberg deutet auf eine Erwirmung an der
Permafrostoberfliche um 1,5 £ 0,5 °C im Laufe der letzten 60-80 Jahre. In den 1970 er Jahren war ein
Abkihlungstrend zu verzeichnen, che die Jahresmitteltemperatur bis zum aktuellen Wert anstieg. Die
mittlere jdhrliche Bodentemperatur steigt gegenwirtig um 0,6-0,7 °C pro Jahrzehnt an (vgl. ISAKSEN,
SOLLID et al. 2007). Die unterschiedlich steilen Temperaturgradienten und differierenden
Permafrostmichtigkeiten an den verschiedenen Lokalititen in Nordenskioldland deuten auf ein unter-
schiedliches Alter des Dauerfrostbodens. So ist der Permafrost in den isostatisch gehobenen Strandterras-
sen im kiistennahen Tiefland und im Vorland der zuriickschmelzenden polythermalen Gletscher im
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Vergleich zum Dauerfrostboden in den nicht vergletscherten, wind- und kalteexponierten Hochlagen
relativ jung. In den Hochlagen kénnte priexistenter Permafrost unter dinnem, ,,kaltem® Eis die weichsel-
zeitlichen, moglicherweise auch dltere Vergletscherungen tiberdauert haben. Obwohl die Klimaverhilt-
nisse seit Ende der ,,Kleinen Eiszeit™ fiir eine Permafrostaggradation eher ungiinstig waren, insbesondere
in den letzten 20 Jahren, findet im vorherrschenden Trogtal-Plateau-Relief von Nordenskioldland an
geeigneten Plitzen, wie z.B. nordwestlich exponierten Sturzschuttakkumulationen, auch gegenwirtig noch
eine Permafrostneubildung in der GréBenordnung von rund 1 m pro Jahr statt. Im weithin geschlossenen,
wkalten® Permafrost Svalbards stellt die vermutete zukiinftige Klimaentwicklung wahrscheinlich keine
unmittelbare Bedrohung fiir die lokale moderne Infrastruktur dar. Realistische Temperaturszenarien fiir
Svalbard deuten auf eine mittlere Erwirmung der Sommer bis zum Jahre 2050 um ca. 0,03 °C pro Jahr
(vgl. HANSSEN-BAUER 2002), wodurch die Auftauschichtmichtigkeit zunimmt und Setzungserscheinun-
gen und Hanginstabilititen infolge ausschmelzenden eisteichen Permafrostes nicht auszuschlie3en sind.

Die vorgestellten Ergebnisse zur kryogenen Landschaftsformung (Vergletscherung, Permatrost) in
Nordenskieldland lassen eine Reihe von Forschungsliicken erkennen, die bei zukiinftigen Studien zu
schlieBen sind. Dazu zihlt eine detaillierte Rekonstruktion des spitweichselzeitlichen und holozidnen
Deglaziationsverlaufs in den groflen Trogtilern des Binnenlandes. Das auffillige Fehlen von Endmorinen
und anderen Eisrandablagerungen aus der Deglaziationsphase ist schwer zu erkliren und erschwert eine
Rekonstruktion der Eisfrontpositionen selbst im gut zuginglichen Adventtal. Entweder erfolgte die
Deglaziation sehr rasch ohne lingere Stillstandsphasen des Eisrandes, so dass keine Morinen gebildet
werden konnten, oder aber die Randablagerungen wurden spiter durch die Gletscherfliisse abgetragen
und teilweise unter Hangschuttablagerungen begraben. Die Eisstréme in den Haupttilern waren aufgrund
ihrer groBlen Michtigkeit im Unterschied zur Eisbedeckung der Plateaus zweifellos ,,warm-based” und
somit erosiv. Die heutigen, tiberwiegend ,,kalten® Gletscher im Raum Longyearbyen sind hinsichtlich ihres
Temperaturregimes, ihrer Massenbilanz und ihrer Morphodynamik relativ gut untersucht. Dies gilt leider
nicht fur die gréeren und héher gelegenen Gletscher in Nordenskigldland und anderen Teilen Spitzber-
gens. Massenbilanzmessungen liegen nur von 0,5 % der vergletscherten Fliche Svalbards vor, fast
ausschlieBlich von tief gelegenen Gletschern der Kistenregion. Hier besteht Forschungsbedarf, insbeson-
dere an Gletschern mit groB3erer Hohenspannweite. Eine weitere wichtige Aufgabe ist die Identifizierung
von Gletschern mit ,,Surge“-Verhalten. Eine Unterscheidung von ,,normalen®, stirker klimaabhingigen
Gletschern wire wichtig, will man die Frontpositionen der Gletscher als Klimasignal korrekt deuten. In
Nordenskioldland sind bisher nur wenige ,,Surge“-Typ-Gletscher identifiziert, geschweige untersucht
worden (Scott Turnerbre, Dronbre, Fridtjovbre), was im Hinblick auf das hiufige Vorkommen dieses
Gletschertyps in Svalbard als Forschungsliicke zu deuten ist. Der genaue Mechanismus eines ,,Surge®-
Vorstofies sowie der auslésende Faktor sind bisher kaum bekannt, wobei vor allem das ,,Surge*-Verhalten
relativ kleiner Gletscher, wie z.B. des Arebre im Reintal, schwer zu erkliren ist. Laufende Untersuchungen
am Fridtjovbre (vgl. LONNE 2006) und Skobre, einem Tributirgletscher des Paulabre am inneren Van
Mijenfjord (vgl. SUND 2006), werden méglicherweise neue Erkenntnisse zur Dynamik dieses Gletscher-
typs liefern.

Hinsichtlich der Verbreitung und Michtigkeit des nur auf den ersten Blick geschlossenen Permafrost-
bodens sind noch zahlreiche Fragen offen. Dies gilt insbesondere fir den ,,warmen® Permafrost im
Kistenbereich, der vom ,kalten® Permafrost des Binnenlandes zum permafrostfreien Offshore-Bereich
tberleitet. Er weist offenbar zahlreiche Liicken auf. Seine Michtigkeit an den verschiedenen Kiistenab-
schnitten ist nur in sehr groben Ziigen in der ndheren Umgebung der Siedlungen und Kohleminen
bekannt. Ebenso sind bessere Kenntnisse iiber die Eigenschaften und Michtigkeiten des , kalten* Perma-
frostes im ortsferneren Binnenland von Nordenskioldland erforderlich. Die 102 m tiefe
Permafrostbohrung am Janssonberg im Adventtal wird inzwischen durch eine 850 m tiefe Bohrung in
Meeresspiegelndhe im Raum Longyearbyen erginzt, die von der SNSK im Rahmen des Longyearbyen
CO2-Assessment-Projekts (2007-2008) gebohrt und von NGU mit Temperaturloggern versehen wurde.
Die bisher vorliegenden Daten weisen auf flachgriindigen ,,warmen® Permafrost. Die Entwicklung der
sommetlichen Auftauschicht des Permafrostes wird in Nordenskioldland bisher nur bei Kap Linné, nahe
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Longyearbyen und am Janssonberg im mittleren Adventtal systematisch tiberwacht. Weitere Messstatio-
nen in unterschiedlichen Héhenlagen und in unterschiedlichen Substraten wiren wiinschenswert, will man
die Reaktion des Permafrostbodens auf die prognostizierte Klimaerwirmung zuverlissig erfassen. Fin
Vergleich der maximalen Auftautiefen auf einer LoBterrasse am Adventelv in den Perioden 1982-1992
(vgl. MEIER 1996) und 2000-2007 (vgl. CHRISTIANSEN & HUMLUM 2003, 2008) ldsst auf eine Zunahme
der Auftauschichtmichtigkeiten schlieBen.

Von den vorgestellten geomorphologischen Erscheinungsformen des Permafrostes scheinen die
Eiskernmorinen und Blockgletscher in Spitzbergen am besten erforscht zu sein, wie das umfangreiche
einschldgige Schrifttum ausweist. Dank moderner geophysikalischer Untersuchungsmethoden ist das
innere Gefiige der Blockgletscher weitgehend bekannt. Langzeitmessungen geben Hinweise auf den
Aktivititsgrad und die FlieBgeschwindigkeit einzelner, ausgewihlter loben- und zungenférmiger Blockglet-
scher. Offene Fragen betreffen vornehmlich die Rheologie der Formen, die Herkunft des Eises, die
Entstehung der riickwirtigen Mulde mancher Blockgletscher sowie die Altersstellung der GroB3formen an
der Nordenskioldkiiste. Untersuchungen von HUMLUM, CHRISTIANSEN & JULIUSSEN (2007) in der
Wurzelzone von Blockgletschern am Gruvefjell bei Longyearbyen brachten wichtige Hinweise auf die
Entstehung des Schuttmaterials und Bodeneises der Blockgletscher.

Die Erforschung der Eiskeilpolygone konzentrierte sich in der Vergangenheit vor allem auf die
Verbreitung und den sedimentologischen Bau der Spaltenmuster. Auf den Flussterrassen am Adventelv
wurden verschiedene Eiskeilgenerationen mit unterschiedlichen Abmessungen gefunden (vgl. SVENSSON
1976, MEIER 1993, 1996). Die im Sommer offenen Spalten und die klimatischen Verhiltnisse lieBen
vermuten, dass die Eiskeile aktiv sind. Dies wurde durch neuere ganzjihrige Untersuchungen zur Rissbil-
dungsaktivitit bestitigt (vgl. CHRISTIANSEN 2005). Den Befunden zufolge ist eine lingere Kaltephase mit
Bodentemperaturen unter -15 °C an der Permafrosttafel erfordetlich, damit es zur Rissbildung kommt.
Solche lingerfristigen Kilteperioden sind fir die Rissbildung offenbar wichtiger als kurzfristige tiefe
Temperaturen, wie lange vermutet wurde. Diese Hypothese ist in den nédchsten Jahren zu tiberpriifen. In
diesem Zusammenhang sollten die Studien vom relativ kontinentalen Adventtal auf die maritimere
Nordenskioldkiiste ausgedehnt werden. Die dort entwickelten Eiskeilpolygone scheinen nach Ausweis der
nur an wenigen Lokalititen beobachteten offenen Spalten tiberwiegend inaktiv zu sein. Mit zunehmender
Hohe tber dem Meeresspiegel nimmt die Michtigkeit der Lockersedimentdecke im allgemeinen ab.
Dennoch finden sich auch dort Eiskeilpolygone, deren Keilstrukturen sich entgegen den Angaben von
FJELLANGER & SORBEL (2005) bis weit in das im Untergrund anstehende Festgestein erstrecken kénnen.
Der Aktivititsgrad und das Alter der Eiskeilpolygone auf den hoch gelegenen Plateaus sind noch véllig
ungeklirt. Es ist durchaus méglich, dass die Eiskeile in den Hochlagen eine oder mehrere Eisbedeckungen
unter ,kaltem*, vor Erosion schiitzendem Eis iiberdauert haben und folglich sehr alt sind.

Im Unterschied zu den seltenen, aber relativ gut erforschten Palsas und den hiufigeren, aber zumeist
recht kurzlebigen Frostblistern fanden die groBeren, spektakuldren Pingohtigel in Spitzbergen schon frih
wissenschaftliches Interesse (vgl. LIEST@L 1977). Dennoch blieb der innere Bau der Hiigel lange Zeit
unklar. Die vorliegenden Befunde stammen ausschlieSlich von den gut zuginglichen Pingos im unteren
und mittleren Adventtal. Sie wurden durch Grabungen, Bohrungen und geophysikalische Unter-
suchungsmethoden gewonnen und liefern nur ein sehr grobes Bild vom inneren Gefiige der Pingos.
Demzufolge ist sowohl Injektionseis als auch Segregationseis an der Pingogenese beteiligt, wobei zwischen
den 5 bisher untersuchten Pingos deutliche Unterschiede bestehen. Um ein genaueres Bild vom inneren
Bau dieser markanten Permafrosthiigel zu bekommen, sind detailliertere Untersuchungen erforderlich,
etwa durch Bohrungen auf geeigneten Profillinien. Dadurch lieBe sich auch der Ursprung der Pingos im
unteren Talabschnitt besser kliren: Handelt es sich um ,,Geschlossene-System-Pingos* (vgl. SVENSSON
1970, MEIER 1993, 1996) oder um ,,Offene-System-Pingos“ (vgl. v.a. LIESTOL 1977, YOSHIKAWA 1993,
1998). Diese Frage stellt sich auch bei den noch nicht niher untersuchten Pingos an der Kaldbucht und
im unteren Grontal. Mit Ausnahme der Pingos im Adventtal und mittleren Reintal sind die Pingos in
Nordenskieldland bestenfalls beschrieben, aber nicht hinsichtlich ihres Aufbaus und ihrer Morphogenese
studiert worden. Ferner bedarf es exakter Vermessungen der Pingos, insbesondere der Pingohdhe, um
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ihre Aktivitdt besser beurteilen zu kénnen. Auller h6chst aktiven Pingos mit einer durchschnittlichen jihr-
lichen Wachstumsrate von 0,56 m existieren inaktive, stagnierende Hiigelformen sowie Zerfallsstadien. Da
alle diese Entwicklungsstadien teilweise eng miteinander vergesellschaftet unter dhnlichen klimatischen
Verhiltnissen auftreten, kann aus dem Zerfall einiger weniger Pingos nicht auf eine der Pingoentwicklung
abtrigliche Klimaentwicklung geschlossen werden, zumal auch gegenwirtig noch neue Pingos angelegt
werden (vgl. SORBEL, TOLGENSBAKK et al. 2001). Das Vorkommen kollabierender Pingos in
Nordenskioldland ist offenbar nicht klimabedingt, sondern stellt vielmehr die Konsequenz eines zykli-
schen Entwicklungsganges dar. Ein Forschungsprogramm, in dem eine mdglichst grofle Anzahl von
Pingos tUber einen lingeren Zeitraum Uberwacht und Verdnderungen des Formenschatzes und der
Abmessungen systematisch erfasst werden, kénnte neue Erkenntnisse zum Entwicklungsverlauf und der
Klimasensibilitit dieser Permafrosthiigel liefern. Die in verschiedenen Entwicklungsstadien vorliegenden
Pingos im Adventtal, Eskertal, Reintal und Grontal scheinen dafiir besonders gut geeignet zu sein.

Das Universititszentrum UNIS der vier norwegischen Universititen in Longyearbyen bietet beste
Voraussetzungen fiir weiterfithrende Studien zur kryogenen Formung in Svalbard und zur Durchfithrung
der angeregten Forschungsprojekte. Es erméglicht nicht nur im Sommer, sondern auch im Winter einen
relativ leichten Zugang zu vielen Gletscher- und Permafrostlokalititen, insbesondere im nahe gelegenen
Adventtal.
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