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\orwort i

Vorwort

Die in diesem Heft vorgestellten Studien und Exkursionen vermitteln Eindriicke und Kenntnisse von
zwei morphologischen Landschaftstypen in der norwegischen Subarktis nérdlich des Polarkreises. Sie ba-
sieren auf langjihrigen Feldstudien der beiden Autoren zur kaltklimatischen Landschaftsformung (K.-D.
Meier) und Vegetationsentwicklung (D. Thannheiser) in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kéfjord
und Storfjord sowie auf der Finnmarksvidda-Hochfliche. Auller diesen hier beschriebenen Landschaften
wurden die Bergsfjord- / Oksfjord-Halbinsel, die Varanger-Halbinsel sowie die Abisko-Berge als Beispiele
weiterer Landschaftstypen detailliert untersucht und kartiert. Die empfohlenen Fahr- und Wanderexkursi-
onen wurden mit Studentengruppen der Univ. Hamburg (Finnmarksvidda) sowie Studenten der Univ.
Hannover und Alpinisten des Dt. Alpenvereins (Lyngen Halbinsel) erfolgreich getestet, wobei die quartire
Landschaftsformung im Vordergrund stand.

Obwohl nur rund 100 km von einander entfernt, unterscheiden sich die beiden Studien- und Exkut-
sionsgebiete ganz erheblich von einander. Die Landschaft am Lyngenfjord zeichnet sich durch ein Hoch-
gebirgsrelief aus, das in den Lyngen-Alpen im Bereich des morphologisch harten Gabbro-Gesteins hoch-
alpine Merkmale aufweist, wihrend die Landschaft 6stlich des Lyngenfjordes weniger stark gekammert ist
und durch weitflichige, hoch gelegene Plateaureste gekennzeichnet ist. Die Finnmarksvidda bildet stidlich
des Kiistenraumes eine flachwellige Fastebene (Peneplain), die nur lokal von héheren (Rest-)Bergen tber-
ragt wird. Sie Uberspannt einen Teil des konsolidierten Fennoskandischen Schildes. Der Raum Lyngen ist
dagegen im Kaledonischen Deckenbau gelegen, dessen Gesteinsserien im Tertidr rund 1000 m hoch her-
ausgehoben und stellenweise gekippt wurden, wobei nur kleine Reste der ehemaligen Landoberfliche als
hohe Plateaus erhalten blieben. Wihrend des Pleistozidns waren sowohl die Finnmarksvidda als auch das
Lyngen-Gebiet mehrmals von Inlandeisschilden bedeckt. In den Hochlagen der Lyngen Halbinsel existiet-
ten vermutlich Nunatakker, die das Inlandeis tiberragten und lokale Eigenvergletscherungen aufwiesen.
Der Rand des Inlandeises lag damals weit vor der heutigen Kustenlinie (Egga).

Nach dem Abschmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises vor rund 9 200-10 000 Jahren B.P. blieb die
Finnmarksvidda bis in die Gegenwart gletschereisfrei, wihrend die Lyngen Halbinsel mit mehr als 100
kleineren Plateau-, Kar- und Talgletschern noch immer relativ stark vergletschert ist. Diese Gletscher sind
jedoch keine Relikte der pleistozidnen Vereisungen. Ein kontinuierlicher Fortbestand der Gletscher wih-
rend des gesamten Holozins ist nach gingiger Lehrmeinung eher unwahrscheinlich. Wihrend des post-
glazialen Wirmeoptimums war die Landschaft am Lyngenfjord offenbar véllig gletschereisfrei. Es kam an-
schlieBend zu einer Neubildung von Gletschern, die wihrend der ,,Kleinen Eiszeit (1750-1930) weithin
ihre Maximalausdehnung erreichten.

Obwohl die Finnmarksvidda das kilteste Gebiet des norwegischen Festlandes abseits der Gipfellagen
des Skandinavischen Gebirges einschlieSlich der Lyngen-Alpen darstellt, blieb das 300-500 m . M. gele-
gene Plateau im Holozidn gletschereisfrei, bedingt durch das gemiBigt kontinentale, niederschlagsarme
Klima, wihrend die hohen winterlichen Niederschlagsmengen und das Steilrelief am Lyngenfjord die
Gletscherbildung und -erhaltung begiinstigten. Auf der Finnmarksvidda ist perennierendes Eis ebenfalls
weit verbreitet, allerdings als Bodeneis, das in Oberflichennihe als Teil der tauaktiven Schicht im Sommer
schmilzt und somit unsichtbar bleibt. Die tiefen winterlichen Temperaturen gestatten ein tiefes Eindringen
der Kiltewellen in den Untergrund, die thermisch isolierende Wirkung des im Sommer trockenen Torfes
in den weitrdumigen Moorgebieten verhindert das Auftauen des Frostbodens. Dauerfrostboden (Perma-
frostboden) findet sich daher vornehmlich in Moorgebieten und ist infolge des dort reichlich zur Verfi-
gung stehenden Wassers besonders eisreich. Der Permafrostboden tritt in den Moorgebieten morpholo-
gisch hauptsichlich in Gestalt von Palsahiigeln in Erscheinung. Die Palsamoore auf der binnenlindischen
stdlichen Finnmarksvidda repriasentieren moglicherweise das flichenmalig grofite zusammenhingende
Permafrostgebiet des norwegischen Festlandes.

Das Makrorelief der Finnmarksvidda aus weit gespannten, flachwelligen Verebnungsflichen und hoher
aufragenden Bergkuppen stellt eine alte Abtragungsfliche (subkambrische Peneplain) dar. Der Formen-
schatz dieser ,,paldischen Fliche wurde durch die erosive und akkumulative Titigkeit der pleistozinen
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Gletscher tiberprigt, was sich vor allem im Meso- und Kleinformenschatz widerspiegelt. Die heute das
Landschaftsbild der Vidda prigenden glazidren und glazifluvialen Formen und Ablagerungen wurden vot-
nehmlich wihrend der Deglaziation des Gebietes vom weichselzeitlichen Inlandeis geschaffen. Sie sind
auf Grund der geringen Reliefunterschiede, der geringen Niederschlagsmengen sowie der daraus resultie-
renden reduzierten fluvialen Morphodynamik bis heute relativ gut erhalten. Im Unterschied zur
Finnmarksvidda reicht die glaziire Uberprigung des tertiirzeitlichen Makroreliefs in den Lyngen-Alpen
und im Bergland von Kafjord und Storfjord bis in die Gegenwart hinein. Dort finden sich auller glazidren
Akkumulationen aus der Rickschmelzphase des weichselzeitlichen Inlandeises an den Fjordufern in den
Tilern auch jungere Ablagerungen der lokalen Tal- und Kargletscher. Thre Altersstellung ist nur in groben
Zigen bekannt. Die Bildung von glazidren und glazifluvialen Formen und Ablagerungen ldsst sich am
Rande der Gletscher am Lyngenfjord bis in die Gegenwart unmittelbar vor Ozt studieren. Dies fordert das
Verstindnis fir die bei der Deglaziation der Finnmarksvidda abgelaufenen formbildenden geomorpholo-
gischen Prozesse und etleichtert somit nach dem Prinzip eines vorsichtigen, gemiBigten Aktualismus de-
ren Rekonstruktion.

Die seit Ende der 1980er Jahre in Norwegisch Lappland nachweisbare Klimaerwirmung als Bestandteil
des ,,Climate Change® hat sich bereits morphologisch sowohl im Alpinrelief am Lyngenfjord als auch in
der Plateaulandschaft der Finnmarksvidda ausgewirkt. Die Gletscher in den Lyngen-Alpen und im Berg-
land von Kifjord und Storfjord sind klein und reagieren daher besonders sensitiv und rasch auf Klimaver-
inderungen.

Mit Ausnahme der hochst gelegenen, in einem Permafrostmilieu befindlichen, am Untergrund angefro-
renen ,kalten* Plateaugletscher sind alle Gletscher infolge der héheren Sommertemperaturen im Laufe
der letzten drei Jahrzehnte deutlich zurtickgeschmolzen. Die hoheren winterlichen Niederschlagsmengen
konnten diesen Trend nicht kompensieren. Morphologisch weniger auffillig ist das Austauen von Perma-
frost in grobkérnigen Schuttkérpern, wie z. B. Blockgletschern, das sich weniger rasch vollzieht. Am
Lyngenfjord werden aktuell durch Permafrost zementierte Schuttkérper und Festgesteinspartien im Steil-
relief durch Auflésung des Dauerfrostbodens destabilisiert, ein sehr langsam ablaufender, nur durch lang-
fristige Messungen nachweisbarer Vorgang, der ein erhebliches Gefahrenpotenzial fiir die nahe gelegenen
Siedlungen und Verkehrswege birgt. Auf der Finnmarksvidda treten die Folgen des Klimawandels in den
Palsamooren am deutlichsten in Erscheinung. Es ist eine beschleunigte Degradation der Palsahtigel zu be-
obachten, die den Zerfall der Hiigel als Bestandteil des ,,normalen® zyklischen Entwicklungsganges tbet-
lagert. Durch Ausschmelzen von eisreichem Permafrost in den Higelkernen sind aus einigen Palsamooren
auf der stidlichen Finnmarksvidda bereits weitliufige Thermokarstlandschaften entstanden, was erhebliche
Folgen fir das 6kologische Gleichgewicht der Tier- und Pflanzenwelt in den betreffenden Gebieten hat.

Die beiden Beitrige fiithren in zwei sehr unterschiedliche Landschaften im dullersten Norden Norwe-
gens. Sie beschreiben die quartire Landschaftsformung unter besonderer Beriicksichtigung der glazidren
und periglazidiren Morphodynamik. Die glazidre Landschaftsformung ist auf der Finnmarksvidda seit dem
Rickschmelzen des weichseleiszeitlichen Inlandeises abgeschlossen (Paldoglazidr). Sie setzt sich im
Alpinrelief am Lyngenfjord bis in die Gegenwart fort (Aktuoglazidr). Ein Besuch der Hochgebirgsland-
schaft fordert das Verstindnis der im ehemaligen Glazidrgebiet der Finnmarksvidda abgelaufenen geo-
morphologischen Prozesse. Insofern erginzen sich die Exkursionen. Frostdynamisch gebildete
periglazidre Formen und Ablagerungen sind in beiden Gebieten in aktivem, inaktivem und fossilem Zu-
stand anzutreffen, wobei aktive, noch in Bildung begriffene Formen vorzugsweise oberhalb der Wald-
grenze auftreten. Die Verbreitung von Permafrostboden konzentriert sich im Raum Lyngen auf die mittle-
ren und héchsten Gebirgslagen, auf der Finnmarksvidda auf Moorgebiete mit hinreichender Torfmichtig-
keit (Palsamoore).

Yllasjarvi / Munstet, im September 2017
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MEIER 1997)
- - 0 f- .
Fotoverzeichnis Lyngen-Alpen und Bergland von Kafjord und Storfjord
Foto 1 Blick vom Balsfjord auf Plateau- und Auslassgletscher im Jichkkevarri-Massiv
Foto 2 Blick vom Hammarvikfjell auf die Landzunge von Spikenes und die steile Ostkiiste der Lyngen
Halbinsel
Foto 3 8-10 m hohes Kliff mit vorgelagerter Wattzone an der Nordkiiste von Spakenes
Foto 4 Blick von Hjellnes auf das isostatisch gehobene Delta von Skardmunken am Westufer des
Sérstraumen
Foto 5 Blick von Skibotn tber den Lyngenfjord und das Lyngsdal auf die Felswinde und Eiskuppel des
Jiehkkevarri-Plateaus
Foto 6 Blick auf das Bredalsfjell-Plateau und den Rypedalsvatn-See am Nordrand des Jichkkevarri-
Massivs
Foto 7 Blick von Nordwesten tiber die Lakselv-Bucht auf die zergliederte Bergkette der Lakselvtindene
Foto 8 Frontabschnitt einer Grobschuttablagerung bei Kobbesteinane in der Urdbucht am Sérfjord
Foto 9 Blick von Storsteinnes iiber den Kjosenfjord auf die Ausmiindung des Fornesdals und die Berg-
welt am Fugldalstind
Foto 10 Blick auf die flache Gletscherzunge des Fornesbre am Ful3e des Fugldalstind-Plateauberges
Foto 11 Blick tiber den 6stlichen, blockfeldbedeckten Teil des Rypedalsvatn-Beckens auf die vergletscherte
Nordflanke des Bredalsfjells
Foto 12 Blick tiber den eis- und schneebedeckten Rypedalsvatn-See auf den vom Jiehkkevarrinibba herab-
stromenden Rypedalsbre
Foto 13 Sanderartige Verebnung am FuBe einer Felsschwelle im mittleren Fugldal
Foto 14 Blick von der Felsschwelle im Fugldal Giber die Kies- und Schotterebene zum Sorfjord
Foto 15a Blick tiber den Fugldalsvatn auf den weit zurtickgeschmolzenen Fugldalsbre am FuBle des
Jiehkkevarri-Plateaus
Foto 15b Fugldalsbre mit Kalbungskliff im Fugldalsvatn im Jahre 1899
Foto 16 Zurickschmelzende, stellenweise schuttbedeckte Front des Fugldalbre im Jahre 2007
Foto 17a Blick auf die grauen Moridnen der ,,Kleinen Fiszeit™ und die auf einer Felsstufe gelegene Front des
Blaisen-Gletschers im oberen Tverrelvdal
Foto 17b Blick in das Tvertelvdal mit dem Blaisen-Gletscher im Jahre 1899
Foto 18 Blick tber das mittlere Goverdal zum Balgesvarti-Berg zwischen dem Slékedal (links) und dem
oberen Goverdal (rechts)
Foto 19 Karsee und unbewachsene Morinenwille im Vorfeld des vom Jiehkkevarri-Plateau herabzichen-

den Sorvestbre-Gletschers
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Foto 20

Foto 21

Foto 22
Foto 23

Foto 24
Foto 25

Foto 26

Foto 27

Foto 28

Foto 29

Foto 30

Foto 31

Foto 32
Foto 33

Foto 34

Blick 35

Foto 36

Foto 37

Foto 38

Foto 39

Foto 40

Foto 41

Foto 42

Foto 43

Foto 44

Blick von der dulleren Morine des Sorvestbre auf die hochalpine, vergletscherte Bergwelt der
Lakselvtindene

Blick auf die sternférmig verzweigte, spaltenteiche Gletscherfront des Austre Goverdalsbre im
oberen Goverdal

Zunge einer michtigen Bergsturzablagerung im oberen Goverdal

Blick vom Lakselvdal zum Sérellendal zwischen dem Ellendaltind (links) und den Langdalstindane
(rechts)

Eiskliff des Tomastindbre mit vorgelagertem, kegelférmigem Sekundirgletscher im Ellendal

Blockgletscher im schattigen Sorellendal zwischen der Guhkesgaisa-Nordwand im Siiden und dem
von Sturzschutthalden gesdumten Ellendaltind im Norden

Blick auf die ca. 30 m hobhe, steile, steinschligige, vegetationslose Front des Blockgletschers im
Sérellendal

Nahaufnahme des rechten (nérdlichen) Blockgletscherrandes, dessen grobkorniges Material sich
deutlich vom feink&rnigeren Material der Seitenmorine des ehemaligen Eisgletschers unterscheidet

Blick zur Blockgletscherwurzel im Toteisterrain am Rande eines kleineren, schuttbedeckten
Kargletschers

Blick durch das mittlere Steindal auf eine nackte, grobblockige Schuttzunge im Birkenwald vor
dem Rastebyfjell-Hohenzug

Blick vom Nallannjunni-Berg auf den Steindalsbre-Talgletscher sowie die neuzeitlichen Morinen
an seinem Rande

Blick von der héchsten Morine der ,,Kleinen Eiszeit* auf den im flachen obetren Talabschnitt in
zahlreiche anastomosierende Gerinne gegliederten Gletscherbach

Hohe, vegetationsarme Laterofrontalmorinen am Rande der Steindalsbre-Gletscherzunge

Die Gletscherzunge des Steindalsbre erstreckt sich nach Uberwindung der Engstelle zwischen
Imagaisi und Nallancohkka piedmontartig ins obere Steindal

Im Unterschied zu den dlteren Moridnen der ,,Kleinen Eiszeit* enthalten die jiingsten Morinen am
Eisrand noch Gletschereisreste

Blick auf die breite Kies- und Schotterebene im oberen Lyngsdal, tiber die der Lyngsdalselv in Ge-
stalt eines ,,Braided-river die Gletscher Sydbre, Midtbre und Vestbre entwissert

Blick auf den Vestbre-Gletscher, sein Akkumulationsgebiet am Jiechkkevarri sowie die michtige
M1-Seitenmorine aus der ,,Kleinen Eiszeit*

Blick auf die zuriickschmelzende, sehr spaltenreiche, an einer Felsschwelle endende Gletscherzun-
ge des Vestbre

Blick auf die Gletscherfront des Vestbre im Jahre 1964, Position des Eisrandes im Jahre 1948 mit
Punkt-Linie markiert

Die Gletscherzungen von Midtbre (rechts) und Sydbre (Mitte) sind durch Riickschmelzen der bei-
den Gletscherfronten seit Ende der 1980er Jahre voneinander getrennt

Auf dem Felsriegel zwischen Midtbre (Vordergrund) und Sydbre befinden sich zwei Wille, die sich
als Lateralmorinen deuten lassen

Der Sydbre-Talgletscher wird hauptsichlich durch Schnee-, Firn- und Eislawinen von den hoch
gelegenen Plateau- und Hingegletschern gespeist

Vor der Gletscherfront des Sydbre ist eine breite Kies- und Schotterebene mit einzelnen
eistberschliffenen Felsflichen entwickelt, tiber die der Gletscherbach abflie3t

Die vereinigten Schmelzwisser von Sydbre und Midtbre haben ein tiefes Kastental in die vorgela-
gerte Felsschwelle erodiert

Blick auf das untere Koppangsdal mit Grobschuttablagerung im Birkenwald nahe der Miindung in
die Koppangs-Bucht
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Foto 45

Foto 46

Foto 47

Foto 48

Foto 49

Foto 50

Foto 51

Foto 52

Foto 53

Foto 54

Foto 55

Foto 56

Foto 57

Foto 58

Foto 59

Foto 60

Foto 61

Foto 62

Foto 63

Foto 64

Foto 65

Foto 66

Foto 67

Foto 68

Der Gletscherbach des Koppangselv hat sich durch riickschreitende Erosion in eine ca. 100 m ho-
he Felsstufe eingeschnitten

Die im Hintergrund sichtbare Gletscherzunge des Koppangsbre reichte um 1920 vermutlich bis an
die eistiberschliffene Felsschwelle am Ostufer des Sees heran

Das von den beiden Gletscherbichen des Koppangsbre herantransportierte Feinmaterial wird im
proglazidren See in Gestalt eines Deltas abgesetzt

Der spaltenreiche Koppangsbre wird durch eine Mittelmorine mit Wurzel im Nunatakgebiet am
Tafeltind in einen stidlichen und einen noérdlichen Teil gegliedert

Die nérdliche Gletscherzunge miindet rampenartig in einen See, auf dem bis in den Spitsommer
Eisschollen schwimmen

Blick vom Goalborri-Berg auf das untere Koppangsdal, die Koppangs-Bucht mit dem Fischerort
Koppangen sowie den Lyngenfjord

Der Stralenabschnitt unterhalb des Urdtind-Gletschers am inneren Kjosenfjord nahe Lyngseidet
ist durch einen Damm und zwei Tunnel gegen Muren und Hangrutschungen geschiitzt

Blick von Tyttebaernes tber den Kjosenfjord auf die von Lawinen und Muren Gberprigten Sturz-
schutthalden an den Hingen des Fornesfjells

Blick von Forneset nach Norden auf die Kiesgruben und Steinbriiche an der Ausmiindung des
Tyttebaerdals in den Kjosenfjord

Durch Lawinen-Einwirkung gebildete Grobschuttablagerung am FuBle des Sultinds im unteren
Tyttebaerdal

Blick auf eine vermutlich wihrend der ,,Kleinen Eiszeit* gebildete Eisrandlage an der NW-Flanke
des Istinds im oberen Tyttebaerdal

Blick tiber eisbedeckten Karsee auf die schneebedeckte, von (Nass-) Schneelawinen tiberprigte
Nordwand des Tverrelvdaltinds

Von allochthonen (morinischen) Blockfeldern bedeckte Verebnung zwischen dem obersten
Tyttebaerdal und dem Stortinddal

Der Stortinddalsbre bildet auf einer Felsschwelle ein breites Eiskliff, von dem sich Schnee-, Firn-
und Eislawinen 16sen und am Fufle der Steilwand einen Sekundirgletscher ernihren

Blick auf die nérdlichen Isskardtindene mit fossilem Hangful3-Blockgletscher, der sich aus Sturz-
schutthalden-Material entwickelt hat

Blick auf den fossilen, stellenweise vegetationsbedeckten Blockgletscher, dessen Schuttkérper sich
vom Fufle der Sturzschutthalden bis an den Trollvatn-See erstreckt

Blick iiber die breite Schotterfliche des Botnelv (Strupskardelv) bei Sérlenangsbotn und den Rand
einer chemaligen Fisrandlage auf das vergletscherte Alpinrelief am Store Lenangstind

Blick tiber das in glazifluvialen und glazidren Sedimenten angelegte vegetationsarme untere
Strupskarddal Richtung Sérlenangen

Am Ful3e des Steinfjells sind nahezu parallel zueinander in unterschiedlichen Héhenlagen verlau-
fende Wiille entwickelt, die vermutlich von Sturzschutt bedeckte Seitenmorinenwille reprisentie-
ren

Blick auf die markante ehemalige Eisrandlage am Blavatn-See im Vorfeld des Lenangsbre sowie
die Steilwinde und Sturzschuttkegel am Nordre Jaegervasstind

Der morinische Doppelwall am Blavatn besteht aus machtigen scharfkantigen Blécken, die ver-
mutlich supraglaziir transportiert worden sind (,,Bergsturz-Morine®)

Blick auf die am Rande einer Felsschwelle zwischen dem Jaegervasstind und dem Lenangstind ge-
legene Front des Lenangsbre

Blick vom See 538 m . M. Uber Blockfelder und Felsburgen im oberen Strupskarddal Richtung
Store Lenangstind

Blick auf die im Laufe der letzten 20 Jahre stark zurtickgeschmolzenen Kargletscher im Umkreis
des Store Lenangstind, des héchsten Berges in den nérdlichen Lyngen-Alpen
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Foto 69

Foto 70

Foto 71

Foto 72

Foto 73a

Foto 73b

Foto 74

Foto 75

Foto 76
Foto 77

Foto 78

Foto 79

Foto 80

Foto 81

Foto 82

Foto 83

Foto 84

Foto 85

Foto 86

Foto 87

Foto 88

Foto 89

Blick tiber den Sstlichen Abschnitt des oberen Strupskarddals Richtung Westen zum flachen Pass
(ca. 610 m 4. M.), der vermutlich die Maximalausdehnung des Strupvatn-Sees markiert

Blick von der Felsburg 572 m . M. nach Siidosten tber den echemaligen Eisstausee Strupvatn zur
Gletscherzunge des Strupbre

Der Strupbre wird von einer ,,Cross-valley“-Morine, die vermutlich in der Mitte des 18. Jahrhun-
derts gebildet wurde, in zwei Teile gegliedert

Die Gletscherzunge des Strupbre ist inzwischen weit zuriickgeschmolzen und kann den See daher
nicht mehr aufstauen, wodurch der Wasserspiegel deutlich gefallen ist

Der Strupbre reichte um 1900 bis an den Steilabfall zum Lyngenfjord heran und bildetet dort ein
Eiskliff, von dem sich Eislawinen l6sten und einen kegelférmigen Sekundirgletscher in der
Strupen-Bucht ernihrten

Die Gletscherfront ist inzwischen vom Steilabfall zuriickgeschmolzen, wodurch der Eisnachschub
unterbrochen wurde und der Sekundirgletscher abschmolz

Blick dutch das mit glazifluvialen und morinischen Abblagerungen aufgefillte Veidal auf
Kargletscher und Morinen an der Nordflanke des Steinfjells

Eine ca. 1,1 km lange Grobschuttzunge mit scharfer Randbegrenzung erstreckt sich von der
Laterofrontalmorine des gro3ten Kargletschers fast bis zum Veidalselv-Bachlauf

Die ca. 20 m hohe, steile Stitn der Schuttzunge besteht aus scharfkantigem Blockmaterial

Die Wurzel der Schuttzunge witd von der jiingsten, unbewachsenen Morine des Kargletschers
tberlagert und ist somit dlter als diese

Die Hinge des Veidalsfjells lassen eine vertikale Stufung erkennen, wobei 2-3 stockwerkartig an-
geordnete Seitenmorinenwille aus der Deglaziationsphase spiter mit Sturzschutt tiberschiittet und
dadurch mophologisch modifiziert worden sind

Blick auf Morinen und Terrassen der jungdryaszeitlichen Eisrandlage am Vikelv im unteren
Nordmannvikdal

Blick von der Randmorinenzone des Skarpnes Substage zum Lyngenfjord und zur steilen Ost-
kiiste der Lyngen Halbinsel mit der Strupen-Bucht

Blick auf zwei groie Karmulden sowie im Weichsel-Spitglazial unter Permafrostbedingungen
blockgletscherartig hangabwiirts geflossene Morinen am Nordosthang des plateauférmigen
Nordmannviktinds

Kleiner Gletscher mit hohem FEiskliff, langfristig schneebedecktes Firn- und Eisfeld sowie seenrei-
ches ehemaliges Toteisterrain im nordwestlichen Kar am Nordmannviktind

Die bis zu 20 m hohe Front des Morinenkomplexes vor der Karschwelle erstreckt sich bis zur
Talsohle des Vikelv bei Gauknes

Von der 6stlichen Schuttzunge erstreckt sich eine kerbférmige, bis zu 1 m tiefe Spalte in der
Grundmorinendecke tber ca. 1,5 km Linge als sichtbarer Ausdruck einer tektonischen Verwer-
fungslinie bis zum Berg 1069 m . M. im Bildhintergrund

Blick auf eine michtige, nach der Deglaziation unter Einwirkung tektonischer Vorginge gebildete
Bergsturzablagerung im oberen Nordmannvikdal

Der Hangful3-Blockgletscher in der Sannjariechppi-Talmulde am Westhang des Berges 1207 m .
M. zeichnet sich durch eine scharfe Randbegrenzung, eine steinschligige Stirn sowie ein durch
Wille und Rinnen gekennzeichnetes Oberflichentrelief aus

Der stdliche, seitliche Rand des Blockgletschers ist ca. 20 m hoch, steil und wird von scharfkanti-
gen Steinen und Blocken gebildet, die feineres Material im Blockgletscherinneren tiberlagern

Blick tiber den Kiéfjord zur Ausmiindung des trogférmigen Skarvdals und zum gleichnamigen Ort,
der auf einem isostatisch gehobenen glazifluvialen, marin abradierten Delta gelegen ist

Unter den Steilwinden im mittleren Skarvdal setzen Sturzschutthalden an, die weiterhin durch eine
dichte Gras- und Zwergstrauchvegetation festgelegt sind
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Foto 90 Das ,,hingend in das Skarvdal miindende Moldojokka-Hochtal beherbergt den Bievlajavri-See,
der durch eine Felsschwelle an der Talmtindung aufgestaut wird und vornehmlich durch Schnee-
schmelzwasser gespeist wird

Foto 91 Die Front eines blockgletscherihnlichen, 1200 m langen Schuttkérpers im oberen Moldojokkadal
lisst eine Differenzierung in einen Mantel aus scharfkantigen Blécken und einen Kern aus feine-
rem Material erkennen

Foto 92 Der Ostrand des Schuttkérpers ist durch kantengestellte, plattige Grobkomponenten scharf mar-
kiert, die Landoberfliche durch das Gewicht des Schuttkérpers niederpresst

Foto 93 Der blockbedeckte Schuttkérper wird in seiner oberen Hilfte stellenweise von michtigen Loben
aus kleinstickigerem, morinischem Material tberlagert

Foto 94 Die durch steile, steinschlidgige Fronten gekennzeichneten Loben enthalten in weniger als 1 m Tie-
fe Permafrostboden

Foto 95 Blick vom Falsnesfjell auf das Mindungsdelta des Skibotnelv in den Lyngenfjord, den Marktort
Skibotn sowie die Berglandschaft am Adjit jenseits des Skibotndals

Foto 96 Blick auf eine alte, sich in Teilen langsam hangabwirts bewegende Bergsturzablagerung am Fufle

des Steilreliefs im Gipfelgebiet des Adjit-Berges an der Nordostflanke des Skibotndals
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Modellierte Mitteltemperaturen an der Permafrosttafel 1961-1990 und 1981-2010 mit potenziellen
Verinderungen des Permafrostbodens (aus FARBROT, ISAKSEN, ETZELMULLER &
GISNAS 2013)

Ubersichtskarte zum relativen Permafrostalter in Nord- und Siidnorwegen (aus LILLEOREN,
ETZELMULLER et al. 2012)

Vegetationsgeographische Ubersichtskarte von Finnmark (aus MEIER 1991)
Fahrtroute Alta-Kivijarvi mit Haltepunkten und Wanderexkursionszielen

Ubersichtskarte der Festgesteine im Raum Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavri, Finnmark,
Norwegisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)

Ubersichtskarte der Lockergesteine im Raum Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavri, Finnmark,
Norwegisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)

Vegetationsgeographische Ubersichtskarte des Raumes Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavti,
Finnmark, Norwegisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)

Vegetations- und bodengeographisches Querprofil durch das Tal des Kautokeinoelv bei Maze,
Norwegisch-Lappland (erginzt nach MEIER, THANNHEISER et al. 2005)

Geologische Ubersichtskarte der siidlichen Finnmarksvidda (aus SOLLI 1983)
Vereinfachte geologische Karte des Masi-Gebietes (aus SOLLI 1983)

Quartirgeologische Ubersichtskarte des Vuolgamasjikka-Tales und seiner Umgebung nahe der
Mindung in das Kautokeinoelv-Tal mit Lage der Profil-Lokalitit (nach HAMBORG &
KLAKEGG 1992)

Lage der Profile im nérdlichen, miindungsnahen Abschnitt des Vuolgamasjakka-Aufschlusses (aus
LYSA & CORNER 1994)

Kombinierte litho- und kinetostratigraphische Verhiltnisse am Vuolgamasjakka-Aufschluf3 (aus
LYSA & CORNER 1994)

Lithostratigraphische Siule der Vuolgamasjakka-TLockersedimente (aus LYSA & CORNER 1994)

Regionale VorstoBrichtungen des Inlandeises wihrend des mittleren / spiten Weichsel-Glazials
(aus OLSEN, HAMBORG, BARGEL & ALSTADSAETER 1987)

Quartirgeologische Ubersichtskarte des Avzejakka-Tales und seiner Umgebung nahe der Miin-
dung in das Kautokeinoelv-Tal mit Lage des Palsamoores Mahtejeaggi (nach HAMBORG &
KLAKEGG 1992)

Die Verbreitung von Palsamooren in Finnmark (u. a. nach AHMAN 1977, MEIER 1987, 1996,
2015)

Fotoverzeichnis westliche Finnmarksvidda

Weitgespannte, flachwellige Verebnungsflichen mit aufgelockertem, flechtenreichem
Fjellbirkenwald am Vuoddasjavri-See auf der zentralen Finnmarksvidda

Stein- und blockreiche, wind- und kilteexponierte Grundmorinenlandschaft mit niedrigstimmigen
Birken und Wacholderbiischen bei Girkuboeldievat auf der siidlichen Finnmarksvidda

Der breite Talboden des Stuorajokka-Baches am Nordrand der Finnmarksvidda (Ifjordfjell) be-
steht aus glazifluvialen Sedimenten und flachen, mit Zwergstrauchern bewachsenen
Morinenhiigeln

Weitgespannte, flachwellige, vegetationsfreie Blockfelder am Halddetoppen (1149 m, Hintergrund,
Mitte) am Nordwestrand der Finnmarksvidda

Blick in das schluchtartig eingetiefte Altaclv-FluBtal wihrend der Bauarbeiten zur Anlage des
Altaelv-Staudammes / -Wasserkraftwerkes

Blick auf den fertiggestellten, 110 m hohen Altaelv-Staudamm, der die Seen Virdnejavti /
Ladnetjavri aufstaut (Wasserspiegelschwankung: 200-265 m . M.)
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Blick bei Savcu in den 1,0-1,2 km breiten und bis zu 350 m tiefen Altaelv-Canyon, dessen Flanken
von michtigen Sturzschutthalden gesdumt werden

Die wind- und kilteexponierten, schluffig-sandigen, stein- und blockreichen, flachwelligen
Grundmorinendecken auf dem Bérselvijell sind von weitgespannten Deflations- /
Auffriersteinpanzern liberzogen

Die schluffreichen, frostempfindlichen, stein- und blockreichen Grundmorinen-Ablagerungen auf
dem Bérselvfjell begiinstigen bei hinreichender Substratdurchfeuchtung die frostdynamisch ge-
steuerte Strukturbodenbildung

Fossile, von Eiskeilpseudomorphosen unterlagerte, Eiskeilspalten auf dem wind- und kilteexpo-
nierten, mit stein- und blockreicher Grundmorine bedeckten Gievdoidcikka-Berg bei Masi

Ablationsmorinen aus unregelmiBigen Willen und abflusslosen Hohlformen als Indikatoren einer
chemaligen Toteislandschaft am Guorgabmir-Berg (327 m) auf der Laksefjordvidda

Blick vom Ostrand (Ceavdni 631 m) bei Joatkajavri auf die seenreiche Landschaft aus langge-
streckten, stromlinienférmigen, in enger Scharung auftretenden Drumlins im siidlichen Vorland

Infolge anthropogener / zoogener Vegetationszetrstorung reaktivierte Flugsandablagerungen auf
einer glazifluvialen Terrasse bei Gievdneguoika am Kautokeinoelv

1,5-2,0 m hohe plateauférmige Torfpalsas in einem Palsamoor bei Suossjavri auf der zentralen
Finnmarksvidda

3-4 Jahre alter Palsa mit teilweise entfernter sommerlicher Auftauschicht in einem Palsamoor bei
Aidejavri sudlich von Kautokeino

Permafrostvorkommen in wind- und kilteexponierten morinischen und glazifluvialen Ablagerun-
gen (Hintergrund), Thermokarstseen in den feuchten, feinkérnigen Beckensedimenten des oberen
Corgosjokkatals

Blick tiber das Corgosjokka-Becken mit Ringwallseen im versumpften Talgrund als fortgeschritte-
ne Zerfallsstadien ehemaliger minerogener Permafrosthtigel (Lithalsas)

Der Ringwallsee am Rande des Corgosjokka-Beckens hat sich im Zeitraum 1965-1986 durch Bo-
deneisauflésung aus einer flachen Hiigelform entwickelt

Nahaufnahme des durch Spaltenbildung und Blockerosion im vegetationsbedeckten Feinsediment
kollabierenden flachen Ringwall-Innenhangs

Blick tuber ein extrazonales Strukturbodenfeld am Grunde einer saisonal wasseriiberstauten und
daher vegetationsfreien Mulde auf den ostexponierten, von Sturzschutthalden und Hangful3-
Blockgletschern gesdumten Steilabfall des Ruitucakka stidlich von Lakselv

Blick auf die steile, steinschlidgige, ca. 10 m hohe Front eines Bodeneis (Permafrost) enthaltenen
Blockgletschers am Ruitucikka-Berg

Blick in das glazifluvial angelegte, nur wihrend der Schneeschmelze breit tiberflutete Kastental des
Birgasjakka-Baches auf der Laksefjordvidda

Blick iiber ein feinmaterialarmes, autochthones Blockfeld (Blockmeer) aus scharfkantigen
Quarzitblocken im Askasgaissa-Gebiet stidlich des Laksefjordes

Blick von Leirbakken stdlich von Bossekop auf die flachen, wihrend der frithsommerlichen
Schneeschmelze iiberfluteten, vegetationsarmen Sand- und Kiesbinke im Unterlauf des Altaelv

Blick auf einen 35-40 m hohen Kiesgruben-Aufschluss in einem jungdryaszeitlichen Eiskontaktdel-
ta (Main Substage) nahe der Stralenbriicke tiber den Altaelv

Im Topbereich der westlichen AufschluBwand sind Sand- und Kieslagen in Deltaschichtung mit
Einfallen in N- bis NO-Richtung zu erkennen

Kollabierte Palsas (Bildvordergrund), Polygone ohne Detritussortierung (Mitte) sowie Spalten ei-
nes fossilen Eiskeilnetzwerkes (Hintergrund) auf dem Grénasen-Hohenzug bei Gargia

Blick vom Aussichtsplatz am Ende des Wanderweges stidostlich von Gargia in den hier ca. 300 m
tiefen, durch michtige Sturzschutthalden unter den Felswinden gekennzeichneten Altaelv-Canyon

Blick vom Parkplatz Bojaroavvi nach Siiden in das tief in die flachwellige Finnmarksvidda-
Hochfliche eingelassene, breite, relativ dicht besiedelte Masi-Tal
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Foto 30 Blick auf den durch riickschreitende Erosion tief in den Felsuntergrund eingeschnittenen
Njukcajakka-Bach im Girkucdkka-Gebiet bei Masi

Foto 31 Blick vom Aussichtspunkt an der Habatbakti-Steilwand bei Masi Richtung Siiden auf die mit Bir-
kenwald bestandenen Oswille im Flussbett des Kautokeinoelv

Foto 32 Ca. 1,5 m hoher kuppelférmiger Palsa in einer vermoorten Senke auf dem Stuoroaivi-Plateau an
der alten Schotterstra3e Solovomi — Kautokeino westlich von Masi

Foto 33 Grabung am Rande eines Kuppelpalsas auf dem Stuoroaivi-Plateau, ca. 60 cm michtige sommerli-
che Auftauschicht uber der am Palsarand steil abtauchenden Permafrosttafel entfernt

Foto 34 Nahaufnahme der freigelegten Permafrostoberfliche mit eisgefiillter Spalte im Permafrostboden
des Palsas auf dem Stuoroaivi-Plateau

Foto 35 Grabung in einer Flugsand-Ablagerung mit Eisenpodsol-Boden unter lichtem, flechtenreichem
Empetrum-Birkenwald bei Masi

Foto 36 Der Wasserfall Pikefossen zwischen Masi und Gievdneguoika stirzt tber eine morphologisch har-
te Diabasbank auf einer Breite von ca. 100 m 22 m in die Tiefe

Foto 37 Blick von der Briicke bei Gievdneguoika nach Siiden auf den noch weithin eis- und schneebedeck-
ten Flusslauf des Kautokeinoelv

Foto 38 Blick auf die Hauptabbaustelle des Masi-Quarzits am Gaskabeaivarri-Berg stidlich von
Gievdneguoika

Foto 39 Der feinlaminierte, lokal mit Fuchsit durchsetzte, gebinderte Masi-Quarzit wird in Gestalt michti-
ger Quader per LKW iber eine eigens dafiir gebaute Briicke tber den Kautokeinoelv abtranspor-
tiert

Foto 40 Blick vom Naranas-Berg auf den ca. 50 m hohen Lockersediment-Aufschlufl am Westufer des
Vuolgamasjikka-Baches nahe der Einmiindung in den Kautokeinoelv

Foto 41 Die am Vuolgamasjakka-Bach aufgeschlossenen Lockersedimente (Saale-Glazial, Eem-Interglazial,
Weichsel-Glazial) ruhen auf Graniten und Gneisen, in die sich der Bach talaufwirts mehrere Zeh-
nermeter tief eingeschnitten hat

Foto 42 Blick vom hohen Westufer iiber ein wassergefiilltes S6ll nahe der Kirche von Kautokeino zum
Ostufer des Kautokeinoelv, das von glazifluvialen, dolisch tbersandeten Sedimenten gebildet wird

Foto 43 Blick auf die ehemalige, durch Lockermaterialhiigel und -wille sowie abflusslose, teils wassergefiill-
te Mulden gekennzeichnete Toteislandschaft im Avzejikka-Tal 6stlich von Kautokeino

Foto 44 Grabungsprofil im Kronenbereich eines 5 m hohen Kuppelpalsas am Luovusluobbal-See bei

Aidejavri sudlich von Kautokeino, 60-70 cm michtige sommerliche Auftauschicht entfernt



1. Einfihrung 1

Bemerkungen zur glazidren und periglaziaren Landschaftsformung in den
Lyngen-Alpen (Lyngen Halbinsel) und im Bergland von Kafjord und
Storfjord, Norwegisch Lappland, mit ausgewéhlten themenbezogenen
Wanderexkursionen

von Karl-Dieter Meier

1. Einfihrung

Die rund 40 km 6stlich von Tromsé auf 69°12' - 69° 59' N und 19° 20' - 20° 24" O in der Provinz
Troms in Norwegisch Lappland an der Eismeerkiiste gelegene, 1487,5 km? grofle Lyngen Halbinsel er-
streckt sich als 90 km lange und 15-20 km breite Landmasse zwischen dem Ullsfjord-Sérfjord im Westen
und dem Lyngenfjord-Storfjord im Osten (vgl. Abb. 1). Die siidwestliche und siidliche Begrenzung bilden
der Balsfjord und die Flusstiler von Balsfjordelv und Nordkjoselv. Die Halbinsel beherbergt eine der al-
pinsten und am stirksten vergletscherten Landschaften Skandinaviens, was zu der Bezeichnung ,,Lyngen-
Alpen® (norw. Lyngsalpan bzw. Lyngsalpene) gefihrt hat. Im Unterschied zu den Fjordufern und zum
Lakselvtal, die als Siedlungsleitlinien fungieren, ist das Landesinnere fast unberithrt. Die einzige Stralen-
querung verliuft entlang des Kjosenfjordes, der die Landmasse in einen nérdlichen Teil (ca. 610 km?*) und
einen stidlichen Teil (ca. 890 km?) gliedert. An der Verwaltung der Gesamtfliche sind die Gemeinden
Lyngen (813 km?), Troms6 (332 km?), Storfjord (166 km?) und Balsfjord (179 km?) beteiligt. Das durch
spitze Gipfel, schmale Kimme und Grate sowie zahlreiche iiber 1000 m hoch aufragende Felswinde ge-
prigte Hochgebirgsrelief erreicht im Jiehkkevarri-Massiv mit 1834 m . M. seine gro3te Hohe. 101,72 km?
(6,83 %) der Fliche sind vergletschert. Wald bedeckt 350,94 km? (23,57 %) der Halbinsel, wihrend Bin-
nenseen 23,75 km? (1,6 %) und Moore 33,09 km? (2,22 %) einnehmen. Die landwirtschaftlich genutzte
Fliche ist mit 26, 64 km? (1,79 %) sehr klein (vgl. OLSEN 2013).

Die fehlende ErschlieBung und die bisweilen schwierigen Gelinde- und Witterungsverhiltnisse haben
das Binnenland bisher weitgehend vor anthropogenen Eingriffen geschiitzt. Die Nutzung einiger Tiler als
Rentierweide hat kaum Spuren hinterlassen. Diese unbelastete, natiirliche Hochgebirgslandschaft wurde
allerdings in den letzten Jahrzehnten in zunehmendem Maf3e durch Pline zum Bau von Kraftwerken zur
Energiegewinnung bedroht. Die Flusstiler von Lyngsdalselv (84 km?) und Fugledalselv (34 km?) wurden
daher schon frith (1973 bzw. 1977) wegen ihrer quartiren Lockersediment-Fillungen und deren geologi-
scher Signifikanz unter Naturschutz gestellt. Spiter kamen die Tiler von Jaegervasselv (94 km?),
Strupskardelv (28 km? und Kvalvikelv (44 km? hinzu. Daher wird nur der Rotenviksee auf dem
Rotenvikfjell bei Lyngseidet fir die lokale Energieversorgung genutzt. 2004 wurden 961,2 km? im Zent-
rum der Lyngen Halbinsel als Landschaftsschutzgebiet ausgewiesen (norw.: Lyngsalpan
landskapsvernomrade), hauptsdchlich aufgrund der fiir Nordeuropa einzigarticen, noch stark vergletscher-
ten Hochgebirgslandschaft.
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Ubersichtskarte des Raumes Lyngen - Kﬁfjnrd Sturfjm_'g
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Abb. 1: Ubersichtskarte des Raumes Lyngen-Kafjord-Storfjord (aus MEIER 1999)



1. Einfihrung 3

Das in die Betrachtung mit einbezogene, 6stlich des Lyngenfjordes und des Storfjordes gelegene Berg-
land ist dhnlich unerschlossen wie die Lyngen Halbinsel. Es zdhlt zu den Gemeinden Kafjord und
Storfjord und erstreckt sich vom duBleren Lyngenfjord bei Spakenes landeinwirts entlang der Gemeinde-
grenze zu Nordreisa zur norwegisch-finnischen Grenze am Halti (Raisduoddarhaldi). Die siid6stliche Be-
grenzung bildet die Staatsgrenze zu Finnland (Provinz Lappi). Vom Dreilindereck bis zum Corrovatgaisi-
Berg grenzt das Gebiet an die stdlich gelegene schwedische Provinz Norrbotten. Als Westgrenze fungiert
die Grenze zur Gemeinde Balsfjord. Die Besiedlung konzentriert sich auf die unteren, fjordnahen Ab-
schnitte der Flusstiler Kafjord-, Mann-, Skibotn- und Signaltal. Es dominieren Plateaulandschaften mit
kleineren, glazidr ausgeschiirften Seebecken. Das Isfjell (1375 m) ist der hochste Punkt in Kéfjord (bei
Birtavarre), der Didnojiehkki (1560 m) der hdchste (Plateau-) Berg in der Gemeinde Storfjord Sstlich des
Lyngenfjordes. Am inneren Kafjord wurde von 1898-1919 in den Birtavarre-Gruben Kupfererz abgebaut.
Davon zeugen Ruinen der Grubenanlagen auf dem Moskkufjell (900-920 m 6. M.), Sabetfjell (ca. 900 m .
M.), im Skarvtal sowie im Kafjordtal (Ankerlia). Dieser frihe Bergbau hat in der Landschaft jedoch nur
punktuell Spuren hinterlassen, wihrend der riesige, in den 1970 er Jahren in einem Becken 5,5 km westlich
der Staatsgrenze zu Finnland (Halti-Gebiet) angelegte Guolasjavri-Stausee (Wasserspiegel: 754-774 m 1.
M.) das Landschaftsbild nachhaltig verindert hat. Sein Abflu} dient der Stromerzeugung im Kraftwerk
von Kifjord. In Storfjord wurde 1977 der Rihpojavri-Stausee (445-486 m 1. M.) in einer Geldndedepressi-
on am Fufle des Rihpogaisi-Berges siidwestlich der StraBenverbindung Skibotn-Kilpisjirvi angelegt. Beim
Bau der Staumauer wurde bereits im Waldgrenzbereich in relativ geringer Héhe iiber dem Meeresspiegel
Permafrostboden angetroffen. Im Verbund mit weiteren, teilweise aufgestauten Seen in Héhenlagen zwi-
schen 600 und 800 m 4. M. (z. B. Lavkavagge-Tal) dient der See der Energieerzeugung im Kraftwerk
Skibotn in unterer Tallage. Die weitgehend unterirdische Ableitung der Wassermassen haben das natiirli-
che AbfluBregime des Skibotnelv deutlich verindert, wie das im Sommer zumeist Giber eine gréere Stre-
cke trocken fallende, von der Fernstral3e einsehbare Bachbett ausweist. Abseits der alten Grubenanlagen
und der wenigen zur lokalen Energieversorgung dienenden Bauten und zugehérigen Zufahrtswege ist das
Binnenland beidseits des Lyngenfjordes und des Storfjordes nahezu unerschlossen, was ein wissenschaftli-
ches Arbeiten in einer weitgehend ungestdrten Naturlandschaft ermdglicht, insbesondere im Zusammen-
hang mit Fragestellungen, die die Auswirkungen des immer offensichtlicher werdenden Klimawandels auf
das Naturpotenzial betreffen.

Um den gegenwirtigen Klimaverlauf langfristig besser einordnen zu kénnen und um natiirliche von
anthropogen induzierten oder verstirkten Verinderungen zuverlissig zu unterscheiden, bedarf es genauer
Informationen iiber das Klima der Vergangenheit. Dafiir steht fur den Grofiraum Lyngen nur ein sehr be-
grenztes, von den wenigen Wetterstationen aufgezeichnetes Datenmaterial zur Verfiigung. Es mangelt vor
allem an lingeren Temperatur-MeBreihen aus den mittleren und héheren Lagen des Gebirges. Hier kén-
nen sog. Proxy-Daten weiterhelfen, die in einigen Teilen von Troms sowie in anderen Gebieten Lapplands
bereits erfolgreich Verwendung fanden. Sie vermitteln zusammen ein recht detailliertes Bild der Klima-
entwicklung. Pollenanalysen haben die Vegetationsgeschichte und wesentliche Klimaverinderungen im
Verlauf des Holozins aufgedeckt (vgl. u. a. VORREN & STAVSETH 1996). Dendrochronologische Stu-
dien erlauben eine Rekonstruktion der Sommertemperaturen, im Falle von Pinus sylvestris (Waldkiefer) bei
giinstigen Bedingungen fiir die Konservierung des Holzes fiir einen Zeitabschnitt von mehr als tausend
Jahren. Betula pubescens ssp. czerepanovii (Bergbirke) gestattet eine Rekonstruktion der Sommertemperaturen
fir die letzten ca. 200 Jahre (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003, WEHBERG,
THANNHEISER & MEIER 2005). Wihrend sich mit Hilfe der Vegetationsentwicklung und des Wald-
grenzverlaufes vor allem das Klima der kiistennahen Tieflagen und mittleren Gebirgslagen rekonstruieren
1d08¢, liefert das Verhalten der Gletscher und des Permafrostbodens wichtige Hinweise auf die mittel- und
lingerfristige Klimaentwicklung in den Lagen oberhalb der Waldgtrenze.

In den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kifjord und Storfjord sind Gletscher und Permafrostbo-
den als wichtige Bestandteile der alpinen Kryosphire in unmittelbarer Kiistennihe anzutreffen, stellenwei-
se rdumlich eng miteinander verkniipft (vgl. MEIER 1999). Im maritim geprigten Kiistenklima befinden
sich Gletscher- und Bodeneis nahe am Schmelzpunkt und diirften daher besonders empfindlich und rasch
auf eine Erwirmung der Erdatmosphire reagieren. Die Gletscher und Permafrost-Vorkommen im Raum
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Lyngen koénnen daher als wichtige Klimaindikatoren fungieren. Die Gletscher befinden sich in unter-
schiedlichen Hohenlagen und zeichnen sich durch unterschiedliche Temperaturregime aus. Sie reprisen-
tieren unterschiedliche morphologische Typen und sind zumeist klein, was ein besonders rasches Reagie-
ren auf verdnderte Umweltbedingungen zur Folge hat. Sie sind daher als Proxy-Indikatoren fiir Klimaver-
inderungen nahezu perfekt. Die ersten Fotos von Talgletscherzungen wurden um die Jahrhundertwende
19. / 20. Jahrhundert von Schiffsreisenden (Hurtigrute) sowie von britischen Bergsteigern aufgenommen.
Sie belegen die Positionen der Gletscherfronten in jener Zeit und stellen damit duflerst wertvolle Archive
fir die Rekonstruktion des Gletscherverhaltens dar. Die Gletscher wurden in den folgenden Jahrzehnten
aber kaum beachtet mit Ausnahme des Strupbre, dessen Zunge durch Eislawinen einen Sekundirgletscher
in der Strupen-Bucht am Lyngenfjord nihrte, dessen Eis fir Kiithlzwecke abgebaut und verschifft wurde
(es gab damals noch keine Kiihlschrinke). Die Existenz der Inlandgletscher war der Lokalbevolkerung
zwar bekannt, doch lieB3 sich ihr Eis nicht wirtschaftlich nutzen. Im Unterschied zu den Gletschern im
klimatisch stirker kontinental geprigten nordschwedischen Hochgebirge fanden die Gletscher im Raum
Lyngen erst in jiingster Zeit wissenschaftliches Interesse. Dies tiberrascht insofern, als das Gebiet tber
Troms6é mit der Hurtigrute fiir nordische Verhiltnisse relativ leicht zu erreichen war. GroBite Aufmerk-
samkeit wurde zunichst dem Strupbre-Gletscher gewidmet, dessen Gletscherzunge als Besonderheit einen
>1 km langen, tiefen See im Strupskardtal aufstaute, der sich in unregelmifigen Abstinden durch einen
subglazidren Abflulkanal unter dem Eis Richtung Strupen-Bucht entleerte (vgl. WHALLEY 1971, 1973).
Die systematische Erforschung des glazidren Formenschatzes und der Vergletscherungsgeschichte der
Lyngen Halbinsel begann aber erst Anfang der 1980 er Jahre und wurde seitdem vor allem durch britische
und norwegische Wissenschaftler vorangetrieben. Die Gletscher 6stlich des Lyngenfjordes wurden aller-
dings vernachlissigt.

Das Vorkommen von Permafrostboden wurde nur am Rande erwihnt (vgl. WHALLEY, GORDON
& THOMPSON (1981). Auch KING (1984) fand nur einzelne, inselhafte Permafrost-Vorkommen und
glaubte daher, das potenzielle Verbreitungsgebiet fiir Dauerfrostboden im Raum Lyngen sei grofitenteils
vergletschert. TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) und SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK
(1989) kartierten jedoch geomorphologische Permafrost-Indikatoren in Kéfjord, die in den héheren Lagen
offenbar noch Dauerfrostboden enthalten. Daf3 Permafrostboden im Raum Lyngen in wesentlich gréfierer
Verbreitung anzutreffen ist als lange angenommen wurde, li3t nicht nur eine systematische Auswertung
der einschligigen Klimadaten vermuten, sondern auch die uberraschend groBe Anzahl von
Permafrostfunden, die bei Grabungsarbeiten mit periglazidrmorphologischer Zielsetzung im Gebiet beo-
bachtet wurde (vgl. MEIER 1999, 2001, 2004). Unter dem Begriff ,alpiner Permafrost® oder ,,Hochge-
birgspermafrost werden hier alle Béden, Lockersedimente und anstehenden Gesteine oberhalb der
Waldgrenze verstanden, die seit mindestens einem Jahr Temperaturen unter 0 °C aufweisen und / oder
dauernd gefroren sind. Der so definierte, an das Hochgebirgsrelief der Skanden gekniipfte alpine Perma-
frost wird in den Plateaulandschaften Nordfinnlands und Ostfinnmarks vom subpolaren Permafrost abge-
16st, der an der Eismeerkiiste bis zum Meeresspiegelniveau hinabreicht und in den Palsamooren seinen
sichtbarsten Ausdruck findet (vgl. u. a. MEIER 1985, 1987, 1991, 1996, 2015).

Die den folgenden Ausfihrungen zugrunde liegenden Kenntnisse basieren auf glazidr- und
periglazidirmorphologischen Feldstudien in den Jahren 1984-1989, 1995-2000, 2007 und 2016 mit Detail-
kartierungen im Nordmannviktal, Moldojokkatal (beide Kéfjord), Veital, Strupskardtal (Nordlyngen) und
Ellental (Sudlyngen). Sie werden unterbaut durch die Analyse mehrerer Luftbild-Serien aus den Jahren
1952-1998 sowie der Auswertung umfangreicher, teils unveroffentlichter Klimadaten der Wetterstationen
des Norwegischen Meteorologischen Instituts (DNMI) und der Kraftwerksgesellschaften. Die relativ lan-
ge Zeitspanne der eigenen Feldforschungen gestattet in Verbindung mit ilteren Luftbildern sowie histori-
schen Fotos und Berichten aus der Zeit der Jahrhundertwende (19. / 20. Jahrhundert) interessante Einbli-
cke in die glazidre und periglazidire Morphodynamik des Gebietes. Die Kartierung des Dauerfrostbodens
erfolgte vom Luftbild anhand des Verbreitungsmusters typischer geomorphologischer Permafrost-
Indikatoren und der Verbreitung perennierender Schneefelder, der Verteilung und Art der Vegetation so-
wie anschlieBender Verifizierung im Gelinde durch Grabung oder Bohrung.
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2. Physiogeographische Charakteristik der Lyngen-Alpen und des Berglan-
des von Kafjord und Storfjord

2.1. Relief

Die noch immer stark vergletscherte, von morphologisch resistenten Gesteinen gebildete Lyngen
Halbinsel besitzt ein hochalpines Relief mit spitzen Gipfeln, schmalen Kimmen und Graten, steilen Win-
den und Zinnen, tief eingesenkten Karen und Trogtilern, zwischen denen die im Tertidr tber 1000 m
hoch herausgehobenen, teils gekippten und verstellten Hochflichen nur noch als wenige km? gro3e Reste
erhalten sind. 590,47 km? (39,66 %) der Gesamtfliche befinden sich in Hohenlagen von 600-1200 m .
M., 71,44 km? (4,8 %) noch dariiber (vgl. Abb. 2). Dem nordskandinavischen Gletscherinventar (vgl.
OSTREM, HAAKENSEN & MELANDER 1973) zufolge betrug die vergletscherte Fliche Anfang der
1950 er Jahre (Luftbilder 1952-1953) 106,89 km?, verteilt auf 142 Gletscher (einige heute existierende
Gletscher fehlen), doch hat sich dieses Areal durch Riickschmelzen der meisten Gletscher inzwischen auf
101,72 km? verringert. Im Nordteil der Halbinsel handelt es sich vornehmlich um Tal- und Kargletscher.
Die hochst gelegenen Plateaus im Stidteil der Lyngen Halbinsel wie Jiehkkevarri (1834 m), Kveita (1751
m), Fugledalsfjell (1686 m) und Balgesvarri (1627 m) tragen Eiskappen, die Hingegletscher in die benach-
barten Tiler entsenden (vgl. Foto 1). Viele der tiefer gelegenen Tal- und Kargletscher beziehen einen gro-
Ben Teil ihres Eisnachschubs aus Schnee-, Firn- und Eislawinen von den héheren, vergletscherten Pla-

teaus. Einige dieser Gletscher erstrecken sich in tief eingeschnittenen Tilern in Schattlagen bis weit ins
Tiefland (Stortinddalsbre als regenerierter Gletscher: 230 m 4. M.; Fugledalsbre: 360 m 4. M.).

- | ™

Foto 1: Blick vom Balsfjord auf das vergletscherte Jichkkevarri-(,,Gletscherberg®-) Massiv. Der von einem iber 100
m michtigen ,kalten* Plateaugletscher bedeckte Jichkkevarri (1834 m i. M.) ist der h6chste Berg der Lyngen Halb-
insel und der Provinz Troms. Vom Jichkkevarri-Plateau erstrecken sich zahlreiche Gletscherzungen, wie die des
Sorvestbre, in die benachbarten Tiler. 21.9.1994

Die Landschaft ostlich des Lyngenfjordes ist weniger stark gekammert. Es dominieren Hochflichen in
800-1000 m Hoéhe 4. M., die durch verschiedene Trogtiler zergliedert werden. Fast % der Gesamtfliche
der Gemeinde Kafjord (ca. 1000 km?) befindet sich in Héhenlagen oberhalb 600 m 4. M. In die Talbéden
sind zahlreiche, zumeist wassergefiillte Glazidrwannen eingelassen. Die Vergletscherung ist deutlich gerin-
ger als auf der Lyngen Halbinsel. Sie konzentriert sich auf die hochsten Plateaus am Ostufer des
Lyngenfjordes und Storfjordes. AuBler diesen Plateaueiskappen existieren kleinere, stark zuriickschmel-
zende Kar- und Talgletscher am Rande der Hochflichen. Wo die Landmasse weniger stark durch Tiler
zergliedert ist, erstrecken sich weit gespannte Plateaus. Das Binnenland nahe der norwegisch-finnischen
Staatsgrenze ist durch unvergletscherte Hochflichen und stirker abgerundete Bergziige gekennzeichnet.
Ostlich der Grenze zur Gemeinde Nordreisa vollzieht sich ein allmihlicher Ubergang zur Vidda-
Landschaft.
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Abb. 2: Orohydrographische Ubersichtskarte des Raumes Lyngen-Kafjord-Storfjord (aus MEIER 1999)
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2.2. Geologisch-tektonischer Bau, Festgesteine

Der geologisch-tektonische Bau der Lyngen Halbinsel und des &stlich des Lyngenfjordes und des
Storfjordes gelegenen Berglandes wird bestimmt durch die Lage im Kaledonischen Deckenkomplex
Nordskandinaviens (vgl. Abb. 3). Gesteine des Fennoskandischen Schildes treten innerhalb des Decken-
baus nur in tektonischen Fenstern zutage (z. B. Sérkjosenfenster). Als die amerikanische Platte im Rah-
men der Plattentektonik von Westen gegen die europiische Platte gepresst wurde, entstand eine Vulkan-
kette am Westrand BEuropas. Die Lyngen-Alpen bilden das gréBte noch erhaltene Fragment dieser Vul-
kankette in Norwegen. Die obersten Teile dieser Vulkankette finden sich vornehmlich im stidwestlichen
Abschnitt der Lyngen Halbinsel, aber es existieren auch Reste im Ostlichen Abschnitt. Die Relikte belegen,
dass einige dieser Vulkanausbriiche unter dem Meeresspiegel stattfanden. Das Vorkommen von ,,Kissen-
lava“ ist ein Beweis, dass heie Lavamassen unter Wasser ausstromten und dadurch rasch abkihlten.
Wihrend der Vulkanausbriiche drang das heif3e, glutfliissige Magma in Felsspalten nach oben auf. In den
meisten Fillen erreichte das Magma nicht die Erdoberfliche, sondern blieb in den Spalten stecken, kiihlte
ab und bildete Gesteinsginge innerhalb der umgebenden ilteren Felsmassen. Das Gesteinsriickgrat der
Lyngen-Alpen besteht aus Gabbro, der sich hauptsichlich aus dem hellen Mineral Plagioklas und den
dunklen Mineralen Pyroxen und Amphibol zusammensetzt. Die Minerale machen das Gestein sowohl ge-
geniiber der mechanischen als auch der chemischen Verwitterung resistent. Dies ist eine der Ursachen fiir
die Ausbildung und den Erhalt des typischen Steilreliefs mit scharfen Kimmen und Graten im Bereich der
N-S-streichenden Achse der Lyngen Halbinsel im Vergleich zu den mehr abgerundeten Reliefformen an
den Flanken, die von weniger verwitterungsresistenten, morphologisch weicheren Gesteinen gebildet wer-
den. An vielen Plitzen in Lyngen ist das Gabbro-Gestein geschichtet, wie z. B. im Vakkas-Gebiet in
Nordlyngen. Im Ellental in Sidlyngen werden gréB3ere Faltenbildungen an den Felswinden dadurch deut-
lich sichtbar. Bei ndherem Hinsehen ist zu erkennen, dass diese Schichtung einen Wechsel in der Anrei-
cherung von hellen und dunklen Mineralen widerspiegelt. Die Wechsellagerung wird durch die Art und
Weise der Ablagerung des Materials in der Magmenkammer hervorgerufen. Wenn ein Schub warmer
Magma aus dem Erdmantel eintrifft, kristallisieren die dunklen eisen- und magnesiumreichen Minerale zu-
erst aus. Dies fithrt dazu, dass sich die chemische Zusammensetzung des Magmas verdndert, indem die
siliziumreichen Minerale wie Feldspat und Quarz auskristallisieren und helle Lagen bilden. Bei der An-
kunft neuen Magmas wiederholt sich dieser Vorgang immer wieder, woraus die charakteristische Schich-
tung des Gesteins resultiert. An vielen Stellen im Gabbro-Girtel der Lyngen-Alpen tritt ein Gestein mit
auffilliger, charakteristischer braungelber Farbe an die Oberfliche. Solche Gesteinspartien existieren u. a.
im Kjosen-Gebiet, im Strupskardtal, in Nordlenangsbotn und in Lyngstuva. Es handelt sich dabei um Ge-
steinsfragmente aus dem Erdmantel, ultrabasische Gesteine, die als Ultramafite zusammengefasst werden.
Sie sind inzwischen zumeist zu Serpentiniten umgewandelt worden. Die Vorkommen dieser Gesteine sind
zumeist entlang von Schwichezonen anzutreffen, in denen Material aus dem Erdmantel an die Erdober-
fliche gelangen kann. Wenn diese Fragmente mit Wasser reagieren, werden die Minerale in den Gesteinen
zu Serpentinmineralen umgewandelt. Gelangen die Gesteine bis an die Erdoberfliche, erhalten sie ihre ty-
pische rostbraune Farbe. In den Schwichezonen kénnen auch wissrige Losungen zirkulieren. Treten diese
in Kontakt mit warmem Gestein, konnen sie den Gabbro aufschmelzen, da das Wasser die Schmelztem-
peratur des Gesteins senkt. Die neu entstandene Schmelze fithrt zur Entstehung des Gesteins Tonalit, das
an mehreren Plitzen im Gabbro-Giirtel der Lyngen-Alpen anzutreffen ist, hdufig in rdumlicher Vergesell-
schaftung mit ultramafischen Gesteinen, u. a. im Kjosen-Tyttebaertal-Gebiet, Rypetal, am Strupgletscher,
Vakkas und in Lyngstuva.



Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

nrl' ord




2. Physiogeographische Charakteristik der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kafjord und Storfjord

Ij Quariire Lockersedimente
{Morine, Kies, Sand, Schiall, Ton)

Gesteine des Kaledonischen Gebirges

Tromafidecke:

frieie] Glimmergneis

Lyngsfjelideche:

[ | phyhis, Quarsit, Diabas

S| Quarsit, Konglomeral

[ serpentinit

! Metagrauwacke, Konglamerst, Phylli

[ yie, Quarsic

L] Kalkstein, Tonschiefer. Griinstein
Konglomerat, Sandstein
Kalkstein, Kanglomerat, Griinstein
[ ] ontoritsenieter, Phytionit

B Mietsgavbeo, Metatonalit, Grinstein
E] Feridotil, Metapyrosenii
I:] Metatonalit, Metadiabas
[ Grinstein, Grinschiefer

Reisadeckenkomplex:
Nordmannvikdecke, Kifjorddecke:

[7] Greanit, Amphibolis
Granatquarcglimmerschiefer, Konlomerat
Gransiquarsghimmerschicler, Pegmatit

Quarzschicler, Konglomerai
Granatglimmerschieler

- Metasandsicin, Glimmerschicler

i | Homblendeschieler, Griluschicfer

I ! Climmersehieler, Quareit, Amphibolit

B svspatmarmor, Datowmit

Legende zur geologischen Ubersichtskarte (Festgesteine) des Raumes
Lyngen - Kéfjord - Storfjord

Vaddusdeche:
[ ] Amphibslit, Gabbro

] Metagrauwncke, Quarsit, Konglomerat
Metagrauwacke, Amphibelit, Metadiabas

[ ] Mornblendeschiefer, Griinstein, Grilnschiefer

I._j Kalkspatmarmor, Granatmuskavitschiefer

Quarzit, Metasrkase, Graphitschiefer

[ 1 Granatbiotitschiefer, Garbenschiefer, Kalkspatmarmor
[ ] Glimmerschicfer, Quarsit, Amphibolit

[3 Mylonit, Mylanitgneis, Metaarkose

[ ] Gesteine nicht differcaziert (Kvaenangsgroppe)
Kalakdeckenkomplex:

I Amphibolis, Metadiabas

isstomylonit

] Mietaarkose, Gransiglimmerschiefer

2 Metaarkose, Quarzit, Pegmaiit

irany Lemels, Amphibolit, Metadiabas

Glimmerschieler, Kalkglimmerschiefer

[ ] Granodioritgneis, Amphibotit

m Gneis, Granaiglimmerschiefer, Meiagabbm
Gesteine des Fennoskandischen Schildes
Sarkjosenfenster;

E’I_j_:ﬁ Grauwacke, Tonschicler, Basali
Geologische Symbole

[224] Ubergeordnete Uberschicbungsfront der Haupidecken

E Kieinere U bersehichungifrant,
Imbrikation innerhalb der cineelnen Decken

E Verwerfung

[ Gietscher
-] s
E Wetterstation

Abb. 3: Geologische Ubersichtskarte (Festgesteine) des Raumes Lyngen-Kafjord-Storfjord (aus MEIER 1999)

Auf der Lyngen Halbinsel und im 6stlich des Lyngenfjordes gelegenen Bergland lassen sich mehrere
dem Kaledonischen Deckenbau zugehorige Uberschiebungsdecken ausgliedern, die sich in der Zusam-
mensetzung und im Umwandlungsgrad ihrer Gesteine unterscheiden (vgl. FARETH 1983, ZWAAN
1988, ZWAAN, FARETH & GROGAN 1998, SELBEKIK 2004). Dabei bilden die Decken des
Kalakdeckenkomplexes die untersten Einheiten. Es handelt sich hauptsichlich um umgewandelte Sand-
steine, die vom Grundgebirge des Fennoskandischen Schildes abgetragen worden sind. Ferner finden sich
weitere Gesteine — Amphibolite, Diabase, Quarzite, (Kalk-) Glimmerschiefer und Gneise — die am
Rotsund und Straumfjord, um den Reisafjord sowie im norwegisch-finnischen Grenzgebiet nérdlich und



10 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

studlich des Rihpojavri anzutreffen sind. Der Kalakdeckenkomplex wird in Nordreisa, Kafjord und
Storfjord vom Reisadeckenkomplex Uberlagert, der sich aus der Vaddas-, Kifjord- und
Nordmannvikdecke zusammensetzt. Die Gesteine der zuunterst liegenden Vaddasdecke haben ihr Haupt-
verbreitungsgebiet im Binnenland zu beiden Seiten des Reisa- und des Kafjordtales sowie im Seengebiet
sidlich des Skibotntales. Das Gesteinsspektrum umfasst Amphibolite, Quarzite, Konglomerate, Grauwa-
cken, Glimmerschiefer, Kalkspatmarmor und mylonitische Gneise. Der gréte Teil der Landmasse von
Kafjord und Storfjord besteht aus Gesteinen der Kafjorddecke, stark deformierten und umgewandelten
Gesteinen, insbesondere Glimmerschiefern, Konglomeraten und Amphiboliten. Gesteine der
Nordmannvikdecke bilden das Ostufer des Lyngenfjordes vom Nordnesfjell im Siiden bis zur Insel Uldy
im Norden sowie das Westufer des Storfjordes. Es dominieren migmatisierte Glimmerschiefer in Wech-
sellagerung mit machtigen Lagen aus Kalkspatmarmor und Dolomit. Der weitaus grofite Teil der Lyngen
Halbinsel besteht aus Gesteinen der Lyngsfjelldecke, die auf den Reisadeckenkomplex von Nordwesten
her aufgeschoben worden ist. Sie umfasst zwei Haupteinheiten: Den magmatischen Komplex (Kaledoni-
sche Intrusivgesteine) als Ruckgrat der Lyngen-Alpen und die Gesteine der dariiber liegenden
Balsfjordgruppe. Die 90 km lange, 3-12 km breite Achse der Lyngen Halbinsel bildet der morphologisch
harte, ophiolithische Lyngen-Gabbro. Er wird westlich und 6stlich von weniger resistenten, iberwiegend
schiefrigen Metasedimenten flankiert. Der zentrale Gabbro-Girtel beherbergt die héchsten Plateaus und
»wildesten®, zerkliifteten Gipfelregionen der Lyngen-Alpen. Die metamorphen Gesteinsschichten zu bei-
den Seiten des Gabbro-Massivs streichen subparallel zum Gabbro-Kern und zu den groB3en Fjorden und
fallen im allgemeinen nach Westen hin ein. Der Kontakt des stark umgewandelten Gabbros zu den an-
grenzenden Metasedimenten ist tektonischer Art. Die auffillige Schichtung des Gabbros ldt zahlreiche
Deformationen und Verwerfungen erkennen. Typisch sind grof3e, hiufig ostwirts tiberkippte, asymmetri-
sche Falten, deren Achsen vorzugsweise parallel zu den Rindern des Gabbro-Giirtels verlaufen. Der weit-
hin geschichtete obere Lyngen-Ophiolith wird von Grinsteinen und Griinschiefern des unteren Lyngen-
Ophioliths unterlagert. Dazwischen befindet sich stellenweise ein Komplex aus vergneistem, teilweise
mylonitischem Griinstein sowie verschiedenen Plutoniten wie Metagabbro und Metatonalit, der lokal von
Diabasgingen durchschlagen wird. Als ehemaliger Meeresboden wurde das Gestein gefaltet, zerbrochen
und iiber eine Entfernung von iiber 100 km als Teil der Lyngsfjelldecke an seinen heutigen Platz verfrach-
tet (vgl. ZWAAN 1988). Die Basis der Uberschiebungsdecke wird von Griinschiefern, Amphiboliten,
Phylliten und basischen Gneisen gebildet. Sie ruhen auf den am Westufer des Storfjordes anstehenden
Gesteinen der Nordmannvikdecke, hauptsichlich migmatisierten Glimmerschiefern in Wechsellagerung
mit bis zu 40 m michtigen Béinken aus Kalkspatmarmor und Dolomit. Westlich und strukturell iiber dem
Lyngen-Opbhiolith liegen metamorphisierte ordovizisch-silurische Sedimentgesteine. Zuunterst, diskordant
zur Abtragungsfliche des Lyngen-Ophioliths, befindet sich ein Basalkonglomerat aus Bruchstiicken der
ophiolithischen Gesteine, graphitische und pyritische Phyllite in Wechsellagerung mit Grauwacken und
Arkosen sowie Kalksteine und Serpentinitlinsen. Dartliber folgen Quarzite, Dolomite und Marmor. Das
flachwellige Tiefland am Ullsfjord und Sorfjord besteht vornehmlich aus Konglomeraten, Quarziten und
Phylliten. Die Gesteinsschichten sind von zahlreichen deformierten Diabasgingen durchsetzt, die als
Hirtlinge im Landschaftsbild hervortreten. Die dhnlich verwitterungsresistenten Quarzite bilden zwischen
dem Kjosenfjord und dem Jaegervatn eine Reihe charakteristischer Rundhécker (vgl. MEIER 2004).

2.3. Lockersedimente

Die Festgesteine des Kaledonischen Deckenbaus (und des Fennoskandischen Schildes in wenigen klei-
neren tektonischen Fenstern) sind weithin von einer Lockermaterialdecke aus Verwitterungsschutt,
glaziiren, glazifluvialen, fluvialen oder marinen Ablagerungen bedeckt. Eine zusammenhingende Locker-
sedimentdecke (Mdchtigkeit >1m) findet sich vornehmlich am Grunde der tief eingeschnittenen Tiler, im
Vorfeld der rezenten Gletscher sowie im ehemals tiberfluteten kiistennahen Tiefland (vgl. Abb. 4). Die
von der N-S- verlaufenden zentralen Achse der Lyngen Halbinsel zum Ullsfjord und Lyngenfjord entwiis-
sernden, priglazial angelegten, durch die pleistozinen Gletscher trogférmig ausgeriumten Tiler weisen
vor allem in ihren Unterldufen michtige, stellenweise terrassierte Schotter- und Kiesfillungen auf. Im Un-
terschied zu den inzwischen gletscherfreien Tilern zeichnen sich die Tiler mit rezenter Gletscheranbin-
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dung oftmals durch eine breite Talsohle aus, auf der die Gletscherbiche infolge ihrer hohen Sedimentbe-
lastung bei zugleich geringem Gefille als Pendelfliisse stindig ihren Lauf vetlegen. ,,.Sander* mit solchen
typischen anastomosierenden Pendelfliissen sind im Vorfeld vieler groBer Talgletscher anzutreffen, etwa
am Fornesbre (Fornesbotn) und Sydbre / Midtbre / Vestbre (Dalbotn) (vgl. MEIER 2004). Die sanft bis
miBig steil gebOschten Unterhinge der Trogtiler tragen vielfach eine dinne ILage aus
Grundmorinenmaterial und / oder Verwitterungsschutt, die sich aufgrund der statken Durchfeuchtung
als Folge des niederschlagsreichen Klimas an vielen Stellen, insbesondere in den westlich und nordwest-
lich orientierten Tilern in Nordlyngen, gelisolifluidal talwirts bewegt. Unter den weit verbreiteten nackten
Felswinden und Steilhdngen konnten sich seit der Deglaziation durch tberwiegend frostbedingte Verwit-
terung und gravitative Abtragungsvorginge Sturzschutthalden und -kegel entwickeln, die in einigen Télern
Héhen von iiber 100 m erreichen. Die hohen, nicht von Eisfeldern oder -kappen bedeckten Plateaus sind
von Blockfeldern aus in situ gebildetem Schutt tiberzogen. Aufer diesen autochthonen Gipfelblockfeldern
existieren in zahlreichen Hochtilern und Becken, wie z. B. im oberen Strupskardtal und im Seengebiet im
obersten Tyttebaertal, auch allochthone Blockfelder, denen eine frostdynamische Sortierung von kanten-
gerundetem Morinenmaterial in Gestalt einer oberflichlichen Grobmaterialanreicherung zugrunde liegt
(vgl. MEIER 2001). Im jingst vom Gletschereis freigegebenen Terrain tritt hiufig der nackte, glatt ge-
schliffene Fels zutage, der stellenweise eine Blockstreu tragen kann, wie vor den rasch zuriickschmelzen-
den Gletscherzungen von Koppangsbre und Strupbre. Michtige End- und Seitenmorinen, nicht selten
mit Gletschereiskern, markieren ehemalige Gletscherstinde der lokalen Tal- oder Kargletscher. Entlang
der Fjordufer sind Lateralmorinen erhalten, die sich Giber gréB3ere Distanzen verfolgen lassen und, bei un-
terschiedlicher Hohenlage ii. M., Gletscherstinde des zuriickschmelzenden weichselzeitlichen Inlandeises
indizieren (vgl. TOLGENSBAKK & SOLLID 1988, CORNER 2004). Ferner existieren morphologisch
dhnliche, genetisch aber unterschiedliche Grobschuttablagerungen an den Fjord- und Trogtalhidngen, wie
z. B. Bergsturzmassen, Blockgletscher und Schneeschuttwille. Auf den isostatisch gehobenen Meerester-
rassen haben sich seit der Deglaziation an einigen Stellen kleinere Moore entwickeln kénnen, die
Torfmichtigkeiten bis zu 2 m erreichen kénnen, wie am Botnelv in Sérlenangsbotn.
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Abb. 4: Ubersichtskarte der Substrate im Raum Lyngen-Kafjord-Storfjord (aus MEIER 1999)
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Die Landschaft am Ostufer des Storfjordes ist durch Plateaus mit tief eingesenkten kurzen Trogtilern
gekennzeichnet. Als Akkumulationsformen der eiszeitlichen Gletscher finden sich an den Ausmiindungen
der Trogtiler End- und Seitenmorinenwille, kleinere Osriicken, Kamesterrassen und glazifluviale Deltas.
Die mittleren und oberen Talabschnitte der Trogtiler werden hiufig von michtigen Endmorinenwillen
gequert, die sich als Seitenmorinen an den Talflanken fortsetzen. Die Moridnen treten einzeln oder gestaf-
felt auf; mitunter bilden sie auch eine uniiberschaubare Anhidufung von Willen und Hiigeln mit einge-
schalteten Senken. Eindrucksvolle Beispiele fiir derartige Morinen finden sich u. a. im Elsnestal und
Bergstal. Die Talbéden bestehen zumeist aus méchtigen glazidren, glazifluvialen und fluvialen Ablagerun-
gen. Die Unterhidnge der Talflanken sind von einem Gemisch aus Grundmorine und Verwitterungsschutt,
Lawinen- und Schwemmficher-Ablagerungen, Sturzschutt sowie Bergsturz- und Rutschungsmaterial be-
deckt. Die felsigen, teils schrofigen Oberhidnge tragen hiufig einen dinnen Schleier aus Verwitterungs-
schutt. Die tber 1000 m hohen Plateaus sind in der Regel von weit gespannten Blockfeldern bedeckt, in
denen das anstehende Festgestein nur selten zutage tritt. Auffillig ist das Fehlen von morinischen Ablage-
rungen im Umkreis der rezenten Plateaugletscher-Reste. Als Folge des am Ostufer des Storfjordes vor-
herrschenden Steilreliefs konzentriert sich die Verbreitung mariner Ablagerungen auf einen sehr schmalen
Kistenstreifen sowie wenige Verflachungen im Miindungsbereich der groBlen Trogtiler (Skibotntal,
Elsnestal, Bergstal, Kittal). Auch Torfablagerungen besitzen in der Plateaulandschaft nordwestlich des
Nuortavagge-Tales nur eine geringe Verbreitung; groflere Moor- und Sumpfgebiete finden sich nur im un-
teren Skibotntal sowie im oberen Elsnestal. Ostlich des Nuortavagge ist hingegen eine Vielzahl vermoor-
ter Geldndedepressionen anzutreffen, vorzugsweise im Umkreis der zahlreichen Seen.

2.4. Klima

Das Klima der Lyngen-Alpen und des Ostlich des Lyngenfjordes gelegenen Berglandes von Kafjord
und Storfjord wird geprigt durch die Lage in der Westwindzone, die kleinrdumig wechselnden orographi-
schen und hypsometrischen Gegebenheiten sowie das Zusammenspiel maritimer und kontinentaler Ein-
flisse. Ein Ausldufer des Golfstromes hilt die Fjorde mit Ausnahme der inneren, abgeschniirten Buchten
ganzjihrig eisfrei und beschert dem Gebiet ein fiir die hohe Breitenlage ungewchnlich mildes Klima, das
sich aufgrund der Kistennihe und erheblichen Vertikalerstreckung durch hiufige Bew6lkung und relativ
hohe Niederschlidge auszeichnet. Der polwirtige planetarische Klimawandel wird durch den Gegensatz
zwischen dem stirker maritim geprigten Teil des Gebietes (Nordlyngen) und dem stirker kontinental ge-
tonten Teil im Studosten (Wurzel der Lyngen Halbinsel, Bergland zwischen Lyngenfjord / Storfjord und
norwegisch-finnischer Grenze) iiberprigt. An den Fjorden herrscht in Meeresspiegelnihe ein Df-Klima
mit positiver Jahresmitteltemperatur, milden Wintern und kithlen Sommern, wihrend das Binnenland na-
he der finnischen Grenze ein Df-Klima mit negativer Jahresmitteltemperatur, strengen Wintern und malig
warmen Sommern aufweist. Die Hochlagen der Lyngen-Alpen und des Berglandes Ostlich des
Lyngenfjordes sind durch ein ET-Klima ohne Sommer im meteorologischen Sinne gekennzeichnet (vgl.
MEIER 1999, 2001, 2004). Die exakten Klimaverhiltnisse in den verschiedenen Teilgebieten und Héhen-
lagen lassen sich mangels Klimadaten, insbesondere Temperaturdaten, nur grob abschitzen. Die wenigen
Wetterstationen befinden sich mit Ausnahme der Station Helligskogen im Skibotntal alle im kiistennahen
Tiefland und verfiigen nur tber relativ kurze, diskontinuierliche Mef3reihen. Fiir die Absicherung der kli-
matischen Verhiltnisse wird daher auch Datenmaterial von Wetterstationen aus der Umgebung des Rau-
mes Lyngen herangezogen (z. B. Tromsd, Nordreisa, Kilpisjarvi).

Die Jahresmitteltemperatur (1961-1990) betrug an den Fjorden in Meeresspiegelhohe 2-3 °C, wobei die
héchsten Werte am duBleren Ullsfjord und Lyngenfjord und die niedrigsten Werte am inneren Balsfjord
und Storfjord zu verzeichnen sind (vgl. Tab. 1). Mit zunehmender Kontinentalitit und Hoéhenlage tber
dem Meeresspiegel (Kilpisjarvi: 478 m . M.: -2,6 °C) nimmt die Jahresmitteltemperatur ab. Die Amplitude
zwischen dem wirmsten und dem kiltesten Monatsmittel (Jahresschwankung) lag zwischen 15 und 25 °C
(vgl. Tab. 2). Die grofte Differenz wurde im kontinentaler getonten Bergland bei Kilpisjarvi ermittelt. Be-
rechnet man die Mitteltemperaturen in den Hochlagen mittels Extrapolation der Daten nahe gelegener
Tieflandsstationen (Gradient: 0,53 °C / 100 m), ergeben sich erstaunlich niedrige Jahresmitteltemperatu-
ren, z. B. fir die Gipfellagen der Lyngen-Alpen (Jichkkevarri, Kveita, Fugledalsfjell, Balgesvarri) Werte um
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-7 °C, fur die héchsten Plateaus im Bergland von Storfjord (z. B. Gihccejiehkki, Didnojiehkki) Werte um
-6 °C. Da der vertikale Temperaturgradient oberhalb der Waldgrenze offenbar deutlich zunimmt, kénnen
die Jahresmitteltemperaturen sogar noch tiefer liegen. Darauf deuten Temperaturdaten aus verschiedenen
Hoéhenstufen am Adjit (1408 m) bei Skibotn. Dort betrug die Jahresmitteltemperatur nach Messungen von
MOOK & VORREN (1996) in 1110 m Hohe 4. M. bereits -5,8 °C (330 m: 1,7 °C; 567 m: 0,7 °C; 915 m:
-2,6 °C). Die mittlere jihrliche Kiltesumme als wichtiger Indikator der Schirfe des Frostregimes belduft
sich an den Fjorden auf -400 °C bis -900 °C, in der binnenlindischen Plateaulandschaft auf -2000 °C bis
-2100 °C (Kilpisjarvi: -2039 °C, vgl. MEIER 1999). Die mittlere jihrliche Warmesumme betrigt an den
Fjordufern 1400 °C bis 1600 °C, im Binnenland 1100 °C bis 1200 °C (Kilpisjirvi: 1116 °C). Entsprechend
ist die mittlere jihrliche Wirmebilanzsumme in der Fjordregion deutlich positiv, auf den binnenlindischen
Plateaus hingegen deutlich negativ. Auch die absoluten Minimumtemperaturen beider Gebiete unterschei-
den sich erheblich: Treten an den Fjorden kaum Temperaturen unter -30 °C auf, so wurden an der finni-
schen Grenze bei Kilpisjirvi Temperaturen bis -47,2 °C gemessen. Die mittlere Anzahl von Frosttagen im
Jahr (vgl. Tab. 3) erhoht sich von 170-200 an den Fjorden (80-105 Eistage) bis auf 240-260 auf den bin-
nenlindischen Plateaus (150-160 Eistage). Auch die jahrliche Anzahl von Frosttagen mit Minimumtempe-
raturen <-10 °C ist mit ca. 125 (Kilpisjrvi) gegentiber 60-80 (Skibotn, Kvesmenes-Ryeng; Lyngseidet: 26)
im Binnenland wesentlich héher als im Fjordbereich.

Tab. 1: Mittlere Monats- und Jahresmitteltemperaturen (°C) im Raum Lyngen und Umgebung.

Station MeRperiode | Jan. Febr. Marz Apr. Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jahr
Kilpisjarvi 1961-1990 -14,6 -13,1 -10,1 -4,8 15 7,5 10,6 9,1 4,4 -1,1 -7,8 -12,5 -2,6
1991-2010 -11,7 -12,7 -8,8 -3,7 2,1 7,7 11,5 10,0 52 -0,8 -7,3 -10,7 -1,6
Kvesmenes-Ryeng 1966-1988 -8,1 -7,2 -4,1 0,1 57 10,3 13,1 11,3 6,5 1,6 -3,1 -6,0 1,7
Lyngseidet 1965-1975 -4,2 -4,8 -2,2 0,7 4,8 10,1 12,5 11,3 7,6 2,6 -0,9 -2,8 29
Mestervik 1965-1974 -5,8 -6,6 -3,0 0,6 52 11,4 13,2 11,9 73 1,8 -2,1 -3,7 2,5
Nord-Lenangen 1970-1973 -19 -4,4 -2,4 -0,1 4,6 10,2 12,5 10,9 6,6 2,9 -1,8 -1,0 3,0
Nordreisa/Sérkjosen 1961-1990 -8,0 -7.4 -4,6 0,0 51 9,7 12,6 11,3 6,8 1,6 -3,5 -6,6 14
1991-2015 -6,2 -6,4 -3,4 0,9 58 10,1 13,1 11,9 7.7 1,8 -2,7 -5,0 23
Oteren 1991-2002 -5,4 -6,8 -3,8 0,5 57 10,9 13,2 12,2 74 1,7 -3.3 -5,6 2,2
Skibotn 1948-1960 -5,8 -5,7 -2,5 1,2 55 9,9 13,6 12,0 7,9 2,8 -1,5 -4,1 2,8
1961-1990 -7,0 -5,9 -3,6 0,9 6,1 10,4 12,9 11,8 7,2 2,7 -2,3 -5,5 2,3
1991-2015 -4,9 -5,6 -3,1 1,9 6,6 11,0 13,8 12,5 8,2 2,7 -1,6 -3,8 3,1
Tromsé 1873-1900 -3,0 -3.4 -3.2 0,0 4,1 84 11,0 10,3 7,1 2,6 -0,5 -2,6 2,6
1901-1930 -2,9 -3,7 -2,4 0,4 4,2 8,7 11,7 11,2 7,1 2,2 -0,9 -2,8 2,7
1931-1960 -3,3 -4,0 -2,7 0,3 4,0 8,8 12,3 11,1 73 3,1 -0,1 -19 29
1961-1990 -4,4 -4,2 -2,7 0,2 4,6 9,0 11,6 10,6 6,7 2,7 -1,1 -3,3 25
1991-2015 -2,7 -3,1 -1,7 1,3 5,6 9,4 12,1 11,3 7.7 3,2 0,3 -1,6 35

Berechnet nach teilweise unveréffentlichten Daten des DNMI (2016) und des SIL (2011)

Tab. 2: Ausgewihlte Temperaturdaten (°C) im Raum Lyngen und Umgebung

Station MeRperiode Mitteltemp. Mitteltemp. Jahres- Frost- Warme- Kalte- Warmebilanz-
warmster kaltester Schwankung intensitat summe summe summe
Monat Monat pro Jahr pro Jahr pro Jahr pro Jahr
Kilpisjarvi 1961-1990 10,6 -14,6 25,2 -7,8 1028 -1955 -927
1991-2010 115 -12,7 24,2 -6,8 1134 -1698 -564
Kvesmenes-Ryeng 1966-1988 13,1 -8,1 21,2 -4,1 1523 -814 709
Lyngseidet 1965-1975 12,5 -4,8 173 -2,7 1575 -467 1108
Mestervik 1965-1974 13,2 -6,6 19,8 -3,7 1574 -635 939
Nord-Lenangen 1970-1973 12,5 -4,4 16,9 -2,1 1425 -380 1045
Nordreisa/Sorkjos. 1961-1990 12,6 -8,0 20,6 -4,6 1442 -903 539
1991-2015 13,1 -6,4 19,5 -3,7 1572 -713 859
Oteren 1991-2002 13,2 -6,8 20,0 -3,8 1581 -748 833
Skibotn 1948-1960 13,6 -5,8 19,4 -3,2 1621 -589 1032
1961-1990 12,9 -7,0 19,9 -3,7 1594 -733 861
1991-2015 13,8 -5,6 19,4 -3,0 1737 -571 1166
Tromso 1873-1900 11,0 -3,4 14,4 -2,1 1333 -383 950
1901-1930 11,7 -3,7 15,4 -2,1 1394 -382 1012
1931-1960 12,3 -4,0 16,3 -2,0 1438 -360 1078
1961-1990 116 -4,4 16,0 -2,7 1292 -473 819
1991-2015 12,1 -3,1 15,2 -1,6 1559 -273 1286

Berechnet nach teilweise unveréffentlichten Daten des DNMI (2016) und des SIL (2011)



2. Physiogeographische Charakteristik der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kafjord und Storfjord 15

Tab. 3: Mittlere Jahressummen von Tagen mit ausgewihlten Klimaparametern im Raum Lyngen und Umgebung

Station MeRperiode Frosttage | Frosttage min. | Frostwechsel- Eistage Regentage | Schneetage Tage mit Tage mit
<-10°C tage Schneedecke | Windstédrken >6
Kilpisjarvi 1961-1990 ca. 250 ca. 125 ca. 95 ca. 155 - ca. 150 ca. 225 -
Kvesmenes-Ryeng 1966-1989 197 82 94 103 114 87 155 12
Lyngseidet 1965-1975 173 26 85 88 114 95 185 28
Nord-Lenangen 1970-1973 179 18 101 78 127 114 186 42
Nordreisa 1961-1990 196 77 91 105 103 81 201 13
Skibotn 1961-1990 189 61 89 100 98 66 147 5
Tromsd 1961-1990 174 23 80 94 129 95 200 5

Berechnet nach teilweise unveroffentlichten Daten des DNMI (1998)

Aufgrund der groBeren Anzahl von NiederschlagsmeBstationen (des DNMI und von Kraftwerk-
Gesellschaften in Kiéfjord und Storfjord) 146t sich die Niederschlagsverteilung im Gebiet besser abschit-
zen als die Temperaturverteilung. Auffillig ist eine deutliche Differenzierung der Niederschlagsmenge in-
folge des Kontinentalititsgradienten und der orographischen Verhiltnisse. Die mittlere jahrliche Nieder-
schlagsmenge nimmt von der Nordspitze der Lyngen Halbinsel zur Wurzel hin ab. Zugleich ist ein deutli-
cher Gradient in westOstlicher Richtung festzustellen, verursacht durch das sich mauerartig in N-S-
Richtung tiber den Lyngen- und Storfjord sowie die siidostlich anschlieBenden Plateaus erhebende Riick-
grat der Lyngen Halbinsel (vgl. Tab. 4, Abb. 5). Von 1020 mm im Jahr (Karlséy) nahe der Nordspitze der
Halbinsel verringert sich die Niederschlagsmenge in siidlicher Richtung tber 882 mm am inneren
Ullsfjord bis auf 770 mm am inneren Balsfjord. Der West-Ost-Gradient ist noch deutlicher: Von 1030
mm pro Jahr in Tromsé nimmt die Niederschlagsmenge tber knapp 900 mm am Ullsfjord bis auf 634
mm in Lyngseidet auf der Landzunge zwischen Kjosen- und Lyngenfjord ab. Im Regenschatten der
Lyngen-Alpen fallen am Kafjord 500-550 mm Niederschlag, am inneren Storfjord 605 mm und im unte-
ren Skibotntal nur noch 400 mm Niederschlag im Jahr. Im oberen Skibotntal und im Raum Kilpisjarvi ist
mit einer jahrlichen Niederschlagsmenge von 410-460 mm zu rechnen. Da mit zunehmender Hohe infol-
ge Advektion die Niederschlige zunehmen, dirfte das Niederschlagsmaximum in den Gipfellagen der
Lyngen Halbinsel 2000 mm im Jahr berschreiten, was sich u. a. in der noch immer starken Plateauver-
gletscherung im Jiehkkevarri-Gebiet widerspiegelt (vgl. MEIER 2004). Die Niederschlagsverteilung ld3t
Maxima im Herbst und Winter erkennen, die in der Fjordregion am ausgeprigtesten sind. Entsprechend
ist die Schneedeckenmichtigkeit im Fjordgebiet weit grof3er als im Landesinneren, die Dauer der Schnee-
decke jedoch oftmals kiirzer, was auf die haufige Advektion warmer Luftmassen aus stidlichen Breiten zu-
rickzufihren ist. So verzeichnen Tromsé 200, die Stationen am Storfjord 155-185 und Kilpisjirvi tiber
220 Schneedeckentage im Jahr. Dabei ist zu bertlicksichtigen, dass die Schneedeckenhdhe kleinrdumig
stark variieren kann.

Tab. 4a: Mittlere Monats- und Jahressummen des Niederschlags (mm) im Raum Lyngen und Umgebung

Station MeRperiode Jan. Febr. Marz Apr. Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jahr
Guolasjakka-Kraftv. 1983-1990 52 42 32 25 20 32 50 51 39 54 51 52 500
Grunnfjord-Stakken 1971-1990 90 89 70 60 54 63 68 76 101 135 104 110 1020
1991-2015 92 72 79 62 53 46 50 67 103 128 82 94 928
Helligskogen Fjell. 1913-1930 28 21 26 20 19 41 37 44 47 34 26 26 369
1931-1960 35 34 27 19 21 37 52 44 39 33 28 35 404
Helligskogen Milit. 1977-1993 52 39 21 20 26 32 59 44 37 44 37 48 459
1961-1990 37 29 19 17 23 39 65 49 40 41 37 34 430
Kilpisjarvi 1961-1990 34 29 22 17 21 37 63 48 37 39 33 33 413
1991-2010 56 38 35 30 30 47 72 47 36 41 34 50 516
Kvesmenes-Ryeng 1966-1988 50 47 31 31 24 47 61 71 52 83 56 52 605
Lyngseidet 1901-1930 58 40 35 30 25 33 40 42 76 69 50 43 541
1931-1960 68 59 55 34 35 39 40 53 70 69 54 61 637
1961-1990 61 58 42 35 25 40 55 57 54 78 62 67 634
1991-2015 64 46 50 28 27 36 42 55 55 63 42 55 563
Manndalen 1972-2001 60 42 32 24 25 35 51 58 44 62 49 55 537
Mestervik 1965-1990 75 64 55 52 38 54 70 83 80 92 84 82 829
Nord-Lenangen 1970-1973 81 58 71 43 36 36 77 116 113 132 95 91 949
Nordreisa/Sorkjosen 1901-1930 56 43 33 31 27 36 45 42 65 68 45 44 535
1931-1960 49 46 48 31 38 35 49 54 75 60 44 46 575
1961-1990 59 50 42 34 34 47 60 64 62 80 64 67 663
1991-2015 74 64 64 42 42 48 55 70 78 100 72 79 788

Berechnet nach teilweise unveréffentlichten Daten des DNMI (2016) und des SIL (2011)
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Tab. 4b: Mittlere Monats- und Jahressummen des Niederschlags (mm) im Raum Lyngen und Umgebung

Station MeRperiode Jan. Febr. Marz Apr. Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jahr
Oteren 1991-2002 158 88 78 48 55 50 79 101 95 115 80 104 1051
Skibotn 1948-1960 34 23 31 17 19 32 33 39 37 31 21 18 335
1961-1990 38 36 18 15 19 26 43 42 35 53 38 38 401
1991-2015 51 34 38 23 21 31 48 48 45 50 36 44 469
Skjervéy/Kobbepol. 1961-1987 82 81 64 54 45 54 58 74 72 111 92 88 875
1991-2015 137 113 120 87 78 72 77 95 141 178 120 150 1368
Storsteinnes Balsfj. 1945-1960 76 56 76 50 44 50 53 60 85 96 58 53 757
1961-1990 71 67 49 46 34 50 67 68 74 94 75 75 770
1991-2009 105 77 62 48 50 45 70 74 92 91 63 96 873
Tennes i Balsfjord 1912-1930 74 61 60 44 34 44 51 54 97 76 67 46 708
1931-1943 76 80 66 39 48 46 49 76 99 74 79 101 833
Tromso 1873-1900 105 103 87 60 43 52 61 81 110 102 115 101 1020
1901-1930 110 96 75 58 51 55 59 59 128 127 95 92 1005
1931-1960 97 79 91 65 61 59 56 80 109 115 88 94 994
1961-1990 95 86 72 64 48 59 77 82 102 131 108 106 1030
1991-2015 99 92 87 60 53 49 62 73 105 130 93 104 1007
Ullsfjord /Holmbukt 1923-1930 106 58 94 48 29 48 60 58 87 79 63 79 809
1931-1960 90 67 77 48 51 50 53 66 95 95 77 84 853
1961-1990 83 82 59 54 38 53 62 71 81 113 92 94 882
1991-2015 114 88 87 59 46 48 64 76 87 110 76 103 958

Berechnet nach teilweise unverdffentlichten Daten des DNMI (2016) und des SIL (2011)

Temperaturverlauf und Niederschlagsverteilung im Jahresgang
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Abb. 5: Temperaturverlauf und Niederschlagsverteilung im Jahresgang im Raum Lyngen-Kifjord-Storfjord (aus
MEIER 1999)

Ein Vergleich der Monats- und Jahresmitteltemperaturen zwischen der Normalperiode 1961-1990 und
dem Zeitraum 1991-2015 zeigt bei den lingerfristig arbeitenden Wetterstationen (Kilpisjirvi, Nordreisa /
Sorkjosen, Skibotn, Tromsé) einen markanten Anstieg der Temperaturwerte seit Beginn der 1990 er Jahre,
bei den Jahresmitteltemperaturen in der GréBenordnung von 0,8-1,0 °C. Die mittleren jéhrlichen Kilte-
summen haben sich gleichlaufend verringert, wihrend sich die Warmesummen erhéht haben. Die im kiis-
tennahen Tiefland gelegenen Stationen verzeichnen wie wihrend der Normalperiode eine positive mittlere
jahrliche Warmebilanzsumme; nur die im kontinentaler getdnten, héher gelegenen Binnenland arbeitende
Wetterstation Kilpisjirvi weist eine negative mittlere Wirmebilanzsumme auf, die aber fiir den Zeitraum
1991-2010 weniger negativ ausfillt als fir die Normalperiode (vgl. MEIER 2015). Der sich gegenwirtig
offensichtlich vollzichende Klimawandel spiegelt sich auch in den mittleren monatlichen und jahrlichen
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Niederschlagsmengen der meisten Wetterstationen wider. Im Vergleich zur Normalperiode ist eine Zu-
nahme der Niederschlagssummen im Verlauf der letzten 25 Jahre charakteristisch. Diese fillt bei den ver-
schiedenen Wetterstationen unterschiedlich hoch aus, was auler auf den unterschiedlichen Maritimitits- /
Kontinentalititsgrad vor allem auf lokale topographisch-orographische Effekte zuriickzufiihren ist. Meh-
rere Wetterstationen verzeichnen auch eine zumeist geringfiigice Abnahme der Niederschlagsmengen seit
Beginn der 1990 er Jahre, méglicherweise eine Folge von kleinrdumigen Verlegungen der Stationen, Au-
tomatisierung oder anderen Verinderungen der MeBapparaturen. Die Erhéhung der Niederschlagsmen-
gen betrifft nahezu alle Monate, aber besonders die Wintermonate, was eine Zunahme der winterlichen
Schneemengen zur Folge hat. Dies hat, im Zusammenspiel mit der gleichlaufenden Temperaturerh6hung,
insbesondere im Sommer, weit reichende Konsequenzen fiir den Massenhaushalt der zahlreichen, Gber-
wiegend kleinen Gletscher sowie fiir das Temperaturregime der Béden und Substrate, insbesondere in den
von ,warmem‘ Permafrostboden untetlagerten Gebieten.

2.5. Vegetation

Die Vegetation der Lyngen Halbinsel und des Berglandes 6stlich des Lyngen- / Storfjordes wird be-
stimmt durch die hohe Breitenlage sowie die orographischen, hypsometrischen, hydrologischen und eda-
phischen Gegebenheiten. Beglinstigt durch den klimamildernden Einfluf3 des Golfstromes dringt der Bir-
ken- und Kiefernwald an den Fjorden bis tiber 70 °N vor (vgl. Abb. 6). Die von Betula pubescens ssp. tortuosa
(Moorbirke) gebildete (obere) Waldgrenze ist im Raum Lyngen eine rein vertikale Erscheinung, da sie das
Meeresspiegelniveau nicht erreicht. Sie spiegelt als Hohengrenze den mit der Hohenlage zunehmenden
Wirmemangel wider. Gleichsinnig mit der zunehmenden Kontinentalitit des Klimacharakters steigt sie
von rund 200 m 4. M. an der Nordspitze der Lyngen Halbinsel bis auf 550-600 m . M. im Binnenland an
(vgl. MEIER 1999). Aufgrund der erheblichen Vertikalerstreckung des Gebirges lassen sich 5 verschiede-
ne Vegetationszonen und Vegetationshéhenstufen ausgliedern. In den Tieflagen am Ufer der Fjorde fin-
den sich in geschiitzten Lagen Reste des mittelborealen Nadelwaldes, der durch Pinus sylvestris (Waldkiefer)
geprdgt ist. Im trockenen unteren Skibotntal erstreckt sich der Nadelwald bis in Héhenlagen von bis zu
330 m 4. M. Bei simtlichen Kiefernwildern handelt es sich um isolierte Vorkommen jenseits der ge-
schlossenen polaren Kiefernwaldgrenze (vgl. MOEN 1999). Diese Kiefernwaldexklaven enthalten teilwei-
se sehr alte Baume, wie z. B. an der Ausmiindung des Tyttebaertals am Kjosenfjord. Die Waldgrenze zeigt
am Westrand der Lyngen-Alpen von 200 m 4. M. in Nordlenangen tber 230 m @. M. in S6rlenangen, 300
m 4. M. am Jaegervatn-See und 350 m 4. M. in der Lakselv-Bucht bis auf 450 m 4. M. am inneren
Balsfjord an, wobei die héchste Lage an W- und S-exponierten Hingen zu beobachten ist. Die steile Ost-
kiiste nérdlich der Koppangs-Bucht ist nur stellenweise bewaldet, doch reicht der Birkenwald in geschiitz-
ten Tdlern und Buchten (Austre Reindalen, Strupen) bis in Héhen von knapp 400 m 4. M. Sudlich davon
ist ein Anstieg des Birkenwaldes bis auf rund 500 m i. M. am Siidende des Storfjordes zu verzeichnen.
Die Steilhdnge am Ostufer des Lyngenfjordes und am Kifjord sind bis in Héhenlagen von 400-450 m .
M. bewaldet, die Plateauhinge am Storfjord stellenweise bis in 500 m . M. Die Waldgrenze steigt land-
einwirts mit Zunahme der thermischen und hygrischen Kontinentalitit Richtung norwegisch-finnische
Grenze bis auf 600 m 6. M. am Rihpojavri-Stausee an. Sie ist in S- und SW-exponierten Lagen haufig 50-
100 m héher gelegen als in N- und NE-Auslagen. In der Baumschicht der Birkenwilder wachsen neben
der Moorbirke Populus tremula (Zitterpappel), Alnus incana (Grauetle) und Sorbus aucuparia (Eberesche). Fet-
ner sind verschiedene Salix- (Weiden-) Arten anzutreffen, die sich an feuchten Standorten zu dichten Ge-
biischen zusammenschlieBen. An den Fjordufern, die als Siedlungsleitlinien fungieren, ist der Birkenwald
vielerorts zurlickgedringt worden. Die gehobenen Meeresterrassen und flachen, ufernahen Bereiche wur-
den zur Brennholz-Gewinnung abgeholzt und dienen heute als Midhwiesen und Weiden, vornehmlich fiir
Schafe und Ziegen, stellenweise auch fiir Rinder (Umgebung von Svensby, Lyngseidet, innerer Storfjord,
Lakselvtal, Talbéden zwischen Oteren und Nordkjosbotn). Von Runsen, Mur- und Lawinenbahnen
durchzogen, bedeckt der Birkenwald vielerorts nur noch die steilen Fjord- und Trogtalhinge.
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Abb. 6: Vegetationsgeographische Ubersichtskarte des Raumes Lyngen-Kéfjord-Storfjord (aus MEIER 1999)
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Oberhalb der im vorherrschenden Steilrelief als deutliche Vegetationsgrenze hervortretenden Wald-
grenze schlieBt sich die unteralpine Vegetationsstufe an, die sich durch eine weithin geschlossene, baum-
freie Vegetation aus Zwergstrauchern, Kriutern und Grisern auszeichnet. Charakteristisch ist der Wechsel
zwischen Kuppen-, Mulden- und Schneetilchen-Vegetation sowie Mooren, die im kontinentaleren Bin-
nenland von Kafjord und Storfjord lokal Permafrosthiigel vom Palsa-Typ enthalten. Die Vegetation der
unteralpinen Stufe kennzeichnet vor allem die Talbéden und Unterhinge an den Oberliufen der Flisse.
Der Ubergang zur mittelalpinen Vegetationsstufe, in der Zwergstriucher fehlen und Schneetilchen-
Gesellschaften vorherrschen (vgl. MOEN 1999), vollzieht sich an den Ausmindungen der grof3en Trogti-
ler im Nordteil der Lyngen Halbinsel beteits in Hoéhenlagen von 500-600 m 4. M., im Bergland von
Kafjord und Storfjord in Héhen von 850-1000 m 4. M. (vgl. MEIER 2001). Die Grenze ist im flachwelli-
gen bis hiigeligen Terrain ohne gro3e Reliefunterschiede — dhnlich dem Verlauf der Wald- und Baumgren-
ze — selten ,,scharf™ und geradlinig ausgeprigt, sondern wird durch das Meso- und Mikrorelief, die lokal
wechselnde Wind- und Kilteexposition sowie die kleinrdumig variierenden edaphischen und hydrologi-
schen Verhiltnisse in ithrem Verlauf maBigeblich beeinflusst und gesteuert. Moose und Flechten bilden ei-
nen wichtigen Bestandteil der Vegetation, die hidufig nur inselhaft entwickelt ist. Eine solche spirliche Ve-
getation kennzeichnet nicht nur viele Steilhdnge und Plateaus in héheren Lagen, sondern auch einige, von
feinmaterialarmen Blockfeldern bedeckte Talbdden, wie etwa die Passlagen von Reintal und Strupskardtal
(ca. 600 m ii. M.) in Nordlyngen. Ebenso weisen die jingsten, im 20. Jahrhundert abgelagerten Morinen
am Rande der heutigen Gletscher zumeist nur eine sehr spitliche, vornehmlich aus Moosen und Flechten
bestehende Vegetation auf. Die héchsten Berggipfel, Bergkdimme und Plateaus (>1200 m 4. M.) miissen
bereits der oberalpinen Vegetationsstufe zugerechnet werden. Abseits der Plateaugletscher dominieren
feinmaterialarme Blockfelder ohne zusammenhingende Vegetationsdecke. Gefilipflanzen sind nur sehr
verstreut an wind- und kiltegeschiitzten Standorten zwischen groleren Blécken zu finden. Die Vegetation
beschrinkt sich weitgehend auf Moose und Flechten.

An einigen Kistenabschnitten der Lyngen Halbinsel, wie im unteren Koppangstal, treten Kiisten- und
Hochgebirgspflanzen riumlich eng vergesellschaftet auf (vgl. MEIER 2001).
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3. Glazidre Formung

3.1. Vergletscherungsgeschichte bis zur ,,Kleinen Eiszeit*

Im Laufe des Tertidrs kam es zu tektonischen Bewegungsvorgingen im Kaledonischen Deckenbau.
Dabei wurde die alte (,,paldische) Landoberfliche im Raum Lyngen @iber 1000 m hoch herausgehoben
und in Stiicke zerbrochen. Einige Partien wurden verstellt und gekippt, wie zahlreiche geneigte Plateaures-
te in den Hochlagen der Lyngen Halbinsel ausweisen. Am Ende des Tertidrs kithlte sich das Klima deut-
lich ab. Im anschlieBenden Quartir, das die letzten ca. 1,3 Millionen Jahre der Erdgeschichte umfasst,
vollzogen sich zahlreiche, teilweise dramatische Klimaverinderungen. Es lassen sich bis zu 40 kleinere und
groBBere Vereisungen in Nordeuropa nachweisen. Die letzte dieser Vereisungen, die Weichsel-Fiszeit, be-
gann vor rund 115 000 Jahren und endete vor ca. 11 500 Jahren. Das Eis erreichte seine grof3te Verbrei-
tung vor ca. 25 000 Jahren. Es erstreckte sich bis an den Kontinentalrand (Egga) und bedeckte ganz Skan-
dinavien (vgl. Abb. 7). Nur die hochsten Berggipfel iberragten das Inlandeis als Nunatakker (vgl. Abb. 8).
Obwohl das Pleistozin, der erste Teil des Quartirs, nur einen kurzen Zeitabschnitt in der Erdgeschichte
reprisentiert, haben die damals abgelaufenen geomorphologischen Prozesse das heutige Landschaftsbild
mafgeblich mitgestaltet. Da die letzte, weichselzeitliche Vereisung am Nordrand Europas offensichtlich
die weitest reichende darstellt und Spuren fritherer Vereisungen bei neuen Vergletscherungen weitgehend
zerstort werden, lassen sich die aus dem Pleistozin bis in die Gegenwart erhaltenen glaziiren Formen und
Ablagerungen mit groB3er Sicherheit der Weichsel-Eiszeit zuordnen, eine Tatsache, die durch zahlreiche
Datierungen von Lockersedimenten im Gebiet bestitigt wird.

Egga-
kanten

Abb. 7: VorstoBrichtung des weichseleiszeitlichen Inlandeises zum Schelfrand (Egga) mit ungefihren Eismichtig-
keiten (aus SVEIAN 2004)
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Abb. 8: Schematischer Lingsschnitt vom Binnenland (Kilpisjarvi) zum Schelfrand (Egga) mit Hohenlage der Inland-
eisoberfliche wihrend des weichseleiszeitlichen Maximalstandes (1) und der Jingeren Dryaszeit (2) (aus SVEIAN
2004)

Durch die pleistozanen Gletscher wurde das Festgestein tberschliffen und abradiert; Gesteinsbruch-
stiicke wurden losgerissen, transportiert und als Erratika abgelagert. Der grofite Teil des Gesteinsschuttes
wurde zerkleinert, zermahlen und durch die Gletscherbiche als Schluff, Sand, Kies und Ger6ll verlagert.
Die priglazialen, zumeist V-férmigen Tiler wurden durch die Gletscher zu Trogtilern und Becken ausge-
schiirft, Mulden im steilhingigen Gelinde zu Karen umgestaltet. Das abgetragene Material Giberzieht den
Fels heute als Grundmorinendecke oder bildet Wille, Hiigel oder Terrassen. End- und Seitenmorinen
sowie Eiskontaktdeltas gestatten die Rekonstruktion ehemaliger Eisrandlagen. Die Glazidrerosion war ent-
lang von priglazialen fluvialen Tilern, an Talverzweigungen und an Einmundungen in gréflere vorgeschal-
tete Tiler besonders effektiv, ebenso an Gesteins- und Schichtgrenzen sowie in tektonischen Bruchzonen
und morphologisch weichen Gesteinen. Die resistenteren Gesteinsarten, wie der Gabbro, konnten der
Glazidrerosion besser widerstehen. Sie bilden heute die Hochlagen der Lyngen Halbinsel. Die h6chsten
Gipfel der Lyngen-Alpen wurden nicht vom Inlandeis tiberfahren. Sie ragten als Nunatakker aus dem Eis
heraus; sie unterlagen zwar den kaltklimatischen Verwitterungsprozessen, konnten aber nicht vom vorri-
ckenden Inlandeis abgetragen werden. IThr Relief ist heute vor allem durch schmale Kdmme sowie spitze
Zinnen und Grate gekennzeichnet — ein hochalpines Relief, das zur Bezeichnung ,,Lyngen-Alpen‘ gefithrt
hat. Ein solcher Formenschatz resultiert aus lange wihrender Glazidrerosion, insbesondere lokaler
Kargletscher. Wo die erosiven Vorginge weniger erfolgreich waren, blieben hohe, von Steilwinden und
-hingen begrenzte Plateaureste erhalten, die bei hinreichend groBer Fliche eine Eigenvergletscherung in
Gestalt einer Plateaueiskappe aufwiesen. Moglicherweise waren die ersten kleinen Gletscher schon gegen
Ende des Tertidrs angelegt worden (vgl. SVEIAN 2004). Danach existierten Lokalgletscher mehr oder
weniger kontinuierlich in den Hochlagen des Gebirges. IThre Gro3e verinderte sich im Gefolge der natiir-
lichen Klimaschwankungen und -verinderungen. Wihrend der Eiszeiten erreichten sie ihre gro3ten Ab-
messungen, so dass sie zeitweise Anschlull an das Inlandeis fanden, das durch die Fjordtiler und Fjorde in
nérdlicher bis nordwestlicher Richtung vorriickte. Die Glazidrerosion im Umkreis der lokalen Tal- und
Kargletscher setzt sich in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kifjord und Storfjord bis in die Ge-
genwart fort, wenn auch in wesentlich bescheidenerem Ausmal3, wodurch sich das alpine Relief stetig wei-
ter entwickelt.

Im Folgenden wird das Riickschmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises im Raum Lyngen und Um-
gebung niher beschrieben. AnschlieBend wird versucht, die holozine (postglaziale) Vergletscherungsge-
schichte des Gebietes mit Schwerpunkt ,,Kleine Eiszeit mit Hilfe glazidrmorphologischer Formen und
Sedimente sowie weiteren Befunden (Datierungen) zu rekonstruieren.

Paldoklimatische Untersuchungen und Gletscherschwankungen belegen, dass das Weichsel-Glazial
keinen Zeitabschnitt mit gleichmiBiger, kontinuierlicher Abkiihlung und Wiedererwidrmung darstellte,
sondern durch hiufige Klimaschwankungen gekennzeichnet war. Im Takt mit diesen Klimaschwankungen
verdnderte sich das Eisvolumen; das Inlandeis stiel vor, stagnierte, stie} weiter vor, schmolz wieder zu-
rick etc. Auch der Rickschmelzvorgang vom Maximalstand am Schelfrand in Richtung auf das Eiskulmi-
nationszentrum im Bottnischen Meerbusen vollzog sich nicht gleichmifBig und kontinuierlich, sondern
war mit Stillstinden und mehrere kleineren erneuten Vorstéen verbunden. In der Fjordregion verringerte
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sich die Machtigkeit des Eisschildes relativ rasch. Infolge der grolen Héhenunterschiede (Reliefenergie)
zwischen den Bergziigen und Talbdden zetfiel der Eisrand in zahlreiche, mit dem Inlandeis noch in Ver-
bindung stehende und genihrte Talgletscher, die in den Fjorden , kalbten®. Gleichzeitig existierten noch
Fisreste in Karen, auf den Inseln und auf den héheren Plateaus abseits der Eisstrome. Wurde die Erwir-
mung durch neuerliche Temperaturabsenkungen gréfleren Ausmalles unterbrochen, stieBen sowohl die
Talgletscherzungen des Inlandeises als auch die lokalen Kargletscher und kleinen Plateaueiskappen vor.
Durch Stagnieren oder ein kurzfristiges Vorriicken des Eisrandes entstanden Eisrandlagen in Gestalt von
End- und Seitenmorinen sowie glazifluvialen Deltas in den Fjorden und Trogtilern, die zusammen mit
anderen Befunden eine Rekonstruktion des Deglaziationsverlaufes im Weichsel-Spitglazial ermdglichen.
Die lokalen Kargletscher auf den Inseln und Halbinseln stieBen zugleich mit dem Inlandeis vor. Sie haben
als Folge der Klimaschwankungen 3-4 Endmorinen-Generationen abgelagert. Spiter bildeten sich auch
im Binnenland lokale Kargletscher. An ihren Rindern finden sich weniger Endmorinenwille, bedingt
durch die spitere Anlage im Vergleich zu den Kargletschern der Kiistenregion, die kiirzere fir die Mot-
phogenese zur Verfiigung stehende Zeit, die geringere Anzahl an Klimaschwankungen sowie die wirme-
ren klimatischen Verhiltnisse (vgl. SVEIAN 2004).

Vor rund 14 000 Jahren kam es wihrend der Alteren Dryaszeit zu einem klimatischen Riickfall. In den
Fjordtilern stiefen die vom Inlandeis gespeisten Gletscherzungen erneut vor und bildeten Seitenmorinen
entlang der Talflanken. Vor den Gletscherzungen entstanden michtige Sand-, Kies- und
Morinenablagerungen. Beispiele fiir Ablagerungen dieser Eisrandlage — dem Skarpnes-Ereignis (Skarpnes
Substage), benannt nach der Typ-Lokalitit Skarpnes bei Ténsvik am Tromsosund — sind u. a. am Ullsfjord
zu finden. Die einschneidenste Klimaverschlechterung vollzog sich jedoch vor ca. 12 800-11 500 Jahren
wihrend der Jingeren Dryaszeit, als die Gletscher erneut vorstie3en, stellenweise bis dicht an die Mordnen
der Skarpnes-Eisrandlage. Dabei wurden die Moridnen der Tromsoé-Lyngen-Eisrandlage (Troms6-Lyngen-
Ereignis, Troms6-Lyngen Substage, Main Substage) gebildet, die besonders michtig und scharf entwickelt
sind. Sie begleiten die Fjordufer und Talflanken oftmals Giber eine Distanz von vielen Kilometern. Beson-
ders michtige Ablagerungen entstanden am Grunde der Fjorde, insbesondere des Ullsfjordes und des
Lyngenfjordes, wo sie die Position der Eisrandlage submarin markieren. Wie schon wihrend des Skarpnes
Substage durften sich die lokalen Kargletscher und Plateaueiskappen auf den Inseln wihrend dieser Zeit
vergréfert haben. Sowohl wihrend des Skarpnes- und des Troms6-Lyngen Substage als auch davor und
danach existierten aul3erhalb des Inlandeisrandes und in Nunatak-Gebieten zahlreiche kleine, lokale Kat-
und Plateaugletscher. Ihre Morinen befinden sich heute zumeist in groBBerer Entfernung zu den aktuellen
Gletschern als Zeugen eines einstmals strengeren Klimas. Nach der Jingeren Dryaszeit setzte sich die Er-
wirmung fort, das Inlandeis schmolz zuriick und die Kargletscher verkleinerten sich im Priboreal vor
11 500-10 000 Jahren. Beim weiteren Riickschmelzen Richtung Binnenland stagnierte der Eisrand mehr-
mals, wovon deutliche Randablagerungen an den Fjordenden und in den oberen Abschnitten der Tiler
zeugen. Im Postglazial setzten sich die Klima- und Gletscherschwankungen fort. Die letzte und markan-
teste Abkithlung vollzog sich wihrend der ,,Kleinen Fiszeit®, die um 1750 n. Chr. begann und bis in die
1920 er Jahre andauerte. Die Gletscher in den Gebirgshochlagen stieen vor und bildeten markante Mo-
rinen, die bis heute gut erhalten sind, insbesondere in den gréfleren Tilern der Lyngen Halbinsel.

Die Maximalausbreitung des weichselzeitlichen Inlandeises nérdlich von Arndy ist mangels eindeutiger
Befunde umstritten und wird kontrovers diskutiert. Nach KVERNDAL & SOLLID (1993) lag der
Eisrand wihrend des Maximalstandes im Bereich der Fugléybank und nicht am Kontinentalrand.
SVEIAN & BERGSTROM (2004) gehen dagegen von einer groBeren Eismichtigkeit aus, in der GroBen-
ordnung von 700-800 m bei Arndy, was eine Position des Eisrandes am Schelfrand (Egga) nahe legt. Neue
Forschungsergebnisse scheinen dies zu bestitigen. Den beiden norwegischen Autoren zufolge kam der
Eisrand nach dem Rickschmelzen von seiner Maximalposition zum Stillstand und bildete Randablagerun-
gen auf Vanna, am Lauksund (zwischen Arn6y und Laukdy) bei Molvik am Ostufer des Reisafjordes, auf
Haukdy sowie bei Seglvik am dufleren Kvaenangsfjord.Das Eisranddelta bei Molvik mit einer Hohenlage
von 72-73 m 4. M. wurde vor rund 15 000 Jahren angelegt. Demnach waren der duBlerste Teil des
Reisafjordes und das duflere Kvaenangsbecken zu jener Zeit bereits vom weichselzeitlichen Eis freigege-
ben. Wahrscheinlich erstreckte sich die Kalbungsfront des Inlandeises stidlich von Molvik quer iber den
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Reisafjord. In den Hochlagen von Arndy und Kagen existierten zeitgleich zahlreiche Kargletscher. Rund
1000 Jahre spiter, wihrend des Skarpnes Substage, wurde der Wall, der den heutigen Oksfjordvatn auf-
staut, an der Front einer aus dem Oksfjordtal vorstolenden Gletscherzunge abgelagert. Wo das Nordende
des Rickens nahe der E 6 an die Hinge der Kvaenangen Halbinsel grenzt, liegt die marine Grenze 8-10 m
oberhalb der jungdryaszeitlichen Hauptstrandlinie, was den Wall als einen Teil der Skarpnes Eisrandlage
ausweist. Da die Gletscherzungen aus dem Kvaenangen-Gebiet bis Oksfjordhamn reichten, mul3 die Eis-
oberfliche auf dem Kvaenangsfijell entlang der heutigen E 6 mindestens in einer Héhe von 600 m 4. M.
gelegen haben. Die Eisrandlage des Skarpnes Substage a3t sich mit Randmorinen in dieser Héhenlage auf
dem Malingsfjell und markanten Randmorinen in 600-700 m Héhe 4. M. auf dem Mefjell in Burtfjord
verknipfen. Dies impliziert, dass die Eisfront damals bis Haukdy reichte, wo sich ein auffilliger
Morinenwall zwischen der Insel und dem Festland erstreckt. Der Verlauf der Skarpnes Eisrandlage ist
westlich des Reisafjordes kaum bekannt. SVEIAN & BERGSTROM vermuten jedoch, dass eine Glet-
scherzunge das Rotsundtal fillte, in dem mehrere Seitenmorinen existieren, und dass das Eis eventuell
den gesamten Rotsund bedeckte.

Wo der Eisrand wihrend des Skarpnes Substage weiter westlich lag, ist nicht bekannt. Eine Position
nérdlich der Eisrandlage des Tromsé-Lyngen Substage ist anzunehmen. Am wahrscheinlichsten verlief
das Kalbungskliff zwischen der Insel Uléy und der Nordspitze der Lyngen Halbinsel. Im Ullsfjord war der
Eisabbau schon weiter fortgeschritten. Davon zeugt eine Endmorine, die den Ullsfjord submarin zwi-
schen dem Nakken-Berg bei Breidvik und Svensby quert und sich an Land als Seitenmorine (Nakkehylla,
Moskofjell) fortsetzt (vgl. Abb. 9). Die Lateralmorine auf dem Moskofjell am Ostufer des Sorfjordes er-
streckt sich in einer Héhenlage von rund 450 m 4. M. Uber eine Distanz von knapp 10 km und wurde von
einem Gletscher abgelagert, der aus dem Sérfjord vorstie3 (vgl. FJALSTAD 1990). Die zeitgleiche Strand-
linie bei Svensby verliuft 4-8 m oberhalb der Hauptstrandlinie des Troms6-Lyngen Substage. Dieser ge-
ringe Hohenunterschied 1aB3t auf einen geringen Altersunterschied zwischen dem Skarpnes Substage und
dem Troms6-Lyngen Substage schliel3en.
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Abb. 9: Ubersichtskarte der rekonstruierten Eisrandlagen und Nunatak-Gebiete (Skarpnes Substage, Tromso-Lyngen
Substage) in Nordtroms (aus DAHL, BLIKRA & SVEIAN 2004, SVEIAN & BERGSTROM 2004)

Die Landzunge Spakenes an der Grenze zwischen den Gemeinden Kiafjord und Nordreisa dokumen-
tiert die Lage des Eisrandes vor 12 500 Jahren besonders gut (vgl. Abb. 10). Sie erstreckt sich vom Ostufer
des Lyngenfjordes in westlicher Richtung bis weit in den Fjord hinaus (vgl. Foto 2). Die grofiten
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Morinenwille befinden sich jedoch unsichtbar unterhalb des Wasserspiegels. Mittels Seismik konnten ihre
Gestalt und ihr Aufbau aber aufgedeckt werden (vgl. SVEIAN & BERGSTROM 2004). Demnach beste-
hen die Eisrandablagerungen bei Spéikenes aus glazifluvialen Sedimenten (65 m 4. M.) und 3
Morinenriicken, von denen der héchste Wall, der den Landvorsprung im Fjord bildet, der mittlere ist.
Dieser Wall erreicht unter der Wasseroberfliche eine Hohe von mehr als 120 m. Am stlichen Talhang ist
eine kleine Seitenmorine etwas oberhalb der marinen Grenze erhalten, die belegt, dass die Gletscherzunge
kurzfristic noch weiter nach Norden vorgestolen ist, was auch durch einen kleinen submarinen
Morinenwall ca. 1 km distal zum Hauptriicken belegt ist. Bei Djupvik, rund 1 km sidéstlich von
Spékenes, befindet sich eine weitere, kleinere, weniger auffillice, morinische Landzunge, die sich ebenfalls
submarin als michtiger Mordnenwall im Fjord fortsetzt. Er verlduft in sidwestlicher Richtung und folgt
einer deutlichen Felsschwelle am Fjordboden. An den iber dem Wasserspiegel gelegenen Teil des
Morinenwalles und die glazifluvialen Sedimente des norddstlich vorgelagerten Deltarestes schlief3t sich
nach Notrden ein gréBeres Gebiet aus gehobenen, tonig-schluffigen, marinen Sedimenten an, die teilweise
von Torfablagerungen von bis zu 2 m Michtigkeit Gberlagert werden. Die bis zu 80 m michtigen, fein-
kornigen Ablagerungen unterlagen im Postglazial nach ihrem Auftauchen tiber den Fjordwasserspiegel
Rutschungsprozessen, wie die zahlreichen, unterschiedlich alten Nischen und Mulden in verschiedenen
Hoéhenlagen tiber dem Meeresspiegel ausweisen (vgl. Abb. 11). Die meisten Hohlformen befinden sich
beidseits der E 6 am Fulle der 6stlich anschlieBenden felsigen Berghinge. Die Hohlformen mit relativ stei-
len Rickwinden koénnen viele tausend Jahre alt sein. Hiigelbildungen aus dem verlagerten Feinmaterial
fehlen jedoch weitgehend (Ausnahme: Rutschungsmaterial nahe des Hofes ,,Slottet™). Offenbar wurde das
aus den Hohlformen verlagerte Feinmaterial im Laufe des Postglazials von den Brandungswellen rasch ab-
transportiert. In diese Richtung weisen Beobachtungen am aktuellen Fjordufer, wo die Brandungswellen
den von tonig-schluffigen Feinsedimenten gebildeten, 8-10 m hohen Steilhang bei Tide-Hochwasser unter
Ausbildung einer breiten Wattzone (Schorre) unterminieren (vgl. Foto 3).
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Abb. 10: Jungdryaszeitliche terrestrische und submarine Eisrand-Ablagerungen bei Spakenes am Lyngenfjord (aus
SVEIAN & CORNER 2004)

Foto 2: Blick vom Hammarvikfjell auf die Landzunge von Spékenes. Sie erstreckt sich aus Ostlicher Richtung weit in
den Lyngenfjord. Die glazidren und glazifluvialen Sedimente reprisentieren die isostatisch iber den Fjordwasserspie-
gel herausgehobenen Teil der jungdryaszeitlichen Main Substage-Eisrandlage am Ausgang des Lyngenfjordes. Den
Bildhintergrund bildet die steile Ostkuste der nrdlichen Lyngen Halbinsel. 17.7.1995
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Abb. 11: Quartirgeologisch-geomorphologische Kartenskizze der ILandzunge von Spdkenes (aus SVEIAN,
BERGSTROM et al. 2004)
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Foto 3: 8-10 m hohes KIliff in isostatisch gehobenen glazimarinen Ablagerungen an der Nordkiiste von Spéikenes.
Die tonig-schluffigen Feinsedimente wurden wihrend der Jingeren Dryaszeit vor dem Eisrand im Fjord abgelagert.
Der Steilhang wird bei Tide-Hochwasser von den Brandungswellen unterminiert und zuriickverlegt, wodurch im
Laufe der Zeit eine breite Wattzone (Schorre) entstanden ist. 16.8.2016

Im Ullsfjord war der Eisabbau zur Jingeren Dryaszeit bereits weiter fortgeschritten als im
Lyngenfjord. Davon zeugen michtige Eisrandablagerungen am Ausgang des Sorfjordes. Sie sind Bestand-
teil der Troms6-Lyngen Eisrandlage (Main Substage). Zweti flache, breite Landvorspriinge erstrecken sich
von Westen (Skardmunken) und Osten (Hjellnes) weit in den Fjord und riegeln den Sérfjord bis auf einen
schmalen Durchlal (Storstraumen) vom nérdlich gelegenen Ullsfjord ab (vgl. Foto 4). Das westliche, von
der Gezeitenstrdmung steil gehaltene Fjordufer sowie eine gro3e Sandgrube im Osten unweit des Durch-
lasses geben Aufschluf3 tiber den sedimentiren Bauplan der Ablagerungen. Diese bestehen aus nach Nor-
den zum heutigen Ullsfjord hin einfallenden Sand- und Kieslagen, die hier vor rund 12 500-12 000 Jahren
am Rande einer im Sorfjord gelegenen Gletscherzunge (Ullsfjord-Gletscher) akkumuliert worden sind (vgl.
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Abb. 12). Zur gleichen Zeit wurden auch die Randmorinen am Kjosenfjord (Lyngen-Kjosen-Gletscher)
und am Ausgang des Fornestales (Fornes-Gletscher) gebildet. Der Kjosen-Gletscher reprisentierte damals
einen westlichen Ausliufer des Lyngen-Gletschers. Nachdem die Gletscherzunge im Kjosental hinrei-
chend weit nach Osten zuriickgeschmolzen war und sich der Fjord weit genug nach Osten erstreckte,
konnten die Schmelzwisser des Fornes-Gletschers das gewaltige Delta an der Miindung des Fornestales in
den Kjosenfjord aufbauen. Die Ablagerungen bei Forneset und Hjellnes sind zwar nur 5-6 km voneinan-
der entfernt, enthalten aber Sande und Kiese mit unterschiedlichen Eigenschaften, da sie von verschiede-
nen Gletscherzungen stammen, die Gesteine unterschiedlicher petrographischer Zusammensetzung ero-
diert haben (vgl. SVEIAN & CORNER 2004). Das resultierende, von den Gletscherzungen transportierte
und am Eisrand abgelagerte Lockermaterial spiegelt das Herkunftsgebiet wider.

— i e STl " g

Foto 4: Blick von Hjellnes nach Westen tGber den Sérstaumen auf das isostatisch gehobene Delta von Skardmunken.
Die Landzungen Hjellnes und Skardmunken reprisentieren Reste eines Deltas, das wihrend der Jingeren Dryaszeit
vor der Gletscherzunge des Ullsfjord-Gletschers bis zum Niveau des damaligen Meeresspiegels aufgebaut worden ist.
Im Zuge der Landhebung entstand der Durchlal3 Sérstraumen im Delta, der den heutigen S6tfjord mit dem Ullsfjord
verbindet. 20.7.1985
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Abb. 12: Eisrand-Ablagerungen des Skarpnes- und des Troms6-Lyngen Substage am Ullsfjord mit Rekonstruktion
der jungdryaszeitlichen Gletscherzungen (aus SVEIAN & CORNER 2004)

Sarhoraen

Skardmunken und Hjellnes reprisentieren Reste eines Deltas, das wihrend der Jiingeren Dryaszeit vor
der Gletscherzunge des Ullsfjord-Gletschers bis zum Niveau des damaligen Meeresspiegelstandes (heute
ca. 60 m 4. M.) aufgebaut worden ist. Im Verlauf von rund 100 Jahren verlagerte sich der Eisrand durch
Kalbungsvorginge im Fjord von der Skarpnes Eisrandlage zwischen Nakken und Svensby (Altere
Dryaszeit) bis hierher (vgl. VORREN 2004). Wahrscheinlich schmolz der Eisrand sogar noch weiter nach
Stiden zuriick, ehe es vor 12 800 Jahren zu einer Klimaverschlechterung kam und die Gletscherzunge et-
neut vorstie}, diesmal bis an die Position der Tromso-Lyngen Eisrandlage. Sie nahm frither am Grunde
des Sorfjordes abgelagerte Sedimente wieder auf und stie§ bis Skardmunken-Hjellnes vor. Dort lag der
Eisrand mehrere 100 Jahre lang, so dass die Gletscherbiche ein Delta aufschiitten konnten (vgl. Abb. 13,
PLASSEN & VORREN 2003). Dabei wurden mehr feinkérnige Sedimente (vor allem Tone und Schluffe)
in gletschernahen Becken abgelagert. Die Becken wurden durch die Sedimente aufgefillt und Unebenhei-
ten im unruhigen Felsrelief am Grunde des Fjordes ausgeglichen. Diese Beckenfiillungen erreichen im
Ullsfjord Michtigkeiten von bis zu 200 m (vgl. Abb. 14, VORREN, LEBESBYE et al. 1989). Der
priboreale Deglaziationsverlauf am Sérfjord ist noch unklar. ANDERSEN (1968) datiert die Ablagerun-
gen an der Miindung des Stordalselv westlich der Lakselv-Bucht nur grob auf 10 000-9 000 BP. Der
Deglaziationsverlauf am Balsfjord ist besser bekannt. Das Inlandeis schmolz 10 400 BP von den Tromso-
Lyngen Morinen zuriick. Die Seljelvnes-Morine wurde 10 300-9 900 BP abgelagert, die Tennes- und die
Ryvoll-Morine 9 900-9 600 BP (vgl. FORWICK & VORREN 2002).
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Abb. 13: Bildung von Eisrand- und Sedimentlagen im Ullsfjord im Laufe der letzten 14 000 Jahre (aus VORREN
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Abb. 14: Michtigkeit und Altersstellung der Sedimentlagen im Ullsfjord auf der Basis eines seismischen Lingsprofils
(Sk = Skarpnes Substage, T-L. = Tromsd-Lyngen Substage) (aus VORREN 2004)
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Stidlich von Spadkenes lassen sich die jungdryaszeitlichen, dem Tromsé-Lyngen Substage zugehorigen
Lateralmordnen am Ostufer des Lyngenfjordes weit nach Siden verfolgen (vgl. TOLGENSBAKK &
SOLLID 1988). Sie steigen sanft in sudlicher Richtung an und belegen dadurch, dass die Oberfliche der
Gletscherzunge in Lingsrichtung nur gering gebdscht war. An den Mindungen des Nordmannviktals und
des Oldertales existieren méichtige Randablagerungen, die gebildet wurden, als das Eis im Fjordtal ein gu-
tes Stick weit in diese Tiler vordrang. Westlich von Manndalen sind aufler diesen Randmoridnen auch
deutliche Lateralmorinen erhalten, die ein paar hundert Meter hoher an den Hingen verlaufen als die Sei-
tenmorinen des Troms6-Lyngen Substage. Sie lassen sich méglicherweise dem Skarpnes Substage zuord-
nen. Wihrend des Zurtickschmelzens von der Tromsé-Lyngen Substage Eisrandlage stagnierte das In-
landeis mehrmals oder stieB leicht vor. Dabei entstanden u. a. die Eisrandablagerungen bei Ornes (9 900-9
800 BP), Skibotn (9 600-9 500 BP) und Kvitli / Nyli (ca. 9 400 BP). Demnach war die Deglaziation im
Kafjordtal um 9 700 BP, im Kittal ca. 9 400 BP und im Signaltal sowie im unteren Skibotntal um 9 100 BP
abgeschlossen (vgl. CORNER 1980a, 2004). Siidlich von Skibotn queren kleinere Endmorinenwille sub-
marin den Storfjord (Falsnes, Salmenes-Sandérnes) und indizieren Stillstinde oder kleinere, neuerliche
VorstoBe beim Riickschmelzen der Lyngenfjord-Gletscherzunge (vgl. SVEIAN & CORNER 2004). Beim
Riickschmelzprozel3 im Skibotntal kam es zum ersten Stillstand bei Olderbakken / Nedre Fossmelen, wo-
von michtige Eisrandablagerungen beidseits des Flusses zeugen. Den nichsten Haltepunkt markieren
glazifluviale Ablagerungen bei Brennelv, gefolgt von solchen bei Silobakken. Die obersten Abschnitte des
Signaltales und des Skibotntales nahe der norwegisch-finnischen Staatsgrenze wurden spiter vom Inland-
eis freigegeben. Die Deglaziation der binnenlindischen Plateaus erfolgte durch Niedertauen und war
durch Freisetzung groBler Schmelzwassermengen gekennzeichnet. Dies belegen tief eingeschnittene
Ravinen, Klammtiler und Canyons. Scharf ausgeprigte Randablagerungen fehlen im Binnenland. Stattdes-
sen finden sich Grundmorinendecken, Drumlinformen im Locketr- und Festgestein, Schmelzwasserkani-
le, Oswille sowie Ablationsmorinen aus unregelmifig gestalteten Voll- und Hohlformen als Indikatoren
einer ehemaligen Toteislandschaft. Im obersten Skibotntal finden sich nahe der Staatsgrenze zu Finnland
scharf entwickelte Schmelzwasserbahnen. Ein viele Kilometer langer Oswall, der sich von finnischer Seite
aus uber die Wasserscheide Richtung Skibotntal erstreckt, belegt, dass auch eine erhebliche Schmelzwas-
serzufuhr aus Nordfinnland erfolgte. Die FlieBgeschwindigkeit war offenbar sehr grof3, denn das Material
des Osriickens besteht fast ausschlieBlich aus groflen, stark zugerundeten Steinen. Vom Nordhang des
Halti-Berges strémte einst Schmelzwasser aus Nordfinnland und von der westlichen Finnmarksvidda tiber
cinen Pass nach Westen zum Guolasjavri (heute Stausee) und weiter durch das Kifjordtal zum
Lyngenfjord.

Im Gefolge der Klimaerwirmung gegen Ende des Weichsel-Glazials schmolz nicht nur das Inlandeis
zurlick; auch die zahlreichen Lokalgletscher in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kaifjord und
Storfjord verloren an Masse. Nachdem das Inlandeis bereits vollstindig abgeschmolzen war, existierten in
den mittleren und héheren Tallagen sowie in den hoch gelegenen Karen offenbar noch Lokalgletscher. Im
Steintal, Lyngstal und Fornestal sind Randmorinenwille aus jener Zeit weit vor den neuzeitlichen
Morinenriicken erhalten. Vor rund 9 000 Jahren waren wahrscheinlich nahezu alle Lokalgletscher abge-
schmolzen und das Gebiet war weitgehend eisfrei, vielleicht mit Ausnahme der héchsten Plateaus im Siid-
teil der Lyngen Halbinsel. Es folgte eine Periode mit relativ warmem Klima, die mehrere tausend Jahre
andauerte, ehe die Gletscher vor ca. 3 000 Jahren erneut vorstieBen bzw. neu gebildet wurden (vgl.
SVEIAN & CORNER 2004). Die meisten von ithnen erreichten thren Maximalstand wihrend der ,,Klei-
nen Eiszeit™ (1750-1920). Die dazu gehorigen Moridnen befinden sich in Abstinden von bis zu mehreren
hundert Metern vor den aktuellen Gletscherrindern.

Das pleistozine Inlandeis wirkte sich nicht nur direkt mittels Erosion und Akkumulation auf die Land-
schaftsformung aus, sondern auch indirekt durch langfristige Vorginge, die bis in die Gegenwart, wenn
auch in abgeschwichter Form, wirksam sind. Gegen Ende des Weichsel-Glazials befand sich der Meeres-
spiegel in Relation zum Festland in einer groBeren Hohenlage als heute, da das gewaltige Gewicht der
Eismassen — ca. 3000 m Michtigkeit im Bereich des Bottnischen Meerbusens und ca. 1000 m an der
Nordspitze der Lyngen Halbinsel — die Landmasse niederpref3te. Nach dem Abschmelzen des Eises tiber-
flutete das Meer die niedergeprefiten, tief gelegenen Gebiete. Als sich die Belastung durch die Eismassen
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verringerte, fithrten Ausgleichsbewegungen zum Anstieg der Landmasse. Diese Landhebung nach Ab-
schmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises hilt bis in die Gegenwart an (einige mm pro Jahr an den
Kisten der Lyngen Halbinsel). Der Hohenunterschied zwischen den eiszeitlichen Strandlinien und dem
heutigen Meeresspiegelstand reprisentiert den Nettobetrag von zwei Bewegungen. Sowohl der Meeres-
spiegel als auch das Land sind als Folge des abgeschmolzenen Inlandeises angestiegen. Der Landhebungs-
betrag war jedoch gréfer als der Meeresspiegelanstieg, so dass sich die dltesten Strandlinien deutlich Giber
dem heutigen Meeresspiegel befinden. Der héchste Meeresspiegelstand nach dem Abschmelzen des In-
landeises (marine Grenze) kann als einfache Strandlinie (z. B. am Fels), Strandwall oder als Terrassenfliche
einer glazifluvialen Ablagerung markiert sein. Die marine Grenze befindet sich an der Nordspitze der
Lyngen Halbinsel in ca. 30 m Héhe . M., an der Halbinselwurzel in ca. 80 m Hohe 4. M., da der Eisdruck
hier groBer war, das Land stirker niedergepref3t worden war und im Zuge der Ausgleichsbewegung stirker
angehoben worden ist. Nach dem Abschmelzen des Inlandeises wurden an den Kisten der Lyngen Halb-
insel eine Vielzahl von Strandlinien unterhalb der marinen Grenze gebildet, von denen die Hauptstrandli-
nie und die Tapes-Strandlinie in aller Regel am schirfsten ausgeprigt sind. Die Hauptstrandlinie wurde in
der kalten Jiingeren Dryaszeit im Festgestein oder im Lockersediment angelegt. Damals herrschten giinsti-
ge Verhiltnisse fir die Bildung von Strandlinien, namentlich ein relativ stabiler Meeresspiegelstand und
eine intensive Frostdynamik mit Meereis an den Strinden. Die Tapes-Strandlinie (benannt nach der Ta-
pes-Muschel) wurde etwa in der Mitte des Postglazials gebildet, als der Meeresspiegel rascher anstieg als
sich das Land an den Kisten hob. Folglich wurde das strandnahe Tiefland tberflutet (,,Tapes-
Transgression). Abb. 15 zeigt schematisch, wie beim Riickschmelzen des Inlandeises und der damit ver-
bundenen Landhebung Strandlinien und Terrassen in sukzessiv niedrigeren Niveaus angelegt wurden (vgl.
SVEIAN, BERGSTROM et al. 2004, VORREN, MANGERUD et al. 2007).
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Abb. 15: Schema der Bildung von Strandlinien in sukzessiv abnehmender Hohenlage infolge Deglaziation und
isostatischer Landhebung (aus SVEIAN, BERGSTROM et al. 2004)

3.2. Neuzeitliche Vergletscherung und aktuelle Gletscherdynamik

Uber die frith- und mittelholozine Vergletscherungsgeschichte der Lyngen-Alpen und des Berglandes
von Kifjord und Storfjord ist wenig bekannt. BALLANTYNE (1990) nimmt fiir die Endmorinen am
Ausgang des Fornestales (M 6) und die Laterofrontalmorinen an der Einmiindung des Ostfornestales in
das Haupttal (M 5) ein spitglaziales oder priboreales Alter an. Die Morinen im oberen Fornestal sind stel-
lenweise mit michtigen Sturzschuttablagerungen tiberdeckt worden; ihr Material wurde am stidwestlichen
Hangful3 des Store Fornestind zusammen mit dem Sturzschutt in lobenférmige, inzwischen fossile Block-
gletscher inkorporiert, was auf ein hohes Alter der Ablagerungen schliefen 1if3t. Dagegen scheinen mehre-
re Morinenwille an den Mittel- / Oberldufen von Steindalselv und Lyngsdalselv jingere Gebilde zu re-
priasentieren. Sie konnten bisher aber noch nicht datiert werden. Nur die auffilligen, michtigen Morinen
vor den rezenten Gletschern wurden bisher genauer untersucht.
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BALLANTYNE (1990) hat alle ehemaligen Eisrandlagen und Gletscherstinde auf der Lyngen Halbin-
sel kartiert, die Grof3e der Flechten auf den Morinen bestimmt, um Gletschervorstof3e an verschiedenen
Plitzen kotrelieren zu kénnen, und schlieBllich das Alter der Hauptvorsto3phasen durch Dendrochrono-
logie und historische Aufzeichnungen und Fotos so weit wie moglich eingegrenzt. Er fand vor den Glet-
schern bis zu 4 verschiedene Morinenwille, die sich 5 Gletschervorstof3phasen zuordnen lassen. Die dltes-
ten Mordnen wurden vor der ,Kleinen FEiszeit gebildet. Sie sind nur vor 4 groflen Talgletschern
(Steindalsbre, Sydbre, Fornesbre, Strupbre) entwickelt und konnten noch nicht genauer datiert werden.
Die idltesten Morinen der ,,Kleinen Eiszeit™ stammen aus der Mitte des 18. Jahrhunderts. Der innerste
und damit jiingste Morinenwall ist hoch, steil und besitzt einen auffillig scharfen Kamm. An der Stirn
héher gelegener (>550 m . M.) Kargletscher sind manchmal 2-3 Morinenwille entwickelt; hiufiger ist
aber nur eine einzige, besonders michtige Morine vorhanden, die ihre Gro3e zumeist der Uberschiittung
dlterer Morinenwille verdankt. Die Instabilitit mancher Karmordnen und die Existenz von
Kollapsstrukturen lassen vermuten, dass einige von ihnen einen Eiskern enthalten, der langsam aus-
schmilzt. Eiskernmorinen in sehr hohen Lagen sind durch Permafrost zementiert. Historische Berichte
und Fotos belegen, dass die inneren, groen Morinen der Talgletscher (u. a. Steindalsbre, Sydbre, Vestbre,
Fornesbre, Bliisen, Fugledalsbre) zwischen 1910 und 1920 abgelagert worden sind, die inneren Morinen
der hoch gelegenen Kargletscher (u. a. Goverdalsbre, Rypedalsvatnbre) aber erst 10 Jahre spiter. Die zwi-
schen den Morinen des 18. und 20. Jahrhunderts gelegenen Morinenwille konnten von BALLANTYNE
nur lichenometrisch datiert werden, und zwar am Fornesbre auf den Zeitraum 1825-1845, am
Steindalsbre, Vestbre und Rédbergdalsbre auf den Zeitabschnitt 1865-1880.

Die eigenen Feldforschungen in den Gletschergebieten 6stlich des Lyngenfjordes bestitigen die Er-
gebnisse aus den Lyngen-Alpen. Auf den Talbéden finden sich nur wenige Reste élterer holozdner Mori-
nen. Dagegen weisen die weithin vorherrschenden Kargletscher an ihrer Stirn oft machtige Mordnen auf,
die hdufig noch einen Eiskern enthalten (vgl. TOLGENSBAKK & SOLLID 1988, CORNER 2004). In
einigen Fillen sind die Mordnen unter Permafrostbedingungen blockgletscherartig zum Talgrund geflos-
sen, wie bei Gauknes im Nordmannviktal (Kifjord). Die innersten, noch nahezu vegetationslosen
Morinenwille wurden gewil3 im 20. Jahrhundert gebildet.

Detailliertere Informationen iiber die Gletscherdynamik beschrinken sich in den Lyngen-Alpen auf die
letzten 120 Jahre, in Kafjord und Storfjord Ostlich des Lyngenfjordes auf die letzten 30 Jahre. Das
Alpinrelief der Lyngen Halbinsel weckte schon frith das Interesse von Bergsteigern. Sie lieferten in den
1890 er und 1900 er Jahren die ersten Beschreibungen, Fotos und Skizzen der vergletscherten Gebiete.
Dieses Material kann mit aktuellen Gletscherstinden verglichen werden, um Verinderungen in der Glet-
scherausdehnung seit jener Zeit aufzudecken. Die weniger attraktive Plateaulandschaft 6stlich des
Lyngenfjordes wurde von den Bergsteigern nicht besucht, so dass keine idlteren Fotos und Berichte zur
Auswertung zur Verfligung stehen. Seit den 1950 er Jahren wurde die Lyngen Halbinsel auch von wissen-
schaftlichen (glaziologischen) Expeditionen aufgesucht, doch stammen die meisten Kenntnisse zur Glet-
scherdynamik von britischen Expeditionen aus den letzten 40 Jahren. Dariiber hinaus stehen Luftbildse-
rien aus den Jahren 1952, 1953, 1956, 1977, 1978, 1979 und 1998 zur Verfiigung, die auch den Ausgaben
der norwegischen topographischen Karte 1: 50 00 zugrunde liegen. Die Zuverldssigkeit der Karten ist je-
doch, was die Lage und Ausdehnung einzelner Gletscher betrifft, lokal sehr unterschiedlich.

Es lassen sich verschiedene Gletschertypen — Plateaugletscher (Eiskappen), Kargletscher und Talglet-
scher — unterscheiden, die in Hochlagen im Sudteil der Lyngen-Alpen oftmals rdumlich und genetisch
miteinander verkniipft sind, sich in ihrer Sensitivitit gegeniiber Klimaschwankungen und ihrer Dynamik
aber voneinander unterscheiden.

Die héchst gelegenen Plateaueiskappen haben sich in den letzten 120 Jahren offenbar kaum verindert
(vgl. Foto 5). Die gilt besonders fiir die kleinen, {iber 1600 m . M. gelegenen Eiskappen von Jiehkkevarri
(ca. 3,7 km?), Kveita (ca. 0,3 km?) und Balgesvarri (ca. 0,7 km?), wie ein Fotovergleich (1898-2013) zeigt.
Der am leichtesten zugingliche Balgesvarri besteht aus einem flach geneigten Plateaurest (1470-1550 m .
M.), der allseits von Steilabfillen umgeben ist. Die rund 100 m michtige Eiskuppel (Eisgipfel: 1627 m .
M.) entsendet mehrere Hingegletscher in die benachbarten Tiler, u. a. ins Akkumulationsgebiet des
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Sydbre. An einigen wenigen Stellen, wo der Rand der Eiskuppel leicht zurtickschmilzt, werden Blockfelder
mit gut erhaltenen Strukturbéden freigelegt. WHALLEY, GORDON & THOMPSON (1981) wiesen mit-
tels Grabung nach, dass sich die Blockfelder unter dem Gletscher fortsetzen, und dass die Gletschersohle
am Untergrund angefroren ist. Wie die Eiskappe des Balgesvarri stellen auch die Plateaugletscher von
Jiehkkevarri und Kveita ,kalte” Gletscher dar, die nicht erodieren, sondern ihre Unterlage vielmehr vor
der Abtragung schiitzen. Eistiberschliffener Fels findet sich nur im Bereich einiger Auslaf3gletscher, Mori-
nen als Indikatoren ehemaliger Fisrandlagen fehlen auf den Plateaus vollstindig. Wihrend sich die hori-
zontale Ausdehnung der Balgesvarri-Eiskappe kaum merklich veridndert hat, schwankte ihre Michtigkeit
seit den 1950 er Jahren in der GréBenordnung von 10 m (vgl. GORDON, WHALLEY & GELLATLY
1995, WHALLEY & KJOLLMOEN 2000).

Foto 5: Blick von Skibotn iiber den Lyngenfjord zum Lyngsdal mit dem Ort Furuflaten an der Mindung und dem
Jiehkkevarri-Massiv im Hintergrund. Der Plateaugletscher ist von bis zu 1000 m hohen Felswinden umgeben. Die
Eiskuppel markiert den héchsten Punkt. In der Mulde rechts davon ist das Akkumulationsgebiet des Vestbre, der
zum Lyngsdal herabzieht, zu erkennen. 20.7.1995

Wihrend die Plateaueiskappen von Balgesvarri, Jiehkkevarri und Kveita offenbar stabil sind und eine
ausgeglichene oder leicht positive Massenbilanz aufweisen, schmelzen die Eisfelder auf den tiefer gelegen
Plateaus auf der Lyngen Halbinsel (u. a. Bredalsfjell: 1538 m, Daltind: 1534 m, Rundfjell: 1413 m 4. M.)
und im Bergland 6stlich des Storfjordes (u. a. Sommarfjell: 1560 m, Middagsfjell: 1464 m 4. M.) an ihren
Rindern ab, ohne Morinen zu hinterlassen (vgl. Abb. 16). Das Bredalsfjell-Plateau war 1898 weithin von
einem Eisfeld bedeckt (vgl. GELLATLY, WHALLEY & GORDON 1986). Dieses Eisfeld zetfiel in den
1950 er Jahren in einen nérdlichen und in einen studlichen Teil. Die maximale Michtigkeit des nérdlichen
Eisfeldes betrug 1979 nur noch ca. 3 m. Die Gesamtfliche der beiden Eisfelder hat sich zwischen 1953
und 1979 von 0,5 km? auf 0,2 km? verringert (vgl. GORDON, WHALLEY & GELLATLY 1995). An
den Steilabfillen des Plateaus finden sich nach wie vor eisgetiillte Kare (Ausnahme: Stidflanke), doch ist
die Eiszufuhr von der Plateaufliche abgerissen seit das Eisfeld nicht mehr bis an den Plateaurand heran-
reicht (Trennung zwischen 1898 und 1953). Auf den Luftbildern von 1998 waren die Eisfelder noch deut-
lich zu erkennen, ebenso auf jungeren Fotos (vgl. OLSEN 2013, vgl. Foto 6). Ob das Foto der Bergsteige-
rin LE BLOND aus dem Jahre 1898 die maximale neuzeitliche Eisausdehnung (,,Kleine Eiszeit®) auf dem
Plateau zeigt, ist infolge des Fehlens von Morinen unklar, aber nicht auszuschlieBen. GELLATLY,
GORDON, WHALLEY & HANSOM (1988) stielen bei Grabungen am Rande der Eisfelder in geringer
Tiefe (25 cm) auf Permafrostboden. Auch das benachbarte Rundfjell weist noch ein kleines Eisfeld auf,
und zwar in einer flachen Mulde in einer Héhenlage von ca. 1250 m 4. M. zwischen den beiden Plateauab-
schnitten. Die benachbarten Blockfelder sind von Permafrost unterlagert. Vergleichbar anderen kleinen
Gletschern fehlen den Plateaueisfeldern abgrenzbare Akkumulations- und Ablationsgebiete. Stattdessen
lassen sich Jahre mit Netto-Akkumulation und Netto-Ablation unterscheiden. Der Permafrostboden in
den freigelegten Blockfeldern i3t vermuten, dass die Eisfelder noch vor kurzem am Untergrund angefro-
ren waren (,,cold-based” bzw. ,dry-based, vgl. GELLATLY, GORDON, WHALLEY & HANSOM
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(1988). Nach dem Abschmelzen der Eisfelder gibt es keine morphologischen Belege fiir deren ehemalige
Existenz, weder Schmelzwasserrinnen noch Morinen. Grabungen in den Blockfeldern belegen stellenwei-
se Profiltiefen von mindestens 1 m. Die Blockfelder reprisentieren offenbar priglaziale ehemalige Land-
oberflichen (,,palacosurfaces®), die urspriinglich durch chemische Verwitterungsvorginge unter wirmeren
Klimaverhiltnissen gebildet worden sind (vgl. WHALLEY, REA et al. 1997), etwa im Tertidr. Die dabei
entstandenen Profile wurden zwar durch frostdynamische Vorginge zerstort, die Blockfelder aber durch
die kalte, am Untergrund angefrorene Eisdecke vor der Abtragung geschiitzt und konserviert.
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Riickzugsstadien von Plateaugletschern unterschiedlicher Hohenlage
aul der Lyngen-Halbinsel

(sugleich reprisentativ fiir die chronologische Entwicklung)
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Abb. 16: Riickzugsstadien von Plateaugletschern unterschiedlicher Hohenlage auf der Lyngen Halbinsel (aus MEIER
1999, vgl. auch GELLATLY, WHALLEY, GORDON & FERGUSON 1986)
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Foto 6: Blick auf dem nérdlichen Teil des Jiehkkevarri- Massivs mit dem Bredalsfjell-Plateau im Vordergrund und
dem Rypedalsvatn-See im Mittelpunkt (Luftbild aus OLSEN 2013). Die beiden Eisfelder auf dem Bredalsfjell sind
fast vollstindig abgeschmolzen und reichen nicht mehr bis an die Plateaurinder. Dadurch ist die Eiszufuhr zu den
kleinen Kargletschern an den steilen Plateauflanken abgerissen.

Die Ernihrung vieler Tal- und Kargletscher im Siidteil der Lyngen Halbinsel erfolgt vornehmlich
durch Schnee-, Firn- und Eislawinen von den wesentlich héher gelegenen Plateaus und weniger durch
Schneeakkumulation in traditionellen, ausgedehnten, nahe gelegenen Akkumulationsgebieten (vgl. Abb.
17). Fur zahlreiche Tal- und Kargletscher in tiefen Lagen, etwa fir den Fugldalsbre (360 m 4. M.), durfte
der Eisnachschub von den Plateaugletschern unter den gegenwirtigen Klimaverhiltnissen fiir den Fortbe-
stand lebensnotwendig sein (vgl. MEIER 1999). Schwankungen im Stirnbereich dieser Gletscher sind da-
her nicht nur mit den klimatischen und glaziologischen Verhiltnissen am betreffenden Tal- oder
Kargletscher selbst, sondern auch mit jenen im Bereich der Plateaugletscher verkniipft. Plateaueisfelder,
Kar- und Talgletscher kénnen unterschiedlich auf die Klimaverhiltnisse reagieren, wobei auch glaziologi-
sche Schwellen zwischen den stabilen Plateaugletschern der hchsten Lagen und den tiefer gelegenen Pla-
teaueisfeldern existieren. Die Dynamik der Tal- und Kargletscher im Jiehkkevarri-Gebiet wird entschei-
dend von der Massenbilanz der hoher gelegenen Plateaugletscher mitbestimmt. Fir die ausgeglichene oder
leicht positive Massenbilanz der héchst gelegenen Plateaugletscher durften in erster Linie die hohen win-
terlichen Niederschlagsmengen verantwortlich sein, wihrend das Zuriickschmelzen im Stirnbereich der
Tal- und Kargletscher maligeblich durch die sommerlichen Temperaturverhiltnisse gesteuert wird. Dieses
komplexe Gefiige der Gletscherdynamik 13t sich mit den konventionellen Vorstellungen eines ,,Lehr-
buchgletschers® mit Akkumulationsgebiet, Gleichgewichtslinie und Ablationsgebiet kaum vereinbaren.
Einige tief gelegene Gletscher, wie der Fugldalsbre, befinden sich nach traditioneller Auffassung vollstin-
dig im Ablationsgebiet, wo der gesamte, im Winter akkumulierte Schnee im Sommer wieder abschmilzt.
DaB solche Gletscher Uberdauern konnen, verdanken sie ausschlieBlich den Firn- und Eislawinen, die sich
am Rande der hohen Plateaus von den Eiskuppeln und -feldern 16sen. Die Ablation eines Plateauglet-
schers wird somit zur Akkumulation eines Tal- oder Kargletschers, wobei die Gleichgewichtslinie auf hal-
ber Hohe des Steilabfalles in einer eisfreien Felswand liegen kann (vgl. GELLATLY, WHALLEY, GOR-
DON & FERGUSON 1986). Da die Plateaugletscher in Abhingigkeit von der Héhenlage und Gré3e des
jeweiligen Plateaus bei dhnlichen klimatischen Verhiltnissen unterschiedlich reagieren, ist zu erwarten,
dass die tiefer gelegenen Tal- und Kargletscher ebenfalls individuelle Reaktionsmuster zeigen. Abhingig
von den Firn- und Eislawinen der Plateaugletscher tiberdauern die tiefer gelegenen Gletscher nur so lange,
bis die Eiskappen von den Plateaurindern zuriickschmelzen. Ist der Eisnachschub von den Plateaus erst
unterbrochen, wie bei den Kargletschern am Bredalsfjell (Rypetal) und Didnojiehkki (Elsnestal), reagieren
die Gletscher sofort und schmelzen rasch ab. Wihrend kleinere Schwankungen im Stirnbereich der Tal-
und Kargletscher zumeist auf eine unterschiedliche Intensitit des Eisnachschubs von den Plateaus zu-
ruckzufithren sind, stellt ein rasches Abschmelzen der Gletscher nach Unterbrechung des Eisnachschubs
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von den Plateaugletschern eine unmittelbare Reaktion auf die jeweiligen Klima- und Umweltverhiltnisse
dar (vgl. MEIER 1999). Seit Beginn der 1990 er Jahre ist auf den Plateaus in Héhenlagen um 1500 m .
M. und darunter ein verstirktes Abschmelzen von Eisfeldern zu beobachten, das vor allem in den Hoch-
lagen im Umkreis des Lyngstales deutlich in Erscheinung tritt. Kleine Hochfldchen, wie etwa am Daltind
(sidlich des Lyngstales) sowie am Isfjell (Kéfjord) sind mittlerweile nahezu eisfrei. Sie waren wahrschein-
lich wihrend des Maximalstandes der ,,Kleinen Eiszeit™ weithin vergletschert, was sich aber aus Mangel an
Fotos, Berichten, Morinen oder anderen geomorphologischen Spuren aus jener Zeit nur aus der Zonie-
rung der Flechten in den Blockfeldern schlieBen ld3t. Im Unterschied zu diesen Plateaus mit ehemals , kal-
ter Vergletscherung lassen sich die neuzeitlichen Gletscherstinde in den Tilern (temperierte und
polytherme Gletscher mit Randmorinenbildung) vergleichsweise leicht rekonstruieren, zumal infolge der
besseren Zuginglichkeit der Lokalitdten auch eine gré3ere Auswahl an alten Fotos zur Verfiigung steht.
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Riickzugsstadien , kalter* Plateaugletscher im Raum Lyngen — Storfjord
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Abb. 17: Rickzugsstadien ,kalter Plateaugletscher im Raum Lyngen-Storfjord (aus MEIER 1999, vgl. auch
WHALLEY, GORDON, GELLATLY & HANSOM 1995)
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Nach Ausweis des vorliegenden Beobachtungsmaterials, alter Fotos und verschiedener Luftbildserien
sind alle Tal- und Katgletscher auf der Lyngen Halbinsel seit dem letzten Vorstof3 zu Beginn des 20. Jaht-
hunderts (Tiefland: 1910-1920, Hochlagen: 1920-1930) zuriickgeschmolzen, im Falle der gréeren Talglet-
scher mehr als 1 km. Fotos aus dem Zeitraum 1890-1910, aufgenommen von Bergsteiger-Pionieren im
Gebiet, zeigen u. a. die Fronten der Gletscher Rypdalsbre (1897) und Fugldalsbre (1899) mit
Kalbungskliffs in den Seen Rypdalsvatn bzw. Fugldalsvatn. Die Gletscherfronten befanden sich im Ver-
gleich zur aktuellen Lage in weit vorgeschobenen Positionen, hatten ihre Maximalstinde wihrend der
,»IKleinen Eiszeit™ aber noch nicht erreicht. Die Zunge des Blaisen-Gletschers (Tverrelvdal) erstreckte sich
1899 weit talabwiirts iiber den heute eisfreien Steilabfall hinaus, obwohl die Maximalausdehnung des Glet-
schers zum damaligen Zeitpunkt noch nicht erreicht worden war. Die Strupbre-Gletscherfront lag im Jah-
re 1900 am Steilabfall zur Strupen-Bucht. Die sich vom Eiskliff 16senden Firn- und Eislawinen nihrten ei-
nen Sekundirgletscher (regenerierten Gletscher) am Grunde der Bucht, der sich nur wenige Meter iiber
dem Meeresspiegel befand (vgl. JOHNSEN & SKJERVEN 1984).

Der Sydbre am Ende des Lyngstales (Sidlyngen) reprisentiert den zweitgrofiten Gletscher in den
Lyngen-Alpen nach dem Strupbre (Nordlyngen). Er ist ca. 4,5 km lang und erstreckt sich vom Pass zum
Sléketal im Westen (1200 m) bis in eine Hohe von 480 m i. M. ins obere Lyngstal. Der Gletscher ist ver-
gleichsweise gut erforscht; sein komplexes Akkumulationsgebiet wurde bereits 1897 fotografiert. Es um-
fasst 3 Becken: Im Norden grenzt der Gletscher an die ca. 900 m hohen Steilwinde des Jichkkevarri-
Plateaus, von dem Firn- und Eislawinen abgehen. Das Material wird am Wandful3 in Gestalt michtiger
Kegel auf dem Sydbre akkumuliert. Es ist die wichtigste Eisnachschub-Quelle des Gletschers, verantwort-
lich fir den Fortbestand der gesamten Gletscherzunge. Eine geringere EHisakkumulation findet im
Karbecken unterhalb des Passes zwischen Jiehkkevarri und Balgesvarti statt. Von Stiden aus wird ferner
Eis in Gestalt von Lawinen von den Hingegletschern am Balgesvarri angeliefert und in einer Mulde am
Gletscherrand akkumuliert — dem dritten Akkumulationsbecken des Sydbre. Schwankungen an der Glet-
scherstirn beruhen daher nicht einfach auf Verinderungen im Massenhaushalt des Gletschers selbst, son-
dern sind auch eine Folge von Schwankungen im Eisnachschub von den angrenzenden Plateaus, insbe-
sondere vom Jiehkkevarri-Plateaugletscher (vgl. WHALLEY & KJOLLMOEN 2000). Der letzte neuzeit-
liche Vorstof3 des Sydbre fand nach BALLANTYNE (1990) 1910-1920 statt. Danach schmolz der Glet-
scher bis 1953 (erste Luftbilder) um 0,5-0,6 km, von 1953-1978 (nichste Luftbildserie) um weitere 0,5 km
zurlick. Nach einem Feldbesuch im Jahre 1984 kamen GORDON, WHALLEY, GELLATLY & FER-
GUSON (1987) zum SchluB3, dass der Sydbre zwischen 1953 und 1984 um bis zu 580 m zuriickgeschmol-
zen ist. Vor der Gletscherstirn befindet sich eine Serie 1-3 m breiter, bis zu 1 m hoher Jahresmorinen, de-
ren Abstinde den jdhtlichen Gletscherriickzug dokumentieren. Die durchschnittlichen Betrige belaufen
sich auf 12-20 m / Jahr in den 1970 er Jahren und 7-8 m / Jahr zu Beginn der 1980 er Jahre (vgl. GOR-
DON, WHALLEY & GELLATLY 1995). Die enge Staffelung der Jahresmoridnen im Zeitraum 1981-
1984 belegt ein vermindertes Rickschmelzen des Gletschers in den kithlen Sommern der Jahre 1981, 1982
und 1983. In den Jahren danach vergroBerte sich der Abstand der Jahresmorinen wieder, da der Gletscher
an seiner Zunge rasch abschmolz, was zwischen 1986 und 1989 zur Trennung von Sydbre und Midtbre
fithrte. Danach schmolz der Sydbre so rasch zurtick, dass keine scharf abgrenzbaren Jahresmorinen zu-
rickblieben. Zwischen 1988 und 1999 war der Gletscher ca. 35 m zuriickgeschmolzen. 2007 begann
Norges Vassdrags- og Elektrisitetsvesen (NVE) mit systematischen Messungen am Sydbre. Demzufolge
ist die Gletscherfront zwischen 2007 und 2013 um rund 60 m zuriickgeschmolzen. Eigene Beobachtungen
am Rande des Sydbre und des benachbarten Midtbre im Jahre 1997 zeigten, dass die beiden Talgletscher
nicht am Fels im Untergrund angefroren sind, und dass es sich somit um temperierte Gletscher handelt.
Abweichend davon fanden GORDON, WHALLEY, GELLATLY & FERGUSON (1987) im Randbe-
reich des ,,Flutes-Gletschers® (ca. 800 m 4. M.), eines ehemals mit dem Sydbre in Verbindung stehenden
kleinen Kargletschers, gefrorenes Mordnenmaterial, was auf einen polythermen Gletscher mit ,kalten®
Rindern bei ansonsten ,,warmer Gletschersohle deutet.

Der Gletscher Midtbre bedeckt eine Fliche von ca. 1,8 km?2 Er erstreckt sich aus einer Hohe von ca.
950 m @. M. am Ful3e der Ost-exponierten Steilwinde des Jiehkkevarri bis in eine Héhenlage von ca. 500
m 4. M. Der Gletscher besitzt ein konventionelles Schnee-Akkumulationsgebiet, erhilt aber auch Nach-
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schub durch Schnee-, Firn- und Eislawinen vom Jiehkkevarri-Plateau. Der umfangreiche Eisverlust im
Laufe der letzten 45 Jahre und das damit verkntpfte Riickschmelzen der Gletscherfront, das zur Tren-
nung vom Sydbre gefithrt hat, dirften aus einer verringerten Eiszufuhr vom Jiehkkevarri-Plateaugletscher
resultieren. Der zwischen Kveita und Bredalsfjell gelegene Vestbre ist seit seinem neuzeitlichen Hochst-
stand aus dem Gebiet des Jichkkeskohppi bis an eine Felsschwelle zuriickgeschmolzen. Er erhilt seinen
Eisnachschub durch Lawinen vom Plateau des westlich angrenzenden Kveita-Berges. Die Gletscher Ost-
lich des Jiehkkevarri-Kveita-Massivs empfangen Schnee-, Firn- und Eislawinen von den Ost-exponierten
Plateaurindern, da die vorherrschenden Westwinde den meisten Schnee an den Ostlichen Plateaurindern
akkumulieren. Die nérdliche Zunge des Vestbre (Rypdalsvatnbre) erstreckt sich bis dicht bis an den
Rypdalsvatn-See. Sie ist seit den ersten Fotos (1897) stark zurlickgeschmolzen. Die Eisfront befindet sich
gegenwirtig rund 650 m stdlich eines an den See grenzenden Moridnenbogens. WHALLEY &
KJOLLMOEN (2000) vermuten, dass dieser Wall den Maximalstand wihrend der ,,Kleinen Eiszeit* mar-
kiert. Der Wall enthilt noch Gletschereis. Der distale Abschnitt besitzt blockgletscherdhnliche Merkmale
und enthilt infolge der noérdlichen Exposition und Schattlage Permafrostboden.

Der Gletscherkomplex von Strupbre und Koppangsbre in Nordlyngen bildet mit rund 13 km? die
gréfite zusammenhingende Eismasse auf der Lyngen Halbinsel. Das Gebiet des Strupbre umfasst ca. 8,5
km?, dasjenige des Koppangsbre ca. 4,5 km? Der Gletscherkomplex erstreckt sich aus einer Héhenlage
von 1330 m (Strupbre) bzw. 1200 m (Koppangsbre) . M. von einer Reihe hoch aufragender Gipfel (u. a.
Lenangstind, Tafeltind), die die Hauptwasserscheide im Zentrum der Halbinsel bilden, in &stlicher Rich-
tung bis in eine Hohenlage von rund 500 m . M., wobei das Koppangsfjell die Eismasse im Osten in ei-
nen nordlichen Teil und einen stidlichen Teil gliedert. Die Gletscherzunge des Strupbre blockierte frither
ein Seitental (Strupskard), das die Halbinsel in westdstlicher Richtung durchschneidet, wobei ein fast 2 km
langer, tiefer See im untersten, Ostlichen Talabschnitt aufgestaut wurde (vgl. WHALLEY 1971, 1973). Die
Gletscherfront reichte um 1900 bis an den rund 350 m hohen Steilabfall zur Strupen-Bucht, in der Firn-
und Eislawinen, die sich an der steilen Front des Strupbre 16sten, einen kegelférmigen Sekundirgletscher
nihrten. Als die Front der Strupbre-Gletscherzunge vom Steilabfall zuriickschmolz, blieb der Eisnach-
schub aus und der regenerierte Gletscher in der Strupen-Bucht schmolz ab. Inzwischen ist die Gletscher-
zunge weit zuriickgeschmolzen. Die Eisfront reicht nicht mehr bis an die Miindung des Strupskardtales
heran. Infolge des Fehlens einer wasserstauenden Eisbarriere sank der Wasserspiegel des ehemaligen Eis-
stausees im unteren Strupskardtal um mehrere Zehnermeter. Der See zerfiel in 3 Teile, wobei der unterste
See nur noch durch eine Felsschwelle aufgestaut wird, die frither vom Eise der Gletscherzunge bedeckt
war. Mit Hilfe von Luftbildern aus den Jahren 1952, 1978, 1985 und 1998, die sowohl den Strupbre als
auch den Koppangsbre abbilden, haben WHALLEY & KJOLLMOEN (2000) eine Ubersichtskarte der
Gletscherstinde des Strupbre-Koppangsbre-Gletscherkomplexes (vgl. Abb. 18) sowie detaillierte topogra-
phische Karten einzelner Gletscherpartien konstruiert. Den Karten zufolge befand sich die Eisoberfliche
im Jahre 1978 weit tiber jener im Jahre 1952 (bis zu 20 m im Akkumulationsgebiet) — ein Beleg, dass im
oberen Abschnitt des Strupbre in diesem Zeitabschnitt eine Zunahme des Eisvolumens stattfand. Im
Frontbereich des Strupbre war jedoch ein erheblicher Eisverlust zu verzeichnen, wobei die Eisoberfliche
bis zu 40 m abgesenkt worden war. Zugleich schmolz die Gletscherfront um ca. 250 m zurtck. Im Zeit-
raum 1978-1985 verloren sowohl Strupbre als auch Koppangsbre deutlich an Eismasse (vgl. Abb.19,
KJOLLMOEN 2001). Der Eisverlust ist ungleichmiBig iiber verschiedene Teile des Gletscherkomplexes
verteilt. Die Fronten beider Gletscher schmolzen um ca. 50 m zurtick. Fur den Zeitabschnitt 1985-1998
146t sich nur fiir den Koppangsbre eine kleine Riickverlegung der Eisfront nachweisen, wihrend die Stirn
des Strupbre offenbar stagnierte. Im oberen Abschnitt des Gletscherkomplexes ist eine markante Zunah-
me der Eismasse zu verzeichnen (vgl. Abb. 20, KJOLLMOEN 2001). Fiir den Maximalstand des Glet-
scherkomplexes gibt es keine Luftbild-Belege. Vergleicht man das Foto aus dem Jahre 1900 (vgl.
JOHNSEN & SKJERVEN 1984) mit dem Luftbild von 1952, ergibt sich jedoch ein Riickschmelzbetrag
von rund 400 m. Die Luftbilder von 1998 zeigen eine Position der Koppangsbre-Stirn rund 1,4 km hinter
einer Randmorinenlage, die moglicherweise die Maximalausdehnung des Gletschers wihrend der ,,Klei-
nen Fiszeit* reprisentiert (vgl. WHALLEY & KJOLLMOEN 2000). Messungen des NVE zufolge ist der
Koppangsbre im Zeitraum 1998-2013 um ca. 225 m zurlickgeschmolzen. OLSEN (2013) berichtet von
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mehreren Gletscherldufen (islindisch: jokulhlaups) in den Jahren 2010-2013, als die abschmelzenden Eis-
massen des Gletschers das Wasser eines kleinen Sees, der sich zwischen der Anhéhe 595 m und dem
Koppangsfiell gebildet hatte, nicht linger aufstauen konnten. Das freigesetzte Wasser tiberflutete das fla-
che Vorland des Gletschers und stiirzte durch das tief eingeschnittene Koppangstal ca. 400 m hinab in die

Bucht von Koppangen.
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Abb. 18: Gletscherstinde von Strupbre und Koppangsbre im Zeitraum 1952-1998 (aus WHALLEY &
KJOLLMOEN 2000)
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Abb. 19: Eismassen-Verinderungen von Strupbre und Koppangsbre zwischen dem 21.7.1978 und dem 21.8.1985
(aus: KJOLLMOEN 2001)
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Abb. 20: Eismassen-Verinderungen von Strupbre und Koppangsbre zwischen dem 21.8.1985 und dem 31.8.1998
(aus KJOLLMOEN 2001)
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3.3. Zusammenhéange zwischen Gletscher- und Klimaschwankungen

Die verschiedenen Gletschertypen (Plateau-, Kar- und Talgletscher) im Raum Lyngen haben gemil ih-
rer Héhenlage und GréBe unterschiedlich auf die Klimaschwankungen der letzten 100-120 Jahre reagiert.
Die Tal- und Kargletscher sowie die tiefer gelegenen Plateaugletscher sind zuriickgeschmolzen, wihrend
sich die hochst gelegenen Plateaueiskappen kaum verindert haben. Um die komplexen Beziehungen zwi-
schen den Klimaschwankungen und Gletscherreaktionen verstehen zu kénnen, wurden die langjdhrigen
Niederschlags-MeBreihen der Wetterstationen Ullsfjord (6-10 m 4. M., 1924-2015) und Lyngseidet (3-20
m 4. M., 1896-2015) am West- bzw. Ostende des Kjosenfjordes, der die Lyngen Halbinsel in einen stidli-
chen und einen nérdlichen Teil gliedert, analysiert. Da keine hinreichend langen Temperatur-MeBreihen
von der Lyngen Halbinsel sowie aus Kafjord und Storfjord existieren, musste ferner auf Datenmaterial der
rund 40 km weiter westlich in 38-100 m Héhe 4. M. gelegenen Wetterstation Tromsé zuriickgegriffen
werden, das einen Zeitraum von mehr als 140 Jahren (1873-2015) umspannt. Die Klimadaten wurden
zwar in Hohenlagen in Meeresspiegelnihe deutlich unterhalb der Vergletscherungsgrenze ermittelt, geben
aber einen Einblick in die langfristige Klimaentwicklung, die mit den bekannten Gletscherstinden im sel-
ben Zeitraum verglichen werden kann. Dabei ist zu berticksichtigen, dass die Mitteltemperaturen in den
héher gelegenen vergletscherten Gebieten niedriger und die Niederschlagssummen héher sind als an den
Wetterstationen im kiistennahen Tiefland. Als die wichtigsten Klimaparameter, die die Massenbilanz eines
Gletschers bestimmen, gelten der als Schnee fallende Niederschlag im Winter und die Temperatur im
Sommer. Um den Einflul dieser Variablen bewerten zu kénnen, wurden die Niederschlagsmenge und die
Mitteltemperatur fir jede Hilfte des Gletscherhaushaltsjahres berechnet, und zwar unter der Annahme,
dass der ,,Winter* durch jene Monate (November-April) reprisentiert wird, in denen die Mitteltemperatu-
ren in Troms6 unter 0 °C liegen, und der ,,Sommer® durch jene Monate (Mai-Oktober), in denen die Mit-
teltemperaturen 0 °C iibersteigen (vgl. BALLANTYNE 1990, MEIER 1999). Aus Griinden der Uber-
sichtlichkeit werden die berechneten Mitteltemperaturen und Niederschlagsmengen zusitzlich als fortlau-
fende Funfjahresmittelwerte dargestellt (vgl. Abb. 21-24).

Jahres-, Sommer- und Wintermitteltemperaturen in Troms im Zeitraum 1873-2015
o {Fitter: Furnfjshresmittelwerie} g
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Abb. 21: Jahres-, Sommer- und Wintermitteltemperaturen in Tromsd im Zeitraum 1873-2015 mit fortlaufenden
Finfjahresmittelwerten (erginzt nach MEIER 1999)



46 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

Jahres-. Sommer- und Winterniederschlagsmengen In Tromsa im Zeitraum 1873-2015
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Abb. 22: Jahres-, Sommer- und Winterniederschlagsmengen in Tromsé im Zeitraum 1873-2015 mit fortlaufenden
Finfjahresmittelwerten (erginzt nach MEIER 1999)

Jahres-, Sommer- und Winterniederschlagsmengen in Lyngseidet im Zeitraum 1896-2015
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Abb. 23: Jahres-, Sommer- und Winterniederschlagsmengen in Lyngseidet im Zeitraum 1896-2015 mit fortlaufenden
Finfjahresmittelwerten
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Jahres-, Sommer- und Winterniederschlagsmengen in Ullsfjord im Zeitraum 1924-2015
(Filter: Fiinfjahresmittelwerte)
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Abb. 24: Jahres-, Sommer- und Winterniederschlagsmengen in Ullsfjord im Zeitraum 1924-2015 mit fortlaufenden
Finfjahresmittelwerten

Die Mitteltemperatur- und Niederschlagskurven lassen deutliche Muster erkennen. Die Sommermittel-
temperaturen waren zwischen 1870 und 1920 relativ niedrig (Mittel: 7,1 °C). Sie erreichten zwischen 1930
und 1940 einen Hohepunkt (Mittel: 8,1 °C) und schwankten danach um 7,5 °C . Die winterliche Nieder-
schlagsmenge war zwischen 1874 und 1910 recht hoch (Mittel in Troms6: 600 mm), fiel in den folgenden
zwei Jahrzehnten auf einen Mittelwert von 470 mm, und stieg erst Ende der 1980 er Jahre wieder deutlich
an. Die Kombination von niedrigen Sommermitteltemperaturen zwischen 1870 und 1920 und hohen win-
terlichen Niederschlagsmengen vor 1910 dirfte die Hauptursache fiir den Gletschervorstof3, der im Zeit-
raum 1910-1930 kulminierte, gewesen sein (vgl. BALLANTYNE 1990). Der Anstieg der Sommermittel-
temperaturen in den 1930 er Jahren und die deutliche Abnahme der winterlichen Niederschlagsmenge
nach 1910 beendeten diesen Vorstol3, noch ehe sich die langsamer reagierenden gréBeren Gletscher an die
kithleren und schneereicheren Klimaverhiltnisse, die vor 1910 herrschten, anpassen und weiter ins Tief-
land vorstoflen konnten. Die relativ hohen winterlichen Niederschldge und die maBig kithlen Sommer in
den 1940 er Jahren reichten offenbar nicht aus, um ein Riickschmelzen der Gletscher zu verhindern oder
stirker zu verzégern. Von 1950 bis zum Ende der 1980 er Jahre fiihrten die geringen winterlichen Nieder-
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schlagsmengen bei relativ hohen Sommertemperaturen zu einem deutlichen Riickschmelzen der Gletscher
im Raum Lyngen mit Ausnahme der hochst gelegenen, ,.kalten® Plateaugletscher. Die seit Anfang der
1990 er Jahre wieder gestiegenen Niederschlagsmengen konnten diesen Trend nicht stoppen; stattdessen
fihrten die im selben Zeitraum noch weiter gestiegenen Sommertemperaturen sogar zu einer markanten
Beschleunigung des Abschmelzprozesses und einem auffilligen Riickschmelzen der meisten Gletscher-
fronten.
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4. Periglaziare Formung

4.1. Permafrosterscheinungen und -indikatoren

Die Auswertung des klimatischen Datenmaterials und die Extrapolation der im kiistennahen Tiefland
gewonnenen Werte fiir verschiedene Hohenstufen lassen vermuten, dass Permafrostboden in den héhe-
ren Lagen der Lyngen-Alpen und im Bergland von Kifjord und Storfjord vorkommt, in den Hochlagen
tber 1000 m 6. M. sogar weit verbreitet. Die ersten Permafrostfunde im Gelinde wurden jedoch erst in
den 1970 er und 1980 er Jahren gemacht und tberraschten zum damaligen Zeitpunkt. TORBLAA (1986)
fand Permafrostboden beim Bau des Rihpojavri-Staudammes im stark verwitterten Fels (1977, 470 m .
M.). WHALLEY, GORDON & THOMPSON (1981) und GELLATLY, GORDON, WHALLEY &
HANSOM (1988) erwihnen Permafrostfunde in Blockfeldern am Rande der zuriickschmelzenden Eis-
kappen auf dem Balgesvarri-Plateau und Bredalsfjell (1500-1600 m 4. M.) und TOLGENSBAKK &
SOLLID (1988) sowie SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK (1989) beschreiben
Permafrostvorkommen in Blockgletschern im Nordmannviktal in Kéfjord in Héhenlagen oberhalb 600 m
. M. KING (1984) berichtet zwar von moglichen Permafrostvorkommen in Grobschuttablagerungen im
Gjerdelv-Kar (ca. 800 m G. M.) bei Lyngseidet, vermutet aber, dass die potenziellen Verbreitungsgebiete
von Permafrostboden auf der Lyngen Halbinsel weitgehend vergletschert sind. Erst MEIER (1999)
kommt anhand einer Vielzahl von Grabungsbefunden im Rahmen periglazidrmorphologischer Arbeiten
auf der Lyngen Halbinsel und im Bergland 6stlich des Lyngenfjordes zum Schluf3, dass Permafrostboden
im Gebiet weit verbreitet auftritt, gelegentlich sogar in relativ geringer Hohenlage 4. M. unterhalb der
Waldgrenze. Im letzten Falle diirfte es sich vornehmlich um reliktdren Permatrostboden handeln, der mit
den aktuellen Klimabedingungen nicht im Gleichgewicht steht.

Da das gefrorene Substrat des Permafrostbodens im Sommer nicht unmittelbar an die Erdoberfliche
tritt, sondern von einer mehrere Dezimeter bis Meter michtigen Auftauschicht (,,active layer™) bedeckt ist,
erweist sich die Permafrost-Prospektion und -Kartierung als schwierig. Oft ist man auf indirekte Metho-
den (z. B. BTS-Methode, Geoelektrik) angewiesen, wobei die Auswahl der Testgebiete (Gelinde-) Erfah-
rung voraussetzt. Am einfachsten ist die Identifizierung von Permafrost-Lokalititen mit Hilfe von geo-
morphologischen Permafrostindikatoren, d. h. von morphologischen Formen und Erscheinungen, deren
Genese die Existenz von Permafrostboden zwingend voraussetzt. Sie ermdglichen eine rasche Perma-
frost-Kartierung mit Hilfe von Luftbildern, auch in abgelegenen, schwer zuginglichen Gebieten. Aller-
dings 1Bt sich der Aktivitdtsgrad der morphologischen Permafrostindikatoren mittels Fernerkundung
nicht immer zuverlidssig ermitteln. Die Formen und Erscheinungen kénnen in ,,fossilem®, inaktivem oder
aktivem Zustand vortliegen und somit ein ehemaliges oder ein rezentes Permafrostvorkommen indizieren
(vgl. u. a. MEIER 1997). Daher ist oftmals eine zusitzliche Uberpriifung im Gelinde mittels Grabung
oder Bohrung erforderlich. Zudem ist die Entwicklung der meisten morphologischen
Permafrostindikatoren an spezielle, oftmals nur kleinrdumig erflllte klimatische und edaphisch-
hydrologische Bedingungen gekniipft. So kann das Vorkommen von Permafrostboden an einem bestimm-
ten Platz zwar mit Hilfe von morphologischen Indikatoren bestimmt werden, doch lassen sich kaum Aus-
sagen iiber die Existenz oder das Fehlen von Permafrostboden abseits dieser Lokalititen treffen. Die Kar-
tierung von Permafrostboden mit Hilfe morphologischer Indikatoren kann daher nur ein erstes und sehr
grobes Bild der Permafrostverbreitung liefern, das mit Hilfe anderer Prospektionsmethoden verfeinert
werden muf3.

Als typische morphologische Permafrostindikatoren sind in den Lyngen-Alpen und im Bergland von
Kafjord und Storfjord Palsas, Eiskeilpolygone und Blockgletscher anzutreffen. Ebenso deuten ,kalte®
Gletscher und Eisfelder sowie ,kalte Wandvereisungen tber Bergschriinden sowie perennierende
Schneeflecken und -felder auf Permafrostvorkommen (vgl. MEIER 1999). Als klimatisch bedingte Phi-
nomene diirften diese Permafrosterscheinungen auf Schwankungen oder Verinderungen der klimatischen
Rahmenbedingungen, insbesondere der Temperaturverhiltnisse, reagieren. Es ist daher nahe liegend, von
der ,,Vitalitit™ der Permafrostindikatoren auf gewisse Tendenzen der Klimaentwicklung zu schlief3en.
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Bei den Palsas handelt es sich um bis zu 12 m hohe Torthiigel mit einem Kern aus gefrorenem Torf
und / oder Mineralboden, die im Sommer von einer frostfreien Torfhille umgeben sind. Sie finden sich
vornehmlich in vermoorten oder versumpften Gelindedepressionen. Thre Genese beruht auf einer lokalen
Eissegregation im Substrat (vgl. u. a. MEIER 1985, 1987, 1991, 1996, 2015). Die thermisch isolierende
Torfdecke schiitzt den gefrorenen Palsakern im Sommer vor dem Auftauen. Mit zunehmender Héhenlage
tber dem Meeresspiegel und der damit verknlpften Abnahme der Sommertemperaturen verringert sich
die Michtigkeit der zur Erhaltung des gefrorenen Kernes erforderlichen Torfhiille. Sind die Sommer hin-
reichend kiihl, wie in den mittleren und héheren Lagen der Skanden, kann die Torfhiille schlielich voll-
stindig fehlen. Diese torffreie Hiigelvariante wird als , Lithalsa® bezeichnet. Thre Entwicklung und
héhenwirtige Verbreitung wird durch die Verbreitungsgrenze hinreichend feuchter, feinkérniger, die Bil-
dung von Segregationseis fordernder Lockersedimente begrenzt. Palsas wurden bisher nur in Storfjord
Ostlich des Lyngenfjordes angetroffen, sowohl in tonig-schluffigen lakustrinen Sedimenten als auch in
groberen sandig-kiesigen, torfbedeckten Ablagerungen, u. a. im Bereich der Birkenwaldgrenze im Umkreis
des Rihpojavri-Stausees als auch im Lavkavagge-Tal oberhalb der Waldgrenze (vgl. Abb. 25 und 26). Die
dortigen Hiigel sind vornehmlich schild- oder plateauférmig und bei Hohen von bis zu 1 m sowie
Durchmessern von maximal 10 m relativ klein und unauffillic. Mit weiteren Funden solcher Hiigel ist da-
her zu rechnen. Dies gilt auch fir die im Gelinde und in Luftbildern schwer zu identifizierenden
,,Lithalsa“-Hugelvariante.
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Verbreitung potentieller morphol scher Permafrostindikatoren und
ungd aszeitliche Eisrandlag im Raum Lyngen - Ka ord Storfjord
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Abb. 25: Verbreitung potentieller morphologischer Permafrostindikatoren und jungdryaszeitliche Eisrandlage im
Raum Lyngen-Kiéfjord-Storfjord (aus MEIER 1999)
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Permafrost-Grabungsprofile am Rihpojavri-Stausee, Storfjord

A. Querprofil durch cinen Platcaupatss sm Buvasasamobild (450 m L.M.)

Abb. 26: Permafrost-Grabungsprofile am Rihpojavri-Stausee, Storfjord (aus MEIER 1999)
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Eiskeilpolygone (Tundrapolygone) wurden bisher nur an 3 Lokaltiten im Bergland &stlich des
Lyngenfjordes angetroffen, und zwar westlich des Rihpojavri-Stausees, im oberen Moldojokka-Tal sowie
am Guolasjavri-Stausee. Bei einigen weiteren, auf Luftbildern entdeckten polygonalen Netzwerken kénnte
es sich ebenfalls um Eiskeilpolygone handeln, doch konnten die Muster aufgrund der Abgelegenheit der
Lokalititen nicht im Gelidnde uberpriift werden. Bei den niher untersuchten Spaltenmustern handelt es
sich um fossile Formen, bei denen die primire Spaltenfilllung aus Eis sekundir durch minerogene Sedi-
mente ersetzt worden ist (Eiskeilpseudomorphosen). Die gegenwirtigen klimatischen Verhiltnisse in den
Gebieten schliefen die Entwicklung und den Erhalt von Eiskeilpolygonen, d. h. von aktiven, im Wachsen
begriffenen Formen, und inaktiven, nicht mehr wachsenden, aber noch Eis enthaltenden Formen, gewil3
aus. In den hochsten Lagen der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kifjord und Storfjord sind die
klimatischen Voraussetzungen fiir die Eiskeilbildung und Erhaltung méglicherweise erfiillt, doch sind die-
se Gebiete in aller Regel vergletschert oder von Blockfeldern bedeckt, deren rauer Blockmantel die Identi-
fizierung eventuell vorhandener Spaltennetzwerke erschwert (vgl. MEIER 1996, 1997). Die bisher ent-
deckten Hiskeilnetzwerke sind in morinischen oder glazifluvialen Ablagerungen entwickelt. Sie finden sich
erstaunlicherweise an Plitzen, die wihrend der Jingeren Dryaszeit noch vom Inlandeis bedeckt waren.
Wihrend der kalten Jungeren Dryaszeit waren nach dem bisherigen Kenntnisstand die Bedingungen fiir
die Eiskeilbildung in Lappland zum letzten Mal erfillt. Dies macht die zeitliche Eingrenzung der Morpho-
genese schwierig: Entweder wurden die Eiskeilnetze an Plitzen angelegt, die wihrend der Jungeren
Dryaszeit Nunatak-Gebiete reprisentierten, was sich aufgrund der Mulden- bzw. Tallage ausschlieBen a6,
oder sie wurden doch zu einem spiteren Zeitpunkt gebildet, an Plitzen, an denen die thermischen Bedin-
gungen der Eiskeilgenese aufgrund der Hohenlage der Lokalititen (> 700 m i. M.) erfillt waren, was am
wahrscheinlichsten ist.

Blockgletscher sind grolere zungen- oder lobenférmige Schuttkérper mit scharfer Randbegrenzung
und einer Oberflichenstruktur dhnlich dem Habitus zihflissiger Massen, die im aktiven Zustand Eis ent-
halten und einer langsamen Massenbewegung hangab- oder talabwirts unterliegen (vgl. BARSCH 1996).
Sie treten im Steilrelief der Lyngen-Alpen und im Bergland von Kafjord und Storfjord als aktive, inaktive
und fossile Formen in Erscheinung. Die aktiven Blockgletscher bewegen sich in der Gréflenordnung von
einigen Zentimetern bis wenigen Dezimetern im Jahr vorwirts, wihrend die inaktiven Blockgletscher kei-
ne Bewegung mehr erkennen lassen. Thr Eisgehalt ist jedoch noch nicht ausgeschmolzen. Sie besitzen da-
her noch weitgehend den Habitus der aktiven Blockgletscher. Erste Hinweise auf die Bewegungslosigkeit
liefern die Ansiedlung einer Pioniervegetation auf den feinmaterialreichen Stirnpartien der Blockgletscher.
Die steile, steinschligige Stirn der aktiven Blockgletscher ist infolge der intensiven Bewegungsvorginge
nahezu vegetationsfrei; die spitsommerliche Auftautiefe betrdgt nur 2-3 m. Mit dem Ausschmelzen des
Bodeneises verringert sich der Boschungswinkel der Blockgletscherstirn, Zugleich sinkt die Blockglet-
scheroberfliche immer mehr ein, wobei an besonders eisreichen Plitzen Kollapsstrukturen entstehen
koénnen. Bei den fossilen Blockgletschern ist das Bodeneis véllig ausgeschmolzen. Trotz zahlreicher
Kollapsstrukturen bleibt die urspriingliche Zweischichtung des Schuttkérpers (Blockmantel, Feinmaterial-
kern) sowie die Gliederung der Oberfliche in Wille und Rinnen erhalten (vgl. BARSCH 1996).

Der Schutt der in den Lyngen-Alpen und im Bergland 6stlich des Lyngenfjordes anzutreffenden
Blockgletscher stammt aus Sturzschutthalden, Morinen und Bergsturz-Ablagerungen (vgl. MEIER 1999).
In einigen Fillen enthalten die Schuttkérper sowohl schartkantigen Sturzschutt aus der Frostverwitterung
benachbarter Steilwidnde als auch kantengerundetes Morinenmaterial sowie Fels- und Bergsturz-
Ablagerungen. Die Blockgletscher am Fulle unterkihlter, vom Permafrost durchsetzter Sturzschutthalden
sind hdufig loben-, seltener zungenférmig. Durch fortgesetzte Schuttzufuhr aus den rickwirtigen Fels-
winden erh6ht sich nach und nach das Gewicht des Sturzschuttkérpers. Ist der Schuttkérper eistibersit-
tigt, kbnnen seine unteren Teile schlieBlich instabil werden, sobald ein bestimmter Schwellenwert tber-
schritten ist. Durch plastische Deformation des Bodeneises (interstitielles Eis, Eislinsen) beginnen Partien
an der Basis der Sturzschutthalde hangabwirts zu kriechen und bilden auf diese Weise den ersten Wall ei-
nes embryonalen Blockgletschers (vgl. Abb. 27). Je nach Schuttproduktion in den Steinschlagwinden und
Einbeziehung von (Lawinen-) Schneeresten und wieder gefrorenem Schmelzwasser kénnen weitere Wille
hinzugefligt werden. Die aus End- oder Seitenmorinen hervorgegangenen Blockgletscher besitzen oft ei-
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ne zungenférmige Gestalt. Sie erreichen mehr als 1 km Linge und folgen in threm Verlauf der Tallinie.
Gerit eine gefrorene Randmorine in eine blockgletscherartige FlieBbewegung, was eine gewisse Mindest-
michtigkeit und eine Eisiibersittigung des Substrats erfordert, bildet sich an ihrem unteren Ende eine stei-
le Stirn, deren Béschungswinkel zumeist gréBer ist als der maximale Schiittwinkel des Lockergesteins (vgl.
Abb. 27 ). Ferner findet eine Materialsortierung statt, indem sich das grébere Feinmaterial an der Oberfla-
che des Schuttkérpers anreichert und einen Blockmantel bildet. Enthilt das in den Bewegungsvorgang
einbezogene Moridnenmaterial noch Toteis, kénnen im Blockgletscher auch kleinere Gletschereisreste
tberdauern. Blockgletscher sind jedoch entgegen einer weit verbreiteten Meinung keine schuttbedeckten
Eis-Gletscher (vgl. BARSCH 1996). Sie unterscheiden sich darin von den ,blockgletscherihnlichen
Schuttkérpern®, die nach  KVERNDAL & SOLLID (1993) Formen reprisentieren, die unter
Permafrostbedingungen im Gefolge von Steinschlag, Fels- und Bergstiirzen auf Gletscheroberflichen ent-
standen sind. Eine Unterscheidung solcher Schuttkérper von echten Blockgletschern ist mitunter proble-
matisch, insbesondere wenn es sich um fossile, inzwischen eisfreie Formen handelt.

Modelle der Blockgletscher-Entwicklung in Troms und Finnmark
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Abb. 27: Modelle der Blockgletscher-Entwicklung in Troms und Finnmark (aus MEIER 1997)

Das Bergland von Kafjord zeichnet sich durch die gré3te Blockgletscherdichte in Norwegen aus, mog-
licherweise auch durch die gréfte Dichte an postglazialen Stérungs- und Verwerfungslinien (vgl.
TOLGENSBAKK & SOLLID 1988, SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK 1989, SOLLID &
SORBEL 1992). Die meisten Blockgletscher sind inzwischen fossil und eisfrei. Sie wurden wihrend der
kalten Jungeren Dryaszeit in bereits vom Inlandeis freigegebenen Gebieten angelegt und belegen dort die
chemalige Existenz von Permafrostboden. Thre Entwicklung wurde moglicherweise durch die Eisentlas-
tung und Neotektonik nach dem Abschmelzen des Inlandeises beglinstigt, als durch Fels- und Bergstiirze
grof3e Schuttmengen zur Verfiigung standen (vgl. SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK 1989). Einige
Blockgletscher haben die jungdryaszeitlichen Seitenmorinen an den Steilhdngen am Lyngen- und Kafjord
deutlich iberfahren — ein klarer Beweis, dass die Schuttkdrper auch noch nach der Jingeren Dryaszeit in
Bewegung waren. Die Mehrzahl der Blockgletscher in Kifjord hat einen nicht-glazidren Ursprung; die
Formen bestehen vornehmlich aus Sturzschuttmaterial oder Bergsturz-Ablagerungen mit einem hohen
Anteil grof3er Blocke an der Oberfliche. Dariiber hinaus existieren Blockgletscher mit einem morinischen
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Ursprung. Sie sind nach SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK (1989) vermutlich aus subpolaren, mit
Morinenmaterial stark beladenen Gletschern hervorgegangen, aus denen sich Eiskernmorinen entwickel-
ten, die im Laufe der Zeit in Bewegung gerieten und zu Blockgletschern wurden. In den Hochlagen von
Kafjord sind auch gegenwirtig Eiskernmorinen unter Permafrostbedingungen anzutreffen, ebenso aktive
und inaktive Blockgletscher, die noch Eis enthalten. Die steilen Fronten einiger Blockgletscher in Héhen-
lagen >700 m 4. M. deuten auf tal- bzw. hangabwirts gerichtete Bewegungsvorginge bis in die Gegen-
wart. Der Nachweis fir derartige Bewegungen ist jedoch schwer zu erbringen, da sich die gefrorenen
Schuttmassen nur dullerst langsam bewegen.

Vergleicht man die Blockgletscherdichte im Bergland von Kafjord und Storfjord mit jener in den
Lyngen-Alpen, zeigen sich deutliche Unterschiede. Das Gebiet 6stlich des Lyngen- und Storfjordes ist
nach Ausweis der quartirgeologischen und geomorphologischen Karte von TOLGENSBAKK &
SOLLID (1988) und der quartirgeologischen Karte von CORNER (2004) durch eine erheblich gréBere
Blockgletscher-Haufigkeit gekennzeichnet als die Lyngen Halbinsel. Darin kann sich der unterschiedliche
Forschungsstand westlich und 6stlich des Lyngenfjordes widerspiegeln. Die Unterschiede kénnen aber
auch durch das Relief und / oder die in den Gebieten anzutreffenden Substrate mit unterschiedlicher pet-
rographischer Zusammensetzung bedingt sein. Zudem war die postglaziale Tektonik (Neotektonik) in den
Gebieten 0Ostlich des Lyngenfjordes offenbar wesentlich effektiver, was u. a. in der groBen Anzahl von
Verwerfungs- und Stérungslinien zum Ausdruck kommt. Die eigenen Luftbildauswertungen und Feldbe-
obachtungen lieen erkennen, dass zahlreiche der von den genannten norwegischen Autoren kartierten
Blockgletscher keine Blockgletscher im Sinne von BARSCH (1996) reprisentieren, sondern Grobschutt-
ablagerungen andersartiger Genese darstellen. Der Befund iberrascht nicht, ist die Abgrenzung von
Blockgletschern gegentiber morphologisch dhnlichen Schuttkérpern andersartiger Genese oftmals nur
mittels detaillierter, zeitraubender, teurer Feldstudien mdéglich. Manche Schuttablagerungen sind sehr
komplex zusammengesetzt und kénnen Material sehr unterschiedlicher Herkunft in rdumlich enger Ver-
gesellschaftung enthalten, das sich als Ganzes oder partiell langsam hangabwirts bewegt (hat). Ein typi-
sches Beispiel bildet die grofe Schuttablagerung im oberen Moldojokkatal, die sich aus scharfkantigem
Bergsturz- und Sturzschutthalden-Material sowie kantengerundeten morinischen Ablagerungen zusam-
mensetzt. Die stellenweise sehr scharfe Randbegrenzung spricht fiir eine Deutung der Schuttmasse als
Blockgletscher. Einige der von TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) als Blockgletscher interpretierten
Schuttkérper dirften nach Ausweis der eigenen Feldbefunde eher Bergsturz-Ablagerungen darstellen.
Ebenso haben mehrere von CORNER (2004) vorliufig als Blockgletscher gedeutete Ablagerungen offen-
bar eine andersartige Entstehung. Ist eine zweifelsfreie Identifizierung eisreicher aktiver oder inaktiver
Blockgletscher mitunter bereits problematisch, so kann die Unterscheidung von alten eisfreien fossilen
Blockgletschern und morphologisch dhnlichen alten Bergsturz-Ablagerungen noch viel schwieriger sein.

In den Lyngen-Alpen finden sich trotz der gewaltigen, in den Tilern angehduften Schuttmassen nur
wenige Blockgletscher im Sinne von BARSCH (1996). Auf3erhalb der jungdryaszeitlichen Eisrandlage exis-
tieren fossile, inzwischen eisfreie Blockgletscher, deren Schuttzungen von den steilen Fjordhidngen fast bis
zum Meeresspiegelniveau herabreichen. Nérdlich von Holmbukta (Storurd) am Sorfjord erstreckt sich ein
Schuttkérper mit riesigen Blécken an der Oberfliche sogar bis in den Fjord. Dabei ist unklar, ob es sich
um einen fossilen Blockgletscher oder um eine Bergsturz-Ablagerung handelt. Seismische Messungen im
Fjord belegen, dass das Material von feinkérnigeren marinen Lockersedimenten tberlagert wird, was auf
ein hohes Alter des Schuttkdrpers weist (vgl. BLIKRA 2002). Der Schutt wurde vermutlich auf dem Eis
der Sorfjord-Gletscherzunge wihrend der Jingeren Dryaszeit abgelagert. Eine spitere Morphogenese ist
aber nicht ganz auszuschlieBen, zumal in der Ndhe und im nahe gelegenen Govertal Bergsturzmassen jiin-
geren Alters vorkommen. In den West- orientierten Trogtilern Stortindtal, Strupskardtal, Veital und
Reintal in der Nordhilfte der Lyngen Halbinsel werden die Unterhinge tiber mehrere Kilometer Linge
fast hohenlinienparallel von michtigen Blockschuttwillen flankiert, die von manchen Autoren (z. B.
BAKKE, DAHL et al. 2005) als lobenférmige, aus Sturzschutthalden hervorgegangene, lange, geschlosse-
ne Fronten bildende Blockgletscher gedeutet werden. Mit groBer Wahrscheinlichkeit handelt es sich aber
um Seitenmorinen an talauswirts vorgertickten Gletscherzungen, die im Postglazial von Sturzschutt tber-
schiittet worden sind. Dariiber hinaus existieren in den Tilern aber auch echte Blockgletscher, deren Ma-
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terial von Seiten- und Endmoridnen stammt. Solche Schuttkorper sind u. a. an den Talflanken und
-miindungen von Strupskardtal und Veital erhalten (vgl. KING 1984). Sie wurden vermutlich im Weich-
sel-Spiitglazial unter Permafrostbedingungen gebildet und sind inzwischen eisfrei. An der Ostflanke des
Fornestales in Studlyngen finden sich inzwischen fossile, lobenférmige HangfuB3-Blockgletscher, die vor-
nehmlich aus Sturzschuttablagerungen bestehen, aber auch Morinenmaterial der ehemals bis zum
Kjosenfjord reichenden Gletscherzunge des Fornesbre enthalten (vgl. BALLANTYNE 1990). Am
Osthang des Durmalstind erstreckt sich ein zungenférmiger Blockgletscher aus ca. 700 m Héhe 6. M. bis
an die linke Seitenmorine der M 5-Eisrandlage. Ob der Schuttkérper noch Eis enthilt, ist unklar. Im Un-
terschied zu den wallférmigen HangfuBBablagerungen in den West-orientierten Trogtilern in Nordlyngen
konnten die Blockgletscher im Fornestal erst nach der Jungeren Dryaszeit angelegt worden sein, da das
Tal wihrend der Jingeren Dryaszeit noch mit Gletschereis gefiillt war.

WHALLEY (1992) fihrt die auffillig geringe Verbreitung von Blockgletschern in den Lyngen-Alpen
im Vergleich zum Bergland von Kafjord und Storfjord sowie in anderen Hochgebirgen auf die lokale
Gletscherdynamik zuriick. Er versteht unter Blockgletschern jedoch keine Permafrostphinomene im Sin-
ne von BARSCH (1996), sondern schuttbedeckte Gletscher, so dass der Erklirungsversuch wenig hilf-
reich ist. Nach WHALLEY sind die meisten Gletscher auf der Lyngen Halbinsel hinreichend aktiv, um
den von den nahe gelegenen Felswinden und Talhingen auf die Eisoberfliche gefallenen Schutt abzu-
transportieren, so dass sich keine michtige, thermisch isolierende, das Gletschereis im Sommer vor dem
Abschmelzen schiitzende Schuttlage bilden kann. Die Gabbro-Gesteine der Lyngen-Alpen sind nach
WHALLEY gegentber der Verwitterung zu resistent, um den von den Gletschern abtransportierten
Schutt rasch zu ersetzen. Die Hypothese WHALLEYs kann bestenfalls die Armut an schuttbedeckten
Gletschern erkliren, nicht aber die geringe Verbreitung ,,echter* Blockgletscher. Zudem sind die Glet-
scher nach dem Maximalstand wihrend der ,,Kleinen Eiszeit“ vor 100-120 Jahren deutlich zuriickge-
schmolzen und wenig aktiv. In den Tilern stehen groBle Mengen an Sturz- und Hangschutt sowie
morinischen Ablagerungen zur Verfigung, um die Entwicklung von Blockgletschern im Sinne von
BARSCH (1996) zu erméglichen. Offenbar bildet nicht das Fehlen geeigneter Schuttablagerungen den li-
mitierenden Faktor der Blockgletscher-Bildung, sondern das Fehlen von Permafrost am Platze der Abla-
gerungen. Im Steilrelief der Lyngen-Alpen konzentriert sich die Verbreitung michtiger Schuttablagerun-
gen im wesentlichen auf die Béden der tief eingesenkten Trogtiler, wo Permafrostboden nur inselhaft an
klimatisch und / oder edaphisch hydrologisch begiinstigten Standorten auftritt. Diskontinuietlicher Per-
mafrostboden findet sich nach Ausweis der Gelindebefunde und Klimadaten erst in Hohenlagen ab ca.
800 m 4. M. (Nordspitze der Lyngen Halbinsel) bzw. ca. 600 m 6. M. (Halbinselwurzel), wo schuttarme
Felswinde und Steilhdnge vorherrschen (vgl. MEIER 1999). Hochtiler mit geeigneten Grobschuttablage-
rungen fir die Entwicklung von Blockgletschern (Sturzschutthalden, Bergsturz-Ablagerungen, Morinen)
sind auf der Lyngen Halbinsel im Unterschied zum Bergland von Kafjord nur in geringer Zahl vorhanden
— eine mogliche Erklirung fir die geringe Blockgletscherdichte in den Lyngen-Alpen im Vergleich zum
Bergland 6stlich des Lyngenfjordes.

Wie bei den Blockgletschern wird der Permafrostboden auch in unterkiihlten Sturzschutthalden, Berg-
sturz-Ablagerungen in Schattlagen, pronivalen Willen (Schneeschuttwillen, ,,pronival ramparts®) sowie
grobblockigen Morinen und Blockfeldern vor dem Abschmelzen geschiitzt. Diese Formen und Ablage-
rungen lassen sich daher gelegentlich, mit Vorsicht, ebenfalls als Permafrostindikatoren verwenden (vgl.
MEIER 1999). Im Winter verhindert der Grobschutt die Ausbildung einer geschlossenen Schneedecke,
die den Untergrund vor einer intensiven Abkiihlung schiitzen kénnte. Bei diesen Grobmaterialablagerun-
gen gelangt schwere winterliche Kaltluft in die Hohlrdume zwischen den Blécken und verdringt die som-
merliche Warmluft. In den folgenden Sommern reichen die geringe Bewetterung und Luftzirkulation so-
wie der Wirmeflu3 aus dem Erdinneren nicht aus, um diese Stellen wieder tiber den Gefrierpunkt zu er-
wirmen und den Permafrostboden aufzutauen. Alle aktiven und inaktiven, noch eishaltigen Blockglet-
scher, die im Raum Lyngen untersucht wurden, wiesen in ihrem Einzugsgebiet und in ihrer Umgebung,
insbesondere an ihren steilen Flanken, perennierende Schneeflecken auf, die zumindest auf lokale
Permafrostvorkommen deuten, wie zahlreiche Grabungen ausweisen. Am Rande der perennierenden
Schneeflecken ist mit zunehmender Entfernung vom Schneefleckrand ein rasches Absinken der
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Permafrosttafel festzustellen. Unklar bleibt allerdings, ob die perennierenden Schneeflecken und -felder
eines Gebietes nur lokale, eng begrenzte Permafrostvorkommen anzeigen oder ob sie Plitze verringerter
sommerlicher Auftautiefe als Teil eines grofler dimensionierten Permafrostvorkommens markieren. Die
Mehrzahl der perennierenden Schneeflecken hat ihre Lage und Gestalt in den letzten 35 Jahren kaum ver-
dndert. Im Fels kénnen auch kalte Wandvereisungen als Permafrostindikatoren fungieren. Setzt man vor-
aus, dass das Eis oberhalb von Bergschrinden an der Felsunterlage angefroren ist, kénnen Vorkommen
von Wandvereisungen mit ihrer unteren Begrenzung, dem Bergschrund, sowohl im Luftbild als auch im
Gelinde, Permafrostvorkommen anzeigen. Sie markieren die Untergrenze von Permafrostvorkommen an
Steilhdngen und Felswinden und dirften deutlich tber der Untergrenze der Permafrost-Verbreitung in
solchen Gebieten entwickelt sein.

4.2. Raumliche Verbreitung des Permafrostbodens

Auf der Grundlage des Verbreitungsmusters der beobachteten geomorphologischen
Permafrostindikatoren sowie einer Vielzahl zusitzlicher Permafrostfunde in mittleren und héheren Lagen,
insbesondere im Bereich der Nivalstufe in Blockfeldern und Morinen im Umfeld der Gletscher, hat
MEIER (1999) unter Berlicksichtigung des klimatischen Datenmaterials (vgl. Abb. 28; zur Methodik vgl.
KING 1984) 4 Nordost-Siidwest-Profile und 11 Nordwest-Siidost-Profile durch die Lyngen-Alpen und
das Bergland von Kifjord und Storfjord konstruiert, die, erginzt durch die Verbreitungskarte der morpho-
logischen Permafrostindikatoren (vgl. Abb. 25) eine Vorstellung von der riumlichen Verbreitung des
Permafrostbodens westlich und 6stlich des Lyngenfjordes und des Storfjordes vermitteln. Methodisch be-
dingt kann es sich dabei nur um ein sehr grobes, stark vereinfachtes Bild der Permafrost-Verbreitung und
seiner Untergrenzen handeln. Der Verlauf der Profile wird mal3geblich durch die rdumlichen Schwerpunk-
te sowie die Verfligbarkeit von Luftbildern bestimmt.
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Schematische vertikale Gliederung des alpinen Permafrostbodens im Raum Lyngen — Storfjord
nach dem Modell von L.KING (1984)
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Abb. 28: Schematische vertikale Gliederung des alpinen Permafrostbodens im Raum Lyngen-Storfjord (aus MEIER

1999)
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Die Héhenstufe des kontinuierlichen alpinen Permafrostbodens, in der Dauerfrostboden geschlossen
nahezu Gberall auftritt, auch im Fels, diirfte nach Ausweis des Klimadatenmaterials (Jahresmitteltempera-
tur unter -6 °C) nur in den Gipfellagen der héchsten Berge erreicht werden, etwa im vergletscherten
Jiehkkevarri-Massiv (Jiehkkevarri, Kveita, Fugldalsfiell), am Balgesvarri, Store Lakselvtind und Store
Lenangstind. Permafrostfunde im Randbereich der Plateaueiskappe des Balgesvarri sowie in den Blockfel-
dern am Rande der abschmelzenden diinnen Eisfelder auf dem nahe gelegenen Bredalsfjell deuten eben-
falls auf die Existenz von kontinuierlichem Dauerfrostboden. Seine Untergrenze 1483t sich beim gegenwir-
tigen Forschungsstand nicht exakt festlegen, kénnte aber im Jiehkkevarri-Massiv bei rund 1500 m @. M.
liegen.

In der Hohenstufe des diskontinuierlichen alpinen Permafrostbodens kommt Dauerfrostboden sowohl
weit verbreitet (obere Teilstufe) als auch fleckenhaft (untere Teilstufe) vor. Sein Verbreitungsmuster wird
von zahlreichen geodkologischen Parametern, wie der Héhenlage, Hangneigung, Exposition (Strahlung,
Wind), Andauer und Michtigkeit der Schneedecke sowie den Substrat-, Feuchtigkeits- und Vegetations-
verhdltnissen gesteuert. Die Anzahl und GréB3e der vom Permafrostboden untetlagerten Flichen sowie die
Michtigkeit des Dauerfrostbodens verringern sich in Richtung auf die Untergrenze der Héhenstufe. Die
am tiefsten gelegenen Vorkommen diskontinuierlichen Permafrostbodens in den Lyngen-Alpen befinden
sich in Sturzschutthalden in Schattlagen am Fulle Nord-exponierter Winde, wie z. B. im stidlichen Ellental
(Langdalstind-Nordwand), im Storelvskard (Piggtind-Nordwand) und am Govertalspass (Nallangaisi-
Nordwand) sowie in Grobschuttablagerungen unter hoch aufragenden Karriickwinden, wobei die Perma-
frost-Entwicklung durch die Anhdufung von Lawinenschnee im Frihsommer noch zusitzlich begiinstigt
wird, wie z. B. im oberen Gjerdelvtal (Kvalvikfjell) sowie am Brevatn und an den Holmevatnan im oberen
Tyttebaertal (Tverrelvdalstind, Brevasstind). In einigen Becken (z. B. Rypedalsvatn-Becken) wird die
Permafrostgenese offenbar durch winterliche Temperaturinversionen geférdert (vgl. MEIER 1999).

Unterhalb der Héhenstufe des diskontinuietlichen Permafrostbodens wurde in Héhenlagen, in denen
unter ,,normalen® klimatischen Verhiltnissen kein Dauerfrostboden vorkommen kann, verschiedentlich
sporadischer Permafrostboden angetroffen. Diese inselhaften Permafrostvorkommen finden sich unter
sehr spezifischen lokalen Standortbedingungen an besonders beglinstigten Plitzen, mitunter weit unter-
halb der Hohenstufe des diskontinuietlichen Permafrostbodens, gelegentlich sogar im Waldgrenz-Okoton
oder darunter. Ein typisches Beispiel existiert im unteren Nordmannviktal in Kifjord in 260 m Hohe .
M. Das dortige Permafrostvorkommen ist an Feinsedimente in einem stark wind- und damit kilteexpo-
nierten Morinenwall nahe der Waldgrenze gekniipft. Ein anderes Vorkommen von sporadischem Dauer-
frostboden wurde in einer unterkiihlten Sturzschutthalde am Fulle des Nordre Jaegervasstind am Blavatn
in Nordlyngen in einer Héhe von rund 200 m 4. M. ergraben. Die Permafrost-Entwicklung wurde hier
durch die Schattlage und die Ablagerung von Lawinenschnee ermdglicht. Beide Lokalititen zeichnen sich
durch positive Jahresmitteltemperaturen und Wirmebilanzsummen aus.

Sowohl die Nordost-Stidwest-Profile als auch die Nordwest-Stidost-Profile zeigen ein Absinken der
Untergrenze des diskontinuierlichen Permafrostbodens zu den klimatisch kontinentaleren Gebieten hin,
wihrend die Waldgrenze und die Vergletscherungsgrenze eine gegenliufige Tendenz aufweisen (vgl.
MEIER 1999). Die Untergrenze des diskontinuierlichen Permafrostbodens sinkt von rund 800-850 m .
M. im Norden der Lyngen Halbinsel tiber eine Distanz von ca. 90 km auf 600-650 m 4. M. am inneren
Balsfjord ab. Die beiden 6stlich des Lyngenfjordes gelegenen Nordost-Stidwest-Profile bestitigen diesen
Trend. Die Nordwest-Stidost-Profile lassen ein Absinken der Permafrost-Untergrenze zum Binnenland
hin um maximal 100-150 m Uber eine Distanz von rund 60 km erkennen. Nordlich einer Linie
Kjosenfjord — Kafjord sinkt die Untergrenze des diskontinuierlichen Permafrostbodens vom Ullsfjord bis
zum Reisatal um 50-100 m ab, wobei der Gradient in Nordreisa am grofiten ist. Stidlich des Kafjordes 1af3t
sich die Permafrost-Untergrenze aufgrund des vorherrschenden Plateaucharakters der Landschaft schlecht
erfassen. Die enge Vergesellschaftung perennierender Schneefelder auf den Hochflichen oberhalb 800 m
. M. zeigt jedoch an, dass die Untergrenze des diskontinuierlichen Permafrostbodens zumindest stidlich
des Skibotntales in dieser Hohenlage deutlich iiberschritten ist. Darauf deutet auch die Hoéhenlage der
Palsamoore am Rihpojavri, Sallojavti und Galdajavri (470-560 m i. M.). Den Feldbefunden zufolge liegt
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die Untergrenze des diskontinuierlichen Permafrostbodens nahe der norwegisch-finnischen Grenze bei
rund 600 m 4. M., unter Einbeziehung der Palsamoore sogar noch datunter. Zu einem dhnlichen Ergebnis
kommt JECKEL (1988), der die Untergrenze des diskontinuierlichen Dauerfrostbodens am Saana (1029
m) bei Kilpisjirvi in 600-650 m Hohe 4. M. ansetzt, ungeachtet eines Palsamoores in 480 m Hohe G. M.
am Ufer des Kilpisjirvi-Sees. Die Permafrost-Untergrenze verlduft an der Nordspitze der Lyngen Halbin-
sel rund 600 m, Sstlich des Straumfjordes ca. 500 m iiber der Waldgrenze. Am inneren Balsfjord verringert
sich der Abstand auf 200-250 m, wihrend sich die obere Waldgrenze und die Untergrenze des diskontinu-
ierlichen Permafrostbodens im Raum Kilpisjirvi — Dreilindereck schneiden. Die ausgedehnten
Palsamoore an der E 8 zwischen Peera und litto siidlich von Kilpisjirvi befinden sich bereits in der (Bit-
ken-) Waldstufe. Sie bilden einen westlichen Ausldufer des ausgedehnten binnenlindischen, nordfinnisch-
nordnorwegischen Palsaverbreitungsgebietes, das sich in Ostfinnmark vom Vidda-Plateau bis hinab an die
Eismeerkiiste erstreckt und dort zum polaren Permafrostgebiet in Svalbard und in der russischen Arktis
tberleitet (vgl. u. a. MEIER 1985, 1987, 1991, 1996, 2015, MEIER & THANNHEISER 2009).

Die Grenzen der alpinen Permafrost-Héhenstufen waren nach dem Abschmelzen des pleistozinen In-
landeises nicht konstant, sondern haben sich im Laufe des Holozins in Abhingigkeit von der Klimaent-
wicklung mehrmals verschoben. Davon zeugt u. a. der aktuelle Aktivititsgrad der im Raum Lyngen ange-
troffenen morphologischen Permafrostindikatoren, insbesondere der Blockgletscher, die in den kiistenna-
hen Tieflagen gegenwiirtig nur noch in fossiler, eisfreier Form vorliegen. Uber die genaue Klimaentwick-
lung wihrend der letzten 10 000 Jahre, wie etwa das Ausmal3 von Temperaturschwankungen und deren
Zeitstellung, ist bis heute wenig bekannt. Hinweise auf den langfristigen Temperaturverlauf konnen Daten
aus Bohtldchern im Permafrost liefern, wihrend Eiskerne aus michtigen, ,,kalten Plateaugletschern auch
Riickschlisse auf die Niederschlagsverhiltnisse wihrend eines lingeren Zeitraumes zulassen. Der , kalte®,
tber 100 m michtige Plateaugletscher des Jiehkkevarri enthilt wahrscheinlich sehr altes Eis, das als Palio-
klima-Indikator genutzt werden kann. Es ist im Vergleich zum temperierten Eis der meisten Tal- und
Kargletscher kaum deformiert, so dass nahezu ungestorte Lagerungsverhiltnisse votliegen. Eine Eiskern-
bohrung koénnte daher Aufschlufl iber das Klimageschehen eines recht langen Zeitraums geben (vgl.
MEIER 1999). Aufgrund seiner Hohenlage tiber dem Meeresspiegel (1834 m) und den daraus resultieren-
den Temperatur- und Niederschlagsverhiltnissen war das Plateau vermutlich wihrend des gesamten Ho-
lozidns inklusive des postglazialen Klimaoptimums vergletschert.

LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012) haben das relative Alter des alpinen Permafrostbodens
in Norwegen anhand von Temperaturdaten aus Bohrléchern mittels eines WirmefluBmodells fiir die letz-
ten 10 000 Jahre abgeschitzt und Untergrenzen fiir die alpinen Permafroststufen berechnet. Aus Troms
standen Temperaturdaten aus Permafrost-Bohrungen im Fels vom Nordnesfjell und Guolasjavri in
Kafjord und vom Lavkavagge-Tal in Storfjord zur Verfiigung. Danach beschrinkt sich ein kontinuierli-
ches Vorkommen von Permafrostboden iiber das gesamte Holozin in Nordnorwegen auf Héhenlagen
von mindestens 1400 m . M. — Hoéhen, die nur von den hochsten Gipfeln der Lyngen-Alpen und einigen
wenigen Plateaus in Storfjord erreicht werden. Die Hohenlagen darunter waren nach dem Modell der
norwegischen Autoren zumindest wihrend des postglazialen Wirmeoptimums permafrostfrei. Das Uber-
dauern von Permafrostboden in den Hochlagen tiberrascht insofern, als nach vorherrschender Lehrmei-
nung alle Gletscher in Norwegen wihrend des holozinen Wirmeoptimums abgeschmolzen waren und
danach eine Neubildung von Gletschern stattfand. Die Hochlagen sind aktuell von ,,kalten, am Unter-
grund angefrorenen, nicht-erosiven Gletschern bedeckt. Sie waren es wahrscheinlich auch wihrend des
weichseleiszeitlichen Maximalstandes und wiahrend fritherer pleistozidner Vergletscherungen. Nach dem
Modell von LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012) wurden die gréBte postglaziale Permafrost-
Verbreitung und die gro3te Permafrost-Méchtigkeit wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ erreicht. Eine Perma-
frost-Degradation vollzog sich hauptsichlich vor dem holozinen Temperaturmaximum und nach der
»Kleinen Eiszeit™. In den Lyngen-Alpen durfte die ,,Kleine Eiszeit“ den Zeitabschnitt mit sowohl der
grofiten holozinen Gletscherverbreitung (vgl. BALLANTYNE 1990) als auch der gréf3ten
Permafrostausdehnung darstellen. Permafrostboden diirfte auch zu Beginn der verschiedenen pleistozi-
nen Vereisungen im Gebiet existiert haben. Anders sind der gute Erhaltungszustand und die Konservie-



4. Periglaziére Formung 61

rung der priglazial, vermutlich im Tertidr angelegten Gipfelblockfelder in den Lyngen-Alpen und im Berg-
land von Kafjord und Storfjord kaum zu erkliren.

FARBROT, ISAKSEN et al. (2013) haben versucht, Schwankungen in der Verbreitung des Perma-
frostbodens in Nordtroms und Finnmark seit der ,,Kleinen Hiszeit™ mit Hilfe des CryoGRID 1.0 Perma-
frost-Modells zu erfassen. Das Modell fufit auf dem Temperaturregime an der Oberfliche des Perma-
frostbodens. Um dieses zu berechnen, wurden verschiedene thermische Parameter tiber einen lingeren
Zeitraum gemessen, u. a. Mitteltemperaturen der Luft, an der Bodenoberfliche und an der
Permafrosttafel. Diese wurden u. a. mit Daten der Vegetationsdecke, der Gesteinsdichte, der thermischen
Leitfahigkeit und des Wirmeflusses auf der Basis von 1 km? groflen Quadraten verknipft. Aus den
Lyngen-Alpen standen keine Messdaten zur Verfiigung, doch konnten Temperaturserien aus Bohrléchern
Ostlich des Lyngenfjordes (Lavkavagge, Guolasjavri) sowie von der Insel Arndy (Trolltind) verwendet
werden. Sie werden erginzt durch Messwerte von Miniaturdataloggern an mehreren Lokalititen in
Kafjord, u. a. vom Nordnesfjell am Lyngenfjord. Von den mit Temperaturfithlern instrumentierten Bohr-
l6chern ist das am Guolasjavri-Stausee gelegene das interessanteste, da es die lingste Bodentemperatur-
MeBreihe in Nordnorwegen aufweist (2004; 32 m tiefe Felsbohrung in 786 m Hohe i. M.). Die Messun-
gen belegen eine Erwirmung und sogar eine Degradation von Permafrostboden im Festgestein. Den nor-
wegischen Autoren zufolge betrug die maximale Auftautiefe im Zeitraum 2008-2010 mehr als 10 m, und
die mittlere jahrliche Bodentemperatur in 10 m Tiefe belief sich auf -0,2 °C. Temperatur-Messungen im
Jahre 2005 deuten auf Permafrost an der Existenzgrenze in einer Tiefe unterhalb von 7-8 m, wobei die ab-
soluten Werte unterhalb von 15 m Tiefe nahe -0,1 °C lagen. Bei erneuten Messungen im Juli 2006 waren
die Temperaturen in 15-30 m Tiefe noch negativ, wihrend sie oberhalb von 15 m und unterhalb von 30 m
bereits tiber 0 °C lagen. Im September 2010 und 2011 hatte sich der Permafrost unterhalb 15-17 m Tiefe
aufgelost. Der Zeitraum 1961-2010 ist durch eine graduelle Zunahme der Temperaturen an der
Permafrostoberfliche gekennzeichnet — von -0,4 °C in den 1960 er Jahren auf -0,2 °C bis -0,1 °C wihrend
der letzten drei Jahrzehnte (vgl. Abb. 29, FARBROT, ISAKSEN et al. 2013). Die modellierten Werte der
Jahresmitteltemperatur an der Bodenoberfliche weisen fiir die letzten 50 Jahre auf eine Erhéhung der
Temperaturen um 0,4 °C. Die Messergebnisse zum Temperaturverlauf und zur Permafrostdynamik bestid-
tigen die Untersuchungsergebnisse von MEIER & THANNHEISER (2011) und MEIER (2015) zum
Entwicklungsverlauf von Permafrosthiigeln in Norwegisch und Schwedisch Lappland im Zeitraum 1961-
2010, der durch eine vornehmlich klimatisch induzierte Permafrost-Degradation gekennzeichnet ist. Die
Untersuchungen von FARBROT, ISAKSEN et al. (2013) weisen auf eine rund 200-300 tiefere Lage der
Untergrenze des (diskontinuierlichen) Permafrostbodens wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ im Vergleich zur
Gegenwart. Entsprechend diirfte die Permafrost-Untergrenze damals an der Nordspitze der Lyngen Halb-
insel in 500-600 m Hohe . M. gelegen haben, an der Halbinselwurzel am inneren Balsfjord sowie in den
kontinentaleren Gebieten im Bergland von Kifjord und Storfjord in einer Héhenlage von 300-400 m .
M. Falls diese Werte stimmen, wire das gesamte Bergland zwischen dem Lyngen- / Storfjord und der
norwegisch-finnischen Grenze im Raum Halti-Dreilindereck aufgrund seiner Hohenlage tiber dem Mee-
resspiegel mit Ausnahme der tief eingeschnittene Taler (z. B. Kafjordtal, Manntal, Skibotntal, Signaltal)
wihrend der ,,Kleinen Eiszeit von (diskontinuietlichem) Permafrost unterlagert gewesen, eine Hypothe-
se, die mit den Klimadaten der wenigen Wetterstationen in jener Zeit kaum vereinbar ist.
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Abb. 29: Gemessene und modellierte (CryoGRID 1.0) Temperaturen am Guolasjavri-See. A. Temperatur-Profile im
Bohtloch; B. Modellierte Temperaturen an der Permafrostoberfliche (TTOP) und an der Bodenoberfliche
(MAGST); C. Gefilterte Serie der mittleren jihrlichen Bodentemperatur im Bohrloch (BH; 0,2 m und 4,0 m Tiefe)
und an der Bodenoberfliche (GST) in 5 m Entfernung vom Bohrloch (aus FARBROT, ISAKSEN,
ETZELMULLER & GISNAS 2013)

Das Relief in den Lyngen-Alpen ist hochalpin und auch die angrenzenden Fjordufer und Trogtiler
sind durch hohe Steilwinde gekennzeichnet. Machtige Berg- und Felssturz-Ablagerungen in ihrem Fufibe-
reich zeugen von der Instabilitit der Winde und Hinge im Steilrelief. Die vorliegenden Befunde zur Per-
mafrost-Verbreitung im Raum Lyngen lassen vermuten, dass einige der instabilen Felswinde und -hinge
von ,,warmem® Permafrost durchsetzt sind oder sich unmittelbar unterhalb der Untergrenze des alpinen
Permafrostbodens befinden, der sich seit dem Ende der ,,Kleinen Eiszeit® mdéglicherweise stark erwirmt
hat (vgl. u. a. BLIKRA 2002, BRAATHEN, BLIKRA et al. 2004, NORDVIK, BLIKRA et al. 2010,
DANIELSEN 2013, BLIKRA, CHRISTIANSEN 2014). Wenn das in Felsspalten und Kliften vorhande-
ne Bodeneis ausschmilzt, verliert das Substrat an Festigkeit, was im Steilrelief die Auslésung von rasch ab-
laufenden, katastrophenartigen Massenbewegungen in Gestalt von Fels- und Bergstiirzen beglinstigt und
in besiedelten und durch Verkehrswege erschlossenen Gebieten ein erhebliches Gefahrenpotenzial dar-
stellt. Die meisten Bergsturz-Ablagerungen weisen nach Ausweis des Flechtenbewuchses der Grobkom-
ponenten, geologisch-stratigraphischen Merkmalen sowie einzelner Radiokarbon-Datierungen ein hohes
Alter auf. Vor allem in der Zeit kurz nach der Deglaziation kam es im Gebiet offenbar zu zahlreichen
Bergstiirzen, bedingt durch die Druckentlastung vom Gewicht des Inlandeises. Aber auch spiter, im Ver-
laufe des gesamten Holozins, wurden Bergstiirze ausgeldst, u. a. wihrend des holozinen Klimaoptimums,
vermutlich verursacht durch das Ausschmelzen von Permafrost in den Gesteinsfugen, -kliften und
-spalten. In historischer Zeit weckte der Bergsturz am Pollfjell bei Furuflaten im Juni 1810 die gréBte
Aufmerksamkeit. Die in den Lyngenfjord herabstiirzenden Schuttmassen erzeugten eine hohe Flutwelle,
die das strandnahe Tiefland tberschwemmte, in Furuflaten 14 Todesopfer forderte und noch in 20 km
Entfernung zu spiren war (vgl. u. a. BLIKRA 2002). Als vor rund 20 Jahren bei geologischen
Kartierarbeiten lange und breite Spalten an den Steilabfillen des Nordnesfjells und des Falsnesfjells (vgl.
CORNER 2004) zum Lyngen- / Stotfjord entdeckt worden waten, wurde die Bergsturz-Gefahr mit mog-
lichen katastrophalen Folgen rasch erkannt. Die Lokalititen befinden sich oberhalb der Trasse der viel be-
fahrenen E 6. Bei einem Bergsturz-Ereignis wiren nicht nur die Verkehrsteilnehmer gefihrdet, sondern,
infolge der zu erwartenden hohen Flutwelle, auch die Bewohner der Siedlungen im Umkreis des Lyngen-
/ Storfjordes. Aus diesem Grunde wurden die vom Absturz bedrohten Felsbereiche mit empfindlichen
Messinstrumenten versehen um mdgliche Bewegungsvorginge so frih wie mdglich zu erfassen. Die
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Messergebnisse zeigten, dass von der Lokalitit am Rande des Nordnesfjell-Plateaus die meiste Gefahr
ausgeht. Als Konsequenz wurde ein Frihwarnsystem entwickelt und auch schon getestet, das sowohl Au-
tofahrer auf der E 6 als auch Bewohner der gefihrdeten Siedlungen per Handy bei akuter Bergsturz-
Gefahr warnt (vgl. DANIELSEN 2013). Im Folgenden werden die wichtigsten geologischen und physio-
geographischen Merkmale der wissenschaftlich gut untersuchten Nordnesfjell- (Jettan-) Lokalitit vorge-
stellt.

Das Gebiet befindet sich rund 20 km nérdlich von Skibotn am Steilabfall des Nordnesfjells (900 m)
zum Lyngenfjord. Lyngseidet am gegeniiber liegenden Fjordufer sowie die Orte Olderdalen und Mannda-
len am Kafjord sind nur ca. 7 km Luftlinie entfernt und bei einer méglichen Flutwelle (Tsunami) beson-
ders gefihrdet. Der instabile Hangabschnitt erstreckt sich vom Plateaurand in rund 800 m Héhe 4. M. fast
bis zum Fjordniveau und zur Fernstra3e E 6 hinab (vgl. Abb. 30). Gravitative Verwerfungen, Spalten und
grabenihnliche Strukturen finden sich auf einer Breite von ca. 4 km. Grof3e Felspartien von bis zu 500 m
Linge und bis zu 200 m Breite sind, weitgehend den Neigungsverhiltnissen der anstehenden Marmor-
und Tonschiefer-Schichten folgend, hangabwirts verlagert worden. Abschnitte aus zerbrochenem und
»aufgearbeitetem® Fels zeugen von heftigen Bewegungsvorgingen. Selbst am unteren duleren Rande die-
ses instabilen Hangabschnittes war das Festgestein gewaltigen Bewegungsvorgingen ausgesetzt und wurde
dabei unter Spaltenbildung stark deformiert (vgl. BLIKRA 2002).
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Abb. 30: Lage des instabilen Jettan-Bergsturzareals am Steilabfall des Nordnesfjells zum Lyngenfjord (BH = Bohr-

loch, G = Mef3punkte der Bodenoberflichen-Temperatur, BTS = Temperatur-Mef3punkte an der Basis der winterli-
chen Schneedecke, schwarze Linien = jungdryaszeitliche Randmorinen) (aus BLIKRA & CHRISTIANSEN 2014)
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Das Bergsturz-Gebiet bei Jettan erwies sich bei Messungen durch den Norwegischen Geologischen
Dienst (NGU) seit 1999 als der am stirksten vom Absturz bedrohte Teil der instabilen Zone und wurde
daher seit 2007 durch NGU und die Universitit Tromsé untersucht und mittels GPS-Messungen, Scan-
ning, Satelliten- und Luftbilder etc. iberwacht. 2011 wurde die Nordnorwegische Gebirgsitberwachung
(NNFO) gegriindet, um diese Arbeit méoglichst effektiv fortzusetzen. Beteiligt an dieser Gesellschaft sind
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u. a. die Provinzverwaltung von Troms, die von einer moglichen Flutkatastrophe betroffenen Gemeinden
Kifjord, Storfjord und Lyngen sowie NGU, das Norwegische Institut fiir Gewidsser und Elektrizitit
(NVE), das Norwegische Geotechnische Institut (NGI) sowie NORUT in Troms6. NNFO hat rund 70
Mefinstrumente an der Lokalitit installiert, u. a. 18 vernetzte GPS-Antennen, Uberwachung durch Satelli-
ten, Radar und Laser, so dass selbst die kleinsten Verdnderungen und Bewegungsvorginge registriert wer-
den. Ferner werden umfangreiche Luft- und Bodentemperaturmessungen vorgenommen. Pro Tag werden
ca. 160 000 Einzelmessungen durchgefiihrt (vgl. DANIELSEN 2013).

Der Schuttkérper des Jettan-Bergsturzes umfasst ein Volumen von méglicherweise bis zu 17 Mio m?,
wobei sich Teile mit Geschwindigkeiten von tiber 5 cm pro Jahr hangabwirts bewegen (vgl. NORDVIK,
BLIKRA et al. 2010). Durch die Instabilitidt des Gesteins sind im Stirnbereich gro3e lobenférmige Schutt-
ablagerungen entstanden, die sich fast bis an das Fjordufer erstrecken (vgl. Abb. 31). Die steilen Frontal-
loben bestehen aus stark zerbrochenem Gestein und weisen kleinere Auswanderungsnischen auf. Der in-
stabile Hangabschnitt wird an seinem oberen Ende durch groBe Verwerfungen vom intakten Fels ge-
trennt. Dieser Bereich ist durch eine Sequenz von Dehnungsspalten gekennzeichnet, von denen einige als
bis zu 300 m lange, grabenihnliche Gelindedepressionen in Erscheinung treten. Die groB3te aktive Spalte
markiert den oberen Rand des gegenwirtig in Bewegung befindlichen Bergsturz-Abschnittes, der sich in
NO-SW-Richtung tber einen Hohenbereich von 450-650 m . M. erstreckt. Er besteht aus mehreren of-
fenen Spalten; die seitlich angrenzenden Felspartien sind stellenweise in Blocke zetlegt. Diese fallen in die
Spalten, die dadurch geweitet werden, so dass grabenartige Gelindedepressionen entstehen. Diese aktive
Hauptspalte bildet die tiefste und breiteste Spalte der Bergsturz-Ablagerung von Jettan. Nach BLIKRA &
CHRISTIANSEN (2014) ist das Studium der durch Schnee und Eis in dieser Spalte initiierten Prozesse
von entscheidender Bedeutung fiir das Verstindnis der treibenden Krifte und Mechanismen der Bewe-
gungsvorginge. Die Stérung und Deformation der Oberfliche in Kliffndhe sind im nérdlichen Teil des
Bergsturz-Areals intensiver und chaotischer, wobei lokal grabenférmige Strukturen entstanden sind. Die-
ser Abschnitt reprisentiert nach BLIKRA & CHRISTIANSEN (2014) den dltesten und am weitesten
entwickelten Teil des aktiven Gebietes. Das Gestein besteht vornehmlich aus Amphibolit, Dolomit- und
Kalkmarmor sowie Granat-Quarz-Tonschiefer der Kiéfjord-Decke. Geophysikalische Messungen lassen
vermuten, dass der Fels bis in mindestens 100 m Tiefe stark zerrittet ist. In 45-50 m Tiefe wurde eine
Zone aus Brekzien und feinkérnigem Material angetroffen. Dabei kénnte es sich den norwegischen Auto-
ren zufolge um die Hauptgleitfliche des aktuell aktiven Teils des Jettan-Bergsturzes handeln.
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Abb. 31: Geomorphologische Merkmale des Jettan-Bergsturzareals bei Nordnes. Pfeile zeigen jahrliche Bewegungs-
raten (cm), Quadrate Temperatur-MeB3punkte in 40 cm tiefen Bohtléchern (NTP 4) und Temperatur-MeBpunkte auf

einer Sturzschutthalde (NTP 5) und in einer Spalte (NTP 6). Der Kreis zeigt die Lage von Bohtloch 2, der Stern die
Lokalitit der Fels-Datierung am Rande der Hauptspalte (aus BLIKRA & CHRISTIANSEN 2014)

Der Lyngenfjord und seine siidliche Fortsetzung, der Storfjord, waren letztmalig wihrend der Jiingeren
Dryaszeit von Gletschereis erfilllt. Der Eisrand der Gletscherzunge lag damals rund 22 km nérdlich der
Jettan-Lokalitit. Die héheren Abschnitte des Nordnesfjells iiberragten das Inlandeis zum damaligen Zeit-
punkt als Nunatakker. Zahlreiche Morinenwille nordéstlich und 6stlich des Nordnesfjell-Gipfels sowie
cinige wenige am westlichen Plateaurand erhaltene Wille lassen sich mit jungdryaszeitlichen
Randmorinenwillen am Ostufer des Lyngenfjordes und Nordostufer des Kifjordes (vgl.
TOLGENSBAKK & SOLLID 1988) korrelieren. Am Nordnesfjell sind Morinenwille in Hohenlagen
zwischen 500 m 4. M. im Norden und ca. 700 m 4. M. im Siiden erhalten. Ein kleiner Morinenwall befin-
det sich im Jettan-Bergsturz-Gebiet in einer Hohenlage von 620-640 m 4. M., der nach BLIKRA &
CHRISTIANSEN (2014) wihrend der Jingeren Dryaszeit abgelagert worden ist. Der héchst gelegene
Abschnitt des Mordnenwalles befindet sich im unteren Bereich einer Auswanderungsnische; das Material
des unteren Abschnittes ist in die aktive Hauptspalte gestiirzt. Der obere Teil des instabilen Hangabschnit-
tes lag wihrend der Jungeren Dryaszeit folglich aulerhalb des Eisrandes und war einem Kaltklima mit
Permafrostbedingungen ausgesetzt. Am Eisrand freigesetztes Schmelzwasser durfte zur Bildung von eis-
reichem Permafrostboden geflihrt haben. Aus der Grundmorinendecke konnten erhebliche Sediment-
mengen in die Spalten gelangen. Die flacheren, mit Grundmorine bedeckten Abschnitte des instabilen
Gebietes sind durch Kollapsstrukturen und Einsturztrichter als Folge postglazialer Deformationen ge-
kennzeichnet. Die Verknlipfung der geomorphologischen Strukturen der Bergsturz-Ablagerung mit den
Morinenwillen belegt eindeutig, dass das instabile Areal im Postglazial nach der Jingeren Dryaszeit ent-
standen ist. Eine Isotopen-Datierung der beim Aufreillen der Hauptspalte am Ruckhang der Auswande-
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rungsnische der kosmischen Strahlung ausgesetzten Felsfliche (,,cosmogenic surface exposure date®)
ergab ein Alter von 6 520 £335 Jahren BP. Das 143t darauf schlieen, dass die Entwicklung dieses Ab-
schnitts des Jettan-Bergsturz-Areals vor 6 000 - 7 000 Jahren begann (vgl. BLIKRA & CHRISTIANSEN
2014).

Der oberste Abschnitt des Bergsturz-Areals erstreckt sich bis knapp tber die Untergrenze des diskon-
tinuierlichen Permafrostbodens, die auf dem Nordnesfijell und im weiter 6stlich gelegenen Isfjell-Gebiet in
einer Hohenlage von rund 700 m 4. M. anzusetzen ist (vgl. MEIER 1999). Bei eigenen
quartirgeologischen und geomorphologischen Kartierarbeiten auf dem Nordnesfjell, Isfjell und Tverrfjell
(August-September 1995, 1996, 1998) wurde Permafrostboden an zahlreichen Lokalititen in Hohenlagen
tber 700 m 4. M. angetroffen, vornehmlich in grobkérnigen Schuttablagerungen (Sturzschutthalden,
Bergsturzmassen, Blockgletschern, Eiskernmorinen), aber auch in feinkdrnigen Sedimenten mit einem
hohen Schluffgehalt (glazifluviale Ablagerungen, pelitreiche Grundmorine). Die maximalen sommerlichen
Auftautiefen der deutlich tber der Waldgrenze gelegenen Lokalititen betrugen 1,0-1,5 m in den
morinischen Sedimenten und mehr als 2,5 m in den Grobschuttablagerungen. Die blockfeldbedeckten
Plateaus im Umkreis des Moldojokkatales (1000-1400 m @. M.) befinden sich nach Ausweis der zahlrei-
chen perennierenden Schneefelder bereits im oberen Abschnitt der Héhenstufe des diskontinuierlichen
alpinen Permafrostbodens, in der Dauerfrostboden nicht nur fleckenhaft, sondern weit verbreitet auftritt.
Die Riickwinde der nach Norden, zum inneren Kéfjord hin, orientierten Kare am Isfjell diirften sogar bis
in Héhenlagen von 800 m 4. M. grofflichig vom Permafrost durchsetzt sein. Unterhalb der Hohenstufe
des diskontinuierlichen Dauerfrostbodens tritt Dauerfrostboden am Kifjord inselhaft in sporadischer
Verbreitung auf, vornehmlich an lokalklimatisch und edaphisch begtnstigten Standorten in Nordexpositi-
on, in Schattlagen vereinzelt bis hinab in Hohenlagen um 500 m 4. M. BLIKRA & CHRISTIANSEN
(2014) ziehen die Untergrenze des diskontinuierlichen alpinen Permafrostbodens im Bereich des Jettan-
Bergsturzes aufgrund von Bodentemperaturmessungen (2008-2011) in einer Hohenlage von 600-700 m .
M., was nach Ausweis der eigenen Feldbefunde in den 6stlich angrenzenden Gebieten des Nordnesfjells
und Isfjells realistisch erscheint. Unterhalb dieser Grenze existiert unter den speziellen physiogeographi-
schen Bedingungen im Bergsturz-Areal sporadischer Permafrostboden (vgl. Abb. 32).
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Abb. 32: West-Ost-Profil durch das Jettan-Bergsturzareal mit Trend der Spaltenbildung sowie der Verbreitung von
sporadischem und diskontinuierlichem Permafrost (aus BLIKRA & CHRISTIANSEN 2014)

BLIKRA & CHRISTIANSEN (2014) haben aus den 4-jahrigen MeBreihen in der aktiven Hauptspalte
des Jettan-Bergsturz-Areals ein Modell der wichtigsten an der Bergsturz-Entwicklung beteiligten, unter
Permafrostbedingungen ablaufenden Prozesse abgeleitet (vgl. Abb. 33). Die instabilen Berghinge bei
Jettan und in anderen Gebieten im Raum Lyngen wurden hochstwahrscheinlich im Laufe eines langen
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Zeitraums unter Einwirkung verschiedener tektonischer Vorginge bei wechselnden Klimaverhiltnissen
gebildet. Neotektonische Prozesse infolge Druckentlastung nach dem Abschmelzen des pleistozinen In-
landeises haben die Bildung von Spalten und die Auslésung von Bergstiirzen initiiert. Diese ersten Spal-
tenbildungen und Hanginstabilititen boten glinstige Voraussetzungen fiir permafrostbezogene Vorginge.
Das jungdryaszeitliche Permafrostmilieu oberhalb der Gletscherzunge im Lyngenfjord fithrte vermutlich
zu einer Ausweitung ilterer Spalten sowie zur Bildung neuer Spalten. Wihrend des postglazialen Wirme-
optimums wanderte die Permafrost-Untergrenze héhenwiirts, so dass nur noch der oberste Abschnitt des
Bergsturz-Areals bei Jettan Permafrost enthielt. Die Datierung der Felsoberfliche am oberen Rand des
Bergsturz-Areals ldt vermuten, dass die Hauptverlagerungsvorginge wihrend des holozidnen Klimaopti-
mums oder davor initiiert worden sind. Bei einer vertikalen Verlagerung von ca. 15 m betrigt die jdhrliche
Verlagerungsdistanz im Mittel 3 mm (vgl. BLIKRA & CHRISTIANSEN 2014). Wihrend der ,,Kleinen
Eiszeit” war Permafrost im Bergsturz-Gebiet und insbesondere in den Spalten weiter verbreitet als ge-
genwirtig. Die Hauptspalte ist 2-4 m breit; geht man von einer gleichmiBigen Bewegungsrate seit der An-
lage aus (2 cm / Jahr), dirfte sie sich erst wihrend der letzten 100-200 Jahre ge6ffnet haben, d. h. erst
wihrend der ,,Kleinen Eiszeit“, als mit einem strengen Bodenfrostregime zu rechnen war. Kontinuierliche
Deformationsvorginge in den aktiven Spalten am Riickhang fithrten zu Verbreiterungs- und Setzungspro-
zessen, wodurch enge Spalten in grabenihnliche Depressionen umgewandelt wurden. Ist dieses Stadium
erreicht, kénnen sich in den Vertiefungen im Winter erhebliche Schneemengen ansammeln, deren
Schmelzwasser zu den Gleitflichen gelangen kann. Dieser Entwicklungsgang fithrt zu einer Vergréerung
des Eisvolumens in den Spalten.
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Abb. 33: Von Permafrost gesteuertes, in 4 Jahreszeiten gegliedertes Bergsturz-Modell, basierend auf Beobachtungen
in der aktiven Hauptspalte. Das allgemeine jéhrliche Deformationsmuster wird zusammen mit der gesamten jahtli-
chen Variationsbreite der Lufttemperatur auBerhalb und innerhalb der Spalten sowie der Eistemperatur im unteren
Spaltenabschnitt gezeigt (aus BLIKRA & CHRISTIANSEN 2014).

Wie der instabile Hangabschnitt bei Jettan auf den sich vollziehenden Klimawandel in Zukunft reagie-
ren wird und ob es zu einem raschen, katastrophalen Bergsturz-Ereignis kommen wird, ist schwer zu be-
urteilen. Zwar befindet sich das instabile Areal an der Untergrenze des diskontinuierlichen alpinen Perma-
frostbodens, doch zeigt das klimatisch kontrollierte Bergsturz- und Deformations-Modell von BLIKRA &
CHRISTIANSEN (2014), dass die wichtigsten Steuerfaktoren héchst lokaler Art sind. Das sehr komplexe
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Wirkungsgefiige zwischen dem Klima und den rdumlich begrenzt wirksamen Faktoren macht eine Prog-
nose iber die zukiinftige Entwicklung des Gebietes bei erhéhten Lufttemperaturen und Niederschlags-
mengen 4dullerst spekulativ. Das Modell der norwegischen Autoren belegt, dass die Schneeschmelze im
Frihjahr, die Ansammlung von Kaltluft in den Spalten im Spatherbst und Frithwinter sowie die Versiege-
lung der Spalten und Hohlrdume im Mitt- und Spitwinter durch Schnee die wichtigsten Steuerfaktoren
darstellen. Die Schneeschmelze im Frithjahr ist entscheidend fiir die Erwirmung der unteren Spaltenab-
schnitte, indem sie die Eistemperaturen erthoht und / oder die Wasserzufuhr zu den Gleitflichen verbes-
sert. Dadurch wird der Reibungswiderstand an den Gleitflichen verringert und die Deformation verstirkt.
Im Frihwinter sammelt sich als Folge des Balch-Effekts im geschlossenen System der Spalten und Hohl-
rdume Kaltluft, so dass deren untere Abschnitte wihrend des gesamten Winters kalt bleiben. Der Kaltluft-
strom in die Hohlrdume wird erst unterbrochen, wenn sich genug Schnee in den Spalten angesammelt hat,
um diese gegen die atmosphirischen Einfliisse abzuschirmen. Diese Vorginge fiihren zur Bildung und zur
Aufrechterhaltung von sporadischem Permafrost in den spaltenreichen Grobschuttablagerungen unter-
halb der Untergrenze des diskontinuierlichen alpinen Permafrostbodens. Ventilationseffekte haben eine
erhebliche Herabsetzung der Temperaturen in den Hohlriumen zur Folge. Dies beglnstigt die Bildung
von eisreichem Permafrost in den Spalten und mdéglicherweise auch an den Gleitflichen. Nach BLIKRA
& CHRISTIANSEN (2014) ist das saisonale Deformationsmuster in Bergsturzmassen und Blockglet-
schern bei Permafrosttemperaturen nahe 0 °C sehr dhnlich. Infolge der Reliefeigenschaften des instabilen
Bergsturz-Terrains bei Jettan wird sich in den als ,,Kaltluftfallen* fungierenden Spalten und Hohlrdumen
immer Kaltluft ansammeln. Sie reprisentieren aber auch sehr wirkungsvolle ,,Schneefallen”. Das Gesamt-
system ist rdumlich begrenzt und erhilt sich selbst aufrecht, wodurch der Klimawandel moglicherweise
nur geringe Folgen hat. Das vom instabilen Hangabschnitt bei Jettan ausgehende Gefahrenpotenzial (Ab-
sturz eines groflen Hangabschnitts in den Fjord und daraus resultierende, bis zu 25 m hohe Flutwelle) 143t
sich ohne weitere detaillierte Untersuchungen kaum abschitzen.

4.3. Periglaziare Formen und Ablagerungen (ohne Permafrostboden)

Der Periglazidr-Begriff wird hier verwendet fiir alle Bereiche abseits der rezenten Gletscher und des
von Gletschern erzeugten (glazidren) Formenschatzes, die einem geomorphologisch sehr wirksamen
Frostklima unterliegen, fiir die in diesem Bereich herrschenden Formungsvoraussetzungen, fiir die unter
diesen Formungsbedingungen ablaufenden geomorphologische Prozesse sowie die daraus resultierenden
Oberflichenformen und Ablagerungen (vgl. u. a. MEIER 1996). Aufler den bereits beschriebenen, gene-
tisch zwingend an das Vorkommen von Permafrostboden gekniipften Formen findet sich in den Lyngen-
Alpen und im Bergland &stlich des Lyngenfjordes ein reichhaltiges periglaziires Formeninventar, dessen
Morphogenese zwar keinen Dauerfrostboden voraussetzt, aber ein strenges (Boden-) Frostregime erfor-
dert. Die meisten dieser Formen und Ablagerungen sind auch in Permafrostgebieten anzutreffen, oftmals
in ,idealtypischer, lehrbuchhafter Ausprigung” und werden daher filschlicherweise als Permafrost-
Indikatoren betrachtet, wie verschiedene frostdynamisch entstandene Frostmusterbéden (z. B. grofle
Steinpolygon-Netzwerke). In den Hochlagen der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kifjord und
Storfjord ist nicht immer klar, ob die Fundorte der Frostmusterbdden von Permafrost unterlagert sind
oder nicht, da die sommerlichen Auftautiefen 1 m tberschreiten konnen und sich bei hohem Grundwas-
serstand schwer feststellen 146t, ob es sich im Untergrund um Permafrostboden oder Fels handelt.

Die in den petrographisch und morphologisch harten Gabbro-Gesteinen der Lyngen-Achse besonders
auffillig im Landschaftsbild hervortretenden michtigen Akkumulationen aus scharfkantigem Schutt sind
der sichtbare Ausdruck der kryoklastischen Gesteinsverwitterung (Frostverwitterung). Die Gesteinsaufbe-
reitung erfolgt dabei zumeist selektiv: Schwichezonen im Fels, wie Schichtgrenzen, Inhomogenititen,
Kristallgrenzen und Haarrisse dienen als Leitlinien der Gesteinsverwitterung. Die resultierenden Verwitte-
rungsprodukte — zergliederte Felsoberflichen, scharfkantiger Frostschutt, kryoklastisch zerlegte Einzelblo-
cke und Kernspringe — gelten als konstituierende Merkmale des periglazidren Milieus und sind in den
Lyngen-Alpen und im Bergland 6stlich des Lyngenfjordes weit verbreitet. Der Frostschutt ist gemil3 den
Gefiigemerkmalen des Ausgangsgesteins teils blockig, teils plattig, teils sandig-grusig. Gesteine mit mikro-
klastischem Gefiige (z. B. Gabbro, Amphibolit, Quarzit, Dolomit) bilden hiufig grole Blécke, wihrend
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stark geschieferte Gesteine (z. B. Glimmerschiefer, Tonschiefer) plattigen und grobkristalline Gesteine (z.
B. Konglomerate, grobkristalline Granite und Gneise) sandig-grusigen Verwitterungsschutt liefern. Be-
sonders grobblockigen Verwitterungsschutt bilden die ultrabasischen Gesteine (Ultramafite) im Zentrum
der Lyngen Halbinsel, insbesondere der Lyngen-Gabbro und dessen Umwandlungsprodukte; die quader-
férmigen bis grobplattigen Blocke zeichnen sich oftmals durch Lingen von 0,5-1,5 m aus. lhre grofte
Wirksamkeit erreicht die frostmechanische Gesteinsverwitterung im vegetationsarmen Gelinde oberhalb
der Waldgrenze mit Schwerpunkt in der Frostschuttstufe. Scharfkantiger Frostschutt findet sich vorzugs-
weise in der Umgebung von Gletschern und langfristigen Schneeflecken. Dort fihrt das freigesetzte
Schmelzwasser wie in den Uferbereichen von Seen und Bichen zu einer intensiven Durchfeuchtung des
Substrats, die beim vielfach wiederholten Gefrieren die Gesteinsverwitterung maligeblich férdert.

4.3 1. Blockfelder

Im tertidrzeitlich unter warmen Klimabedingungen angelegten und danach im Pleistozin und Holozin
glazidr umgestalteten Makrorelief mit Plateauresten in unterschiedlichen Hohenlagen und tief eingesenk-
ten Trogtilern, Becken und Karnischen finden sich Frostschuttakkumulationen im horizontalen oder flach
geneigten Gelidnde (Plateaureste, Talbdden) in Gestalt von Blockfeldern, wihrend unter Felswinden und
steilen, felsigen Hingen Sturzschutthalden und -kegel gebildet werden. Unter den Blockfeldern lassen sich
Blockschuttfelder und Blockmeere unterscheiden. In den Blockschuttfeldern sind die Bloécke in eine
Feinmaterialmatrix eingebettet. Die Blockmeere weisen nur einen sehr geringen Feinmaterialanteil auf. Sie
bestehen vornehmlich aus scharfkantigen Steinen und Blocken. Aufschluf Giber den inneren Aufbau der
Blockfelder geben u. a. Grabungsprofile vom Steinfjell und der Forholtaksla norddstlich bzw. siidwestlich
des Strupskardtals in Nordlyngen sowie von Gipfelblockfeldern auf dem Falsnesfjell und Reppifjell im
Bergland von Stotfjord 6stlich des Lyngen- / Storfjordes (vgl. Abb. 34, MEIER 2001).
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Grabungsprofile in Blockfeldern im Raum Lyngen — Storfjord

= halbichematisch -

A.Reppifjell (1210m) B.Falsnesfjell (1130m)

OB sama [ oo

m Frigains E-‘r':-:-‘r,;‘ prirereaer Gru @ peirureser bonigachiufiger Sasd |— =~ Permafrosreatel

—
Abb. 34: Grabungsprofile in Blockfeldern im Raum Lyngen-Storfjord (aus MEIER 2001)

Die Blockfeld-Grabung auf dem Steinfjell (960 m, Ende August 1996) stie3 bereits in 125 cm Tiefe auf
Permafrostboden. Die scharfkantigen Steine und Bldcke ,,schwimmen® in einer Matrix aus tonig-
schluffigem Sand. Die gréBten Blécke befinden sich an der Profilbasis. Der Ubergang zum Ausgangsge-
stein (Gabbro) vollzieht sich offenbar unmittelbar unterhalb der Permafrosttafel. Das sehr hart gefrorene,
feinkérnige Substrat verhinderte eine tiefere Grabung. Im Unterschied dazu wurde bei einer Blockfeld-
Grabung auf der Forholtaksla der eistiberschliffene Fels (Quarzit) im Untergrund erreicht. Wihrend das
Blockfeld auf dem Steinfjell durch in situ-Verwitterung des lokal anstehenden Festgesteins entstanden ist
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(autochthones Blockfeld), handelt es sich auf der Forholtaksla um ein Blockfeld, das durch frostdynami-
sche Sortierungsvorginge in einer Morinenablagerung gebildet worden ist (allochthones Blockfeld). Das
Auffrieren von Steinen und Bldcken fiihrte hier zu einer oberflichlichen Anreicherung der Grobkompo-
nenten. Ahnliches gilt fiir die weit gespannten Blockfelder an den Oberliufen von Veidalselv und Vestre
Reindalselv. Die Béden der beiden Tiler bestehen weithin aus blockreichen Grundmorinen-
Ablagerungen, in die zahlreiche Toteislocher (Sélle) eingesenkt sind. Die Steine und Blécke sind infolge
des kurzen Transportes durch die lokalen Gletscher kaum kantengerundet und unterscheiden sich daher
nur wenig vom scharfkantigen Schuttmaterial der Sturzschutthalden und -kegel an den Talflanken. Gra-
bungen in den beiden Tilern wurden wie im benachbarten oberen Strupskardtal durch die betrdchtlichen
Abmessungen der meisten Blécke erheblich behindert und beschrinken sich daher vornehmlich auf
Blockfeld-Areale mit relativ kleinstiickigem Schutt (Blockdurchmesser <50 cm). Die Profile liefen in den
meisten Fillen eine oberflichliche Anreicherung der Grobkomponenten erkennen, die sich am ehesten
durch frostdynamische Auftriervorginge erkliren li3t. Zudem ist mit einer Ausspillung des Feinmaterials
an der Blockfeld-Oberfliche wihrend der Schneeschmelze zu rechnen. Obwohl das im Untergrund anste-
hende Festgestein nur bei wenigen Grabungen erreicht wurde, lie die Mehrzahl der untersuchten Block-
felder einen zweigliedrigen vertikalen Aufbau erkennen: Unter einem oberflichlichen Blockhorizont folgt
ein Feinmaterialhorizont aus schluffigen Sanden, der zahlreiche Steine und Blécke enthalten kann
(5,schwimmendes Blockmeer®). In Blockfeld-Arealen mit einem hohen Grundwasserstand oder Staunisse,
wie an den Ufern von Veidalsvatn (347 m 4. M.), Vestre Reindalsvatn (467 m i. M.) und dem namenlosen
See 548 m 1. M. im oberen Strupskardtal, wurde der Blockmantel stellenweise frostdynamisch von Fein-
material durchstoBen, wobei Strukturbdéden, wie Feinmaterialinseln und Steinpolygon-Netzwerke, ent-
standen sind.

Wie in den hoch gelegenen Blockfeldern der Lyngen Halbinsel tritt Festgestein in den Gipfelblockfel-
dern 6stlich des Lyngenfjordes nur an wenigen Stellen zutage (vgl. CORNER 2004). Fremdmaterial in
Gestalt kantengerundeter Morinenblécke ist dullerst selten. Die meisten Blockfelder scheinen durch in si-
tu-Verwitterung der lokalen Festgesteine entstanden zu sein und stellen somit autochthone Bildungen dar.
Grabungen auf dem Falsnesfjell, Middagsfjell und Reppifjell (Ende August / Anfang September 1998)
stieen schon in weniger als 1,5 m Tiefe auf Grundwasser oder Permafrostboden. Abb. 34 zeigt Gra-
bungsprofile vom Reppifjell (1210 m) und Falsnesfjell (1130 m), die in Blockfeldabschnitten mit relativ
kleinstiickigem Grobmaterial aufgenommen wurden. Das Profil auf dem Reppifjell wurde im Bereich ei-
ner Feinmaterialinsel ergraben. Die scharfkantigen Steine und Blocke ,,schwimmen® in einer Matrix aus
tonig-schluffigem Sand. Die gréfiten Blécke liegen unmittelbar auf dem zerbrochenen Festgestein
(quarzitischer Sandstein) an der Profilbasis. Trotz des hohen Feinmaterialgehaltes handelt es sich wahr-
scheinlich um ein autochthones Blockfeld, da auch im weiteren Umkreis der Grabung kein einziger
Morinenblock gefunden wurde. Der relativ hohe Pelitgehalt des Feinmaterials tiberrascht allerdings. Das
Profil auf dem Falsnesfjell ist typisch fir ein Blockmeer mit leichter Hanglage. Die Blockfeld-Oberfliche
besteht fast ausschlieBlich aus scharfkantigen Steinen und Blécken, die tiberwiegend kantengestellt sind.
Feinmaterial tritt nicht zutage. Bei stirkerer Hangneigung weisen die Steine und Blocke hiufig eine dach-
ziegelartige Lagerung auf (Imbrikation). Der oberflichliche Blockmantel aus Quarzglimmerschiefer-
Komponenten ist von sandigem Grus unterlagert, der scharfkantige Blécke enthilt und ab ca. 110 cm Tie-
fe gefroren ist. Die hypsometrische Lage des Profils, der hohe Eisgehalt des Substrates und der spite
Zeitpunkt der Grabung lassen auf einen Permafrostfund schlieBen. Obwohl das Festgestein bei der Gra-
bung nicht erreicht wurde und die Michtigkeit des Blockfeldes nicht festgestellt werden konnte, lassen der
sedimentologische Befund sowie ein nahe gelegener Felskopf darauf schlieBen, dass das Blockfeld autoch-
thon ist (vgl. MEIER 2001).

Das Verbreitungsmuster und die Machtigkeit der Blockfelder in den Lyngen-Alpen und im Bergland
von Kifjord und Storfjord werfen Fragen zu ihrer Morphogenese und Altersstellung auf. Blockfelder sind
sowohl in den Tallagen an den Oberldufen der Fliisse als auch auf den hoch gelegenen, teilweise verglet-
scherten Plateaus als Gipfelblockfelder anzutreffen. Auf verschiedenen Hochflichen (z. B. Balgesvarri,
Bredalsfjell) finden sich sogar Blockfelder unter Gletschereisbedeckung, die beim gegenwirtigen Riick-
schmelzen der Eiskappen an den Rindern nahezu unversehrt zutage treten. Wihrend die Blockfelder der
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Tief- und Tallagen in den meisten Fillen durch frostdynamische Sortierungsvorginge und Ausspiilprozes-
se in morinischen oder glazifluvialen Ablagerungen entstanden sind (allochthone Blockfelder), sind die
Blockfelder der hoch gelegenen Plateaus den Grabungsbefunden zufolge in der Regel durch in situ-
Verwitterung der anstehenden Festgesteine gebildet worden (autochthone Blockfelder) (vgl. MEIER
2001). Die grof3e Michtigkeit der meisten Blockfelder, die fortgeschrittene vertikale Differenzierung vieler
Blockfelder in einen hangenden Blockhorizont und einen liegenden Feinmaterialhorizont sowie der dichte
Flechtenbewuchs der Steine und Blocke abseits der Schnee- und Eisfelder deuten auf ein hohes Alter der
Blockfelder, was in deutlichem Widerspruch zur Vergletscherungsgeschichte des Gebietes zu stehen
scheint.

Bis in die 1970 er Jahre wurden die Genese und das Alter der nordfennoskandischen Hochgebirgs-
blockfelder sehr heftig und kontrovers diskutiert (vgl. Zusammenfassung in STROMQUIST 1973). Bis
dahin meinten die meisten Autoren, die alpinen Blockfelder seien durch Frostverwitterung nach dem Ab-
schmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises entstanden. Diese Theorie impliziert eine sehr rasche Verwit-
terung der Festgesteine im Postglazial, d. h. in rund 10 000 Jahren. Die heute vergletscherten Gebiete am
Lyngenfjord diirften auch im Laufe des Postglazials zeitweise von Gletschern und Eiskappen bedeckt ge-
wesen sein, so dass die zur Blockfeld-Bildung zur Verfiigung stehende Zeit relativ kurz war, und dies bei
sehr verwitterungsresistenten Gesteinen, wie z. B. dem Lyngen-Gabbro. Untersuchungen von ANDRE
(1995, 1996, 2002) an vergleichbaren Gesteinen (Amphiboliten, Graniten) in den Abisko-Bergen weisen
auf sehr geringe postglaziale Verwitterungsbetrige. Zudem stellt sich die Frage, warum so viele vom pleis-
tozinen Inlandeis glatt geschliffene Felsoberflichen mit deutlichen Gletscherschrammen (Striae) kaum
verwittert bis in die Gegenwart iberdauern konnten. An einigen Plitzen sind Plateau-Blockfelder und eis-
tberschliffenes Terrain bei gleichem Ausgangsgestein nur 200-300 Hohenmeter voneinander getrennt. Als
Alternative wurde vermutet, die Blockfelder seien in eisfreien Zeiten im Laufe des Pleistozdns angelegt
worden (vgl. u. 2. KLEMAN & BORGSTROM 1990). Diese Theorie der Blockfeld-Bildung in pleistozi-
nen Interstadialen und / oder Interglazialen und potenzieller Weiterentwicklung im Postglazial verlingert
zwar den fir die Blockfeld-Bildung zur Verfiigung stehenden Zeitraum, setzt aber voraus, dass die Block-
felder zumindest eine Vereisung intakt Uberdauern konnten. Mechanische Verwitterung in Interstadialen
wird dabei als Hauptprozel3 der Blockfeld-Bildung angesehen ohne chemische Verwitterungsvorginge in
wirmeren Perioden in Interglazialen auszuschlieBen. Die Theorie einer Blockfeld-Bildung in Gebieten, die
wihrend des Pleistozins eisfrei waren (Nunatak-Areale), verlingert ebenfalls die zur Blockfeld-Genese zur
Verfiugung stehende Zeit, schrinkt aber das Verbreitungsgebiet der Blockfelder erheblich ein. Aulerdem
ist nach den vorliegenden Befunden aus dem Raum Lyngen davon auszugehen, dass die das Inlandeis
tberragenden Berggipfel und Plateaus eine Figenvergletscherung aufwiesen, die eine Blockfeld-Bildung
ausschloB3.

Erst seit den 1980 er Jahren hiufen sich Hinweise, die zweifelsfrei belegen, dass Blockfelder eine oder
mehrere Vergletscherungen nahezu unversehrt tiberdauern kénnen und eine priglaziale Anlage vor den
pleistozdnen Vereisungen mdglich ist. In Nordskandinavien stammen die ersten Befunde von der
Varanger Halbinsel (vgl. MALMSTROM & PALMER 1984) und aus Nordschweden (vgl. KLEMAN
1994), insbesondere den Abisko-Bergen (vgl. RAPP 1992, 1996). Die Beobachtungen von WHALLEY,
GORDON & THOMPSON (1981) an unversehrten Blockfeldern und Strukturbéden unter und am Ran-
de der zurtickschmelzenden Plateaueiskappe auf dem Balgesvarri-Plateau in Stdlyngen stiitzen diese Be-
funde. Sie sind der unmittelbare Beweis, dass Blockfelder zumindest unter einer relativ diinnen Eisbede-
ckung Uberdauern kénnen. Die Grabung durch die Eisdecke und der Befund vom Kontaktbereich Eis /
Blockfeld dokumentieren zudem, unter welchen Bedingungen das Uberdauern méglich ist: Unter ,,kal-
tem® Eis unter Permatrostbedingungen (vgl. Abb. 35). Diese und weitere Beobachtungen von der Lyngen
Halbinsel (vgl. REA, WHALLEY & PORTER 1996, REA, WHALLEY et al. 1996, WHALLEY, RAI-
NEY & GORDON 1996, WHALLEY, REA et al. 1997, WHALLEY & KJOLLMOEN 2000) liefern
wichtige Hinweise zur Morphogenese und Altersstellung der Blockfelder, weit tiber den Raum Lyngen
hinaus. Sie verlingern den fiir die Blockfeld-Entwicklung zur Verfiigung stehenden Zeitraum und bieten
auch eine schlissige alternative Erklirung fiir den komplexen vertikalen Aufbau vieler Blockfelder in
Nordskandinavien (vgl. u. a. MEIER 1996, 2001).
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Modell der Entwicklung und Konservierung hochgelegener
Plateau-Blockfelder in Troms und Finnmark

A, Prii-Weichsel-Glazial

Abb. 35: Modell der Entwicklung und Konservierung hochgelegener Plateau-Blockfelder in Troms und Finnmark
(aus MEIER 1997, vgl. auch REA, WHALLEY, RAINEY & GORDON 1996)
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Die michtigen Blockfeld-Profile (z. B. auf der Varanger Halbinsel) konnten bereits im Tertidr durch
chemische Tiefenverwitterung unter subtropischen Klimaverhiltnissen angelegt und spiter durch frostdy-
namische Prozesse, wie das , Auffrieren” von Grobmaterial und Kernsteinen, unter kaltklimatischen,
periglazidren Klimaverhiltnissen weiterentwickelt oder modifiziert worden sein. Als mégliches Indiz fiir
einen solchen Blockfeld-Ursprung lassen sich die in den Gipfelblockfeldern Nordschwedens und der
Varanger Halbinsel gelegentlich anzutreffenden Felsburgen (Tors) anfihren, die héchstwahrscheinlich vor
den pleistozinen Vereisungen angelegt worden sind. WHALLEY, REA et al. (1997) konnten in den Gip-
felblockfeldern des Bredalsfjells (Siidlyngen) und des Oksfjordjokels (NW-Finnmark) tiberdies zahlreiche
Tonminerale nachweisen, die nach Ansicht der britischen Autoren nur durch chemische Verwitterung des
in den beiden Gebieten anstehenden Gabbro-Gesteins gebildet worden sind, und zwar unter wesentlich
wirmeren Klimabedingungen als den gegenwiirtig herrschenden, am ehesten im Tertidr.

Die Beobachtungen in den Gipfelblockfeldern in Sidlyngen (Balgesvarri, Bredalsfjell, Rundfjell,
Njallavarri) und in Storfjord (Raum Skibotntal-Kittal: Falsnesfjell, Reppifjell, Middagsfjell, Sommarfjell)
zeigen eindrucksvoll, dass Blockfelder unter einer Gletschereisbedeckung nicht zwangsliufig zerstort wer-
den, sondern fast unbeschidigt uberdauern kénnen, sofern es sich um ,kaltes“ Eis in einem
Permafrostmilieu handelt (,,Konzept der kalten Gletschersohle = cold-based / dty based ice theory nach
RAPP 1992, 1996). Das unterste, ,,kalte”, am Permafrost-Untergrund angefrorene Gletschereis ist im Un-
terschied zu den oberen, ,,warmen‘ Hisschichten immobil und daher nicht-erosiv. Englaziir in den oberen
Schichten des Gletschers oder supraglaziir auf dem Gletscher mitgefithrtes Mordnenmaterial, das im Be-
reich mit ,,warmer®, feuchter Gletschersohle durch Glazidrerosion am nicht gefrorenen Untergrund ent-
standen ist, wird beim Abschmelzen des Gletschereises in der ansonsten unverinderten Landschaft abge-
lagert. Die Landschaft ist somit zwar vergletschert gewesen, zeigt aber keine oder nur sehr wenige Spuren
von Glazidrerosion, wihrend kleinere Mengen von weit transportiertem Fremdmaterial, etwa erratische
Blocke, durchaus vorhanden sein kénnen (vgl. RAPP 1992, 1996, MEIER 2001). Die Blockfelder auf den
hoch gelegenen Plateaus der Lyngen-Alpen und des Berglandes 6stlich des Lyngen- / Storfjordes tepri-
sentieren, da sie vermutlich schon unter warmklimatischen Bedingungen im Tertidr angelegt worden sind,
keine reinen Periglazidrerscheinungen, sondern polygene Gebilde, wobei der Anteil der periglazidren For-
mung an der Morphogenese unklar ist. Die periglaziire Uberprigung der tertidrzeitlichen warmklimati-
schen Ausgangsform ist jedoch erheblich und geht weit Giber einen ,,periglazidren Anstrich® im Sinne von
KLEMAN (1994) hinaus.

Im Unterschied zu den hoch gelegenen Plateaus waren die tief eingesenkten Trogtiler wihrend der
pleistozanen Vereisungen nicht von ,kaltem®, sondern von ,,warmem® Eis bedeckt. Das Gletschereis er-
reichte, insbesondere in Konfluenzbereichen, wie z. B. dem Rypdalsvatn-Becken in Siidlyngen, erhebliche
Michtigkeiten, so dass der Druckschmelzpunkt tberschritten wurde und das Eis an der Gletschersohle
erodieren konnte. Dadurch wurden die priglazial angelegten, vor allem durch tertidrzeitliche Tektonik und
fluviale Prozesse geschaffenen, vermutlich im Querschnitt V-férmigen Tiler zu breiten und tiefen Trogta-
lern ausgeschurft. An ihrem Grunde entstanden durch die Glazidrerosion zahlreiche beckenférmige Ver-
tiefungen, die beim Abschmelzen des Gletschereises teilweise mit glazidren und glazifluvialen Sedimenten
aufgefillt wurden und heute oftmals Seen beherbergen. Am Rande und zwischen den Geldndedepressio-
nen zeugt hiufig eisiiberschliffener Fels von der abradierenden Titigkeit des Gletschereises. Beispiele fiir
derartic glatt geschliffenen Fels finden sich u. a. an und auf den beiden Felsburgen im oberen
Strupskardtal zwischen dem Bldvatn-See und der zuriick schmelzenden Gletscherzunge des Strupbre (an
den Seen 538 m G. M. und 528 m 4. M. / Punkt 572 m G. M.). Die Talb6den an den Mittel- und Obetldu-
fen der Flisse sind dhnlich den hoch gelegenen Plateaus (Gipfelplateaus) von weit gespannten Blockfel-
dern bedeckt. Diese sind stellenweise durch in situ-Verwitterung der anstehenden Festgesteine entstanden,
insbesondere in héheren Passlagen, und deshalb autochthon; in den meisten Fillen handelt es sich jedoch
um allochthone Blockfelder, die durch frostdynamische Sortierungsvorginge in Gestalt einer oberflichli-
chen Anreicherung der Grobkomponenten in glazidren oder glazifluvialen Ablagerungen entstanden sind.
Ferner existieren polygenetisch gebildete Blockfelder, die sowohl lokalen Verwitterungsschutt als auch
frostdynamisch sortiertes Morinenmaterial oder Glazifluvium enthalten. Aufgrund des relativ kurzen
Transportweges sind die Grobkomponenten der morinischen Ablagerungen in den Trogtilern kaum kan-
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tengerundet. Da das oberflichennahe Feinmaterial oft ausgespiilt worden ist, und daher nur wenig Fein-
material zutage tritt, lassen sich autochthone und allochthone Blockfelder hdufig nur mittels Grabung un-
terscheiden. Im Vergleich zu den Blockfeldern der hoch gelegenen Plateaus sind die Blockfelder der Talla-
gen vergleichsweise jung: Da die vorriickenden pleistozinen Gletscher an ihrer Sohle ,,warm* waren und
erodierten, wurden alle priglazial vorhandenen Lockersedimente abgetragen und entfernt. Die Blockfelder
konnten daher erst nach der Deglaziation des Gebietes angelegt worden sein: Am frithesten im Nordteil
der Lyngen Halbinsel, dessen Tiefland bereits wihrend der Jingeren Dryaszeit gletscherfrei war, wihrend
die mittleren und hoheren Lagen noch von Lokalgletschern bedeckt waren. Die Gebiete stdlich der
jungdryaszeitlichen Eisrandlage wurden erst spiter vom weichselzeitlichen Inlandeis freigegeben. In den
Tilern im Sudteil der Lyngen Halbinsel und in den tieferen und mittleren Lagen des Berglandes von
Kafjord und Storfjord konnte die Blockfeld-Entwicklung erst nach dem Abschmelzen der ,,warmen® Eis-
bedeckung nach der Jingeren Dryaszeit einsetzen. Die Bereiche mit ,kaltem®, am Untergrund angefrore-
nen Eis, das iltere, priglazial angelegte Blockfelder bedeckt und vor Abtragung schiitzt, beschrinken sich
dort auf die hochst gelegenen Plateau-Blockfelder.

4.3.2. Sturzschutthalden und -kegel

Aufgrund der groflen Reliefenergie im weithin vorherrschenden Steilrelief sowie der groBen Frost-
wechselhdufigkeit und Feuchtigkeit im maritimen Kistenklima, die die kryoklastische Gesteinsverwitte-
rung begtinstigen, bilden Sturzschutt-Akkumulationen neben Blockfeldern besonders auffillig in Erschei-
nung tretende Mesoformen im Relief der Lyngen-Alpen und des fjordnahen Berglandes von Kifjord und
Storfjord. Unter den stark zergliederten Felswinden und Steilhdngen sind vielerorts michtige Sturzschutt-
halden und -kegel entwickelt, deren Oberflichen oftmals durch Mur- oder Lawinenbahnen tiberprigt sind.
Dartiber hinaus finden sich an manchen Plitzen am Fulle der steilen Trogtalhinge Bergsturz-
Ablagerungen als Formen rasch und katastrophenartig ablaufender gravitativer Grobschuttverlagerungen.
Alle diese Ablagerungen einschliefllich der besonders in Kafjord hiufig anzutreffenden Blockgletscher
konnten ebenso wie die Talblockfelder erst nach dem Abschmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises
entstehen. Thre Morphogenese erfolgte mit Ausnahme der Gebiete auB3erhalb der jungdryaszeitlichen Eis-
randlage, die schon frither vom Inlandeis freigegeben worden waren, im Laufe des Holozins, d. h. wih-
rend der letzten rund 10 000 Jahre. In Abhingigkeit von den (lokalen) Bedingungen diirfte die Sturz-
schuttproduktion in dieser Zeit mal gréBer, mal kleiner gewesen sein. Vermutlich wurde unmittelbar nach
der Deglaziation des Gebietes infolge Druckentlastung im Bereich der Felswinde und Steilhidnge sowie
beim Abschmelzen von Spalteneis im Fels besonders viel Sturzschutt gebildet. Da3 die Sturzschuttpro-
duktion an den steilen Talflanken bis in die Gegenwart anhilt, belegen unmittelbare Feldbeobachtungen
von abstiirzenden Schuttpartikeln wihrend der Schneeschmelzperiode (Ende Mai bis Anfang Juli). Weite-
re Hinweise auf die aktuelle Steinschlagtitigkeit bilden Schuttpartikel auf Resten der winterlichen Schnee-
decke sowie, in den héheren Lagen, auf den Oberflichen vieler Tal- und Kargletscher. Wo die Schuttkor-
per der Sturzschutthalden und -kegel isostatisch gehobene Strandwille, Strandterrassen oder Morinen be-
kannten Alters tibetlagern, 163t sich mit deren Hilfe das Maximalalter der Sturzschutt-Ablagerungen ermit-
teln.

Die Gestalt der Sturzschutt-Ablagerungen variiert in Abhingigkeit von zahlreichen Faktoren, wobei
der Bau und die Gliederung der Felswinde besondere Beachtung verdienen. Erfolgt der Schuttabwurf an
einer flichenhaft verwitternden, nicht durch Steinschlagrinnen gegliederten Wand, entsteht eine ,,einfache
Sturzschutthalde®, die sich als geschlossene Halde iiber eine lingere Strecke an die Felswand anlehnt. Sie
ist durch einen relativ glatten und ungegliederten Hang sowie eine in ziemlich gleichem Niveau verlaufen-
de Obergrenze gekennzeichnet. Konzentriert sich die Verwitterung hingegen auf bestimmte Wandberei-
che, sammelt sich der Verwitterungsschutt hiufig in Steinschlagrinnen und wird in diesen abwirts gelenkt.
An ihrer Basis kommt es infolge der linearen Schuttzufuhr zur Ausbildung eines ,,Sturzschuttkegels®.
Sturzschutthalden und -kegel finden sich sowohl an den Flanken der tief in die Landmasse eingesenkten
Trogtiler als auch unter den Steilabfillen der Plateaus entlang der Fjordufer. Die meisten von ihnen sind
infolge ihrer Héhenlage tiber dem heutigen Meeresspiegel vor der matinen Abrasion geschiitzt. Dicht ge-
scharte und hinsichtlich ihrer Abmessungen sehr eindrucksvolle strandnahe Sturzschutthalden und -kegel
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sind u. a. am Ostufer des Sorfjordes zwischen der Lakselv-Bucht und der Landzunge von Hjellnes, beid-
seits des Kjosenfjordes sowie zwischen Lenangsbotn und Lyngstuva in Nordlenangen entwickelt. Infolge
der postglazialen isostatischen Landhebung sind die Sturzschutt-Ablagerungen am Fulle der
Isskardtindane und Jaegervasstindane zwischen Kjosen und Sorlenangen sowie im Raum Lyngspollen-
Lyngseidet-Koppangen nicht mehr in Reichweite der Brandungswellen, im Unterschied zur hohen Steil-
kiiste zwischen Koppangen und Lyngstuva, wo bestenfalls die Spitzen der Sturzschutthalden und -kegel
iber den Wasserspiegel des Lyngenfjordes aufragen. Abseits der Kiistenlinie finden sich michtige halden-
oder kegelférmige Sturzschutt-Ablagerungen vor allem in den Trogtilern des Piggtind und Storvasstind,
im Rypetal, Ellental, Govertal, Fugltal und Fornestal in Sidlyngen sowie im Tyttebaertal, Fasttal,
Stortindtal, Strupskardtal, Veital, Reintal und Vakkastal in Nordlyngen. Ostlich des Storfjordes enthalten
u. a. die tief in die Plateauflichen eingesenkten Tiler des Storelv (Elsnestal) und Bergselv (Bergstal) mich-
tige Sturzschutthalden und -kegel. Im unteren Skibotntal werden die Felswinde und Steilhinge des
Falsnesfjells, Middagsfjells und Norddalsfjells von michtigen Sturzschutt-Ablagerungen gesdumt. Am
Adjit-Berg treten Sturzschutthalden und -kegel, Bergsturz-Ablagerungen und blockgletscherihnliche
Schuttkérper rdumlich eng vergesellschaftet auf. Ahnliches gilt fiir viele Trog- und Hochtiler in Kéfjord,
etwa das Moldojokkatal 6stlich von Manndalen (vgl. MEIER 1997) sowie die oberen Talabschnitte von
Oldertal, Nordmannviktal und Piltertal (vgl. TOLGENSBAKK & SOLLID 1988).

Die Gestalt der Sturzschutt-Akkumulationen wird vor allem durch die Form des Ober- und Unterhan-
ges, das Ausgangsgestein, die AbfluB3verhiltnisse sowie die Schneebedeckung bestimmt. Das Obergehinge
der meisten im Gabbro-Gestein angelegten Sturzschutt-Ablagerungen in den Lyngen-Alpen ist stark zer-
gliedert und in Schrofen und Felskopfe aufgelost. Die Schuttverlagerung erfolgt zumeist linienhaft in
Steinschlagrinnen. Sie sammeln das anfallende Verwitterungsmaterial und das im Frihsommer freigesetzte
Schneeschmelzwasser und leiten es zur Spitze der Sturzschuttkegel. Benachbarte Sturzschuttkegel ver-
schneiden sich bei dichter Scharung der Steinschlagrinnen zu zusammengesetzten Sturzschutthalden. Die
Spitzen der Sturzschuttkegel zeigen hiufig Spuren einer rezenten Schuttzufuhr aus den Steinschlagrinnen.
Den ,,frischen® Schuttpartikeln fehlt im Unterschied zum dlteren Schutt ein Flechtenbewuchs. Abseits der
dunklen Gabbro-Gesteine unterscheidet sich der , frische® Sturzschutt zudem durch seine hellere Farbe
vom grauen, von einer Verwitterungsrinde iberzogenen ,,Altschutt an den Halden- und Kegeloberflid-
chen. Uberdies finden sich bei vielen Sturzschutthalden und -kegeln Uberprigungserscheinungen, die aus
Umlagerungen des Sturzschuttes resultieren und nicht unmittelbar mit der Neuschuttzufuhr in Verbin-
dung stehen. Es handelt sich hiufig um Erosionsanrisse, die unmittelbar unter den Steinschlagrinnen an-
setzen, die oberen und mittleren Haldenteile zerschneiden und am Haldenful3 in zungenférmigen Akku-
mulationsformen auslaufen. Die Entstehung derartiger Murginge mit bisweilen auffilligen Uferwillen
steht mit der morphologischen Gliederung der Haldenriickwinde in unmittelbarem Zusammenhang:
Mulden und Rinnen im Bereich der Felswinde fungieren als Sammelbecken fiir Niederschlags- und
Schneeschmelzwasser und beglinstigen auf diese Weise die Auslésung von Muren, insbesondere nach
Starkregen-Ereignissen. Die Rinnen fungieren auch als Lawinenbahnen. Bei den Schneelawinen werden
lockere Schuttpartikel mit in die Tiefe gerissen und die Rinnen auf diese Weise von lockerem Material ,,ge-
sdubert®. Der Schutt gelangt mit dem Lawinenschnee in den Fulibereich der Sturzschutt-Akkumulationen
und bildet dort ,,Lawinen-Blockschuttzungen® (,,avalanche boulder tongues® nach RAPP 1959). Aul3er
Mur- und Lawinengingen weist das Feinrelief der Sturzschutthalden und -kegel oftmals Schuttloben und
-wilste als Resultat gelisolifluidaler Massenbewegungen auf. Sie sind vorzugsweise im Fullbereich feinma-
terialreicherer Sturzschutthalden und -kegel anzutreffen. Am Fule gréBerer Sturzschutthalden sind ver-
einzelt Wallbégen aus scharfkantigem Stein- und Blockwerk, sog. Schneeschuttwille (,,protalus ramparts®)
entwickelt, deren Entstehung nicht vollstindig geklirt ist. Typische Beispiele fir solche Schneeschuttwille
finden sich u. a. im stdlichen Ellental (FuB3bereich der Guhkesgaisa-Nordwand, Blockgletschernihe) und
im oberen Tyttebaertal (NW-exponierter Unterhang des Istinds). Viele Sturzschutthalden und -kegel las-
sen eine deutliche Zonierung des Schuttmaterials nach der GréBe erkennen, indem die gréB3ten Blécke am
Haldenful3 liegen, wihrend die Haldenspitze aus kleinstiickigem Schutt besteht. Diese Schweresortierung
des Sturzschuttes ist eine Folge der beimAbsturz entwickelten unterschiedlichen kinetischen Energie der
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einzelnen Gesteinstrimmer. Je grof3er die aus der Wand abgeworfenen Gesteinstrimmer sind, desto gro-
Ber ist ihr Radius und ihr Energieinhalt und umso weiter rollen und springen sie (vgl. RAPP 1957).

4.3.3. Gelisolifluktionserscheinungen und -formen

Der periglaziire Formenschatz der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kafjord und Storfjord um-
fasst auBler den Formen und Ablagerungen der kryoklastischen Gesteinsverwitterung vor allem Erschei-
nungen des frostdynamisch gesteuerten BodenflieBens (Gelisolifluktion) sowie der Bildung von kryogen
induzierten Mustern an der Bodenoberfliche (Frostmusterboden). Der Begriff ,,Gelisolifluktion® umfasst
frostdynamisch bedingte, hangabwirts gerichtete (klinotrope), langsame Massenbewegungen, die sich
durch eine gewisse zeitliche Kontinuitit des Bewegungsvorganges, laminar-turbulente FlieBbewegungen
mit tiefenwirts abnehmender Bewegungsintensitit auszeichnen. Nach dem Grade der Beeinflussung der
Bodenbewegungen kann zwischen ,,gebundener” Gelisolifluktion bei geschlossener Pflanzendecke, ,,ge-
hemmter* Gelisolifluktion bei aufgelockerter Pflanzendecke und ,,ungebundener® (freier) Gelisolifluktion
bei fehlender Pflanzendecke unterschieden werden. AuBler den Erscheinungen der amorphen
Gelisolifluktion (FlieBerde- und Wanderschuttdecken) sind im Raum Lyngen die typischen Formen der
differenzierten Gelisolifluktion (Rasenloben und -stufen, Schuttloben und -stufen) sowie Einzelerschei-
nungen (Wander- und Bremsblécke) anzutreffen.

Die Flieerdedecken unterscheiden sich von den Wanderschuttdecken hauptsichlich durch ihren ho-
heren Feinmaterialgehalt und ihren zumeist dichteren Vegetationsbesatz. Die Verbreitung aktiver Formen
konzentriert sich auf die Tundrenstufe, wihrend Wanderschuttdecken vornehmlich im Grenzsaum
Tundrenstufe / Frostschuttstufe und dariiber entwickelt sind. Aufgrund ihres unauffilligen Erscheinungs-
bildes, das bestenfalls durch flache Wellen und Wiilste an der Oberfliche gekennzeichnet ist, ist die exakte
Verbreitung der FlieBerde- und Wanderschuttdecken schwer einzuschitzen. Auflauferscheinungen hinter
groB3en, unbeweglichen Blocken, sibelwlichsige Baumstimme und Einregelungsmessungen an Grobkom-
ponenten zeigen indessen, dass die Erscheinungen der amorphen Gelisolifluktion vor allem im niedet-
schlagsreichen Nordteil der Lyngen Halbinsel weit verbreitet sind. In der Umgebung des Russelvfjells sind
FlieBerdedecken bereits bei Hangneigungen von 2-3° anzutreffen, wihrend sich flichenhaftes Schuttwan-
dern bei Béschungswinkeln ab 5-6° vollzieht. Die Flieferde- und Wanderschuttdecken der flachen bis
miBig steilen, von Grundmorinenmaterial und / oder Verwitterungsschutt der lokal anstehenden Festge-
steine bedeckten Hinge laufen an den unteren Hangabschnitten hiufig in charakteristischen Loben- und
Stufenformen aus, wobei stellenweise Stirnhdhen von bis zu 1,5 m erreicht werden. Héufig schlieen sich
Rasenloben auf mehreren Zehnermetern Breite zu Lobenfronten zusammen. Das Verbreitungsgebiet der
Rasenloben und -stufen reicht vom Meeresspiegelniveau (Nordspitze der Lyngen Halbinsel) bis an die
Frostschuttstufe heran. Bei Hangneigungen ab 25-30° werden die gelisolifluidalen Massenverlagerungen
von ablualen Verlagerungsvorgingen (Absptlungsvorgingen) abgelost. Auller an den Unterhingen der
Trogtalflanken finden sich Gelisolifluktionserscheinungen auch an den Hingen feinmaterialreicher
morinischer Ablagerungen unterschiedlichen Alters. So unterliegen sowohl die Mordnen der
jungdryaszeitlichen Eisrandlage in Nordlyngen (z. B. im Strupskardtal, Veital, Reintal) als auch die Mori-
nen der ,,Kleinen Eiszeit“ am Rande und im Vorland der rezenten Talgletscher (z. B. Steintal, Lyngstal,
Fornestal) gelisolifluidalen Massenbewegungen. Letztere sind im Unterschied zu den ,,alten® Morinen nur
spitlich bewachsen. Folglich dominieren an ihren Hingen bei hinreichendem Feinmaterial- und Feuchte-
gehalt Phinomene der ungebundenen bis gehemmten Gelisolifluktion, auBler Stufen- und Lobenformen
auch Einzelerscheinungen wie Bremsblécke, hinter denen sich feineres Material staut. Die altesten Mori-
nen in der Nordhilfte der Lyngen Halbinsel und an den Fjordufern in Studlyngen weisen bereits einen
dichten Vegetationsbesatz auf. Dozt finden sich auch Formen der gebundenen Gelisolifluktion, wie z. B.
Rasenloben und -stufen. Wo die klinotrope Verlagerung des Feinmaterials durch die Vegetationsdecke
behindert wird, sind gréere Blécke zu beobachten, die rascher hangabwirts wandern als das Feinmaterial
in ihrer Umgebung, so dass im Laufe der Zeit eine Auswanderungsnische oder Rinne hinter den Blécken
und ein Stauchwulst vor den Wanderblocken entsteht. Im Steilrelief im Zentrum der Lyngen Halbinsel
treten langsame gelisolifluidale Massenbewegungen zugunsten rasch ablaufender Massenverlagerungen
durch Steinschlagtitigkeit sowie Massentransporte durch NaBschneelawinen (,,slush flows®) und
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Absplilung (Abluation) zuriick. Zudem stellt die kryoklastische Verwitterung der Gabbro-Gesteine fiir die
Gelisolifluktion nur wenig Feinmaterial bereit. Dagegen liefert die Verwitterung der iiberwiegend schiefri-
gen Gesteine an den Flanken des zentralen Gabbro-Giirtels feinkdrnigere Verwitterungsprodukte, die
gelisolifluidale Massenbewegungen begiinstigen. Ahnliches gilt fiir viele Tiler im Bergland von Kafjord
und Stotfjord. Die im motinischen Material und / oder Verwitterungsschutt angelegten Hinge oberhalb
der Waldgrenze sind durch ein reiches Inventar an Gelisolifluktionserscheinungen gekennzeichnet, dhnlich
dem flachwelligen, von Grundmorine und glazifluvialen Ablagerungen bedeckten, waldfreien Terrain na-
he der norwegisch-finnischen Grenze.

4.3.4. Frostmusterbdden

Die Frostmustetboden treten auf der Lyngen Halbinsel und im Bergland 6stlich des Lyngen- /
Storfjordes in zahlreichen Typen in Erscheinung. Den Texturbéden ohne Detritussortierung kénnen die
Strukturbéden gegentiber gestellt werden, die sich durch eine frostdynamisch gesteuerte, in vertikaler und
horizontaler Richtung ablaufende Trennung von Fein- und Grobmaterial im urspriinglich durchmischten
Substrat auszeichnen. Von den vielfiltigen Varianten des Texturbodens finden sich aufler den bereits vor-
gestellten, an das Vorkommen eines rezenten oder ehemaligen Permafrostbodens gekniipften Formen
(Palsas, fossile Eiskeilpolygone) vor allem Feinerdekreise (engl.: Mudpits), Erdbiilten (islind.: Thutur),
Torfbilten (finn.: Pounus) sowie Frostspaltenmakropolygone ohne perennierendes Spalteneis.

Besonders weit verbreitet sind Kahlstellen vom Mudpit-Typ, die zumeist rdumlich vergesellschaftet
vorkommen und gréBere Felder bilden kénnen (,,Fleckentundra®). Ihr Vorkommen beschrinkt sich auf
die Tundrenstufe. Im Bereich des Birkenwaldes durfte vor allem die dichte und kriftige Vegetationsdecke
und Durchwurzelung des Bodens der Mudpit-Morphogenese abtriglich sein. Die Verbreitung der
Mudpits konzentriert sich auf die waldfreien Tieflagen an der Nordspitze der Lyngen Halbinsel sowie die
ebenen bis gering gebéschten Hinge der mittleren Lagen in Siidlyngen sowie im Binnenland von Kafjord
und Storfjord. Das Verbreitungsgebiet der Mudpits spiegelt auller der Vegetationsverteilung auch die Ver-
breitung feinkérniger, frostempfindlicher Substrate wider. Scharf ausgeprigte Mudpits sind vorzugsweise
in feinmaterialreicher Grundmorine anzutreffen. In ihrem Hauptverbreitungsgebiet sind Mudpits vor-
nehmlich auf Kuppen und windexponierten Sitteln sowie auf solchen Hangabschnitten zu finden, die nur
eine diinne winterliche Schneebedeckung aufweisen, so dass der Frost schnell und tief in den Boden ein-
dringen kann. Manche Mudpits sind von einem diinnen Steinchenpanzer bedeckt. Sind die Steinoberfli-
chen von Flechten tiberzogen und ist das Feinmaterial zwischen den Steinchen trocken und schorfig, dirf-
te es sich um inaktive Formen handeln. Kleine feuchte Flecken aus frisch aufgepresstem Feinmaterial zwi-
schen den Steinchen weisen auf jingst abgelaufene frostdynamische Vorginge und kennzeichnen den be-
treffenden Mudpit als noch in Entwicklung begriffen. Nicht selten ist die Oberfliche der Mudpits durch
Spaltenmikropolygone (Zellenboden) texturiert oder durch Steinchenpolygone strukturiert. Der Mecha-
nismus der Mudpitbildung ist kaum bekannt. Moglicherweise spielen frostdynamisch bedingte
Turbationsvorginge infolge eines differenzierten Eindringens der Frostfront in den Boden eine mal3gebli-
che Rolle. KorngréBien- und Feuchtigkeitsunterschiede im Substrat sowie der unterschiedliche thermische
Gradient bei Vegetationsbedeckung bzw. Vegetationsfreiheit kénnten — Steuerfaktoren — der
Mudpitentwicklung darstellen. Méglicherweise werden die vertikalen und lateralen Materialverlagerungen
im Substrat, die sich in einem gegenseitigen Durchdringen von Material unterschiedlicher Kérnung mani-
festieren, durch kryostatischen Druck verursacht. Dieser konnte beim Vorriicken der Frostfront in den
Boden entstehen, wenn noch ungefrorenes Material zwischen der Frostfront und einem Widerlager im
Untergrund (Fels oder Permafrosttafel) eingeengt wird. Untersuchungen an Mudpits auf der Varanger
Halbinsel zeigten indessen, dass sich die fiir die Mudpitgenese relevanten Materialverlagerungen weniger
wihrend des herbstlichen Eindringens der Frostfront in den Boden als vielmehr wihrend des frithsom-
merlichen Auftauens vollziehen, wobei Unterschiede in der Kérnung und im Bodeneisgehalt eine unter-
schiedliche Scherfestigkeit bedingen. Wahrscheinlich werden die diapirartigen Materialaufpressungen in
erster Linie durch eine lokale Erhéhung des Porenwasserdruckes hervorgerufen, bedingt durch das
Schmelzen von Eislinsen des winterlichen Frostbodens, méglicherweise in Kombination mit eindringen-
dem Schneeschmelz- und / oder Regenwasser (vgl. MEIER 1996).
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Die Verbreitung der Biltenboden erstreckt sich vom Meeresspiegelniveau bis in die Tundrenstufe.
AuBer Erdbiilten sind Torfbiilten und Ubergangsformen zwischen den beiden Biiltentypen entwickelt. Al-
le Biltentypen treten vorzugsweise in Feldern vergesellschaftet auf. Das Verbreitungsgebiet der reinen
Erdbiilten vom Thufa-Typ konzentriert sich auf wenige Fundorte im kiistennahen Tiefland der Lyngen
Halbinsel sowie einige Plitze im Tundrenbereich Ostlich des Lyngen- / Storfjordes. Die Verbreitung der
Thufur wird bei Vorhandensein einer geeigneten Vegetationsdecke aus Grisern vornehmlich durch das
begrenzte Vorkommen edaphisch-hydrologisch geeigneter Standorte eingeengt, wihrend die frostklimati-
schen Voraussetzungen der Thufabildung offenbar tiberall im Raum Lyngen erfiillt sind. Wie der sedimen-
tire Bauplan und die kryoturbat verwiirgten Substratpartien ausweisen, resultiert die Aufwélbung der Bo-
denoberfliche in Gestalt der bis zu 80 cm hohen, kuppel-, wall- oder plateauférmigen Thufur aus frostdy-
namischen Vorgingen. Da die Aufwolbung auch nach dem Schwinden des saisonalen Frostbodens Be-
stand hat und in den Hugeln keine Hohlrdume beobachtet wurden, ist davon auszugehen, dass in den
Thufur wihrend der Bodenfrostperiode eine Zunahme der Feinmaterialmenge erfolgt. Dieses Material
wird aus den Bereichen zwischen den Aufwélbungen zugefithrt und bewirkt das Hiigelwachstum. Diese
Materialverlagerungen sollen sich nach Untersuchungen von SCHUNKE (1977) an islindischen und
gronlidndischen Thufur hauptsichlich an der Untergrenze der vorriickenden Frostfront vollziehen. Am
Rande von versumpften oder vermoorten Plitzen sind hiufig Ubergangsformen zwischen Thufur und
Pounus zu beobachten, die sich durch einen Kern aus minerogenen Feinsedimenten auszeichnen, der von
einem Torfmantel umgeben ist.

Die vollstindig aus Torf bestehenden Pounus treten in denselben Formvarianten wie die Thufur in Er-
scheinung und erreichen Hoéhen von bis zu 1,2 m. Thre Verbreitung ist eng an Moorgebiete gekniipft.
Torfakkumulationen hinreichender Michtigkeit finden sich vor allem auf den isostatisch gehobenen
Strandterrassen der Fjordufer, etwa siidlich und nérdlich des Jaegervatn (z. B. Stormyra), in den unteren
Talabschnitten der groen Trogtiler, auf dem breiten Talboden des Lakselvtales, aber auch auf Verfla-
chungen oberhalb der Waldgrenze, wie im Umbkreis des Lomvatn (Rastebyfjell) und im Langemyr im obe-
ren Rypetal. Besonders giinstige Voraussetzungen fiir die Pounuentwicklung bieten die zahlreichen ver-
moorten Gelindedepressionen im flachwelligen Tundrenbereich nahe der norwegisch-finnischen Grenze
sowie die Moorgebiete auf den Verebnungen und Talbéden sidlich des oberen Skibotntales (z. B.
Lavkavagge-Tal). In den 80-100 cm hohen Pounus am Lavkajavri-See (619 m 6. M.) und Luhcajavri-See
(684 m 4. M.) fanden sich Ende August 1996 noch Frostbodenkerne, die als Permafrostbodenlinsen zu
deuten sind. Im Unterschied zu den (gréfiten) Pounus in der Tundrenstufe sind die Torfbulten im kiisten-
nahen Tiefland permafrostfrei. Die Genese der Pounus ist bisher nur in groben Ziigen bekannt. Offenbar
wird die Pounubildung in erster Linie durch biologische Vorginge ausgeldst. Grundlage der Pounubildung
ist ein differenziertes Torfwachstum, das ein differenziertes Gefrieren der Torflagen an der Mooroberfld-
che zur Folge hat. Infolge der verstirkten Torfbildung entstehen an verschiedenen Stellen im Moot zu-
nichst flache Torthiigel, die dem Wind stirker ausgesetzt sind, im Herbst linger schneefrei bleiben und
sich daher durch ein schnelleres und tieferes Eindringen des Bodenfrostes auszeichnen als die Torflagen
der Hiigelumgebung. Dadurch wird die weitere Pounuentwicklung offenbar beschleunigt. Wie dies im De-
tail geschieht und welche frostdynamischen Vorginge dem Pounuwachstum zugrunde liegen, ist bisher
ungeklirt.

Im Unterschied zu den Mudpits, Thufur und Pounus beschrinkt sich die (bisher bekannte) Verbrei-
tung von Frostspaltenmakropolygonen ohne Spalteneis auf wenige Fundorte im kontinentaleren Binnen-
land von Storfjord und Kifjord. Die Verbreitung konzentriert sich auf wind- und kilteexponierte Plitze
(Terrassenridnder, Topbereiche von Osriicken, Morinenwillen und -hiigeln). Einige der Spalten sind von
Eiskeilpseudomorphosen unterlagert. Frische Risse in der Gras- und Zwergstrauchvegetation bilden ein
konstituierendes Merkmal der Frostspaltenmakropolygone. Aufler polygonalen Netzwerken wurden auch
unregelmillig angeordnete Spaltenziige und Einzelspalten beobachtet. Die Vegetationsdecke und die Se-
dimentlagen waren bis in Tiefen von 10-15 cm messerscharf durchschnitten, allerdings nur nach sehr kal-
ten Wintern, wie z. B. 1981 und 1985, im Laufe derer Temperaturstiirze bis weit unter den Gefrierpunkt
(bis -30 °C nach Messungen der Wetterstation Kilpisjarvi) das Aufreillen der Spalten begtinstigt hatten. Bei
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spiteren Kontrollbesuchen (Sommer 1995-1999) wurden an den Lokalititen keine offenen Spalten mehr
beobachtet.

Die durch eine frostdynamisch erzeugte Trennung von Fein- und Grobmaterial gekennzeichneten
Strukturboden treten in den Lyngen-Alpen und im Bergland 6stlich des Lyngen- / Storfjordes in grofer
Hiuftigkeit und Formenvielfalt auf. Wo sich die Finzelformen, insbesondere Feinerdeinseln im Grobmate-
rial, Steinpolygone oder Steinstreifen zu grofleren Feldern zusammenschlielen, erscheint die Bodenober-
fliche auffillig gemustert. Die Verbreitung der Strukturboden erstreckt sich vom Meeresspiegelniveau bis
in Héhenlagen um 1600 m 4. M. (im Blockfeld auf dem Balgesvarri-Plateau, vgl. WHALLEY, GORDON
& THOMPSON 1981). Zwar liegt der Verbreitungsschwerpunkt in der Frostschuttstufe, doch finden sich
cinzelne Vorkommen auch in der Tundrenstufe und im Birkenwald-Bereich. Bet letzteren handelt es sich
teils um aktive Formen, die auf vegetationsfreien oder -armen Standorten innerhalb einer ansonsten ge-
schlossenen Vegetationsdecke entwickelt sind, teils um inaktive, heute weitgehend tiberwachsene Formen.
Das Verbreitungsgebiet der Strukturbéden wird auf der Lyngen Halbinsel sowie in Kafjord und Storfjord
wie auch in Finnmark (vgl. MEIER 1996) weniger durch klimatische als durch edaphisch-hydrologische
Faktoren sowie die Vegetationsverteilung bestimmt. Dabei ist die Strukturbodenentwicklung eng an das
Vorkommen schlecht sortierter, pelithaltiger, frostempfindlicher Lockersubstrate gekniipft. Derartige Sub-
strate besitzen zwar im Tiefland an den Miindungen der Trogtiler in Gestalt von Grund- und Randmori-
nen-Ablagerungen eine weite Verbreitung (z. B. Mindungen von Strupskardtal, Veital, Reintal in
Nordlyngen), sind dort jedoch tiberwiegend von einer dichten Pflanzendecke tiberzogen, die frostdynami-
sche Sortierungsvorginge im Boden behindert. Das Vorkommen groBerer, mehr als 1 ha umfassender
Strukturbodenfelder konzentriert sich daher mit wenigen Ausnahmen auf die vegetationsfreien bis -armen
mittleren und héheren Gebirgslagen. Diese werden weithin von Blockfeldern eingenommen, die in den
Mulden einen hohen Feinmaterialgehalt aufweisen, der teils aus Mordnenablagerungen, teils aus der Ver-
witterung der lokal anstehenden Festgesteine stammt und die Entwicklung der Strukturbéden beglinstigt.
Rezent aktive Strukturbdden finden sich vornehmlich an Plitzen mit ungiinstigen Abflu3verhiltnissen,
wie in Gelindedepressionen mit hohem Grundwasserstand, an Bach- und Seeufern sowie auf Gelindepar-
tien in der Umgebung langfristiger Schneeflecken, an denen das Substrat durch freigesetztes Schmelzwas-
ser stark durchfeuchtet wird. Das gehidufte Auftreten von Strukturbéden in den Plateau-Blockfeldern steht
vermutlich auch im Zusammenhang mit dem in geringer Tiefe anstehenden Festgestein, das stellenweise
als Wasserstauer fungiert und dadurch wesentlich zur Durchfeuchtung der Lockermaterialdecke beitrigt.
In den Gipfelblockfeldern diirfte der in geringer Tiefe vorhandene Permafrostboden eine dhnliche Wir-
kung erzielen. Besondere Beachtung verdienen die Strukturbéden im Birkenwald-Bereich. Sie besetzen im
Spitsommer und Frihherbst trockenfallende Talboden-Abschnitte sowie durch periodische Wasserbede-
ckung vegetationsfrei gehaltene, gut durchfeuchtete, feinmaterialreiche Bach- und Seebéden (z. B.
Strupskardelv bei Sérlenangsbotn, Bachbett des Skibotnelv nahe Helligskogen an der Fernstral3e Skibotn-
Kilpisjarvi). Die rezente Entwicklung von Strukturbdden an Plitzen, an denen der héhenstufengerechte
Birkenwald fehlt, macht deutlich, dass die frostklimatischen Vorausetzungen der Strukturbodenbildung
auch im Tiefland erfiillt sind. In den Blockfeldern der mittleren Lagen (z. B. oberes Strupskardtal) und der
Hochlagen (z. B. Bredalsfjell, Rundfjell in Siidlyngen; Middagsfjell und Reppifjell 6stlich des Storfjordes)
wird die Strukturbodenentwicklung weithin durch das Fehlen inhomogener, feinmaterialreicher Substrate
verhindert. Unter den zahlreichen Strukturboden-Formvarianten sind Feinerdeinseln, Steinpolygone und
Steinstreifen (an stirker gebdschten Hangabschnitten) im Raum Lyngen am hiufigsten zu beobachten.
Die Ausprigung der unterschiedlichen Formvarianten resultiert vornehmlich aus den standértlich wech-
selnden Substrateigenschaften, insbesondere der Kérnung und Durchfeuchtung sowie den Béschungsver-
hiltnissen. So kann ein unterschiedlicher Anteil von Grob- und Feinmaterial im Substrat bereits kleinriu-
mig innerhalb eines einzigen Strukturbodenfeldes zur Entwicklung verschiedener Strukturbodenformen
fithren. Eindrucksvolle Beispiele fiir eine derartige Formenvarianz beschreibt MEIER (1996) von der
Varanger Halbinsel in Ostfinnmark. Neben der Substratbeschaffenheit trigt vor allem der Béschungswin-
kel entscheidend zur Differenzierung des Strukturbodeninventars bei. Wie die hdufig anzutreffende gefill-
sparallele Lingsachsen-Orientierung der Grobkomponenten belegt, wird die frostdynamische Materialsor-
tierung am Hang von gelisolifluidalen Vorgingen tiberlagert. Geschlossene Formvarianten werden bei zu-
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nehmender Hangneigung von lang gestreckten bis streifenférmigen Formen abgelst. Dabei erfolgt die
gelisolifluidale Verlagerung des Feinmaterials zwischen den Steinziigen zumeist mit gréBerer Intensitit als
die hangabwirtige Verlagerung der Grobkomponenten.

Bei der Strukturbodenbildung handelt es sich den Gelindebefunden zufolge um ein sehr komplexes
Wirkungsgetiige, in dem verschiedene frostdynamische Einzelprozesse ineinander greifen, was die Struk-
turbéden als polygenetische Gebilde ausweist. Nach Studien an einer groflen Anzahl von Strukturbéden
auf der Varanger Halbinsel bestehen kaum Zweifel, dass die Strukturbodenentwicklung auf frostdynami-
sche Vorginge im Feinmaterial zuriickzufiihren ist. Dies belegen auch die ,,schwebenden® Blockfelder auf
mehreren Hochflichen in Storfjord sowie die allochthonen Blockfelder in den Grundmorinen-
Ablagerungen im Veital und oberen Tyttebaertal in Nordlyngen, deren Blockmantel an vielen Stellen von
Feinmaterialbeulen durchstoBen wird. Einregelungsmessungen, die an den aufgegrabenen Feinerdeinseln
und Feinmaterialzentren von Steinpolygonen durchgefiihrt wurden, ergaben eine vorherrschende Senk-
rechtstellung der im Feinmaterial enthaltenen Grobkomponenten als Indiz vertikal gerichteter Frosthe-
bungsvorginge. Die frostdynamisch gehobenen Steine werden anschlieend an der aufgewdlbten Sub-
stratoberfliche durch gelisolifluidale Prozesse, nicht selten unter Mitwirkung von Nadeleis (nach ausstrah-
lungsreichen Nichten), in zentrifugaler Richtung weiter verlagert. Die Materialsortierung vollzieht sich
somit, wie bereits von zahlreichen Autoren aus anderen Periglazidrriumen beschrieben (vgl. u. a.
SCHUNKE 1975 und dort zitierte Literatur), in der Regel zweiphasig, und zwar als vertikales ,,Auffrieren®
von Grobmaterial und als zentrifugales Abgleiten der frostdynamisch gehobenen Grobkomponenten an
der Substratoberfliche.

Nach Ausweis der Beobachtungen sind in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kafjord und
Storfjord sowohl aktive als auch inaktive Strukturbéden anzutreffen. Ohne langfristige Messungen kann
der Aktivititsgrad der Formen aus der Vegetationsbedeckung, morphologischen ProzeBspuren sowie
eventuell im Feinmaterial stattgefundenen Bodenbildungsvorgingen erschlossen werden. Voll aktive
Strukturbéden sind zumindest in den Feinmaterialzentren vegetationsfrei, wobei das Feinmaterial bis in
den Sommer hinein einen Frostbodenkern besitzt und aufgewolbt erscheint. Als weitere Anzeichen fur ei-
ne anhaltende Formungsaktivitit finden sich FlieBstrukturen an der Oberfliche der Feinmaterialstellen
sowie Sackungserscheinungen am Rande der Grobmaterialbereiche. Die Feinmaterialbereiche inaktiver
Strukturbéden tragen in aller Regel ein dichtes Vegetationskleid aus Grisern und / oder Zwergstriuchern.
Die Rahmensteine sind dicht mit Moosen und Flechten bewachsen. Im Unterschied zu diesen Ruhefor-
men weisen die Feinmaterialfelder partiell aktiver Strukturbéden eine lickenhafte Vegetationsdecke auf.
Thre Zentren sind oftmals kahl und durch Ri3polygone gegliedert. Entlang der Risse aufgedrungenes, ve-
getationsfreies Feinmaterial zeugt von jingst abgelaufenen frostdynamischen Bewegungsvorgingen im
Substrat. Die Mehrzahl der abseits der Frostschuttstufe anzutreffenden Strukturbéden dirfte als inaktiv
oder nur partiell aktiv einzustufen sein (vgl. MEIER 1996).
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5. Exkursionsvorschléage zur glaziaren und periglazidren Landschaftsfor-
mung

5.1. Anfahrt und Logistik

Ausgehend von den Kistenstral3en am Lyngenfjord-Storfjord und Ullsfjord-Sorfjord lassen sich groB3e
Teile der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kafjord und Storfjord anhand von eintidgigen Wanderex-
kursionen erschlieBen. Die ausgewihlten, vom Autor mit Studenten in den 1980 er und 1990 er Jahren
begangenen Routen folgen den HauptfluBltilern vom Meeresspiegelniveau bis in Héhenlagen von knapp
1000 m 4. M. Sie geben einen Einblick in die physiogeographische Ausstattung des Gebietes unter beson-
derer Berticksichtigung der glazidren und periglazidren Landschaftsformung. Voraussetzung ist normale
korperliche Fitness, festes Schuhwerk sowie warme, wasser- und winddichte Kleidung. Die Routen verlau-
fen auf den Talboden, zumeist in FluB3- oder Bachnihe. Gekennzeichnete Wanderwege existieren nur im
Steintal, Lyngstal und im unteren Strupskatrdtal (zwischen Sétlenangsbotn und Bldvatn), doch ist die Ori-
entierung im Geldnde infolge der recht spirlichen Vegetation relativ einfach. Die Linge der Exkursionen
betragt maximal 24 km (Hin- und Rickweg). Einige Touren lassen sich kombinieren oder als Ausgangs-
punkte fiir Gletscherbegehungen oder Bergbesteigungen nutzen. Mehrtigige Touren erfordern eine
Biwakausriistung, da es im Inland keine offenen Ubernachtungshiitten gibt. Die vorgeschlagenen Tages-
exkursionen erfordern keine besonderen bergsteigerischen Fihigkeiten, hochstens Trittsicherheit (in
Blockfeldern) und etwas Ausdauer. Sie sind auch lawinen- und steinschlagsicher. Vor der Begehung der
Gletscher sei allerdings gewarnt, da selbst die Talgletscher oft sehr spaltenteich sind. Viele erhalten ihren
Eisnachschub durch Eislawinen von hoher gelegenen Plateaugletschern. Die Besteigung der vergletscher-
ten, allseits von hohen Felswinden begrenzten Gipfelplateaus (z. B. Jiehkkevarri, Balgesvarri, Bredalsfjell)
setzt Schwindelfreiheit, bergsteigerische Fahigkeiten, hochalpine Erfahrung und Sicherheitsausriistung
voraus und sollte nicht im Alleingang durchgefithrt werden. Aufgrund der nérdlichen, kiistennahen Lage
ist das Wetter oft sehr wechselhaft. Nebel und plétzliche Kaltlufteinbriiche mit Schneefillen sind selbst im
Sommer keine Seltenheit. Die Exkursionen lassen sich im Juli und August am besten durchfiithren. Im Juni
ist die Schneeschmelze noch im Gange, im September wird es fiir lingere Touren zu frith dunkel.

Man erreicht den Raum Lyngen mit dem Pkw oder Fernbus tiber die E 6 aus Richtung Narvik oder Al-
ta kommend. Aus Nordfinnland ist eine Anreise tiber die E 8 und die Grenzstation Kilpisjarvi méoglich.
Von Troms6 aus (internationaler Flughafen, Schiffsanbindung durch norwegische ,,Hurtigrute®) gelangt
man tber die E 8 an die Wurzel der Lyngen Halbinsel zwischen Nordkjosbotn und Oteren. Von dort aus
kann man die Fahrt am West- oder Ostufer des Storfjordes (R 868 bzw. E 6 / E 8) Richtung Lyngseidet
oder Kifjord / Kilpisjarvi fortsetzen. Das Ostufer des Sorfjordes ist bis Jovik tuber ProvinzstraBen zu-
ginglich, die in Laksvatn und Seljelvnes von der E 8 abzweigen. Der kiirzeste und schnellste Weg von
Tromso in die Lyngen-Alpen und das Bergland von Kafjord erfolgt tiiber die E 8 (Abfahrt Ramfjord) und
die R 91 (Fihren Breivik-Svensby und Lyngseidet-Olderdalen). Von Svensby aus fiihrt eine Provinzstralle
am Ostufer des Ullsfjordes bis an die Nordspitze der Lyngen Halbinsel. Ins Binnenland von Kafjord (in
Halti-Nihe) gelangt man vom inneren Kifjord aus tiber die jiingst ausgebaute Kraftwerksstrale zwischen
Birtavarre und dem Guolasjavri-Stausee.

5.2. Fahrstrecken und Wanderexkursionen

Auf dem Weg von oder nach Tromsé erreicht man die Stdhilfte der Lyngen Halbinsel am besten, in-
dem man die E 8 an der Laksvatn-Bucht Richtung J6vik verldsst. Die Strale iiberwindet eine rund 5 km
lange Landenge, die den Balsfjord heute infolge der postglazialen Landhebung vom Sorfjord trennt. Sie
verlduft auf isostatisch gehobenen matinen und glazifluvialen Ablagerungen, in die der zum Balsfjord ent-
wissernde kleine See Laksvatn eingesenkt ist. Von seinem Nordostufer ist es nur ca. 1 km weit bis zur
Bucht Sjévassbotn, die durch einen schmalen Durchlal3 (Straumen) mit dem Sorfjord in Verbindung steht.
An der Engstelle sind grobe, kantengerundete Blocke aufgeschlossen, die auf einen mordnischen Ut-
sprung (Endmorine) deuten. Danach folgt die Strale dem Ostufer des Sorfjordes. Der benachbarte Berg-
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ricken Rasmustinden-Lakselvnesasen erreicht Hohen von tiber 1000 m t. M., ist aber nicht vergletschert.
Seine in Quarziten, Konglomeraten und Grauwacken angelegten Hinge sind von Verwitterungsschutt
tiberzogen, wobei die Quarzite ausgedehnte, feinmaterialarme Blockfelder bilden. In den Gipfelbereichen
finden sich Felsburgen (Tors), die in den Schuttmassen ,,ertrinken®. Die West-exponierten Hinge sind
durch Berg- und Felsstiirze tberprigt, die stellenweise bis in den Birkenwald herabreichen. Bei Lakselvnes
am Ausgang der Lakselv-Bucht lohnt sich ein kurzer Halt: Nach Osten hat man iiber die Bucht einen ex-
zellenten Blick auf die tber 1600 m 4. M. aufragenden, im Lyngen-Gabbro angelegten spitzen
Lakselvtindene (vgl. Foto 7). Die teilweise bewaldeten Hinge unterhalb der semipermanenten Schneefel-
der bestehen aus morphologisch weicherem Sedimentgestein. Nach dem Uberqueren des Lakselv-Baches
folgt man der Stral3e in nordlicher Richtung nach J6vik. Entlang des Weges sind zahlreiche Bauernhéfe
aufgereiht. Bei Kobbesteinane tiberquert die Stral3e eine michtige Schuttzunge mit stellenweise hausgro-
Ben Blécken, die sich bis in den Sérfjord erstreckt und als Bergsturz-Ablagerung oder fossiler Blockglet-
scher zu deuten ist (vgl. Foto 8). Der Stralenanschnitt an der Urdbucht ist steinschlag- und lawinenge-
fihrdet. Danach verflacht das mit Birkenwald bestandene Terrain. Am Fulle des Moskofjells finden sich
zahlreiche Hofe und Fischerhiitten. Bei Hjellnes tberquert die Strae die Skardmunken-Hjellnes-
Eisrandlage (vgl. u. a. ANDERSEN 1968). Die Ablagerungen werden vom Storstraumen durchbrochen,
der den Sérfjord mit dem Ullsfjord verbindet. Die Sedimente wurden submarin in Gestalt eines Deltas vor
dem Eisrand des Ullsfjord-Gletschers abgelagert und bestehen daher aus nach Norden einfallenden Sand-
und Kieslagen. Die Randablagerungen gehen Ostlich des Storstraumen-Durchlasses in eine terrestrische
Seitenmorine Uber, die sich, in mehrere Wille gegliedert, rund 9 km weit nach Siiden erstreckt. Die Stralle
biegt auf der Morine nach Osten ab, passiert eine grof3e Sandgrube, die an ihren Abbauwinden Einblick
in den sedimentiren Bauplan der Ablagerung gewiahrt, und folgt danach dem Ufer des Kjosenfjordes tiber
die Siedlung J6vik hinaus bis zu einer weitrdumigen Sand- und Kiesgrube bei Forneset an der Ausmiin-
dung des Fornestals. Sie bildet den Ausgangspunkt fiir Tageswanderung 1 (vgl. Abb. 36).

Foto 7: Blick von Nordwesten tiber die Lakselv-Bucht auf die Bergkette der Lakselvtindene. Die tiiber 1600 m . M.
aufragenden, durch Rinnen zergliederten, im Gipfelbereich durch Grate, Zinnen und Felstiirme gekennzeichneten
Berge sind im morphologisch harten Lyngen-Gabbro angelegt, wihrend die bewaldeten Hinge unterhalb der semi-
permanenten Schneeflecken von weicheren Gesteinen gebildet werden. 20.8.1998
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Foto 8: Frontabschnitt einer Schuttzunge mit bis zu hausgroBen Blécken bei Kobbesteinane. Die Grobschuttablage-
rung erstreckt sich von den angrenzenden Trogtalhidngen bis in die Urdbucht (Sérfjord). Der Schuttkrper wurde
vermutlich wihrend der Jingeren Dryaszeit unter Permafrostbedingungen als Bergsturzmasse oder Blockgletscher
auf dem Eis der noch existierenden Soérfjord-Gletscherzunge abgelagert. 19.7.1997
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Abb. 36: Lage der Fahrstrecken und Wanderrouten (1-13) in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kafjord und
Storfjord 6stlich des Lyngen- / Storfjordes

5.2.1. Fornesdal — Rypedalsvatn (ca. 20 km)

In der riesigen Sand- und Kiesgrube werden Ablagerungen eines jungdryaszeitlichen, isostatisch geho-
benen Deltas und einer Seitenmorine abgebaut (vgl. Foto 9). Die Lockersedimente werden teils vor Ort
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veredelt, u. a. zu Stralenasphalt und -schotter (norw.: ,,pukk®). Der Abtransport erfolgt per Lastschiff
tber den Kjosen- und Ullsfjord bis nach Tromsé und Alta. Die auf dem Delta verbliebenen Kiefernwald-
reste beherbergen einige knorrige, sehr alte Baume. Dendrochronologische Stichproben an bereits gefall-
ten Stimmen ergaben Baumalter von bis zu 320 Jahren (vgl. MEIER 2004). Mit Anmeldung und Geneh-
migung durch die Kieswerk-Leitung lassen sich die an den Abbauwinden aufgeschlossenen Sedimente
studieren, wobei die relativ ungestérte westliche Abbauwand den besten Einblick in die zum Kjosenfjord
hin einfallenden Sand- und Kieslagen des Deltas gewihrt (AufschluB3-Besuch 2016).

[ e

Foto 9: Blick von Storsteinnes iber den Kjosenfjord auf die Ausmiindung des Fornesdals nach Forneset. In der
Sand- und Kiesgrube werden Ablagerungen eines jungdryaszeitlichen , isostatisch gehobenen Deltas und einer Sei-
tenmorine abgebaut. Im Bildhintergrund sind der Fugldalstind sowie die auf einer Felsschwelle liegende Gletscher-
zunge des Fornesbre zu erkennen. 20.6.1996

Um in das Fornesdal zu gelangen, empfiehlt es sich, den Forneselv schon in der Kiesgrube auf einer
Betonbriicke zu tiberqueren. Danach folgt man dem Bachlauf am Ostufer taleinwirts. Oberhalb von ca.
150 m 4. M. versteilt sich das Terrain; der Bachlauf durchbricht eine Eisrandlage, die auch im Birkenwald
deutlich hervortritt. Sie ist nach BALLANTYNE (1990) spitglazialen oder priborealen Alters (M 06-
Morine, vgl. Abb. 37). Die 6stliche Seitenmorine dieser Eisrandlage wurde am Fulle des Fornesfjells spi-
ter von Hang- und Sturzschutt begraben, der stellenweise blockgletscherartige FlieBstrukturen an der
Oberfliche aufweist. Der mit einer kuppig-welligen Grundmorine bedeckte Talboden verbreitert sich an
der Einmiindung des 6stlichen Fornesdals in das Haupttal. Ein Blick in Richtung des rezenten Gletschers
(Fornesbre) 1dBt eine charakteristische morphologische Abfolge erkennen. Die Front des vom
Fugledalsfijell herabstrémenden Fornesbre befindet sich in rund 700 m Hoéhe 4. M. auf einer Felsschwelle
(vgl. Foto 10). Die Gletscherbiche stiirzen iiber den Felshang zum rund 350 m tiefer gelegenen, sanderar-
tig ausgeprigten Talboden (Fornesbotn) herab, auf dem sie teils pendelnd nach Norden flieBen. Sie
dutrchbrechen dabei mehrere Endmorinenstaffeln, von denen die dullerste und dlteste (M 5) im Spitglazial
oder Priboreal, die 4 inneren (M 1-M 4) im Postglazial entstanden sind (vgl. BALLANTYNE 1990). Am
FuBle der angrenzenden Berge befinden sich einige auffillige Schuttablagerungen, die als Bergsturzmassen,
Blockgletscher und pronivale Wille (,,pronival ramparts®) zu deuten sind. Die zungen- und lobenférmigen
Blockgletscher am Litle Durmalstind, Store Fornestind und Stortind sind heute frei von Bodeneis und
somit ,,fossil“. Die Gipfelbereiche der genannten Berge diirften jedoch diskontinuierlichen alpinen Perma-
frost enthalten; seine Untergrenze ist in knapp 800 m . M. anzusetzen (vgl. MEIER 1997, 1999, 2004).
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Abb. 37: Geomorphologische Ubersichtskarte des Fornestals.

Die spitglazialen oder priborealen M 5- und M 6-

lobenférmige Hangful3-Blockgletscher einbezogen worden. Die M 1-
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bis M 4-Morinen markieren neuzeitliche VorstéB3e des Fornesbre-Gletschers (aus BALLANTYNE 1990).
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Morinen sind teilweise in heute fossile
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Foto 10: Blick auf die spaltenreiche, flache, vom Rande einer 700 m hohen Felsschwelle zuriickschmelzende Glet-
scherzunge des Fornesbre. Der Gletscher strémt tiber mehrere Eisbriiche vom 1686 m hohen Fugldalsfjell herab.
Der 1567 m hohe Fugldalstind trigt auf Grund der zu kleinen Plateaufliche keine Eiskappe, ist aber an den Flanken
stellenweise vergletschert und von Permafrost durchsetzt. 13.8.1996

Durch das 6stliche, trogférmige Fornesdal gelangt am iiber den flachen Fornespass (Fornesskard) zum
allseits von hohen, vergletscherten Bergen umrahmten, rund 1 km?* groen Rypedalsvatn-See (680 m .
M.). Der Weg dahin fithrt, vorbei an michtigen Bergsturz- und Blockgletscher-Schuttmassen am Stortind-
Unterhang sowie Sturzschuttkegeln und Lawinen-Blockschuttzungen an der Store Fornestind-Forholtfjell-
Stdwestflanke, tber ausgedehnte Block- und Schneefelder, ist aber bei gutem Wetter der Mithe wert. Der
See befindet sich zusammen mit einigen anderen Gewissern in einem tiefen Talkessel, dessen Boden aus
vegetationsarmen Blockfeldern besteht (vgl. Foto 11). Manche Blocke erreichen Hausgréfle. Der See
selbst ist fast ganzjahrig von Eis bedeckt (vgl. Foto 12). Die Eisdecke schmilzt nur in besonders warmen
Sommern. Von den angrenzenden, den See um 900-1000 m tberragenden Bergriicken und Plateaus str6-
men zahlreiche Gletscher herab (vgl. Abb. 38). Der lingste von ihnen, der vom 1650 m hohen, verglet-
scherten Jiehkkevarrinibba tber mehrere Eisbriiche herabstiirzende, spaltenteiche Rypdalsbre, kalbt
(noch) mit einem Eiskliff im See. Der friher ebenfalls in den See miindende, mit dem Vestbre in Verbin-
dung stehende Rypdalsvatnbre ist in den letzten Jahrzehnten stark zuriickgeschmolzen. Der Pass vom
Rypdalsvatn zum Vestbre (Vestbreskard) fihrt iiber seine Eiskernmorinen. Die Gletscher an den Flanken
von Bredalsfjell, Kvalvikdalstind und Tigertind sind typische Kargletscher mit Rickschmelztendenz. Die
seenahen Sturzschutthalden am FufBe des Bredalsfjell sind aufgrund ihrer extremen Schattlage unterkiihlt
und vom Permafrost durchsetzt (vgl. MEIER 2004). Die Permafrostgenese und -erhaltung wird im Kessel
des Rypedalsvatn durch Temperaturinversionen begiinstigt, die im Herbst und Winter haufig zur Bildung
eines ,,Kaltluftsees fithren. Im Sommer ist das Becken oftmals von Nebel erfullt.
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Foto 11: Blick tiber den &stlichen Teil des Rypedalsvatn-Beckens auf einem Talgletscher an der Nordflanke des
Bredalsfjells. Der Boden des ehemaligen Konfluenzbeckens besteht aus weitgespannten vegetationsarmen Blockfel-

dern. Die kurz transportierten Blocke sind relativ scharfkantig und erreichen Durchmesser von bis zu 10 m.
23.7.1997

. A,
Foto 12: Blick tber den noch eisbedeckten Rypedalsvatn-See (680 m i. M.) zum Jiehkkevarri-Massiv. Der vom
Jiehkkevarrinibba herabstrémende Rypedalsbre (rechts im Bild) kalbt noch mit einem Eiskliff im See, wihrend der
Ostlich gelegene Rypedalsvatnbre bereits vom Seeufer zuriickgeschmolzen ist. Der Pass zum Vestbre (Vestbreskard)
fihrt tber seine Eiskernmorinen. 23.7.1997
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Abb. 38: Gletscher und Eisrandlagen am Rypedalsvatn-See und auf der stdlichen Lyngen Halbinsel (aus
BALLANTYNE 1990)
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Der Rickweg vom Rypedalsvatn zum Fahrzeug am Kjosenfjord erfolgt dem Hinweg entsprechend.
Als Alternativen bieten sich eine Fortsetzung der Wanderung durch das Rypdal und Kvalvikdal nach
Kvalvik am Lyngenfjord oder ein Ubergang zum Lyngsdal an. Bei beiden Alternativen ist das mit gro3en
Blocken verfiillte, ca. 3 km lange Rypdal zu durchqueren, wobei sich attraktive Ausblicke auf die Hinge-
gletscher an der Nordostflanke des Bredalsfjells eréffnen. Die restlichen ca. 7 km nach Kvalvik sind leicht
zu durchwandern. Sie verlaufen nach dem Passieren des Dalvatn-Sees am Fulle des Kvalvikdalstind inner-
halb der unteralpinen Vegetationsstufe. Kurz vor dem Erreichen der Kvalvikhiitte (Sjollihytta, war wih-
rend der sommerlichen Gelindebegehungen verschlossen) beginnt der Birkenwald, der sich talabwirts bis
Kvalvik erstreckt. Von der Hiitte fiihrt ein Pfad hinunter bis in den Ort. Entlang des Kvalvikelv-Baches
wichst dichtes Weidengebiisch, das zu umgehen ist. Der Ubergang durch das Bredal zum ILyngsdal ist
schwieriger, aber wissenschaftlich interessanter. Das knapp 4 km lange, die Plateaus von Bredalsfjell und
Rundfjell trennende, 700-800 m tief eingesenkte, relativ enge Trogtal (Passhéhe zwischen Fugldalsvatnan
und Bredalsvatn ca. 770 m 4. M. wird an den steilen Talflanken von michtigen Sturzschutt-
Akkumulationen gesdumt. Diese sind unter den hohen, durch zahlreiche Steinschlagrinnen zergliederten
Felswinden des Rundfjells stark von Lawinen tiberprigt. Die resultierenden Lawinen-Blockschuttzungen
erstrecken sich bis an das Ostufer des Bredalsvatn. Die Grobschuttablagerungen enthalten infolge des
Balch-Effektes inselhaft Permafrostboden. Der Boden des Hochtales ist im ndrdlichen Abschnitt
(Fugldal) von grobblockigem, kaum kantengerundetem Mordnenmaterial bedeckt. Ein dinner
Grundmorinenschleier tiberlagert auch den ca. 350 m hohen Steilhang am stidlichen Talausgang oberhalb
der linken Seitenmorine des Vestbre-Gletschers. Letztere ist Bestandteil der neuzeitlichen Fisrandlage, die
die Jiehkkeskohppi-Verebnung vor der Felswand mit der aktuellen Vestbre-Gletscherfront umschlieB3t.
Der Abstieg zum Talboden (Dalbotn) des Lyngsdales gelingt am leichtesten entlang der Lateralmorine.

5.2.2. Fugldal - Fugldalsvatn (ca. 12 km)

Die Rickfahrt von der Kiesgrube bei Forneset am Kjosenfjord zur Lakselv-Bucht erfolgt auf demsel-
ben Weg wie die Hinfahrt. Es werden 3 Stopps fiir Tagesexkursionen ins Fugldal (Fauldal) und ins
Goverdal (Andersdal) sowie fiir einen Blick auf die Morinen im Tverrelvdal und das dahinter befindliche
Eiskliff des Bldisen-Gletschers eingelegt. Der erste Haltepunkt ist in einer kleinen, aufgelassenen Kiesgru-
be an der Mindung des Fugldalselv in die Fugldal-Bucht. Von hier aus hat man Zugang zum Fugldal, das
als Naturreservat ausgewiesen ist, und zum hoéher gelegenen Fugldalsvatn.

Man folgt dem Fugldalelv zunichst rund 1 km weit taleinwirts. Am Unterlauf des Baches sind ver-
schiedene, mit Kiefernwald bestandene Terrassen entwickelt. Der unterste Terrassenhang wird zur Ab-
flulBspitze wihrend der frithsommerlichen Schneeschmelze stellenweise vom Bachlauf unterschnitten. Ge-
gen Ende des Sommers fallen Teile des in Grobsedimenten angelegten Bachbettes trocken. Die Breite der
Talsohle und die GroBe der abgelagerten Sedimente lassen auf eine erhebliche AbfluBmenge schlieBen.
Weiter taleinwirts blockieren michtige, bis zu hausgrofie Blocke Teile der Talsohle. Sie markieren zu-
sammen mit fragmentarisch erhaltenen Morinenwillen Teile einer ehemaligen Eisrandlage. Der dichte
Flechtenbewuchs der Blécke deutet auf ein erhebliches Alter. Dahinter weitet sich die Talsohle auf mehre-
re hundert Meter Breite. Der Bach tberstromt diese sanderartige Verebnung in Gestalt zahlreicher, stin-
dig ihren Lauf verlegender Gerinne (vgl. Fotos 13 u. 14). Der fehlende Vegetationsbesatz der Kiese und
Schotter belegt, dass die Talsohle wihrend der Schneeschmelze in ihrer Gesamtheit iberflutet wird. Die
Gerinne haben ihren Ursprung in einem Gletscherbach, der tiber eine Felsschwelle rund 200 m in die Tie-
fe stiirzt und sich auf der Sanderfliche auffichert. Hinter der bereits oberhalb der Waldgrenze gelegenen
Felsschwelle durchlduft der Bach ein Blockfeld mit Glittungserscheinungen als Folge von Schnee- und
Eisdruck, an das sich ein tiefblauer, fast allseits von hohen Felswinden und -hingen umgebener See an-
schlieBt — der ca. 1,5 km lange Fugldalsvatn (357 m 4. M.). Unmittelbar dahinter befinden sich zwei
kardhnliche Tiler, von denen das sudliche noch einen Gletscher enthilt, wihrend das nordliche bereits
eisfrei ist. Der rezente, ca. 1,2 km lange Gletscher erhilt seinen Nachschub vornehmlich durch Eis-, Firn-
und Schneelawinen vom angrenzenden Jiehkkevarri-Plateau und weniger durch normale Schneeakkumula-
tion auf seiner Oberfliche. Die Eisverbindung mit dem Jichkkevarri-Massiv ist inzwischen unterbrochen;
das in einer Rinne herabflieBende Eisband reicht nicht mehr bis zum Gletscher herunter (vgl. Foto 15a).
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Im nérdlichen Couloir erstreckt sich nur noch ein Eisband aus Ostlicher Richtung bis fast auf den mit
wall- und hiigelférmigen Morinenablagerungen bedeckten Talboden. Mehrere ehemals tief herab reichen-
de AuslaBgletscherzungen des Fugldalsbre bilden Eiskliffe in 900-1000 m Hohe 6. M. Die dort abbre-
chenden, auf den Talboden herabstiirzenden Eismassen reichen nicht mehr aus, um einen Sekundirglet-
scher (regenerierten Gletscher) oder gar einen Talgletscher zu erndhren. Der grofite Teil des unter den
Felswinden akkumulierten Eises schmilzt schon im Laufe des ersten Sommers ab. Nur in Schattlagen
kénnen kleinere Eismengen perennieren. Sie werden stellenweise von Sturzschutt begraben und sind
durch die thermisch isolierende Wirkung des Grobschuttes auf lingere Zeit vor dem Abschmelzen ge-
schiitzt. Die auf diese Weise gebildeten eisreichen Grobschuttkdrper reprisentieren inselhafte Permafrost-
Vorkommen an mesoklimatisch und edaphisch-hydrologisch begiinstigten Standorten unterhalb der Un-
tergrenze des diskontinuierlichen alpinen Permafrostbodens (sporadischer Permafrostboden). Die grofte,
chemals vom Fugldalsfjell herabreichende Gletscherzunge hat auf dem Talboden einen Endmorinenwall
hinterlassen, der zusammen mit Seitenmorinenresten am Steilhang eine frithere Eisrandlage markiert. Der
Fels ist im Bereich des ehemaligen Gletscherbettes durch die relativ steil herabstrémenden Eismassen glatt
geschliffen worden und unterscheidet sich dadurch deutlich von den stark verwitterten, zerklifteten Fels-
winden des angrenzenden Steilreliefs. Distal zu diesem Endmordnenwall besteht der Talboden aus
glazifluvialen Sedimenten, die entlang des Bachlaufes bis an die rechte Seitenmorine des Fugldalsbre her-
anreichen.

Foto 13: Sanderartige Verebnung am Fufle einer Felsschwelle im mittleren Fugldal. Die Verebnung wird wihrend
der friihsommetlichen Schneeschmelze in ihrer Gesamtheit Uberflutet. Im Herbst beschrankt sich der Abfluf3 auf ei-
ne Reihe flacher Gerinne, die den proglazidren See Fugldalsvatn und den Fugldalsbre oberhalb der Felsschwelle ent-
wissern. 29.9.1996
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Sorfjord im Bildhintergrund. Die Verebnung wird talabwirts durch mehrere fragmentatisch erhaltene Morinenwille
begrenzt, die eine alte, vor der ,,Kleinen Eiszeit™ gebildete Eisrandlage markieren. 29.9.1996

Foto 15a: Die Front des ehemals in den Fugldalsvatn
(357 m 4. M.) kalbenden Fugldalsbre (Fauldalsbre) ist
heute ca. 1 km vom Seeufer entfernt. Der Gletscher
witd hauptsichlich durch Eis-, Firn- und Schneelawinen
vom gletscherbedeckten Jiehkkevarri-Plateau ernidhrt,
wie die kegelférmigen Akkumulationen am FuBle der
Steilhdnge ausweisen. Das Uberdauern des Gletschers

Foto 15b: Der Fugldalsbre im Jahre 1899 (Foto von
E.MAIN, aus OISEN 2013). Die Gletscherzunge kalbt
mit einem Eiskliff im Fugldalsvatn; der nérdliche Ab-
schnitt befindet sich an Land. Der Gletscher stoB3t bis
zum Maximalstand der ,, Kleinen Eiszeit” (nach 1910)
noch weitere 100 m vor, wie die entsprechenden Mori-
nen ausweisen.

wird durch die extreme Schattlage erméglicht. 29.9.1996

Die neuzeitlichen Gletscherstinde des Fugldalsbre lassen sich mit Hilfe alter, von Bergsteigern um
1900 aufgenommenen Fotos, scharf entwickelter Morinenwille an den Ufern des Fugldalsvatn sowie ei-
genen Gelindebefunden aus den letzten 30 Jahren mit einiger Sicherheit rekonstruieren. Ein Foto aus dem
Jahre 1899 zeigt den Gletscher, der mit einem Eiskliff in einen proglazidren See (Fugldalsvatn) kalbt (vgl.
15b). Der nérdliche Abschnitt der Gletscherzunge befindet sich an Land, ist relativ steil und st663t offen-
sichtlich vor. Zu diesem Zeitpunkt lag die Gletscherfront ca. 100 m hinter der M 1-Mordne am Nordufer
des Sees (vgl. BALLANTYNE 1990). Ein weiteres Foto aus demselben Jahr belegt zudem, dass weder die
M 1-Lateralmorine auf der linken (sidlichen) Seite des Fugldalsbre noch die auf der rechten (Sstlichen)
Seite des Fugldalsvatnbre damals existierten. Dies 1463t darauf schlieBen, dass beide Gletscher ihren M 1-
Stand erst nach 1899 erreichten. Geht man davon aus, dass die Gletscherfront zum Zeitpunkt, als die Fo-
tos aufgenommen wurden, ca. 100 m hinter der M 1-Morine lag, durfte der durch die Morine markierte
Gletscherstand erst nach 1910 erreicht worden sein (vgl. BALLANTYNE 1990). Ob es sich dabei um den
wiahrend der ,,Kleinen Eiszeit” erreichten Maximalstand handelt, ist unklar, aber nicht auszuschlieBen. Seit
dem Stand der M 1-Eisrandlage schmolz der Fugldalsbre bis in die Gegenwart um mehr als 1 km zuriick,
wodurch sich der Fugldalsvatn in sid&stlicher Richtung vergréBerte. Die heutige Gletscherfront befindet
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sich an Land ca. 1 km vom Seeufer entfernt. Der Gletscherbach hat ein Delta aus feinkérnigen
glazifluvialen Sedimenten in den See vorgeschoben. Das Gelinde zwischen dem Delta und der Gletscher-
front ist weithin von einer Grundmorinendecke iiberzogen. Eine Sequenz niedriger, wenige Meter breiter,
grobblockiger Morinenwille quert dieses Terrain. Die Wille kennzeichnen Stillstandsphasen beim Riick-
schmelzen der Gletscherfront. Die flache Gletscherstirn ist im Bereich von zwei supraglazidren, in FlieB3-
richtung des Gletschers verlaufenden breiten Schuttstreifen sowie am FulBle des steilen Jiehkkevarri-
Nordwestabfalls von Schutt bedeckt. An einzelnen Stellen schmilzt das Eis, wenn die thermisch isolieren-
de Schuttdecke zu dunn ist oder fehlt, besonders rasch ab. Dadurch entstehen in manchen Sommern Ni-
schen und Einbuchtungen am schuttbedeckten Eisrand, die Einblicke in die Schichtung des Gletscherei-
ses unter dem Schuttmantel gewihren (vgl. Foto 16). Nach Ausweis der Gelindebefunde ist der Eisrand
seit 1996 um mehr als 150 m zuriickgeschmolzen.

- - -. sl - - : :
R = T

Foto 16: Front des Fugldalsbre im Jahre 2007. Die flache, zuriickschmelzende Stirn ist stellenweise schuttbedeckt.
Durch Schmelzprozesse sind Einbuchtungen am Eisrand entstanden, die Einsicht in die Schichtung des Eises unter
dem Schuttmantel gewahren. Seit 1996 ist der Eisrand um mehr als 150 m zuriickgeschmolzen. 29.8.2007

5.2.3. Goverdal — Sorvestbre — Runadvatn (ca. 17 km)

Auf der weiteren Riickfahrt Richtung Lakselv-Bucht lohnt sich ein kurzer Halt bei Indre Holmbukta,
rund 0,7 km vor der Briicke tiber den Tverrelv. Von dort aus hat man nach Osten einen ausgezeichneten
Blick auf den Blaisen-Gletscher, dessen Frontposition sich im Verlauf der letzten 117 Jahre stark verdn-
dert hat (vgl. Foto 17a). Ein Foto aus dem Jahre 1899 zeigt einen groBlen End- und Seitenmorinen-
Komplex vor der steilen und offenbar vorrickenden Gletscherfront (vgl. Foto 17b; BALLANTYNE
1990). In den folgenden Jahren wurden Teile dieses Mordnen-Komplexes vom Gletscher tiberfahren. Da-
bei wurde die steile M 1-Seitenmorine an der Nordflanke des Tverrelvdals auf dem Morinen-Komplex
abgelagert, d. h. der Gletscher erreichte seine M 1-Position erst danach zu Anfang des 20. Jahrhunderts,
hochstwahrscheinlich wihrend des Maximalstandes der ,,Kleinen Eiszeit” um 1910-1920. Bis 1985 war die
Blaisen-Gletscherzunge bis an den Rand einer Felsschwelle in rund 900 m Héhe 4. M. zuriickgeschmol-
zen. Dort bildete sie ein hohes Eiskliff, von dem sich Fislawinen lésten und einen Sekundirgletscher am
FuBle des Steilabfalls erndhrten. In der Folgezeit schmolz der Gletscher weiter ab und zuriick, so dass die
Eis-Versorgung des Sekundirgletschers unterbrochen wurde. Heute ist der Sekundirgletscher bis auf klei-
ne Eisreste in Schattlage am Fule des sudlich angrenzenden hohen Bergzuges verschwunden. Der Weg
durch das Tverrelvdal iiber den Bliisen-Gletscher bildet im Ubrigen die ,,Normalroute® zur Besteigung
des Jichkkevarri-Eisgipfels, der mit 1834 m . M. den héchsten Berggipfel in der Provinz Troms repriasen-
tiert. Sie ist fir ,,Normalbiirger weder im Sommer noch im Winter (per Ski) durchfithrbar.
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Foto 17a: Blick durch das Tverrelvdal zur Front des Foto 17b: Das Tverrelvdal und der Gletscher Bliisen im

Blaisen-Gletschers, die am Rand einer steilen Felsstufe
(ca. 900 m 1. M.) ein hohes Eiskliff bildet, von dem sich
FEislawinen 16sen und am Fufle der Steilwand einen Se-
kundirgletscher erndhren (1985). Inzwischen ist die
Gletscherfront vom Rand des Steilabfalles zuriickge-

Jahre 1899 (Foto von E.MAIN, aus OLSEN 2013). Der
Gletscher ist noch im Vorstof3 begriffen und iberfdhrt
Teile der alteren Seitenmorinen am FuBe des
Holmbukttinds. Der Maximalstand der ,,Kleinen FEis-
zeit® wurde erst im 20. Jahrhundert erreicht, waht-

schmolzen, der Eisnachschub fir den Sekundirgletscher  scheinlich um 1910-1920.

abgerissen und der regenerierte Gletscher nahezu ver-
schwunden. Die graue Laterofrontalmoridne im oberen
Tverrelvdal markiert den Maximalstand des Gletschers
wiahrend der ,,Kleinen Eiszeit“. 20.7.1985

Um in das Goverdal zu gelangen, parkt man das Fahrzeug am besten an der Goverelv- (Storelv-) Bri-
cke und wandert auf einem Traktorweg siidlich des Bachlaufes taleinwirts. Der Weg verlduft durch Kie-
fern- und Birkenwald und endet nach ca. 2 km an einer Mihwiese. Nach einem weiteren Kilometer Gber
birkenwaldbestandene, kuppig-hiigelige Morinenablagerungen erreicht man eine flache Terrasse. Sie wird
im Norden vom Goverelv begrenzt, an dessen Ufer einige michtige Geschiebeblocke liegen. Die Terrasse
und die distal vorgelagerten Morinenhtgel markieren eine ehemalige Eisrandlage. Taleinwirts schlie(3t sich
cine teilweise versumpfte Verebnung mit einem kleinen, flachen See an (vgl. Foto 18). Ihr steinig-
blockiger Boden ist abseits des in mehrere Gerinne aufgespaltenen Bachlaufes weithin von Flechten be-
deckt. Es handelt sich offenbar um ein mit kurz transportierten Sedimenten aufgefiilltes ehemaliges Zun-
genbecken. Darin sammelt sich der Abflu} aus dem sudéstlich gelegenen Goverdal und dem 6&stlich an-
steigenden Slékedal. Um einen Uberblick iiber die morphologischen Verhiltnisse zu gewinnen, kann man
die Karschwelle vor dem Sorvestbre-Gletscher aufsuchen. Von dort aus hat man zudem einen ausge-
zeichneten Ausblick auf die vergletscherte, hochalpine Bergwelt der Lakselvtindene siidlich des Goverdals.
Um zur Karschwelle zu gelangen, tiberquert man die Abfliisse aus dem oberen Goverdal und aus dem
Slokedal oberhalb ihres Zusammenflusses und erklimmt den teils mit Birken bestandenen Nordhang des
Slékedals bis in eine Héhe von rund 650 m 4. M. Auf der Karschwelle befinden sich zwei dulerst grob-
blockige Endmorinenwille, die sich als Seitenmorinen taleinwirts fortsetzen. Dahinter folgt ein
flachkuppiges Terrain aus Lockersedimenten mit zahlreichen abflusslosen Hohlformen. Einige von ihnen
beherbergen kleine Teiche; die Oberflichen der dazwischen geschalteten Vollformen weisen glazidre
Flutes auf, stellenweise in ,lehrbuchhafter Ausprigung®. Unmittelbar vor der Gletscherzunge des
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Sorvestbre, die aus groBer Hohe vom Jiehkkevarri-Plateau herabflieBSt und eine auffillige Mittelmorine
enthilt, sind mehrere unbewachsene Endmorinen entwickelt (vgl. Foto 19).

Foto 18: Blick von der ehemaligen Eisrandlage im mittleren Goverdal zum Balgesvarri im Bildhintergrund. Das obe-
re Goverdal befindet sich rechts des Berges, das Slokedal links davon. In der Bildmitte befindet sich ein flacher See,
dahinter von den Gletscherbichen ausgespiiltes Blockmaterial. Der blockbedeckte Hang auf der linken Bildseite
fuhrt hinauf zur Schwelle des Sorvestbre-Kars. 19.7.1997

Foto 19: Das Sorvestbre-Kar wird gegen das Goverdal durch zwei grobblockige Endmorinenwille abgeriegelt. Da-
hinter folgt ein flachkuppiges Terrain aus Morinenhiigeln und teils wassergefiillten Mulden. Zwischen der Front des
aus groBer Héhe vom Jiechkkevarri-Plateau herabstrémenden Soérvestbre-Gletschers und einem tiefblauen Karsee
sind mehrere unbewachsene Endmorinenwille entwickelt. 8.8.1998

Blickt man von der Karschwelle tiber das Goverdal nach Siiden, siecht man die , Ruckseite® der
Lakselvtindene. Diese weist im Unterschied zur Westseite, die vom Haltepunkt Lakselvnes an der dulleren
Lakselv-Bucht her bekannt ist, mehrere Gletscher auf, u. a. den Vestre Goverdalsbre und den Austre
Goverdalsbre, die ins obere Goverdal entwissern (vgl. Foto 20). Die Gletscher sind durch scharfe Kimme
und Grate, wie z. B. das ,,Sidgeblatt”, Ttrme und Zinnen voneinander getrennt. Das Gletschereis ist in den
Hochlagen stellenweise ,,kalt” und unter Permafrostbedingungen an den Felswinden angefroren, wie die
charakteristische Randspaltenbildung ausweist. Vom Titind hat sich eine gewaltige Bergsturzmasse ins
obere Goverdal ergossen, die Talsohle tiberquert und sogar noch Teile des Gegenhanges unter sich begra-
ben. Um dorthin zu gelangen, ist das Slokedal nahe der Einmiindung in das Goverdal in siidlicher Rich-
tung zu durchqueren.
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Foto 20: Blick von der duBleren Morine des Sérvestbre (Goverdalsbre) auf die hochalpine, vergletscherte Bergwelt
der Lakselvtindene. Der Vestre Goverdalsbre (rechts im Bild) und der Austre Goverdalsbre sind durch einen Berg
mit scharfer Kammlinie, das ,,Sdgeblatt® voneinander getrennt. Im Hintergrund ist der der Store Lakselvtind (1616
m) zu erkennen. Die wind- und kilteexponierten Berggipfel sind von Permafrost durchsetzt. 8.8.1998

Das mit Sturzschutt und Moridnenmaterial verfiillte, steil ansteigende Slékedal fithrt hinauf zum
Lyngsdalpass (1211 m . M.), der Zugang zum Sydbre gewihrt und somit eine Querungsmoglichkeit der
Halbinsel in westdstlicher Richtung darstellt. Durch das Slékedal fiihrt auch die leichteste Aufstiegsroute
zum Balgesvarri-Plateaugletscher. Die Besteigung des Balgesvarri im Rahmen einer Tagesexkursion ist je-
doch zu anstrengend. Von der Finmiindung des Slokedals in das Goverdal bis zum Eisgipfel in 1627 m
Hoéhe 4. M. und zuriick ist ein ganzer Tag einzuplanen. Die Aufstiegsroute verlduft entlang des Slokedal-
Baches in grobblockigen Ablagerungen. In 650-700 m Héhe i. M. ist ein stellenweise wandartig entwickel-
ter felsiger Talabschnitt zu umgehen. Dariiber folgt, im Vorfeld eines Kargletschers, eine Verflachung, auf
der sich der Gletscherbach iiberqueren lifit. Danach setzt man den Aufstieg in Richtung einer kleinen,
vom Balgesvarri-Plateau bis in ca. 1400 m G. M. herabziechenden Gletscherzunge fort, tber die sich der
Plateaurand erklimmen 1iB3t. In den Nischen und Rinnen am Nord-exponierten Steilabfall des Balgesvarri-
Plateaus existieren zahlreiche langfristige Eis-, Firn- und Schneeflecken, von denen viele perennieren.
Ebenso ist der Stirnbereich der steil ansteigenden Gletscherzunge ganzjahrig von michtigen Schneefel-
dern umgeben, was sich als Indiz fiir das Vorkommen von Permafrost im morinischen Untergrund deu-
ten 1d6t. Die Gletscheroberfliche trigt in ,,normalen® Sommern ebenfalls eine michtige Schneedecke,
tber die sich der Aufstieg relativ einfach bewerkstelligen 146t. Da die Existenz moglicherweise vorhande-
ner Spalten dadurch verschleiert wird, ist Sicherheitsausriistung anzuwenden. Der Balgesvarri besteht aus
einem flach geneigten Plateaurest (1470-1550 m . M.), der allseits von Steilabfillen umgeben ist. Die Pla-
teaueiskappe entsendet mehrere Hingegletscher in die benachbarten Tiler. An einigen Stellen, an denen
das Eis vom Plateaurand zuriickschmilzt, werden Blockfelder freigelegt. Diese Bereiche sind wissenschaft-
lich interessanter als der 1627 m hohe Eisgipfel des Balgesvarri. WHALLEY, GORDON & THOMP-
SON (1981) wiesen mittels Grabung nach, dass sich die Blockfelder unter dem Gletscher fortsetzen, und
dass die Gletschersohle am Untergrund angefroren ist. An der Gletschersohle herrschen Temperaturen
unter dem Druckschmelzpunkt. Es handelt sich um einen ,kalten® Gletscher in einem Permafrostmilieu,
der kaum erodiert, wie nahezu unversehrt am zurtickschmelzenden Eisrand zutage tretende Strukturbéden
ausweisen. Seit den Untersuchungen von WHALLEY, GORDON & THOMPSON im Jahre 1979 ist der
Rand der Eiskappe weiter von den Plateaurindern zuriickgeschmolzen. Dies belegen ein Feldbesuch im
August 1998 sowie jungere Luftbilder vom Gebiet (vgl. u. a. OLSEN 2013). Auch am nahe der Aufstiegs-
route gelegenen Nordrand des Plateaus sind inzwischen groB3ere Blockfeldabschnitte freigelegt worden, in
denen einzelne Feinmaterialbereiche zu beobachten sind. Nach Norden und Nordosten ergeben sich vom
Plateaurand zudem exzellente Ausblicke auf das vergletscherte Jiehkkevarri-Massiv und den Sydbre-
Gletscher. Dieser erhilt einen groen Teil seines Eisnachschubs durch Lawinen vom Jichkkevarri-Plateau,
wie die Eiskegel am Wandful3 auf der Gletscheroberfliche eindrucksvoll zeigen. Hinweise auf das ehema-
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lige Ausmal} der Vergletscherung am Nordrand des Balgesvarri-Plateaus liefern Fotos aus den Jahren 1898
und 1984 (vgl. GORDON, WHALLEY, GELLATLY & FERGUSON 1987).

Um vom unteren Slékedal in das obere Goverdal zu gelangen, wandert man zur Verebnung im mittle-
ren Goverdal zuriick und steigt von dort iiber eine rund 100 m hoher gelegene Felsschwelle zur Talsohle
des oberen Goverdals auf. Dieser Talabschnitt erstreckt sich zwischen Balgesvarri und Lakselvtindene in
stdostlicher Richtung. Folgt man dem Bachlauf auf der norddstlichen Talseite, kann man den Stirnbereich
der riesigen, bereits erwihnten Bergsturz-Ablagerung durch Ausweichen auf die Unterhinge des
Balgesvarri umgehen. Zugleich erhilt man einen guten Uberblick iiber die gesamte Bergsturzmasse, ihre
Wurzel sowie die Berge und Gletscher im Bereich der Lakselvtindene. Nach Siidosten steigt der Talboden
kontinuierlich bis zu einem Pass in rund 800 m Hoéhe 4. M. an, der einen relativ leichten Zugang zum
Veidal und Lyngsdal erméglicht. Es geniigt jedoch eine Tour bis zum Rundvatn, um den Vestre
Goverdalsbre und den Austre Goverdalsbre sowie die zugehérigen steilen Randmorinen tberblicken zu
konnen. Auf dem Riickweg entlang des siidwestlichen Bachufers lassen sich die Vorfelder der beiden stark
zuriickschmelzenden Kargletscher nidher betrachten. Die sternférmig verzweigte Front des Austre
Goverdalsbre liegt am Rande einer Felsschwelle, tiber die Eislawinen abgehen und einen kleinen Sekun-
dirgletscher am Hangful3 ernihren (vgl. Foto 21). Die Stirn des Vestre Goverdalsbre befindet sich auf ei-
nem flachen Felsriegel, tiber den das Schmelzwasser talwirts strémt und sich in einem seichten, von Mo-
rinen umsdumten Teich sammelt. Die jungen, steilen und vegetationslosen Morinen haben Teile der
Bergsturz-Ablagerung unter sich begraben. Vom héchsten Punkt der Endmorine ist gut zu erkennen, wie
sich der Bachlauf seinen Weg durch den Schuttkdrper des Bergsturzes gebahnt und kleinere Korngréen-
fraktionen beiseite gerdumt hat. Die am Gegenhang aufgelaufene Schuttzunge verdeutlicht eindrucksvoll,
mit welcher gewaltigen Energie schnelle Massenbewegungen dieser Art vonstatten gehen (vgl. Foto 22).
Das Alter der Bergsturz-Ablagerung ist nicht bekannt. Die Gré3e der Flechten auf den bis zu hausgrolen
Blocken deutet auf ein hohes Alter des Schuttkorpers.

Foto 21: Die sternf6rmig verzweigte, spaltenreiche Gletscherfront des Austre Goverdalsbre befindet sich auf einer
Felsschwelle, tiber die Eislawinen abgehen und einen kleinen Sekundirgletscher ernidhren. Das Akkumulationsgebiet
erstreckt sich bis in die Gipfellagen der Lakselvtindene. Steile Wandvereisungen tiber Bergschrinden deuten auf die
Existenz von Permafrost im Fels. 21.8.1998
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Foto 22: Zunge einer michtigen Bergsturzablagerung im oberen Goverdal . Der Bergsturz hat sich am Titind gel6st,
die Talsohle des Goverdals tiberquert und Teile des Gegenhanges (Balgesvarti) unter sich begraben. Spiter hat sich
der Goverdalselv seinen Weg durch die Bergsturzmasse gebahnt und das Feinmaterial ausgewaschen. Die GroBe der
Flechten auf den bis zu hausgro3en Blocken weist auf ein prineuzeitliches Alter des Schuttkdrpers. 19.7.1997

5.2.4. Slettmo — Sorellendal (ca. 12 km)

Um nach Slettmo an der Ausmiindung des Ellendals zu gelangen, fihrt man bis zum Ende der
Lakselv-Bucht und setzt seine Fahrt unmittelbar vor der Briicke tiber den Lakselv-Bach auf einer Schot-
terstrale knapp 3 km Richtung Siiden bis zu einer Kiesgrube bei Slettmo fort (vgl. Foto 23). Die
glazifluvialen Ablagerungen bilden einen michtigen Terrassenkdrper, in den sich der Ellenelv tief einge-
schnitten hat. Von der Terrassenkante Gberblickt man den Bachlauf und das untere Lalselvdal. Von der
Kiesgrube folgt man dem steil ansteigenden Anfahrtsweg zum neuen, kleinen Wasserwerk im mittleren
Ellendal in rund 230 m Héhe 4. M. Der Schotterweg zwischen der Kiesgrube und dem Wasserwerk ist in-
folge von Querrillenbildung durch Schneeschmelzwasser auf einigen Wegabschnitten nicht immer mit
dem Pkw befahrbar, so dass die ca. 2,5 km lange Strecke eventuell zu Ful3 zuriickzulegen ist. Am Wasser-
werk wendet man sich nach Siidosten Richtung Ellendalsvatn (486 m 4. M.). Zunichst mul3 ein relativ
steiler und feuchter, von zahlreichen hangabwirts verlaufenden Runsen zerschnittener, mit Birkenwald,
Weidengebtisch und Farnen bestandener Hangabschnitt hangaufwirts durchquert werden, was aufgrund
des an den feuchten Stellen sehr dichten Weidengebiisches und des rutschigen Untergrundes etwas miih-
selig ist. Die Mehrzahl der Birken (Betula pubescens ssp. tortuosa) war 2016 abgestorben, wie die zahlreichen
Baumskelette mit groen Baumpilzen an den Stimmen in auffilliger Weise zeigte. Oberhalb der in ca. 320
m 4. M. verlaufenden Waldgrenze versteilt sich das Gelinde nochmals, ist aber besser begehbar. Der
Ellendalsvatn ist ein typischer, tiefblauer Karsee, der durch steinig-blockiges Mordnenmaterial, das (infolge
Schnee- und Eisdruckes?) eine flache Terrasse bildet, talwirts abgeriegelt wird. Das in den Nordhang der
Langdalstindene eingeschlossene Kar enthilt noch kleine Gletscherreste an der Riickwand hoch iiber dem
See. Unmittelbar westlich des Sees ist ein gewaltiger Bergsturz niedergegangen. Seine Auswanderungsni-
sche am Berg ist deutlich erkennbar. Die steile Front der von michtigen, scharfkantigen Blécken gebilde-
ten Schuttzunge tberlagert die westliche Fortsetzung der erwihnten Verebnung. Ein Blick ins nérdliche
Ellendal zeigt den Stidaspekt der Lakselvtindene, die Gipfel Store Lakselvtind (1616 m) und Imbodentind
(1565 m) sowie die Gletscher Tomastindbre und Ellendalsbre. Der Tomastindbre bildet ein hohes Eiskliff
am Rande einer ca. 1200 m 4. M. gelegenen Felsschwelle (vgl. Foto 24). Die von dort niedergehenden Eis-
und Schneelawinen speisen am Hangful3 einen kegelférmigen Sekundirgletscher, der sich bis in eine Hohe
von rund 750 m 4. M. talwirts erstreckt.



100 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

Foto 23: Blick vom Lakselvdal zum Sérellendal. Der Blockgletscher befindet sich im Tal zwischen dem Ellendaltind
(links) und den Langdalstindane (rechts). Die Karmulde am rechten Bildrand beherbergt den Rest eines kleinen
Kargletschers mit vorgelagertem Karsee (Ellendalsvatn). In der Kiesgrube im Vordergrund werden glazifluviale Se-
dimente abgebaut. 9.8.1995

Foto 24: Blick von der Karmulde tber das Ellendal zum Tomastindbre. Die Gletscherfront bildet am Rande einer
Felsschwelle ein hohes Eiskliff. Die sich dort 16senden Schnee- und Eislawinen speisen einen wihrend der letzten 20
Jahre stark zurtickgeschmolzenen kegelférmigen Sekundirgletscher. 9.8.1995

Ostlich des Ellendalsvatn miindet das Sérellendal ist das Haupttal ein. Es befindet sich zwischen der
900 m hohen Nordwand der Langdalstindene (Guhkesgaisa: 1580 m) und dem Ellendaltind (1345 m) in
extremer Schattlage. Im oberen, breiteren Talabschnitt liegt ein kleiner, stark zurlickschmelzender, in sei-
nem flachen Frontabschnitt schuttbedeckter Kargletscher, der aus nordstlicher Richtung aus dem
Langdalstindene-Massiv in das Tal einmiindet. Die Steilwinde und -hdnge von Guhkesgaisa und
Ellendaltind sind von michtigen Sturzschutthalden und -kegeln gesdumt. Perennierende Schneefelder deu-
ten auf lokale Permafrostvorkommen. Unterhalb einiger groBerer und steilerer Schnee- / Firnfelder an der
sidlichen Talflanke finden sich pronivale Wille (Schneeschuttwille). Der Talgrund wird von einem mich-
tigen, zungenférmigen Blockgletscher eingenommen, der sich vom Vorfeld des Kargletschers talabwirts
erstreckt.

Einer der pronivalen Wille wurde von BALLANTYNE (1987) detailliert untersucht und als aktiv ein-
gestuft. Er befindet sich unweit der michtigen, im Gelinde auffillig in Erscheinung tretenden Blockglet-
scherstirn im FuBlbereich einer Sturzschutthalde unter der hohen Guhkesgaisa-Nordwand in einer Héhen-
lage von 640 m . M., rund 40 m tber dem felsig-blockigen Talgrund und ist auf dem Weg zum Blockglet-
scher leicht zu erreichen. BALLANTYNE studierte den Wall Ende Juni 1986, wihrend die eigenen Feld-
besuche Mitte August 1995 erfolgten als die Schneeschmelze bereits abgeschlossen war. 1986 erstreckte
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sich ein Firnfeld 135-150 m weit von der Steinschlagwand oberhalb der Sturzschutthalde bis zun Wall, so
dass die Haldenoberfliche vollstindig bedeckt war. Das Firnfeld war im oberen Abschnitt konkav, im un-
teren leicht konvex, wobei der Neigungswinkel seiner Oberfliche von 25-30° im Ful3bereich bis 39-43° im
Topbereich sukzessive zunahm (vgl. BALLANTYNE). Das Firnfeld war durch einen 1-3 m breiten und
mindestens 5 m tiefen Bergschrund von der Felswand getrennt. Ende Juni / Anfang Juli 1986 waren gro-
Be Flichen von Nafschnee- (Slush-) Lawinen-Ablagerungen bedeckt, die aus einem Gemisch aus wenig
sortiertem Schutt und l6chrigem Schnee bestanden. Diese Ablagerungen erstreckten sich streifenférmig
hangabwirts tiber die Schneedecke oberhalb und unterhalb des pronivalen Walles und markierten auf die-
se Weise die Bahnen der Nafischnee-Lawinen, die niedergegangen waren als der Wall vollstindig vom
Winterschnee bedeckt war. Mitte Juli war der gesamte Lawinenschnee auf der Distalseite des Walles abge-
schmolzen, wodurch der Lawinenschutt direkt auf die Walloberfliche gelangte. Da die NaBschnee-
Lawinen-Ablagerungen im Juli 1985 noch nicht existierten, mussten die verantwortlichen Slush-Lawinen
nach BALLANTYNE im Zeitraum Juli 1985-Juni 1986 ausgel6st worden sein.

Ein konstituierendes Merkmal des Walles (und eines weiteren pronivalen Walles im Tyttebaerdal,
Nordlyngen) ist der bogenférmige Grundrif3. Der Wall ist 125 m lang und auf der Distalseite 15-21 m
hoch. Er verliuft etwa isohypsenparallel, wobei die beiden Endpartien hangaufwirts gebogen sind. Auf
der Grundlage von 4 Querprofilen (Transekten) unterscheidet BALLANTYNE 4 morphologische Einhei-
ten (vgl. Abb. 39). Der Proximalhang des pronivalen Walles hat eine Neigung von 0-8°. Er enthilt den
grobkérnigsten Schutt, der aus kantigen Gabbro-Blécken besteht und von kleineren, scharfkantigen
Schuttkomponenten mit frischen Bruchflichen locker tberlagert wird. Feinmaterial fehlt an der Oberfla-
che. Der Sortierungsgrad des Materials (mittlere Linge: 76-128 mm) ist gering. Die ,,Kammlinie® des Wal-
les variiert von recht scharf bis zugerundet und nahezu eben. Sedimentologisch reprisentiert der Kamm
eine Ubergangszone. Das Material auf der proximalen Seite ist grobblockig und dhnelt dem des
Proximalhanges (67-105 mm). Auf der Distalseite sind Blocke seltener. Im besser sortierten Material do-
minieren kleinere Korngréflen (43-62 mm). Hangabwirts schlief3t sich ein 14,5-23 m langer und 34-39,5°
geneigter Hang an, der stellenweise flachere Mulden enthilt, die durch Austauen von Schnee oder Rutsch-
vorginge entstanden sind. Das Substrat besteht an der Oberfliche aus kleinen Komponenten (43-50 mm),
die in eine iberwiegend sandige Matrix eingebettet sind. Der untere Teil des Distalhanges ist eine ,,Minia-
turhalde® aus klastischem Schutt. Die Hangneigung nimmt von 34-36° im Topbereich der Halde bis auf
30-35° im Fullbereich ab und verringert sich unter der saisonalen Schneedecke hangabwirts noch weiter.
Die Korngrolenverteilung der Schuttkomponenten spiegelt die typische ,,Sturz-Sortierung® wider, indem
die Komponenten im Topbereich der Schutthalde im Allgemeinen kleiner sind (47-57 mm) als jene im
FulBlbereich (60-73 mm). Feinmaterial fehlt an der Haldenoberfliche, existiert aber im Topbereich der
Halde in geringer Tiefe. Blocke sind gelegentlich am Haldenful3 anzutreffen.
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Abb. 39: Querprofile durch pronivale Wille im Tyttebaertal und siidlichen Ellental mit Angabe der Substrat-Typen
in den ausgewiesenen morphologischen Hangabschnitten (aus BALLANTYNE 1987)

Die morphologischen und sedimentologischen Merkmale des pronivalen Walles liefern Hinweise auf
die an der Morphogenese beteiligten Prozesse. Das Gemisch aus Blécken und kleinen Bruchstiicken am
Proximalhang des Walles resultiert wahrscheinlich aus der Ablagerung von relativ grobem Sturzschutt-
Material und kleinerem, durch Lawinen transportiertem, aus der saisonalen Schneedecke ausgetautem Ma-
terial. Feinmaterial wurde vermutlich von der Oberfliche in Hohlrdume zwischen darunter liegenden,
gréberen Partikeln verfrachtet. Die geringe Neigung des Proximalhanges spiegelt nach BALLANTYNE
wahrscheinlich beide Arten der Schuttablagerung im Laufe des saisonal zuriickschmelzenden Schneeran-
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des wider. Die sich in distaler Richtung vollziehende Abnahme der Korngréfie und die gleichzeitige Zu-
nahme des Sortierungsgrades auf der ,, Kammlinie* 146t sich als die Folge einer geringeren Zufuhr von
grobem Sturzschutt deuten, da Blocke, die wihrend der Schneeschmelze die schneefrei werdende
»IKammlinie® erreichen, diese tiberschreiten und iiber den steilen Distalhang hangabwirts rollen. Daher
findet sich blockiger Sturzschutt fast nur auf der Proximalseite der ,,Kammlinie®. Letztere fungiert nach
dem Abschmelzen der Schneedecke als Hindernis fiir eine Weiterverlagerung des Grobschuttes. Die fla-
cheren Hinge auf der Distalseite der ,,Kammlinie* weisen vornehmlich kleinere, durch Lawinen transpor-
tierte Schuttpartikel auf, die nach dem Schmelzen der Schneedecke dort abgelagert worden sind. Das Feh-
len von hohlraumreichem Grobschutt (,,openwork clastic detritus®) am oberen Distalhang scheint eine
Folge der Steilheit und Instabilitit zu sein.Obwohl die Hangneigungen geringer als der maximale Schiit-
tungswinkel von klastischem Sturzschutt sind, bildet das Gemisch an der Oberfliche des Hanges eine rela-
tiv glatte Oberfliche, so dass Partikel, die auf den Hang rollen oder aus der Schneedecke ausschmelzen,
nicht in Hohlrdume im Schutt fallen (wie beim Sturzschutt), sondern den Hang bis in den Fulibereich
hinabrollen oder -springen, wie BALLANTYNE wihrend der Schneeschmelze beobachtete. Feinmaterial
verblieb allerdings in situ. Die Oberfliche des oberen Distalhanges besteht daher vornehmlich aus ausge-
tautem Lawinenschutt, von dem viele Grobkomponenten offenbar ,,verloren gegangen® sind, obwohl die
Steilheit des Hanges vermuten 1d63t, dass sich unter der Oberfliche groberes Material befindet. Der untere
Abschnitt des Haldenhanges setzt sich aus Grobkomponenten zusammen, die hangabwirts gerollt sind,
wie die Sortierung des Materials nach GréBe und Schwere ausweist. Die Verteilung der PartikelgroB3en am
Haldenful3 zeigt, dass Lawinenschutt den Hauptbestandteil bildet, erginzt durch Steinschlag-Blécke, die
tber den Proximalhang hinweg gerollt sind (vgl. BALLANTYNE).

Die Befunde von BALLANTYNE (1987), basierend auf Untersuchungen im Sérellendal und
Tyttebaerdal in Lyngen, lassen die Morphogenese von pronivalen Willen (Schneeschuttwillen) in einem
neuen Licht erscheinen. Sie dokumentieren, dass Schutt durch verschiedene Transportmechanismen ver-
lagert und in Gestalt eines bogenférmigen Walles am unteren Ende eines Schnee- oder Firnfeldes ange-
hiuft wird. Die weit verbreitete Annahme einer hangabwirts tiber ein Schnee- (Firn-) Feld erfolgende Ma-
terialverlagerung durch Kriechvorginge, Rollen oder Springen impliziert, dass die resultierende Wallform
aus Grobmaterial besteht und Feinmaterial weitgehend fehlt. Ist dennoch Feinmaterial vorhanden, wird
dies auf Gesteinsverwitterung in situ am Platze des Walles zuriickgefithrt. Die Beobachtungen belegen
zumindest fir die untersuchten Wille, dass Steinschlag aus den riickwirtigen Felswinden nicht, wie lange
vermutet, den einzigen Transportmechanismus bei der Bildung von pronivalen Willen darstellt, sondern
auch ein Materialtransport durch Lawinen méglich ist, bei dem sowohl Fein- als auch Grobmaterial verla-
gert wird. Die durch niedergehende ,,schmutzige” Lawinen verlagerte Schuttmenge kann die aus der Stein-
schlagtitigkeit resultierende Menge bei der Morphogenese der pronivalen Wille eventuell sogar tiber-
schreiten. Die Beobachtungen bieten nicht nur eine schliissige Erklirung fiir das Vorkommen von Fein-
material in den Willen, sondern auch fir das asymmetrische Querprofil vieler (aktiver) Formen, gekenn-
zeichnet durch einen flachen Proximal- und einen steilen Distalhang. Ein pronivaler Wall (,,pronival
rampart®) reprasentiert nach BALLANTYNE einen Wall aus vornehmlich grobem Schutt, der zumeist am
Fulle oder in der Nihe eines Sturzschutthaldenhanges entwickelt ist, und der durch die Akkumulation von
Schutt am unteren Rande eines perennierenden Schnee- oder Firnfeldes im Gefolge supranivaler Massen-
verlagerungen entstanden ist. Nimmt die Méchtigkeit des Firnfeldes zu, ist eine Umwandlung des stationi-
ren Firns in Eis moglich. Gerit der Eiskorper in Gestalt eines kleinen Gletschers in eine hangabwirts ge-
richtete Bewegung, wird der vorgelagerte pronivale Wall in seiner Gestalt modifiziert oder ganz zerstort
(vgl. BALLANTYNE & BENN 1994). In seinem ausfiihrlichen Uberblick iiber den Formenschatz, die
Prozesse, die konstituierenden (diagnostischen) Merkmale sowie die Schlussfolgerungen fiir die Paliomili-
eu-Rekonstruktion nennt SHAKESBY (1997) eine Reihe weiterer geomorphologischer Prozesse, die Ma-
terial fir die Morphogenese der pronivalen Wille anliefern kénnen. Dazu zdhlen u. a. Muren, kleine Berg-
stiirze (Felsstiirze), Gelisolifluktion und Abluation. Ferner kann ein hangabwirtiges Kriechen des gesam-
ten Schnee- oder Firnfeldes die Formung des pronivalen Walles an seinem unteren Rande beeinflussen.

Der Talgrund des Sorellendals wird von einem michtigen Blockgletscher eingenommen, der durch sei-
ne wandartige, instabile, ca. 30 m hohe Stirn (ca. 650 m . M.) eine auffillige Mesoform im Landschafts-
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bild darstellt (vgl. Fotos 25 u. 26). Der erstmals von WHALLEY (1992) beschriebene zungenférmige
Blockgletscher ist rund 450 m lang, ca. 100 m breit und weist nahe der Stirn die fiir Blockgletscher typi-
schen, aus der talabwirts gerichteten Bewegung, dhnlich dem FlieBen zdhflissiger Massen, resultierenden
Wille und Rinnen auf. Er befindet sich in extremer Schattlage, verursacht durch die hohe Guhkesgaisa-
Nordwand, und ist daher auf Luftbildern kaum zu erkennen (vgl. Foto 27). Sein rechter Rand wird in
Stirnh6he durch eine deutlich lateral verlaufende Rinne markiert. Weiter talaufwirts verschmilzt der
Schuttkérper mit den Sturzschutthalden am Fulle des Ellendaltind. Auf der linken Seite geht er in einen
michtigen Sturzschuttkegel tber, der vom Guhkesgaisa-Massiv herabzieht. Darauf befindet sich eine
Schuttakkumulation in Gestalt eines Doppelwalles, die in Richtung Blockgletscherstirn verlduft. Die
Blockgletscherwurzel geht in ein Toteis-Terrain vor dem flach verlaufenden Eisrand des echten (Eis-)
Gletschers tber. Dort sind mehrere Kuppen und Hiigel mit Gletschereiskern erhalten, der an mehreren
Stellen unter der 1-3 m michtigen Morinendecke aufgeschlossen ist (vgl. Foto 28). WHALLEY fand fer-
ner kleinere Gletschereisreste in einer Wallform im oberen Abschnitt des Blockgletschers und schlie3t da-
raus, der Nihe zu einem Fisgletscher sowie dem nach seiner Ansicht fehlenden Permafrost im Gebiet,
dass es sich bei dem zungenférmigen Schuttkérper nicht um einen Blockgletscher im Sinne von BARSCH
(1996) handelt, sondern um einen schuttbedeckten Gletscherrest. Diese Ansicht ist unter Beriicksichti-
gung der eigenen Feldbefunde (Mitte August 1995, August 20106) zuriickzuweisen. Permafrost wurde nicht
nur im Schuttkérper des Blockgletschers angetroffen, sondern auch in seiner niheren Umgebung, u. a. in
den Sturzschutthalden und -kegeln am Fufle der Guhkesgaisa-Nordwand und sogar inselhaft in den Sturz-
schuttablagerungen am Fufle des Ellendaltind in Siidexposition. Auf das Vorkommen von Permafrost in
den grobblockigen Ablagerungen im engen Talabschnitt weisen auch die zahlreichen perennierenden
Schneeflecken und -felder. Permafrostboden ist im Ubrigen auf der Lyngen Halbinsel und im Bergland
von Kifjord 6stlich des Lyngen- / Storfjordes in grobkérnigen Ablagerungen in dhnlichen Hohenlagen
anzutreffen, stellenweise sogar in wesentlich tieferen Lagen (vgl. u. a. TOLGENSBAKK & SOLLID
1988, SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK 1989, MEIER 1999). WHALLEY (1992) interpretiert
den Blockgletscher hingegen als eine zungenférmige Fortsetzung des (Eis-) Gletschers im oberen, breite-
ren Talabschnitt, die im unteren Talabschnitt unter Sturzschutt begraben worden ist. Der Schutt soll das
Gletschereis durch seine thermisch isolierende Wirkung weitgehend vor dem Ausschmelzen geschiitzt ha-
ben. Das Material stammt nach Ansicht von WHALLEY aus dem Frontbereich des Eisgletschers im obe-
ren Talabschnitt sowie, in grélerem Umfange, von den Steinschlagwinden zu beiden Seiten des Tales,
insbesondere aus dem groflen Couloir an der Sudflanke (Langdalstindene). Flechten mit sehr unterschied-
lichen Durchmessern auf gréBeren Blocken deuten nach WHALLEY auf eine unterschiedliche Herkunft
des Schuttes. Der flache Doppelwall auf dem Sturzschuttkegel wird von WHALLEY als Wall / Rinne am
linken Rand des Blockgletschers gedeutet, der sich mit dem grof3en komplexen Wall am rechten Rand kor-
relieren 1it. WHALLEY interpretiert den Blockgletscher somit als die schwer mit Schutt beladene Zunge
eines Eisgletschers, dessen Eis nach und nach geschmolzen ist. Dabei blieb nach WHALLEY genug Eis
unter dem Schuttkérper Ubrig, um eine talabwirts gerichtete FlieBbewegung zu ermdglichen. Bei dieser
Interpretation des Blockgletschers reprisentiert das laterale Wallsystem die Seitenmorine der ehemaligen
schuttbedeckten Gletscherzunge. Da talabwirts des Blockgletschers keine Endmorine existiert, deutet
WHALLEY den Frontbereich des Blockgletschers als Aquivalent zu einer Endmorine. Die quer verlau-
fenden Wille und Rinnen im vorderen Abschnitt des Blockgletschers und die steile Stirn werden als Indi-
katoren noch andauernder Bewegungsvorginge interpretiert.
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Foto 25: Der Blockgletscher und seine Umgebung im Sore t befindet sich in extremer Schattlage zwischen

der 900 m hohen Guhkesgaisa-Nordwand im Stiden und dem ca. 600 m hohen Steilabfall des Ellendaltind im Not-
den. Die Steilabfille sind von michtigen Sturzschuttkegeln gesiumt. Am rechten Rand des Blockgletschers findet
sich ebenso wie an der Blockgletscherwurzel Morinenmaterial. 9.8.1995
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Foto 26: Blick auf die ca. 30 m hohe, steile, steinschligige, vegetationslose Blockgletscherstirn (ca. 650 m 4. M.) im
Jahre 1995. Das Feinmaterial unter der oberflichlichen Blockdecke ist durch Permafrost zementiert, Grobkompo-
nenten stirzen ab und werden am Fulle der Blockgletscherstirn akkumuliert. Bis 2016 hatte sich der Béschungswin-
kel offenbar etwas verringert. 9.8.1995
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Foto 27: Nahaufnahme des rechten (nérdlichen) Randbereichs des Blockgletschers etwa 100 m hinter der Stirn. Eine
mehrere Meter tiefe Rinne trennt das grobkérnige Material des Blockgletschers vom feinkérnigeren Material der Sei-
tenmorine. Weiter talaufwirts vermischt sich das Material. Im Bildhintergrund ist ein michtiger Sturzschuttkegel un-
ter der Guhkesgaisa-Wand zu erkennen, der in seinem FuBbereich auf der Blockgletscheroberfliche ausliuft und
Schutt in den Blockgletscher-Korper einspeist. 24.8.2016

Foto 28: Blick zur Blockgletscherwurzel im Vorfeld eines kleinen, stark zuriickschmelzenden, in seinem flachen
Frontabschnitt schuttbedeckten Kargletschers. Im Toteisterrain vor dem Eisgletscherrand sind mehrere Kuppen und
Higel mit Gletschereiskernen erhalten, die an mehreren Stellen zutage treten. Inwieweit der Blockgletscher in seinem
gefrorenen Inneren (Permafrost) Gletschereisreste enthilt, ist unklar. 24.8.2016

Nach der weithin akzeptierten Definition von BARSCH (1990) stellen Blockgletscher gréere zungen-
oder lobenférmige Schuttkérper mit scharfer Randbegrenzung und einer Oberflichenstruktur dhnlich
dem Habitus zdhfliissiger Massen dar, die im aktiven Zustand Eis enthalten und einer langsamen Massen-
bewegung hangab- oder talwirts unterliegen. Sie reprisentieren perennierend gefrorene, eishaltige Schutt-
korper, deren Verbreitung zwingend an die Existenz von Permafrost gekniipft ist. Schuttbedeckte Glet-
scher, deren Eis allmihlich ausschmilzt, zdhlen im Unterschied zu Eiskernmorinen (engl.: ,.ice-cored
moraines®) in einem Permafrostmilieu nicht dazu. WHALLEY lehnt eine derartige Eingrenzung des
Blockgletscher-Begriffes ab und bezeichnet auch schuttbedeckte Gletscher in einem permafrostfreien Mi-
lieu als Blockgletscher. Im vorliegenden Falle ist Permafrost sowohl im Schuttkdrper als auch in dessen
Umgebung anzutreffen, wobei alle konstituierenden Merkmale eines Blockgletschers im Sinne von
BARSCH erfiillt sind. Fragwiirdig ist allerdings, ob der Schuttk6rper lokal von Resten eines Eiskorpers
unterlagert ist, die nach Ansicht von WHALLEY malgeblich fir die aktuelle talabwirtige Bewegung des
Schuttkérpers verantwortlich sind. Gletschereis wurde bisher nur an der Wurzel des Blockgletschers in der
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Nihe des Toteisgebietes vor der Front des zuriickschmelzenden Eisgletschers angetroffen. Ob es sich bei
den Eisfunden im oberen Abschnitt des Blockgletschers tatsdchlich um Gletschereis handelt, ist unklar.
Die kleinen Eiskdrper wurden bei einer detaillierten Feldinspektion im August 2016 nicht mehr gefunden.
Sie befanden sich nach einem Foto von WHALLEY im Knick am Fulle eines Walles an einem Platz, der
die Ansammlung gréferer Schneemengen beglnstigt, so dass sich das Eis mdglicherweise aus einem
schuttbedeckten Schnee- / Firnfleck entwickelt hat. Weder an der steilen Stirn des Blockgletschers noch
in den Querrinnen im vorderen Abschnitt des Blockgletschers sowie in der tiefen Rinne im rechten Rand-
bereich wurde Gletschereis angetroffen. Dagegen wurde sowohl an mehrere Stellen an der mauerartigen
Blockgletscherfront als auch am Grunde der Rinnen interstitielles Eis zwischen den Steinen und Blcken
ergraben. In welcher Menge morinisches Material am Aufbau des Blockgletschers beteiligt ist, 1d63t sich
schwer abschitzen, da es sich in der niheren Umgebung des Blockgletschers und im Umfeld des Eisglet-
schers um dasselbe Gestein — petrographisch und morphologisch sehr harten Gabbro — handelt, dessen
Grobkomponenten aufgrund des kurzen Transportweges aus dem Couloir im oberen Sorellendal kaum
kantengerundet sind, so dass selbst eine Unterscheidung von Sturz- und Lawinenschutt abseits der Stein-
schlagwinde bisweilen schwierig ist. Auch das Morinenmaterial im Toteisgebiet vor dem Eisgletscher ist
kaum zugerundet. Desgleichen bestehen die von WHALLEY als Seitenmorinen interpretierten Wille zu
beiden Seiten des Blockgletschers aus sehr scharfkantigem Grobmaterial, das sich kaum von dem der an-
grenzenden Sturzschutthalden unterscheidet. Falls das Material iberwiegend auf dem Gletscher
(supraglazidr) transportiert worden ist, wie WHALLEY vermutet, ist auch keine deutliche Zurundung
(Kantenrundung) der Grobkomponenten zu erwarten. Ebenso durfte Sturzschutt, der an den Stein-
schlagwinden beiseits des Blockgletschers auf dessen Oberfliche (oder die Oberfliche eines abschmel-
zenden Eisgletschers) herabfillt, fast ausschlief3lich aus scharfkantigen Partikeln bestehen.

Das genaue Alter und der Aktivititsgrad des Blockgletschers lassen sich nur grob abschitzen. WHAL-
LEY vermutet eine Entstehung nach der ,,Kleinen Eiszeit”, deren Maximalstand auf der Lyngen Halbinsel
in der entsprechenden Hohenlage zwischen 1920 und 1930 erreicht wurde. Der Kargletscher im oberen
Sorellendal durfte damals vermutlich gréBer gewesen sein als heute. Ob sich seine Zunge tatsdchlich so-
weit talabwirts erstreckte, dass das Gebiet des aktuellen Blockgletschers bedeckt war, wie WHALLEY
glaubt, bleibt unklar. Um einen derart groBen Schuttkdrper zu akkumulieren, bedarf es einer erheblichen,
langfristigen Schuttzufuhr aus den angrenzende Steinschlagwinden oder eines gréBeren Einzugsgebietes
als der betreffende enge Talabschnitt darstellt. Nimmt man einen Transport an der Oberfliche des vor-
stoBenden Kargletschers im oberen Sorellendal an, vergroBert sich zwar das Einzugsgebiet, doch war der
Vorstof3 nach den vorliegenden Befunden (vgl. BALLANTYNE 1990) auf einen relativ kurzen Zeitraum
begrenzt, so dass nicht viel Sturzschutt auf den Gletscher fallen konnte, was gegen die Theorie von
WHALLEY spricht. Hoéchstwahrscheinlich war der neuzeitliche Vorsto3 des Kargletschers in das
Sorellendal rdumlich begrenzt. Dafiir spricht u. a. das Fehlen von Endmorinenwillen im Vorfeld der
Blockgletscherstirn. Der Morinenwall sidwestlich des Ellendaltinds 146t sich zwar als Lateralmorine in-
terpretieren, ist aber viel feinmaterialreicher als die Schuttkérper im Gebiet des Blockgletschers und diirfte
ein deutlich héheres Alter aufweisen. Der Blockgletscher ist sicherlich nicht erst im Laufe der letzten 100
Jahre entstanden, sondern diirfte wesentlich alter sein. Eine Altersdatierung des Blockgletschers mit Hilfe
von Flechten-Radien an der Oberfliche groB3erer Steine und Bldcke ist problematisch: Die Verbreitung
geeigneter flechtenbedeckter Grobkomponenten ist sehr begrenzt und recht willkiitlich tber die Block-
gletscheroberfliche verteilt. Zudem ist die Altersdatierung der Flechten-Radien auf der Lyngen Halbinsel
nach der Methode von BALLANTYNE (1990; Kalibrierung mit Hilfe von Flechten auf Grabsteinen in
meeresspiegelnaher Héhenlage) dullerst umstritten. Blockgletscher sind ferner zeitiibergreifende Gebilde,
so dass kein genauer Zeitpunkt ihrer Genese erhiltlich ist. Beim Feldbesuch 2016 konnten im Frontbe-
reich des Blockgletschers einige Verinderungen im Vergleich zur Feldinspektion 1995 beobachtet werden.
Aus der Steinschlagwand des Ellendaltinds war in der Zwischenzeit nicht nur weiterer Sturzschutt nieder-
gegangen, sondern es hatte sich auch eine zungenférmige, bis zu 50 cm michtige Schuttlage tiber die alte
Haldenoberfliche unmittelbar vor dem Nordrand der Blockgletscherstirn ergossen. Die Ablagerung dhnelt
ciner Lawinenblockschuttzunge (,,avalanche boulder tongue®) und ist wahrscheinlich durch Lawinentitig-
keit entstanden. Die Blockgletscherfront war weniger steil als 21 Jahre zuvor. Damals war eine ca. 1 m
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michtige Deckschicht aus Grobmaterial zu erkennen, die feineres, gefrorenes, eisreiches Material tberla-
gerte. Die Front war steil, wandférmig, instabil und stindig ficlen Steine und Blocke herab, die im Fulibe-
reich haldenartig akkumuliert wurden. Obwohl keine Messungen durchgefiihrt werden konnten, wirkte
der Blockgletscher aktiv und in talwirtiger Bewegung begriffen. 2016 erschien die Blockgletscherstirn we-
niger steil. Sie war stellenweise von locker gelagerten Steinen und Blcken bedeckt. Der Neigungswinkel
tberschritt jedoch noch immer den maximalen Schiittungswinkel des Schuttes — ein Beleg, dass das Mate-
rial durch Permafrost-Eis zementiert war. Nach Ausweis der Feldbeobachtungen war der Blockgletscher
1995 aktiv, 2016 méglicherweise inaktiv und nicht mehr in Bewegung, was sich aber nur durch lingerfris-
tige Messungen feststellen 1i6t. Dal3 diese eventuelle Inaktivitit eine Folge des seit Anfang der 1990 er
Jahre in Lappland nachweisbaren Klimawandels (vgl. MEIER 2015) darstellt, ist eher unwahrscheinlich, da
Blockgletscher durch ihren michtigen thermisch isolierenden Blockmantel gegen Temperatureinflisse von
auflen recht gut geschiitzt sind. Die Reaktionszeit von Blockgletschern auf eine Klimaerwirmung ist daher
recht lang. Sie liegt, geht man von Erfahrungen aus den Alpen aus, bei einer Erh6hung der Jahresmittel-
temperatur um 1-2 °C in der GréBenordnung von mehreren Jahrzehnten bis wenigen Jahrhunderten (vgl.
BARSCH 1996). Die Michtigkeit von eisreichem Blockgletscher-Permafrost dndert sich nur sehr langsam
(1-2 c¢m / Jaht) und ist besser mit den Klimaverhiltnissen der vergangenen Jahrhunderte als der letzten
Jahrzehnte zu erkliren (vgl. HAEBERLI & KING 1987).

Die Rickfahrt von der Lakselv-Bucht zum Balsfjord erfolgt im Unterschied zur Hinfahrt durch das
trogférmige Lakselvdal. Das durch Landwirtschaft geprigte Tal wird vom stark maandrierenden Lakselv
durchflossen. Er bildet den Vorfluter mehrerer Biche, von denen Ellenelv, Rypedalselv und Storelv auf-
grund ihres relativ groflen Einzugsgebietes und ihrer Gletscheranbindung den stirksten Abflul aufweisen.
Von der Strale aus kann man nochmals einen Blick in Richtung Ellendal / Langdalstindene wetfen, wobei
die im Gelidnde aufgesuchte Bergsturz-Ablagerung am Ausgang des Sorellendals deutlich zu erkennen ist.
Auf der weiteren Fahrt zum Balsfjord gibt es interessante Ausblicke auf Kare und Gipfel 6stlich der Stra-
Be, wobei der pyramidenférmige, bergsteigerisch anspruchsvolle 1505 m hohe Piggtind besonders auffillig
in Erscheinung tritt. Nach ca. 16 km tberquert die StraBe die flache Wasserscheide und windet sich in
mehreren Serpentinen hinab nach Seljelvnes am Balsfjord, wo sie auf die E 8 st663t. Von dort aus sind es
knapp 10 km bis zum Verkehrsknotenpunkt Notrdkjosbotn / Vollan. Dort trifft die E 8 auf die E 6 aus
Narvik / Alta, und setzt sich tber Skibotn und Kilpisjarvi nach Finnland und Schweden fort. Der 18 km
lange Streckenabschnitt von Nordkjosbotn nach Oteren am inneren Storfjord verlduft zunichst entlang
des Nordkjoselvs, iiberquert die Wasserscheide bei Overgard und folgt danach dem Lauf des Balsfjordelv.
Es handelt sich um ein typisches Trogtal, in das mehrere U-férmige Seitentiler, wie das Tamokdal und das
Signaldal, von Stidosten her einmiinden. Die Talhdnge sind bis in 550-600 m Hohe . M. von lichtem Bir-
kenwald bestanden. Die Talbéden bestehen vornehmlich aus fluvialen und glazifluvialen Ablagerungen,
wobeti letztere am Unterlauf des Nordkjoselv und an den Einmiindungen der grof3en Seitentiler Terrassen
bilden. Die feink&rnigen, nicht zu stark vernifiten Boden werden landwirtschaftlich genutzt. Die Hoéfe
sind entlang der Strale und der Béche in Hohenlagen unterhalb 100 m i. M. aufgereiht. Neben Rindern
werden auch Schafe und Ziegen gehalten, deren (Wald-) Weidegebiet auch die steileren Talhinge bis hin-
auf zur Waldgrenze umfasst. Das Gras der Midhwiesen wird entweder als Heu in Ballen verpackt oder si-
liert. Um an die Ostkiste der Lyngen Halbinsel zu gelangen, vertlisst man die E 6 / E 8 in Oteren und
folgt der R 868 in Richtung Lyngseidet. Die Strale verlduft aufgrund des vorherrschenden Steilreliefs ent-
lang des Fjordufers weithin auf isostatisch gehobenen marinen und glazifluvialen Ablagerungen und dient
als Siedlungsleitlinie, wobei die breiteren Terrassen an den Flussmiindungen bevorzugt sind. Nach rund 17
km Fahrstrecke erreicht man den kleinen Ort Steindal an der Ausmiindung des gleichnamigen Tals. Von
dort aus fiihrt ein markierter Weg zum Steindalsbre, dem am leichtesten zu erreichenden Gletscher auf der
Lyngen Halbinsel.

5.2.5. Steindal — Nallannjunni — Steindalsbre (ca. 15 km)

Kurz nach der Briicke tiber den Steindalselv biegt man nach links ab, passiert einige Wohnhéuser und
folgt danach einer Schotterstral3e taleinwirts, die zu einem Versammlungshaus fithrt. Auf dem Patrkplatz
davor kann man das Fahrzeug abstellen. Dort beginnt der gekennzeichnete Wanderweg zum Steindalsbre-
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Gletscher. Er verlduft zunichst auf terrassierten fluvialen und glazifluvialen Sedimenten. Die verschiede-
nen Terrassenniveaus nahe des Talausganges sind bei einem Blick nach Siiden am gegentiber liegenden
Bachufer deutlich zu erkennen. Die Sedimente wurden im Spatglazial akkumuliert, als der Talgletscher zu-
rickschmolz und der Gletscherbach grofie Mengen an Sand und Kies talabwirts transportierte. Im Zuge
der postglazialen Landhebung grub sich der Gletscherbach unter Ausbildung verschiedener Terrassenni-
veaus immer tiefer in die Ablagerungen ein. Anhand von Schautafeln werden die wichtigsten Pflanzen und
Tiere des Waldes vorgestellt. An einer Felsschwelle versteilt sich der Wanderweg. Das entlang des Pfades
anstehende dunkelgraue Schiefergestein enthilt stellenweise dunkelrote Granat-Einschliisse und ist mit
Flechten tiberzogen, wie z. B. am Kyvilarstein (Vuoinnastangeadgi). Der Gletscherbach verlauft dort in ei-
ner tiefen Klamm. Oberhalb der Felsschwelle besteht der Talboden aus einer sandigen, blockreichen
Grundmorine. Im Bachbett liegen zahlreiche grof3e, kantengerundete Morinenblocke. Der Abflul des
milchig-blau gefirbten, tonhaltigen Wassers (,,Gletschertriibe®) erfolgt aufgrund der zahlreichen, im
Bachbett liegenden Blocke in Form von ,,Bachschnellen”. Kurz vor dem Erreichen der Tverrelv-
Einmindung passiert der Pfad eine aufgrund ihrer Feinmaterial- und Vegetationsarmut auffillig in Hr-
scheinung tretende michtige, htgelige Schuttzunge, die sich von der SW- Abdachung des Rastebyfjells
fast bis zum Steindalselv erstreckt (ca. 250 m 4. M.). Ihre Genese ist unklar; es kann sich um eine alte, sehr
grobkornige, feinmaterialarme Mordnenablagerung oder um eine Bergsturzmasse handeln. Morphologisch
erinnert die Ablagerung stirker an eine Bergsturzmasse, doch ist die Reliefenergie recht gering und eine
Auswanderungsnische am Hang ist nicht zu erkennen. Die Steine und Blécke sind teils scharfkantig, teils
kantengerundet wie bei einer Morine und dicht mit Flechten bewachsen. Im Unterschied zu ihrer Umge-
bung ist die Schuttzunge nicht mit Birken bestanden. Das Material besteht aus Gabbro, wihrend an der
Lokalitit Schiefergesteine anstehen. Es handelt sich folglich um Fremdmaterial, das hierher transportiert
worden ist. CORNER (2008) bezeichnet die Ablagerung als ,,Bergsturz-Morine®. Nach seiner Ansicht ist
das Grobmaterial in Gestalt eines Bergsturzes talaufwirts auf die Oberfliche des Steindalsbre gefallen, als
der Gletscher das gesamte Tal ausfiillte. Die Bergsturzmasse wurde anschlieBend vom Gletscher talab-
wirts transportiert und im Spatglazial hier abgelagert — eine Deutung, die nachvollziehbar ist, aber nicht
die Mischung aus scharfkantigen und kantengerundeten Steinen und Blocken erkliren kann. Bei einem
supraglazidren Materialtransport wire nur scharfkantiges Material zu erwarten. Moglicherweise ist ein Teil
des Bergsturz-Materials in Gletscherspalten gefallen und wurde im Gletscher talabwirts verlagert und da-
bei etwas zugerundet. An der Einmiindung des Tverrelv-Baches in den Steindalselv befindet sich eine
Vereinshiitte, die angemietet werden kann. Dort 1dB3t sich der Tverrelv auf einer Holzbriicke leicht Gber-
queren. Nach weiteren rund 15-20 Minuten Wanderung kann man einen kleinen, pfadnahen
Morinenhiigel erklimmen, der einen guten Blick taleinwirts in Richtung Steindalsbre gewihrt. Der
Morinenhiigel ist Teil einer Eisrandlage, die bei einem kurzen Gletschervorstof3 gebildet worden ist. Ein
weiterer, dhnlicher Endmorinenwall ist ca. 600 m weiter taleinwirts entwickelt (vgl. Foto 29). Dieser Wall
markiert einen etwas jiingeren kleinen Vorstol3 oder Halt des Eisrandes gegen Ende des Weichsel-Glazials.
Kurz danach verldsst der Pfad den dichten Birkenwald und gibt den Blick frei auf das nun breitere obere
Steindal.



110 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

Foto 29: Blick durch das mittlere Steindal Richtung Storfjord. Im Bildvordergrund befinden sich Mordnenhiigel einer
spatweichselzeitlichen Eisrandlage des Steindalsbre. Im Hintergrund ist im Birkenwald vor dem Rastebyfjell-
Héhenzug eine nackte, grobblockige Schuttzunge zu erkennen, die von CORNER (2008) als ,,Bergsturz-Morine®
gedeutet wird. Sie besteht vermutlich aus Schutt, der in Gestalt eines Bergsturzes auf die Oberfliche des Steindalsbre
gelangt war und vom Gletscher im Spitglazial supraglaziir talabwirts verlagert und dort akkumuliert worden ist.
27.7.1997

Finen wesentlich besseren Uberblick gewinnt man vom rund 550 m héher gelegenen Berggipfel
Nallannjunni (830 m 4. M) (vgl. Foto 30). Dieser ist iiber die Nordflanke des Steindals etwas westlich des
Svartvasselv-Wasserfalls relativ leicht zu erreichen. Von dort aus hat man nicht nur einen vorziiglichen
Blick auf die Gletscher und Moridnen im inneren Steindal (,,glazidre Serie®), sondern auch auf die flachwel-
lige, stellenweise vermoorte Grundmorinen-Landschaft Richtung Osten. Sie ist typisch fiir die unteralpine
Vegetationsstufe auf der Lyngen Halbinsel. Nordlich des Nallannjunni-Gipfels befindet sich ein kleiner
Karsee (690 m i. M.), der bis weit in den Sommer von Eisschollen bedeckt ist und gern von den auf der
Hochfliche weidenden Rentieren aufgesucht wird. Die N-exponierten Hinge des Nallannjunni sind stark
gelisolifluidal Gberprigt, beglinstigt durch das groBe Feuchtigkeitsangebot unterhalb der langsam ab-
schmelzenden Schneeflecken. Der Abstieg ins Steindal erfolgt auf demselben Wege wie der Aufstieg; da-
bei werden sowohl Morinen des ehemaligen Gletschers im Svartvatn-Kar als auch alte Lateralmorinen
des Steindalsbre-Talgletschers tiberquert.
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Foto 30: Blick vom Nallannjunni-Berg auf die neuzeitlichen Morinen am Rande der Steindalsbre-Gletscherzunge
sowie den Steindalsbre-Talgletscher. An den Oberhingen des Imagaisi befinden sich zwei Gletscher mit steilen
Fronten, von denen sich gelegentlich Eislawinen 16sen, die den stark zuriickgeschmolzenen Steindalsbre aber nicht
meht erreichen. 6.8.1998

Der weitere Weg ins obere Steindal verliuft noérdlich des Steindalselv. Dabei werden
Grundmorinenflichen und Endmorinenhiigel einer noch nicht datierten Eisrandlage Giberschritten. Von
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den Talhdngen zichen inzwischen inaktive, von einer dichten Gras- und Zwergstrauch-Vegetation bedeck-
te Lockersedimentficher herab, die an flachen Mulden und Rinnen in den héheren Hangabschnitten an-
setzen und sich bis auf den Talboden erstrecken. Sie sind im Laufe des Postglazials durch Bachliufe,
»schmutzige® Schnee- und NaBschnee-Lawinen (,,slush flows®) sowie Muren (,,debris flows™) gebildet
worden. Die gegenwirtige Uberprigung erfolgt vornehmlich wihrend der Schneeschmelze (NaBschnee-
Lawinen) und im Sommer im Gefolge von Starkregen, wenn sich das Wasser in den Hangnischen und
-rinnen sammelt und bei seinem konzentrierten Abflufl Lockermaterial vom Boden der Gelindedepressi-
onen aufnimmt, erodiert, und das Material auf den Unterhingen und auf dem Talboden wieder akkumu-
liert. Auf diese Weise sind tiber einen langen Zeitraum hinweg ficherartige Ablagerungen entstanden. Daf3
die Uberprigung der Ficher bis in die Gegenwart anhilt, belegen lokale Lockersediment-Ablagerungen
auf der ansonsten geschlossenen Vegetationsdecke. Das Bett des Steindalselv reicht hier fast bis an die un-
teren Rénder der Ficher heran. Der Gletscherbach ist in zahlreiche Gerinne gegliedert, die stindig ihren
Lauf verlegend auf der Talsohle pendeln (vgl. Foto 31). Diese anastomosierenden Gerinne (,,braided river
system®) sind typisch fiir sedimentreiche gefillsarme Flisse und Bidche mit Gletscheranbindung. Die Se-
dimente bestehen aus Schottern, Kiesen und Sanden, wihrend die feinsten Fraktionen — Schluff und Ton
— als Schwebstoff im Gletscherbach weiter talabwirts transportiert werden. Das Bachbett verengt sich erst
wieder beim Durchqueren der michtigen Morinenwille vor der Stirn des Steindalsbre. Die
Endmorinenwille wurden wihrend der ,,Kleinen Eiszeit (1750-1920) abgelagert. Die breite, von den
Gletscherbichen iberstromte Verebnung vor den Morinenwillen dirfte jedoch schon friher angelegt
worden sein, als sich der Gletscherrand noch weiter talaufwirts befand als wihrend der neuzeitlichen Vor-
stof3e.
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Foto 31: Blick von der héchsten Morane der ,, Kleinen Eiszeit talabwirts. Der Gletscherbach des Steindalsbre ist in
zahlreiche Gerinne gegliedert, die stindig ihren Lauf verlegend auf der breiten Talsohle pendeln. Diese
anastomosierenden Gerinne (;,braided river system®) sind typisch fiir sedimentreiche, gefillsarme Gletscherbiche.
27.7.1997

Der Steindalsbre stie8 wihrend der ,Kleinen Eiszeit“ mehrmals vor und lagerte mechrere
Randmorinenwille dicht bei einander ab (vgl. Foto 32). Der ilteste Wall ist inzwischen mit verstreuten
Kriutern, Grisern und Zwergstrauchern (Betula nana) bewachsen, wihrend der jiingste Wall nur Flechten
auf groBeren Blocken sowie einzelne Pionierpflanzen in windgeschitzten Lagen aufweist. Das Gletscher-
Vorfeld ist etwas uniibersichtlich, doch lassen sich mehrere Endmorinen-Seitenmoridnen-Komplexe un-
terscheiden. Die duBersten Morinenwille liegen ca. 1 km vor der heutigen Gletscherfront. Die erheblichen
Abmessungen, insbesondere die Hohe einiger Morinen, lassen vermuten, dass dltere Mordnen bei jinge-
ren Gletschervorstéfien mit jingerem Mordnenmaterial iberschiittet worden sind. Zwei aufgrund ihrer
Abmessungen und scharfen Kammlinien besonders markant in Erscheinung tretende Morinenwille bele-
gen, dass der Gletscher zwei Hauptvorst6B3e hatte. Nordlich des dulleren Morinenwalles befindet sich
Bergsturz-Material mit grof3en Blécken. Ein Teil des Grobschuttkérpers erstreckt sich offenbar bis unter
den Mordnenwall. Ein Seitenmoridnenwall am Unterhang des Nallancohkka-Berges indiziert zudem, dass
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der Gletscher noch weiter als bis zu den beiden Morinenwillen vorgestoB3en war. SchlieBlich ist vor dieser
Morinen-Abfolge noch eine weitere ehemalige Eisrandlage in Gestalt von 3 mit Zwergstrduchern bewach-
senen Hugeln erhalten, die abgelagert wurden, als sich der Gletscher noch wesentlich weiter talabwirts er-
streckte als gegenwirtig. Die exakte Alterstellung der ecinzelnen Eisrandlagen ist unbekannt.
BALLANTYNE (1990) unterscheidet am Steindalsbre insgesamt 4 neuzeitliche Moridnen, die bei Vorsto-
Ben ca. 1910-1920 (M 1), ca. 1865-1880 (M 2) und in der Mitte des 18. Jahrhunderts (M 3) entstanden sein
sollen. Die noch ilteren M 4-Morinen konnten noch nicht datiert werden. Zwischen den Morinen, etwa
500 m von der aktuellen Gletscherfront entfernt, befindet sich eine weitere, von verzweigten Gletscher-
AbfluB8bahnen tiberzogene Verebnung (ca. 430 m . M.). Sie wurde nach CORNER (2008) vornehmlich
im Zeitraum 1940-1980 angelegt. Die morphologische Uberprigung der Verebnung hat sich im Takt mit
dem Riickschmelzen des Gletschers verringert. Im Laufe der 1990 er Jahre entstand ein kleiner Teich mit
blau gefirbtem Wasser am Stdrand der Verebnung — von Touristen und Studenten kurz die ,,blaue Lagu-
ne® genannt. Dabei handelt es sich um ein wassergefiilltes S6ll (Toteisloch), das durch das Ausschmelzen
eines von Sedimenten begrabenen Gletschereisrestes gebildet worden ist. Die Blaufirbung resultiert aus
der Lichtbrechung des feine Schwebstoffe enthaltenden Wassers.

Foto 32: Am Steindalsbre lassen sich mehrere Laterofrontalmorinen unterscheiden. An Hand der erheblichen Ab-
messungen und scharfen Kammlinien der Morinen lassen sich zwei Hauptvorst6B3e ausgliedern, bei denen offenbar
iltere Morinen tiberschiittet worden sind. Nordlich der duleren Morine befindet sich Bergsturz-Material mit grolen
Blocken, das sich bis unter den Morinenwall erstreckt. 24.8.2007

Um einen Uberblick iiber die Gletscherzunge des Steindalsbre, die vorgelagerten Morinen sowie deren
Vorland talabwirts zu bekommen, empfiehlt es sich, den hdchsten Punkt der Mordnen (547 m 4. M.) auf-
zusuchen. Die sich piedmontartig zwischen Nallangaisi und Imagaisi ins Steindal erstreckende Gletscher-
zunge ist im Stirnbereich sehr flach und stark im Rackschmelzen begriffen (vgl. Foto 33). Sie weist mit
Ausnahme der Engstelle zwischen den genannten Bergen kaum Spalten auf. Drei kleine Hanggletscher an
der steilen NO-Flanke des Imagaisi haben keine Verbindung mehr zum Steindalsbre. Die von ithnen gele-
gentlich niedergehenden Schnee-, Firn- und Eislawinen erreichen den Talgletscher nicht mehr, sondern
stirzen auf seine rechte (siidliche) Seitenmorine. Der spaltenreiche Eisbruch-Bereich an der Engstelle
wird durch eine Felsschwelle im Untergrund verursacht, Gber die die Gletscherzunge hinweg flie3t, wobei
es zu Kompressionsvorgingen im Eis mit anschlieBender Expansion kommt, so dass Spannungsrisse und
Spalten entstehen. Unterhalb der Engstelle ist die flache Gletscherzunge in der Mitte von
Morinenmaterial bedeckt, das gro3e, scharfkantige Blocke enthilt. Diese ,,Mittelmordne® ist etwas unty-
pisch, da sie keine scharfe Randbegrenzung aufweist und das Material eher unregelmifig tiber die Glet-
scheroberfliche verteilt ist. Das vorwiegend blockige Material ist von Gletschereis unterlagert und er-
streckt sich offensichtlich nicht bis auf den Fels an der Gletschersohle. Das Material ist nach CORNER
(2008) aus dem Eiskorper ausgeschmolzen. Es kann sich aber auch um Bergsturz-Material handeln, das
sich von den Hingen des Imagaisi gelést hat, auf die Gletscheroberfliche gestiirzt ist und mit der Eisbe-
wegung Richtung Gletscherfront transportiert worden ist. Sowohl stidlich als auch nérdlich dieser ,,Mit-
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telmordne® finden sich Gletscherbiche. Das mit dem Schmelzwasser transportierte Material bildet eine
Verebnung zwischen dem Eisrand und den vorgelagerten Mordnenwillen und -hiigeln, die zum Teil noch
Gletschereisreste enthalten, die aber im Unterschied zu jenen in typischen Eiskernmorinen in einem
Permafrostmilieu relativ rasch ausschmelzen (vgl. Foto 34). Die Verebnung vor dem Eisrand dirfte sich
bei einer Fortsetzung der Klimaerwirmung und dem damit verbundenen Riickschmelzen des Eisrandes
weiter verbreitern. Die Gletscherfront (460 m 4. M.) ist im Laufe der letzten 30 Jahre (vgl. CORNER
2008) um durchschnittlich 10-15 m pro Jahr zuriickgeschmolzen mit zunehmender Tendenz. Zwischen
1998 und 2013 betrug die Distanz ca. 275 m, seit Ende der ,,Kleinen Eiszeit* ca. 1100 m. Eine Reihe von
Metallschildern vor dem aktuellen Gletscherrand dokumentieren die jahrlichen Riickschmelzbetrige wih-
rend der letzten Jahrzehnte.

Foto 33: Die flache, stark zurtickschmelzende Gletscherzunge des Steindalsbre erstreckt sich piedmontartig ins obere
Steindal. Der Gletscher iberfliel3t an seiner Engstelle zwischen Imagaisi (1429 m) und Nallancohkka (1326 m) eine
Felsschwelle. Im Unterschied zum spaltenarmen Stirnbereich des Gletschers haben sich dort tiefe Spalten gebildet.
27.7.1997
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Foto 34: Im Unterschied zu den Morinen der ,,Kleinen Eiszeit und élteren Morinen enthalten die jingsten Mori-
nen in unmittelbaren Gletschereisrandes hiufig noch Gletschereisreste, die aber im Unterschied zu typischen Eis-
kernmorinen (,,ice-cored moraines)in einem Permafrostmilieu relativ rasch ausschmelzen. 24.8.2007

Von Steindalen (Elvenes) sind es rund 9 km bis Furuflaten an der Mindung des Lyngsdalselv. Die
Kistenstralle verlduft am FuBle des steil zum Storfjord abfallenden Rastebyfjells, die ersten 4 km relativ
geradlinig in marinen und glazifluvialen Lockersedimenten, danach kurvenreich auf felsigem Untergrund.
Rund 1 km vor Furuflaten lohnt sich ein kurzer Halt an einem Marmor-Steinbruch an der Strafle. Der in
zahlreichen Farbschattierungen vorliegende Marmor wurde in den 1980 er und 1990 er Jahren kommerzi-
ell genutzt. In Furuflaten lebten die Einwohner urspriinglich von Fischerei und Landwirtschaft. Die sich
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allmahlich entwickelnde Industrie nutzte die natirlichen Ressourcen, auller dem an mehreren Plitzen an-
stehenden Marmor vor allem den Kies der Flufiterrassen zur Betonproduktion. Heute spielt auch der
Tourismus eine wichtige Rolle, wobei die Gletscher im nahe gelegenen Jiechkkevarri-Massiv die Hauptat-
traktion bilden. Das durch das Lyngsdal leicht zu erreichende, noch immer stark vergletscherte, zu den al-
pinsten Gebieten in Skandinavien zihlende Gebiet wird jedes Jahr von zahlreichen Bergsteigern und Wis-
senschaftlern aus Norwegen und dem Ausland, insbesondere aus GroB3britannien, besucht. Fir ,,Normal-
touristen® werden in Furuflaten Unterkunft und gefithrte Gletscherwanderungen angeboten.

5.2.6. Lyngsaal — Dalbotn — Vest- / Midt- / Sydbre (ca. 20 km)

Es gibt zwei Wege von Furuflaten zu den Gletschern im inneren Lyngsdal, von denen der am Nord-
ufer des Lyngsdalselv entlang fiihrende vorzuziehen ist. Er ist markiert und erspart eine Querung des
Gletscherbaches im obersten Talabschnitt, die bei sommerlichen Abfluf3verhiltnissen kaum mdglich ist.
Ferner ergeben sich vom Nordufer des Lyngsdalselv bessere Ausblicke auf die imposante Gletscher-
Kulisse des Jichkkevarri-Massivs. Der Ort Furuflaten ist auf verschiedenen Terrassen-Niveaus angelegt.
Der Wanderweg beginnt am westlichen Ortsrand. Man folgt zunichst der asphaltierten Dorfstrale und
danach einem Schotterweg, der Zugang zu mehreren Mihwiesen bietet. An dessen Ende kann man das
Fahrzeug parken und dem Hinweisschild folgen. Es ist auch moglich, das Fahrzeug stdlich des
Lyngsdalselv an der Furustua oder vor dem FulBballstadion zu parken. Von dort aus folgt man einem
Schotterweg 1,4 km weit taleinwirts bis zu einer Fullgingerbriicke tber den Gletscherbach. Dort ist ein
Informationsschild iiber das Lyngsdal aufgestellt. Durch das Uberschreiten der Briicke erreicht man den
Wanderweg am Nordufer des Lyngsdalselv.

An der nérdlichen und stdlichen Flanke der Talmiindung sind Reste eines glazifluvialen Deltas erhal-
ten. Die Deltaoberfliche befindet sich in einer Héhenlage von ca. 78 m 4. M. Es ist daher méglich, dass
das Delta in einem Eisstausee am Rande der zuriickschmelzenden weichseleiszeitlichen Lyngenfjord-
Gletscherzunge miindete. Infolge der postglazialen Landhebung wurde das Delta gehoben und der Glet-
scherbach schnitt sich in die Deltasedimente ein. Je nach Abfluflverhiltnissen und Sedimentfracht des
Gletscherbaches wurde akkumuliert oder erodiert, so dass Terrassen in unterschiedlichen Héhenlagen
entstanden. Einige der Terrassen werden noch gegenwirtig als Mihwiesen oder Weiden genutzt. Us-
sprunglich erstreckte sich das landwirtschaftlich genutzte Land fast 3 km weit vom aktuellen Mindungs-
delta taleinwirts. Der erste Abschnitt des Wanderweges verlduft tiber ehemalige Mihwiesen und Weiden,
die inzwischen wieder von der natiirlichen Vegetation zuriick erobert worden sind. Auch Waldnutzung
wurde frither im Tal betrieben; davon zeugen alte Holzstapel und -schuppen im Birkenwald. Die geologi-
schen Verhiltnisse sind sehr abwechslungsreich im unteren Talabschnitt; nachdem man im Ortsbereich
eine Kalkspatmarmorschicht passiert hat, tiberquert man einen Giirtel aus morphologisch weicheren Ge-
steinen wie Glimmerschiefern und Phylliten. Der grofite Teil des Lyngsdals ist in Griinsteinen und
Amphiboliten angelegt. Im innersten Talabschnitt wird der Amphibolit vom motphologisch harten
Lyngen-Gabbro abgeldst, der auch das Jiehkkevarri-Massiv bildet. Die Festgesteine werden entlang des
Wanderweges zumeist von glazifluvialen, fluvialen und morinischen Lockersedimenten tiberlagert. Stel-
lenweise miussen kleinere Grobschutt-Ablagerungen in Gestalt von Hangblockfeldern sowie Berg- und
Sturzschuttkérpern mit Festgesteinsausbissen tiberquert werden, was aber wie im Falle der wenigen ver-
sumpften Wegabschnitte unproblematisch ist.

Das Tal ist aufgrund des breiten, wenig reliefierten Talbodens und des taleinwirts nur sanft ansteigen-
den Terrains leicht begehbar. Der Gletscherbach weist in seinem Lingsprofil noch mehrere
Gefillsspriinge auf. An morphologisch harten Gesteinsbinken sind Wasserfille entwickelt, wie z. B. n6rd-
lich des Varas-Berges, an denen das milchig-wei3e Gletscherwasser sprudelnd talabwirts strémt. Wo An-
sammlungen groBerer Blécke im Bachbett liegen, finden sich lingere Abschnitte mit ,,Bachschnellen.
Der alte Fahrweg zu den ehemals landwirtschaftlich genutzten Flichen geht nach und nach in den Wan-
derpfad iiber; das Nutzland wird von Birkenwald mit einzelnen Ebereschen (Sorbus aucuparia) und Grauer-
len (Alnus incand) abgelost. Bedingt durch die klimatische und edaphische Gunstlage ist die Vegetation
trotz der nahe gelegenen Gletscher im Vergleich zu den meisten anderen Tilern auf der Lyngen Halbinsel
sehr Gippig und vielfiltig. Sal-Weide (Salix caprea), Silber-Weide (Salix alba) und Lapplindische Weide (Salix
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lapponum) bilden hiufig Gebiische am Weg. Stellenweise sind Ahrige Johannisbeere (Ribes spicatum) und
Himbeere (Rubus idaeus) anzutreffen. Der Gemeine Wacholder (Juniperus communis) wichst sowohl entlang
des Weges als auch an lichten und trockenen Plitzen im Birkenwald. An den Hingen finden sich Bestinde
der Zitterpappel (Populus tremula), im Innern des Tales auch cinzelne Waldkiefern (Pinus sylvestris). Nach
dem Passieren des Wasserfalls am Varas-Hiigel weitet sich der Talboden (Dalbotn) zu einer knapp 3 km
langen, bis zu 500 m breiten Kies- und Schotterebene (190-230 m 6. M.), auf der der Lyngsdalselv in Ge-
stalt zahlreicher anastomosierender Pendelfliisse talabwirts stromt (vgl. Foto 35). Sie er6ffnet den Blick
nach Westen auf das imposante Berg- und Gletscherpanorama des Jiechkkevarri-Massivs.

Foto 35: Nach dem Passieren der Engstelle und des Wasserfalles am Varas-Hiigel weitet sich der Talboden zu einer
knapp 3 km langen, bis zu 500 m breiten Kies- und Schotterebene, auf der der Lyngsdalselv in Gestalt zahlreicher
anastomosierenden Gerinne talabwirts stromt. Der Hauptabfluf3 erfolgt in Nihe des Wanderweges. Die sedimentrei-
chen Pendelflisse entwissern die Gletscher Vestbre, Midtbre und Sydbre am FuBle des Jichkkevarri-Massivs.
28.7.1997

Um zur Front des Vestbre zu gelangen, tiberquert man den Gletscherbach und den aus dem Bredal-
Hochtal kommenden Abflul des Bredalsvatn auf einer einfachen, aus nebeneinander liegenden, zusam-
men genagelten Brettern bestehenden Briicke. BALLANTYNE (1990) unterscheidet im Vorfeld des
Vestbre 3 verschiedene Morinenwille, die er lichenometrisch und dendrochronologisch datiert hat. Die
lteste Mordne (M 3) stammt demnach aus der Mitte des 18. Jahrhunderts; sie reprisentiert nach
BALLANTYNE den neuzeitlichen Maximalstand des Gletschers. Die M 2-Morine soll etwa im Zeitraum
1865-1880 gebildet worden sein. Die aufgrund ihrer groen Abmessungen und ihrer scharfen Kammlinie
besonders auffillige M 1-Morine wurde BALLANTYNE zufolge zwischen 1910 und 1920 akkumuliert.
Sie tberlagert moglicherweise eine dltere Mordne. Die heutige Gletscherfront befindet sich rund 1,2 km
innerhalb der M 1-Morine (vgl. CORNER 2004) auf einer Felsschwelle. Wo der Eisrand noch bis an den
Steilabfall heran reicht, ist ein Eiskliff entwickelt, von dem sich Eisblocke 16sen und die Wand herab sttit-
zen (vgl. Fotos 36 u. 37) . Das am Wandful3 angehiufte Eis schmilzt im Laufe des Sommers ab. Ein Foto
von IGNATIUS (1966) zeigt die Gletscherstirn im Jahre 1964 und 16 Jahre zuvor (als Punktlinie) (vgl. Fo-
to 38). Demnach ist der Gletscher seit jener Zeit stark zuriickgeschmolzen. Dies gilt im Ubrigen, trotz ex-
tremer Schattlage, auch fiir den nérdlichen Auslidufer des Vestbre (Rypdalsvatnbre), dessen Gletscherstirn
seit 1897 rund 600 m vom Seeufer zuriickgeschmolzen ist, vermutlich infolge des verminderten Schnee-,
Firn- und Eisnachschubs durch Lawinen vom Jiehkkevarri-Plateau. Von der linken Seitenmorine des
Vestbre kann man in das enge Bredal aufsteigen und von dort aus ins Kvalvikdal gelangen. AuBlerdem
kann man das Bredalsfjell-Plateau erklimmen. Der Aufstieg Uber die gletscherfreie Sudflanke (ca. 1000
Héhenmeter) ist allerdings recht (wind-) exponiert und setzt Schwindelfreiheit voraus. Die von Blockfel-
dern und Eisresten bedeckte Hochfliche ist von Permafrost unterlagert.
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Foto 36: Blick aus dem tppigen Birkenwald auf die Front des Vestbre. Die M 1-Seitenmorine aus der ,,Kleinen Eis-
zeit® (1910-1920) zeichnet sich durch ihre erheblichen Abmessungen und ihre scharfe Kammlinie aus. Sie tiberlagert
vermutlich eine dltere Moridne. Im Bildhintergrund ist das Akkumulationsgebiet am Jichkkevarri zu erkennen.
28.7.1994
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Foto 37: Die statk zurtckschmelzende, sehr spaltentreiche Gletscherzunge des Vestbre endet am Rande einer Fels-
schwelle. Von einen Eiskliff stiirzen hdufig Eisblocke herab. Sie werden am Wandful3 angehéduft und schmelzen im
Laufe des Sommers. Der vom FEise glatt geschliffene Fels 13t auf einem temperierten (,,warm-based” bzw. ,,wet-
based®) Eisrand schlieBen. 28.7.1997
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Foto 38: Das Foto vom IGNATIUS (1966) zeigt die Zunge des Vestbre-Gletschers im Jahre 1964. Die Lage des Eis-
randes im Jahre 1948 ist mit einer Punkt-Linie markiert. Demzufolge ist die Gletscherfront wihrend der letzte 68
Jahre stark zurickgeschmolzen. Die hohe Felswand an der Stdflanke des Gletschers war bereits 1948 eisfrei, doch
erstreckte sich eine Gletscherzunge durch den weniger steilen Abschnitt der Felsschwelle mehrere hundert Meter
weit ins flache Vorland.

Den besten Uberblick iiber die M 1-Eisrandlage, den distalen Schwemmficher aus glazifluvialen Abla-
gerungen, den Richtung Dalbotn entwissernden Gletscherbach, die proximal gelegene Verebnung aus
Grundmorinenmaterial und glazifluvialen Sedimenten (nahe des Zusammenflusses des Gletscherbaches
und des Abflusses aus dem Bredal; vgl. CORNER 2004) sowie die Felswand und -hinge vor der aktuellen
Vestbre-Gletscherfront hat man von der ca. 20 m hohen, durch eine besonders scharfe Kammlinie ausge-
zeichneten westlichen M 1-Lateralmorine. Von dort aus fithrt der Wanderweg tiber den blockigen, mit
lichtem Birkenwald bestandenen Stidosthang des Gaskajiehkkicohkka hinab zur Dalbotn-Kies- und Schot-
terebene. An deren Rande wird ein Felsblock mit einer Gedenktafel passiert, die an einen Bergsteiger er-
innert, der im Juli 1985 allein in das spaltenreiche Gletschergebiet am Jiehkkivarri ging und trotz damali-
ger, 5-tigiger intensiver Suche bis heute nicht gefunden wurde. Die Moridnenwille der M 1-Eisrandlage
befinden sich rund 2 km vor den aktuellen Gletscherfronten von Sydbre und Midtbre. Die beiden Glet-
scherzungen standen einst miteinander in Verbindung, sind aber infolge Riickschmelzens seit Ende der
1980 er Jahre voneinander getrennt (vgl. Fotos 39 u. 40). Seitdem hat man Zugang zur Anhdhe 728 m
zwischen den beiden Gletschern, ohne die spaltenreichen Gletscherzungen tberqueren zu missen. Der
rund 300 Hohenmeter umfassende Aufstieg auf den Felsriegel ist lohnenswert, da man von seinem Gipfel
exzellente Ausblicke auf den Sydbre und den Midtbre hat. Der Felssporn ist teilweise von
Morinenmaterial bedeckt, wobei zwei ca. 1 km lange, etwa parallel zueinander in westdstlicher Richtung
verlaufende Wille auffallen (vgl. CORNER 2004), die als Lateralmoridnen gedeutet werden kénnen. Die
frontnahen Abschnitte des Midtbre sind aufgrund des stirker reliefierten felsigen Terrains im Untergrund
besonders spaltenreich. Der Eiskorper ist stellenweise in haushohe Eistiirme zergliedert. Am Gletscher-
rand sind Hohlrdume im Eis entwickelt, in die man von den nahe gelegenen Felsflichen hineinschauen
kann. Richtung Nordwesten fillt der Blick auf das Akkumulationsgebiet des Midtbre am Fufle des rund
1000 m hohen Jichkkevarri-Steilabfalls. Ein grofler Teil des Eisnachschubs erfolgt durch Lawinen vom
Jiehkkevarri-Plateaugletscher, wie u. a. der michtige Eiskegel unterhalb der Steilwand ausweist. Die Fliche
des Midtbre (ca. 1,8 km?) ist zu klein, um den Gletscher allein durch konventionelle Schneezufuhr im Ak-
kumulationsgebiet (direkte Ablagerung von Schnee-Niederschligen auf der Gletscheroberfliche) ,,am Le-
ben® zu erhalten.
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Foto 39: Die beiden Gletscherzungen von Midtbre (rechts) und Sydbre (Mitte) standen friiher miteinander in Ver-
bindung, sind aber durch Riickschmelzen seit Ende der 1980 er Jahre voneinander getrennt. Durch den Korridor hat
man seitdem Zugang zur steilen Anhohe 728 m, ohne die spaltenreichen Gletscherzungen tiberqueren zu missen.

29.7.1997

Foto 40: Der Gipfel des Felsriegels ist stellenweise von Morinenmaterial bedeckt und wird von zwei Willen gequert,
die sich als Lateralmorinen der benachbarten Gletscher deuten lassen. Sie zeugen von einer wesentlich héheren Lage
der Eisrinder als in der Gegenwart und sind daher vermutlich recht alt. Der Midtbre ist infolge des erheblichen Ge-
filles und der stark reliefierten Felsunterlage sehr spaltenreich. 29.7.1997

Wihrend sich die Front des Midtbre in hingigem Felsterrain mit Blockstreu in ca. 600 m Héhe 6. M.
befindet, ist die sanft auf dem Talboden auslaufende Gletscherzunge des Sydbre (Front in ca. 480 m Héhe
4. M.) von morinischem Lockermaterial umgeben. Der Gletscher wird hauptsichlich durch Schnee-, Firn-
und Eislawinen vom Steilabfall des Jiechkkevarri-Plateaus (4 groBere Kegel am NW-Rand des Gletschers)
sowie durch Hislawinen von den Hingegletschern an der Nordflanke des Balgesvarri-Plateaus erndhrt (vgl.
Foto 41). Dagegen ist die traditionelle Eisversorgung tber das westliche Akkumulationsbecken nahe der
Passlage zum Sl6kedal eher gering. An der Gletscherstirn ist in manchen Jahtren ein markantes Gletscher-
tor entwickelt, durch das der Gletscher in sein Vorfeld entwissert. Letzteres besteht aus einer breiten
Kies- und Schotterebene, tber die der Gletscherbach in mehreren Abflubahnen Richtung Dalbotn ab-
flieBt. Eine Sequenz von Jahresmoridnen dokumentiert die jdhrlichen Riickschmelzbetrige wihrend der
1970 er und 1980 er Jahre. Als Folge der zu Beginn der 1990 er Jahre einsetzenden Klimaerwirmung be-
schleunigte sich der Riickschmelzprozel3 so stark, dass sich scharf abgrenzbare Jahresmorinen nicht mehr
entwickeln konnten. Zwischen 1988 und 1999 schmolz der Gletscher um ca. 75 m zuriick, zwischen 2007
und 2013 um ca. 60 m. Die Verebnung wird nach Osten von einer Felsschwelle begrenzt, in die sich der
Gletscherbach kastenférmig eingesenkt hat (vgl Fotos 42 u. 43). Im Bachbett und auf den angrenzenden,
eistiberschliffenen, stellenweise mit mustergiiltig ausgeprigten Schliffmarken (Striae) versehenen Felsfla-
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chen liegen zahlreiche kantengerundete Steine und Blécke. Als Riickweg zur Dalbotn-Verebnung und zur
Holzbriicke iiber den Vestbre-Gletscherbach empfiehlt sich das nérdliche Bachufer, um eine Uberque-
rung des im Felsgelinde schmalen, aber reilenden, im Dalbotn-Bereich weit verzweigten Gletscherbaches
zu vermeiden. Entlang des nordlichen Bachufers ergeben sich zudem attraktive Ausblicke auf den spru-
delnd und stellenweise kaskadenartig abflieBenden Gletscherbach.

/ I. ;
Foto 41: Wihrend die steil herabstrémende Gletscherzunge des Midtbre in hingigem Felsterrain endet, lauft die fla-
che Gletscherzunge des Sydbre sanft auf dem Talboden im Lockermaterial aus. Der Talgletscher wird hauptsichlich
durch Schnee-, Firn- und Eislawinen von den hoch gelegenen Plateaugletschern (Jichkkevarri) und Hingegletschern

(Balgesvarri, links) gespeist, wihrend die Eisversorgung aus dem traditionellen Akkumulationsbecken vor dem Pass
zum Sl6kedal (Bildhintergrund) eher gering ist. 29.7.1997

Foto 42: Vor der Gletscherfront des Sydbre ist eine breite Kies- und Schotterebene entwickelt, iber die der Glet-
scherbach Richtung Dalbotn flieBt. Jahresmorinen aus den 1970 er und 1980 er Jahren liefern Hinweise auf die jihr-
lichen Riickschmelzbetrige. Zu Beginn der 1990 er Jahre beschleunigte sich der Rickschmelzprozess (Klimaerwir-
mung!), so dal3 keine Jahresmorinen mehr gebildet werden konnten. 29.7.1997
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Foto 43: Die vereinigten Schmelzwisser von Sydbre und Midtbre haben auf ihrem Weg zur Dalbotn-Verebnung ein
tiefes Kastental in die vorgelagerte Felsschwelle erodiert. Der Fels ist glatt geschliffen, zeigt stellenweise deutliche
Schliffmarken (Striae) und weist eine Blockstreu auf. Infolge des Gefilles und zahlreichen groB3en Blocken im Unter-
grund strémt der Gletscherbach sprudelnd zu Tal. 29.7.1997

Von Furuflaten fihrt die Strale durch den 2,8 km langen Pollfjell-Tunnel nach Kvalvik. Der alte, an
der Steilkiiste verlaufende Weg ist stark lawinengefihrdet. Bei Ornes auf der Pollnes Halbinsel befindet
sich ein isostatisch gehobenes glazifluviales Delta, das einen kurzfristigen Halt beim Riickschmelzen der
Lyngenfjord-Gletscherzunge im Spitglazial markiert (,,Ornes-Ereignis® nach CORNER 1980a). An die
terrassenférmige Randablagerung aus glazifluvialen Sanden und Kiesen schlielen sich distal und proximal
gehobene marine Sedimente an. Bei Lyngspollen ist kurz nach dem Verlassen des Tunnels am Ostufer des
Pollelv-Baches eine Sequenz gut erhaltener Strandwille zu erkennen. Die marinen Sedimente im Tiefland
nérdlich des Deltas sind stellenweise von Torfablagerungen bedeckt. Der 1-2 km breite Kiistenstreifen
zwischen Kwvalvik und Lyngseidet grenzt mit einem inzwischen inaktiven, im morphologisch harten
Lyngen-Gabbro angelegten, ehemaligen Meereskliff an die Unterhinge von Isfjell und Kvalvikfjell. Der
den Iselvvatn (578 m . M.) entwissernde Iselv stiirzt mit einem ca. 200 m hohen, von der Stral3e aus gut
sichtbaren Wasserfall tiber den Steilabfall ins Tiefland. Das unterhalb der marinen Grenze gelegene Tief-
land ist aufgrund der fruchtbaren, gehobenen Meeressedimente und der klimatischen Schutzlage im Wind-
und Regenschatten der Lyngen-Alpen relativ dicht besiedelt. Auf den landwirtschaftlich gut nutzbaren
ehemaligen Meeresboden befinden sich viele der in der Gemeinde Lyngen noch vorhandenen 120 land-
wirtschaftlichen Betriebe. Viehhaltung steht im Vordergrund. Rund 1 km nérdlich der Karnes Halbinsel
hat man nach Osten Ausblick auf die dicht bewaldete Insel Store Skogholm (Natur-Reservat). Bei Ebbe
fillt der Meeresboden zwischen dem Festland und der Insel trocken. Die zahlreichen Blocke im Watt
vermitteln den FEindruck eines ,,Geschiebe-Watts“. Der Meeresboden besteht hier aus blockreicher
Grundmorine des weichseleiszeitlichen Lyngenfjord-Gletschers, die bei Niedrigwasser aus den Fluten auf-
taucht. Einige der Blécke waren in kalten Wintern am Fjordeis angefroren und gelangten mit den FEis-
schollen in den Strandbereich. Lokal finden sich Eisschubwille. Diese entstehen vornehmlich im Frih-
jahr, wenn gréBere Schollen der Fjordeisdecke bei Sturm zusammen mit Steinen und Blécken an den fla-
chen Strand geschoben werden. Nach Abschmelzen der Eisschollen bleibt das Grobmaterial in Strandni-
he zuriick. Bei vielfacher Wiederholung dieses Vorganges kénnen im Laufe der Zeit wallartige Grobmate-
rial-Ansammlungen am Strand gebildet werden.

Von Lyngseidet, dem Verwaltungs-, Handels-, Schul- und Verkehrszentrum der Lyngen Halbinsel,
fuhrt die Fahrtroute auf einer KommunalstraBe nach Norden zum 17 km entfernten Fischerort
Koppangen. Die Strecke verlduft in Fjordnihe weithin unterhalb der marinen Grenze. Landeinwirts
schlieBt sich ein dicht bewaldetes, stellenweise vermoortes Berg- und Hiigelland an. Es ist wie das Tiefland
sidlich von Lyngseidet von morphologisch weichen Schiefern, Phylliten und Pegmatiten unterlagert. Die
Grenze zu den harten Gabbro-Gesteinen der Lyngsfjelldecke tritt im Landschaftsbild als Steilhang deut-
lich in Erscheinung. Die Waldgrenze ist dort in Hohenlagen um 250 m . M. relativ scharf und geradlinig
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ausgeprigt. Die Siedlungen liegen an der Kiiste nahe den Bachmiindungen. Die gehobenen marinen Ter-
rassen werden landwirtschaftlich genutzt. Ein kleines Kraftwerk am Fufle des Rotenvikfjells dient der
Stromerzeugung. Es steht tiber mehrere Fallrohrleitungen mit dem 400 m hoher gelegenen, aufgestauten
Rotenvikvatn in Verbindung, der vom Rotenvikbre gespeist wird. Der Stausee ist vom Parkplatz am
Kraftwerk (ca. 115 m 1. M.) iiber einen steilen Pfad zu erreichen. Allerdings ist die Front des Rotenvikbre
wihrend der letzten Jahrzehnte stark zurtickgeschmolzen. Sie befindet sich in ca. 700 m Hoéhe 4. M. ober-
halb eines Steilhanges am gegentiber liegenden Seeufer und ist daher nur im Rahmen einer Tagestour zu
erreichen. Der kleine Fischerort Koppangen an der gleichnamigen Bucht bildet den Endpunkt der Stra3e
und den Ausgangspunkt fir eine Tageswanderung durch das Koppangsdal zum Koppangs-Gletscher.
Nordlich von Koppangen grenzt das hochalpine Steilrelief des Gabbro-Girtels unmittelbar an den
Lyngenfjord. Die Ostkiiste ist daher unbesiedelt. Die wenigen Buchten an den Mindungen der Gletscher-
biche sind nur mit dem Boot iiber den Lyngenfjord oder mittels Querung der Halbinsel zu Ful3 von West
nach Ost, etwa durch die Tiler Strupskarddal und Reindal, erreichbar.

5.2.7. Koppangsdal — Koppangsbre (ca. 6 km)

Der Weg ins Koppangsdal folgt dem Siidufer des Koppangselv. Der Bach flieBt auf einer breiten
Schottersohle, verzweigt in mehrere Arme, zur trogférmigen Koppangs-Bucht (vgl. Foto 44). Auf den
nicht Gberfluteten Sand- und Kiesbinken wachsen Kiisten- und Hochgebirgspflanzen stellenweise rdum-
lich eng vergesellschaftet nebeneinander (vgl. MEIER 2004). Zu beiden Seiten der Talsohle sind Locker-
materialterrassen in unterschiedlichen Hohenniveaus entwickelt. Besonders interessant ist eine Grob-
schutt-Akkumulation siidlich des Bachufers, die durch ihre Vegetationsarmut auffillt und als alte Berg-
sturz-Ablagerung zu deuten ist. Gegen eine Interpretation als Morine spricht das duBerst grobblockige
Material. Die scharfkantigen Blécke sind dicht mit Flechten tiberzogen, was auf ein hohes Alter der Abla-
gerung schlieBen 1dBt. Allerdings ist eine Auswanderungsnische — typisch fir Bergsturz-Areale — an den
nahe gelegenen steilen Berghingen nicht erkennbar. Méglicherweise ist das Material bereits im Spitglazial
der Weichsel-Eiszeit auf die Oberfliche des Koppangsbre gestiirzt und wurde dort supraglaziir talabwirts
transportiert. Nach rund 1 km Wanderung folgt ein ca. 100 m hoher Steilabfall, in den sich der Bachlauf
durch riickschreitende Erosion eingeschnitten hat (vgl. Foto 45). Der Hohenunterschied wird in Gestalt
eines Wasserfalls iberwunden. Der Anstieg auf das hohere Niveau erscheint auf den ersten Blick schwie-
rig, 146t sich aber auf einem Pfad dicht an der Felswand problemlos bewiltigen. Der folgende, rund 1 km
lange Talabschnitt ist durch michtige Sturzschutthalden geprigt, die beidseits bis an den Bachlauf heran-
reichen. Sie verleihen dem Tal einen kerbférmigen Querschnitt. Aufgrund der Schattlage kénnen Schnee-
flecken im Talgrund bis weit in den Sommer Gberdauern. Dieser Talabschnitt wird taleinwirts durch eine
Felsschwelle abgeschlossen, unterhalb derer der Koppangselv kaskadenférmig talabwirts flie(3t.

Foto 44: Blick auf das untere Koppangsdal nahe der Miindung in die Koppangs-Bucht. Im Vordergrund ist eine ve-
getationsarme Grobschuttablagerung im Birkenwald zu erkennen, im Hintergrund das von Sturzschutthalden flan-
kierte Koppangsfjell. Das grobblockige Material stammt vermutlich von einem Bergsturz und wurde im Spitglazial
supraglazidr dorthin transportiert. 3.8.2000
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den sich der Gletscherbach des Koppangselv durch riickschreitende Erosion eingeschnitten hat. Oberhalb des Was-
serfalles reichen die Sturzschutthalden am FuBle des Goalborri-Nordhangs bis an den Bachlauf heran. Der Glet-
scherbach flieB3t dort in einem Kerbtal kaskadenférmig bergab. 3.8.2000

Oberhalb der vom Gletschereis glatt geschliffenen Felsschwelle befindet sich ein flacher See, der
Koppangsvatn (411 m 4. M.), der durch 2 Gletscherbiche des Koppangsbre gespeist wird (vgl. Foto 46).
Sie transportieren feinkérnige Sedimente zum Seebecken, das als Sedimentfalle fungiert (vgl. Foto 47). Um
zur Anh6he 595 m zu gelangen, umwandert man den See am Stidufer und iiberquert das Delta mit dem in
viele Rinnsale aufgespaltenen siidlichen Gletscherbach vorsichtig, um nicht in die feuchten, feink6rnigen
Sedimente des aktiven Deltas einzusinken. Der letzte Teil des Weges fiihrt, vorbei an 2 weiteren Seen,
Uber hiigeliges, mit einer lockeren Blockstreu versehenes, felsiges, eistiberschliffenes Terrain zur Anhéhe
595 m, von der man einen vorziiglichen Blick auf den Koppangsbre und den vorgelagerten, zumeist mit
Eisschollen bedeckten See hat. Die spaltentreiche Gletscherzunge des Koppangsbre wird durch eine Mit-
telmorine, die ihre Wurzel an einem Nunatak im Akkumulationsgebiet des Gletschers hat, in einen stdli-
chen und einen nérdlichen Abschnitt gegliedert (vgl. Foto 48). Der ndrdliche Teil kalbt in den erwihnten
See, der durch ein tief in den Fels eingeschnittenes canyonartiges Tal Richtung Delta entwissert (nérdli-
cher Gletscherbach) (vgl. Foto 49). Der siidliche Teil der Gletscherzunge dacht sich sanft zwischen der
Goalbarri-Steilwand und der Anhéhe 595 m nach Osten ab und entwissert ebenfalls zum Delta im See
(sudlicher Gletscherbach). Koppangsbre und Strupbre, die durch das Akkumulationsgebiet am Tafeltind
(1395 m) miteinander in Verbindung stehen, bilden zusammen die gréfite zusammenhingende Eismasse
auf der Lyngen Halbinsel (13,28 km?). Beide Gletscherzungen sind seit dem Maximalstand am Ende der
»Kleinen Fiszeit™ deutlich zurtickgeschmolzen. Genaue Betrige sind vom Koppangsbre nicht bekannt, da
die Morinen vor der Gletscherzunge unter Sturzschutt begraben sind. Die Gletscherzunge reichte vor
rund 100 Jahren wahrscheinlich bis an den zweiten Steilabfall im Koppangsdal heran. Auf einem Foto aus
dem Jahre 1962 (vgl. WHALLEY & KJOLLMOEN 2000) war der siidliche Abschnitt der Gletscherzunge
viel michtiger als gegenwirtig und bedeckte sogar einen Teil des Felskopfes an der Anhéhe 595 m. Die
Gletscherfront war relativ steil und erstreckte sich fast bis an den Deltasee. Der Vergleich von Luftbildern
aus den Jahren 1978 und 1985 li63t auf ein Riickschmelzen der Gletscherfront um 50 m schlieen. Zwi-
schen 1985 und 2000 schmolz der siidliche Abschnitt der Gletscherzunge vom Delta zuriick, wobei sich
die Front deutlich abflachte. Der See vor dem nérdlichen Abschnitt vergréBerte sich auf Kosten des Glet-
schereises. Ein Eiskliff, von dem sich Eisblécke 16sen und in den See gleiten, existiert inzwischen nur
noch am NW-Ende des Gletschersees. Der gréfite Teil der Gletscherzunge grenzt flach und rampenartig
an den See oder ist ,land-based auf glatt geschliffenem Felsuntergrund. Der Kontakt zwischen Glet-
scherzunge und Gletschersee diirfte schon in den nichsten Jahren abreilen. Nach Messungen des NVE
schmolz der Koppangsbre zwischen 1998 und 2013 um ca. 225 m zuriick. In dieser Zeit kam es nach OL-
SEN (2013) zu mehreren Gletscherldufen (,,jokulhlaups®) im Tal, verursacht durch grofle Schmelzwasser-
produktion an der Gletscherfront und rasches, katastrophenartiges Auslaufen des Gletschersees. Der
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Riickweg nach Koppangen kann iiber die Ostflanke des Goalbarri-Berges erfolgen. Schon aus 500-600 m
Hohe 1. M. hat man einen hervorragenden Ausblick auf das untere Koppangsdal, die Koppangs-Bucht
und den Lyngenfjord (vgl. Foto 50).

Foto 46: Das Kerbtal endet an einer vom Gletschereis glattgeschliffenen Felsschwelle, oberhalb derer sich ein flacher
See befindet, der von den zwei Gletscherbichen des Koppangsbre gespeist wird. Die im Hintergrund sichtbare stid-
liche Gletscherzunge reichte um 1920 vermutlich bis an den Rand der Felsschwelle heran. 5.8.2000

Foto 47: Das von beiden Gletscherbidchen herantransportierte Feinmaterial wird im See, der als Sedimentfalle fun-
glert, in Gestalt eines weitflachigen glazifluvialen Deltas abgesetzt. Die Deltaoberfliche ist von einen dichten Ge-
flecht aus AbfluBbahnen tiberzogen, die stindig ihren Lauf verlegen. 5.8.2000
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Foto 48: Von der Anh6he 595 m hat man einen exzellenten Ausblick auf den Koppangsbre, der in einen vorgelager-
ten See kalbt. Der spaltenreiche Gletscher wird durch eine Mittelmorine, die ihre Wurzel an einem Nunatak im
Tafeltind-Gebiet hat, in einem stdlichen und einem nérdliche Teil gegliedert. Der Fels am Rande des Gletschers ist
glatt geschliffen, was auf ein temperiertes Temperaturregime an der Gletschersohle schlief3en 146t. 5.8.2000

Foto 49: Die Front der nordlichen Gletscherzunge miindet rampenartig in den Gletschersee, auf dem bis in den
Spitsommer Eisschollen schwimmen. Die Entwisserung zum Delta etfolgt durch ein tief in den Fels eingeschnitte-
nes, canyonartiges Tal. Im Bildhintergrund ragen zahlreiche Nunatakker aus dem Eis. Die hochsten, 1400-1600 m
hoch aufragenden Berggipfel sind vermutlich von Permafrost durchsetzt. 5.8.2007

: "o e
Foto 50: Von der Ostflanke des Goalborri-Berges hat man eine hervorragende Aussicht auf das untere Koppangsdal,
die Koppangs-Bucht mit dem Fischerort Koppangen, den Lyngenfjord sowie das Bergland von Kafjord im Hinter-
grund. In jungster Zeit kam es nach OLSEN (2013) zu mehreren Gletscherldufen im Koppangsdal. 3.8.2000
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Die Ruckfahrt fithrt von Koppangen wieder nach Lyngseidet. Von dort aus folgt man der R 91 in
Richtung Svensby. Nachdem man die 3 km lange Landenge zwischen dem Lyngenfjord und dem
Kjosenfjord (die Nordhilfte der Lyngen Halbinsel war vor der postglazialen Landhebung eine Insel) tber-
fahren hat, folgt die Strale dem Nordufer des Kjosenfjordes. Die nordlich angrenzenden Hinge der
Kjostindene und des Tyttebaertind sind dicht mit Lawinenbahnen berzogen. Schnee- und ,,schmutzige®
NafB3schnee-Lawinen sowie Muren haben tiefe Schneisen in den Birkenwald geschlagen, stellenweise bis in
Strallennihe. Als besonders gefihrdet erwies sich in der Vergangenheit der Stralenabschnitt unterhalb des
Urdtind-Gletschers rund 5 km westlich von Lyngseidet (vgl. Foto 51). Der im Laufe der letzten Jahre stark
zurlickgeschmolzene, von der Stral3e aus nicht mehr sichtbare Kargletscher befindet sich in sehr steilem
Terrain in Studexposition. Das Schmelzwasser des Urdtind-Gletschers und eines weiteren kleinen Glet-
schers in den Hochlagen des Urd-Kjerringa staut sich hinter dem Endmoridnenwall, weicht das
Morinenmaterial auf und spilt Feinmaterial aus, so dass Teile der Morine instabil werden. Das freigesetz-
te Material kann nicht in Gestalt eines Sanders oder Deltas abgelagert werden, wie in flacherem Gelinde,
sondern wird stattdessen mit hoher Geschwindigkeit iiber den Steilhang Richtung Kjosenfjord (und Stra-
Bel) verlagert, wobei auch grof3e Blocke aus dem Untergrund herausgerissen werden. Nachdem dabei En-
de der 1990 er Jahre mehrere Personen ums Leben gekommen waren, legte man einen Verbauungsdamm
am Hang an und schiitzt zwei besonders gefihrdete Stralenabschnitte zusitzlich durch Tunnel. Die iiber
1000 m hohen Felswinde und Steilhinge beidseits des Kjosenfjordes sind duflerst lawinengefihrdet, ins-
besondere im Frithjahr wihrend der Schneeschmelze und bei frithsommerlichen Warmwetterlagen. Wih-
rend die Lawinen und Muren an den siidexponierten Hingen am Nordufer des Kjosenfjordes oft im dich-
ten Birkenwald oberhalb der Strale ,,steckenbleiben®, erreichen sie auf den spirlicher bewachsenen, nord-
exponierten Hingen am Stidufer des Fjordes hiufig das Fjordufer. Dies gilt auch fir die michtigen, im
Gabbro-Gestein angelegten, vegetationsarmen Sturzschutthalden und -kegel. IThre Oberflichen sind oft-
mals durch Lawinenbahnen und Murginge Gberprigt, die in Mulden oder Steinschlagrinnen in den Win-
den oberhalb der Sturzschutt-Akkumulationen ansetzen und sich bis ans Fjordufer erstrecken. Beispiele
fiur derartige Lawinenbahnen und Murginge (mit Erosionsrinnen, Uferwillen und zungenférmigen, oft
verzweigten Schuttakkumulationen an den Fronten), hiufig in ,lehrbuchhafter Ausprigung®, finden sich
u. a. an den Hingen des Fornesfjells am Stdufer des Kjosenfjordes und sind vom Rastplatz Tyttebaernes
aus gut zu beobachten (vgl. Foto 52). Der Fels in der Umgebung der Tyttebaer-Bucht ist vielerorts glatt
geschliffen. Der Kleinformenschatz der rundhéckerartigen Erhebungen am Fjordufer kurz vor dem Ex-
reichen des Rastplatzes (flacher Osthang, steilerer Westhang, oft mit Bruchflichen) sowie die Schliffmar-
ken auf dem Fels deuten auf eine Bewegung des weichselzeitlichen Gletschereises in westliche Richtung.
Die durch den Kjosenfjord nach Westen vorstoBende Gletscherzunge hatte ihre Wurzel im machtigen
Lyngenfjord-Gletscher. An der Ausmiindung des Tyttebaerdals befindet sich am Platze einer ehemaligen
Kiesgrube, in der frither Sande und Kiese eines isostatisch gehobenen glazifluvialen Deltas und einer Sei-
tenmorine des Kjosen-Gletschers abgebaut wurden, ein groler Steinbruch, in dem tonalitische Gesteine
des Felskernes unter den Deltasedimenten gewonnen und anschlieBend iiber den Kjosenfjord verschifft
werden. Er bildet den Ausgangspunkt fir die Tageswanderung durch das Tyttebaerdal zum
Stortinddalsbre.
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Foto 51: Der Stralenanschnitt unterhalb des Urdtind-Gletschers am inneren Kjosenfjord nahe Lyngseidet war bis
Ende der 1990 er Jahre stark gefdhrdet. Das Gletscherschmelzwasser destabilisierte die in steilem Terrain gelegene
Endmorine, so daf3 die Sedimente murihnlich, mit hoher Geschwindigkeit hinab zum Kjosenfjord und zur Strafle
verlagert wurden. Ein Verbauungsdamm am Hang und zwei Tunnel schiitzen mittlerweile die Strafe. 17.8.2016

Foto 52: Die hohen, im Gabbro-Gestein angelegten Steilwinde und -hinge beidseits des Kjosenfjordes werden von
michtigen Sturzschutthalden und -kegeln gesdumt, die durch Lawinen und Muren tberprigt sind. Vom Rastplatz
Tyttebaernes hat man nach Siiden tiber den Fjord freie Sicht auf die Lawinenbahnen und Murginge an den Hingen
des Fornesfjells. Die Murginge sind mit Erosionstinnen, Uferwillen und zungenférmigen Schuttakkumulationen an
den Fronten ,lehrbuchhaft entwickelt. 31.7.1997

5.2.8. Tyttebaerdal — Brevatn — Stortinddalsbre (ca. 20 km)

Um in das Tyttebaerdal zu gelangen, parkt man das Fahrzeug am besten am Eingang des Steinbruchs
und durchquert das Abbaugebiet — nach Genehmigung durch das Steinbruch-Personal — auf einem anstei-
genden Schotterweg zwischen dem aktuellen Steinbruch und einer aufgelassenen Grube in nordéstlicher
Richtung. Der Steinbruch grenzt an eine vermutlich jungdryaszeitliche Lateralmorine, die das Tyttebaerdal
zum Kjosenfjord hin schwellenf6rmig abriegelt (vgl. Foto 53). Die Morine ist mit Birken- und Kiefern-
wald bestanden. Das NO-SW-orientierte Tal wird vom Tyttebaerdalselv durchflossen, der an der
Tyttebaer-Bucht unweit des Schiffsanlegers in den Kjosenfjord miindet. Die Talhinge sind stark von Mas-
senbewegungen unterschiedlichster Art geprigt. Davon zeugen u. a. Lawinen-Ablagerungen, Murginge,
pronivale Wille, Sturzschutthalden und -kegel sowie Erscheinungen der Gelisolifluktion. Am stdéstlichen
Unterhang des Sultind ist am Bachlauf eine Grobschutt-Ablagerung entwickelt, die durch das Fehlen einer
Vegetationsdecke im ansonsten von lichtem Birkenwald bestandenen Gelidnde auffillt (vgl. Foto 54). Die
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durch Lawinen-Einwirkung gebildete Schuttzunge (,,avalanche impact tongue® nach CORNER 1980b)
befindet sich in 160 m Héhe 4. M. und hat einen halbmondférmigen Grundril3. Sie zeichnet sich durch
einen steilen, 35-40° geneigten, 12 m hohen Proximalhang, der den breitesten Abschnitt der Higelform
bildet, und einen flacheren, 5-25° gebéschten Distalhang aus. Als charakteristisches Merkmal findet sich
am oberen Rand des Proximalhanges ein 1-3 m hoher Wall, der konkav in den Distalhang ibergeht (vgl.
CORNER). Die Schuttzunge besteht hauptsdchlich aus kantigen Steinen und Blécken, die spitlich mit
Moosen und Flechten bedeckt sind. Im Bachbett und im unteren Abschnitt des Proximalhanges tritt Fest-
gestein zutage. Der ca. 20° geneigte Schuttkegel am gegeniiber liegenden, nordwestlichen Bachufer ist im
Fulibereich vom Bachlauf leicht angeschnitten und weist eine Hangneigung von 23-28° auf. Der Schuttke-
gel setzt unter einer Mulde am Oberhang des Sultind an, in der die mehrere Meter méchtige Lockermateri-
aldecke des Hanges bis auf das Festgestein im Untergrund abgetragen worden ist. Das dort ausgerdumte
Material ist hangabwirts in Gestalt eines Schuttkegels akkumuliert worden. Dies diirfte vornehmlich durch
»schmutzige® Schnee-Lawinen, NaB3schnee-Lawinen und Muren geschehen sein. In Hangmulden und
-rinnen kann sich Schnee, Nafschnee (,,slush®) und (Stark-) Regenwasser ansammeln. Bei plotzlicher Frei-
setzung entstehen Lawinen und Muren, die bei threm raschen, katastrophenartigen Abgang an ihrer Basis
erodieren und das mitgefithrte Material am Unterhang ablagern. Diese Prozesse sind offenbar bis in die
Gegenwart aktiv, wie helle Erosionsrinnen und Schuttpartikel an der ansonsten durch Gesteinsverwitte-
rung und Flechtenbesatz grau gefirbten Oberfliche des Schuttkegels ausweisen. Lawinen, die iber die
Oberfliche des Schuttkegels niedergehen, treffen im Bachbett und im unteren Abschnitt des steilen
Proximalhanges der Schuttzunge auf Festgestein. Einige zugerundete Steine und Blécke an der Schuttzun-
gen-Oberfliche sind wahrscheinlich durch Lawinen-Einwirkung aus dem Bachbett dorthin gelangt (vgl.
CORNER). Das scharfkantige, grobkérnige Material der Schuttzunge stammt nach den vorliegenden Be-
funden, insbesondere den petrographischen Merkmalen, vom Schuttkegel und den dariiber befindlichen
Hangabschnitten. Die spirliche Vegetation der Schuttzunge 13t vermuten, dass die Ablagerung recht jung
ist. Es finden sich jedoch, ganz im Unterschied zur Oberfliche des Schuttkegels, keine Hinweise auf eine
rezente Material-Akkumulation durch Lawinen, etwa in Gestalt flechtenfreier Steine und Blocke.

Foto 53: Blick von Stden auf die Mindung des Tyttebaerdals in den Kjosenfjord. In der Kiesgrube wurden frither
Lockersedimente einer jungdryaszeitlichen Seitenmorine abgebaut, teilweise zu Asphalt veredelt und iber den
Kjosenfjord verschifft. Inzwischen wird das tonalitischen Festgestein im Untergrund genutzt. 13.8.1996
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Foto 54: Vegetationsfreie Grobschuttablagerung am Ful3e des Sultinds im unteren Tyttebaerdal. Die durch Lawinen-
Einwirkung gebildete Schuttzunge hat einen halbmondférmigen Grundrif3, einen steilen 12 m hohen Proximalhang
Richtung Bachbett und einen flacheren Distalhang. Am gegentberliegenden Bachufer befindet sich ein Mur-
/Lawinenschuttkegel aus katastrophenattig hangabwitts verlagertem Material. Lawinen, die tiber den Kegel mit ho-
her Geschwindigkeit ins Bachbett gelangen, haben offenbar genug Energie, um Steine und Blocke von dort aus ans
stidgstliche Bachufer zu schleudern und die Vollform aufzubauen. 14.8.1996

Am gegeniiber liegenden Talhang (Tyttebaertind) sind Reste eines pronivalen Walles erkennbar. An der
Mindung des ,hingenden® Tverrelvdals in das Tyttebaerdal durchbricht der Bachlauf eine terrassierte
Endmorinen-Ablagerung, die eine ehemalige Eisrandlage eines lokalen Kargletschers markiert. In knapp
300 m Hohe 4. M. ist die Waldgrenze erreicht; das periglaziire und glaziire Formeninventar ist nun gut zu
erkennen. Besonders auffillig ist eine Wallform am SO-Hang der Tverrelvdalstindane, die als pronivaler
Wall, Reste eines inzwischen fossilen, lobenférmigen Hangful3-Blockgletschers oder als lokale Seitenmo-
rine, die mit Sturzschutt Giberschiittet worden ist, gedeutet werden kann. Vom 416 m 6. M. gelegenen fla-
chen Pass zwischen Tyttebaerdal und Fastdal hat man eine gute Aussicht auf die NW-Flanke des Istind,
die mehrere kleine, hoch gelegene Kargletscher beherbergt (vgl. Foto 55). Bei den jiingsten Morinen han-
delt es sich teilweise um Eiskernmordnen. Permafrost scheint in Morinen, pronivalen Wallen und Block-
schutt-Ablagerungen oberhalb 850-900 m 4. M. weit verbreitet zu sein. An der Ausmindung einer der
Karmulden befindet sich in einer Hohenlage von rund 760 m 4. M. ein flacher Wall, der von
BALLANTYNE (1987) als aktiver pronivaler Wall beschrieben wird. Auf der Proximalseite des Walles
liegt ein bis weit in den Sommer schneebedecktes, perennierendes Firnfeld, das sich bis an die Sturz-
schutthalden am Fulle der Karriickwinde erstreckt. Auf der Distalseite des Walles ist ein weiteres Schnee-
feld zu beobachten, das zumeist im Spidtsommer abschmilzt, in kihleren Jahren aber auch Uberdauert. An
den Oberflichen beider Schneefelder finden sich bis Mitte Juli Ablagerungen von ,,schmutzigen® Schnee-
und NaBschnee-Lawinen, deren Sedimentfracht langsam ausschmilzt. Obwohl der Wall deutlich gréBer ist
als derjenige, der aus dem Sorellendal beschrieben wurde, weisen die ProzeBspuren auf eine vergleichbare
Morphogenese. Allerdings ist der Wall im oberen Tyttebaerdal in einer Karmulde entwickelt, aus der ein
Lokalgletscher in der jingeren Vergangenheit, wahrscheinlich wihrend der Maximalausdehnung am Ende
der ,Kleinen Eiszeit, bis auf den Talboden vorgestoBen ist und dabei eine scharf ausgeprigte
Laterofrontal-Morine hinterlassen hat. Der Mordnenwall und das kuppige Terrain auf seiner Proximalseite
einschlieBlich des Karbodens sind vegetationsarm und unterscheiden sich datin markant vom griinen, von
einer dichten Zwergstrauch- und Grasvegetation bedeckten Talboden. Es ist daher nicht auszuschlieBen,
dass es sich bei dem vegetationslosen Wall vor dem Firnfeld nicht um einen pronivalen Wall mit einer
periglazidren Genese, sondern um eine Endmorine mit einer glazidren Genese handelt, die nur durch
periglazidre Prozesse in Gestalt von Schnee- und Nallschnee-Lawinen tiberprigt wird. Die morphologi-
sche Ahnlichkeit beider Walltypen und die Lage am unteren Ende eines Firnfeldes bzw. Resten eines
Kargletschers machen weitere, detailliertere Untersuchungen erforderlich, um die exakte Genese der
Wallform aufzukliren.



5. Exkursionsvorschlége zur glaziéren und periglazidren Landschaftsformung 129

Foto 55: Blick vom Pass zwischen Tyttebaerdal und Fastdal auf eine Eisrandlage an der NW-Flanke des Istinds, die
vermutlich wihrend der ,,Kleinen Eiszeit” gebildet worden ist. Am FufBle der Katriickwand sind Reste eines
Kargletschers erhalten. Nahe der Karschwelle befindet sich am unteren Rande eines langfristig schneebedeckten
Firnfeldes ein flacher pronivaler Wall (vgl. BALLANTYNE 1987). 14.8.1996

Nordwestlich der Passhohe befindet sich ein namenloses Trogtal, das zum Stortinddal entwissert, wo
es als ,,Hingetal“ ausmiindet. Am stidwestlichen Talende sind zwei Kare entwickelt, die Karseen, aber
keine Gletscher meht enthalten. Sie sind von hohen und steilen Felswinden (Tverrelvdalstindane: 1070 m,
Brevasstind: 1472 m) umgeben. Am Grunde des Trogtales finden sich zwei weitere Seen, der Holmevatn
(417 m 4. M.) und der Storvatn (410 m 4. M.). Der Trogtalboden und die Karbéden werden von steinig-
blockigem Morinenmaterial gebildet. Diese allochthonen Blockfelder sind nahezu vegetationsfrei und un-
terscheiden sich darin von den feinmaterialreicheren, von Zwergstriuchern und Wiesen-Gesellschaften
bedeckten Sedimenten im oberen Tyttebaerdal. Die Grenze zwischen beiden Bereichen ist scharf; sie wird
von der dltesten, 10-15 m hohen Randmorine gebildet, die das Trogtal gegen das Tyttebaerdal abgrenzt.
Der Trogtalboden wurde hinter dem Morinenwall mit morinischem Grobmaterial aufgefiillt. Ostlich und
stdlich des Holmevatn liegen weitere, flachere Moridnenwille, die die nichstjiingere Randlage markieren.
Die Morinen der jingsten lokalen Eisrandlage stauen die beiden Karseen auf. Sie enthalten trotz ihrer ge-
ringen Héhenlage von 400-600 m . M. stellenweise Permafrostboden. Besondere Beachtung verdient der
Brevatn (;,Gletschersee®, 542 m 6. M.), der hoher gelegene der beiden Karseen (vgl. Foto 56). Die den
Wasserspiegel hoch iiberragende, steile, nordexponierte Karriickwand ist infolge der extremen Schattlage
zwar vereist und in den héchsten Abschnitten sicherlich von Permafrost durchsetzt, beherbergt an threm
Ful3 aber keinen Gletscher mehr. Die Karriickwinde waren bei Feldarbeiten Ende August (1996-1998)
noch eingeschneit und der Brevatn noch von Eis bedeckt. Uber die 1100-1200 m hohen Karriickwinde
waren Schnee- und NafBschnee-Lawinen niedergegangen und hatten die Eisdecke sogar stellenweise
durchschlagen. Am Sidufer des Brevatn erstreckt sich ein michtiger Schuttkérper sogar bis in den See.
Thm ist eine weitere Schutt-Ablagerung als Insel vorgelagert. Der tief im Wasserkérper des Sees verwurzel-
te Wall ist nach CORNER (1980b) Teil eines ,,avalanche impact pools®, eines wassergefiillten Beckens,
das distal von einer Schutt-Akkumulation begrenzt wird, die im typischen Falle aus einem teilweise oder
vollstindig untergetauchten Wall besteht. Die ufernahe Lockermaterial-Insel im See kénnte nach COR-
NER ebenfalls durch Lawinentitigkeit entstanden sein. Vom Brevatn aus fiihrt die Wanderung zum
Stortinddal, wobei die beiden Seen Holmevatn und Storvatn am besten am Ostufer umgangen werden
(vgl. Foto 57). Von der Ausmindung des Trogtals hat man einen exzellenten Blick auf die ,,glazidre Serie
im inneren Stortinddal (vgl. Foto 58). Der vom Trolltind herabstrémende Stortinddalsbre bildet auf einer
rund 500 m 4. M. gelegenen Felsschwelle ein breites Eiskliff, von dem sich Eislawinen 16sen und am Ful3e
des Steilhanges einen Sekundirgletscher erndhren. Dieser kalbt in einen kleinen Gletschersee, der von ei-
ner Endmorine aufgestaut wird. Der Gletscherbach durchbricht die Endmorine und flief3t, auf der brei-
ten Talsohle pendelnd, ins untere Stortinddal, wo er sich mit dem Abflul3 des Storvatn vereinigt. Der Ab-
stieg zum Gletschersee ins ca. 200 m tiefer gelegene Stortinddal ist einfach und lohnenswert. Der regene-
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rierte, kegelférmige Gletscher im oberen Stortinddal ist der tiefstgelegene Gletscher auf der Lyngen Halb-
insel.

Foto 56: Eisbedeckter Karsee (Brevatn, 542 m ii. M.) unter der steilen Nordwand des Tverrelvdalstinds. Uber die
vereiste, bis weit in den Sommer schneebedeckte Wand gehen (Naf3-) Schneelawinen nieder und durchschlagen die
Eisdecke (Hintergrund). Ufernahe Lockermaterialwille im See (links) werden von CORNER (1980b) als Randwille
von ,,avalanche impact pools“ gedeutet. 14.8.1996

Foto 57: Von allochthonen (morinischen) Blockfeldern bedeckter Talboden zwischen dem eisbedeckten Karsee 428
m (links) und dem Holmevatn (417 m, rechts) auf dem Weg zum Stortinddal. Die flachen, braunen Morinenhtgel
am Rande des Karsees enthalten Permafrostboden. Die Blockfelder sind durch eine frostdynamische, vertikale Sor-
tierung von Fein- und Grobmaterial in einer Grundmorinendecke entstanden. Sie enthalten unter dem Blockmantel
feines Material, in dem gréBere Komponenten ,,schwimmen®. 14.8.1996
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Foto 58: Der vom Trolltind herabstrémende Stortinddalsbre bildet auf einer ca. 500 m . M. gelegenen Felsschwelle
ein breites Eiskliff, von dem sich Schnee-, Firn- und Eislawinen 16sen und am Fulle der Steilwand im innersten
Stortinddal einen Sekundirgletscher ernihren, der den tiefst gelegenen Gletscher auf der Lyngen Halbinsel reprisen-
tiert ( ca. 230 m 4. M.). Er kalbt in einen kleinen, von einer Endmorine aufgestauten Gletschersee. Der Abfluf3 er-
folgt durch die Morine ins Stortinddal. 14.8.1996

5.2.9. Bensnes — Trollvatn (ca. 10 km)

Vom Steinbruch an der Tyttebaer-Bucht fithrt die StraBe am Nordufer des Kjosenfjordes zum ca. 5 km
entfernten Ort Bensnes an der Miindung des Storelv-Baches. Nach rund 2 km verlidsst die Stral3e das Steil-
relief am Sultind. Das Hochgebirgsrelief im Bereich des zentralen Gabbro-Giirtels wird nun von einer
flachwelligen, von morphologisch weicheren Gesteinen unterlagerten Landschaft abgelst. Das nicht mit
Birkenwald bestandene Land wird landwirtschaftlich als Mihwiesen und Viehweiden (Schafe, Rinder) ge-
nutzt. Die Gehofte sind entlang der Stral3e in Fjordndhe aufgereiht. Die isostatisch gehobenen Meerester-
rassen sind eben und die Béden relativ fruchtbar — glinstige Voraussetzungen fiir eine landwirtschaftliche
Nutzung. Zudem bietet die Fernstrale eine gute Anbindung an den zentralen Ort Tromsé. Die alten Fi-
scherhiitten am Fjordufer werden kaum mehr genutzt. Von Bjérnnes hat man iiber den ca. 1,5 km breiten
Fjord nach Stden eine exzellente Aussicht auf das Kiesabbau-Gebiet bei Forneset an der Miindung des
Fornesdal, die Gletscherzunge des Fornesbre sowie die Hingegletscher am Fugldalsfjell. Kurz nach dem
Uberfahren der jungdryaszeitlichen Eisrandablagerungen bei Hégtun und der Storelv-Briicke biegt eine
Privatstral3e nach Norden in Richtung Trollvatn-See ab. Nach wenigen hundert Metern endet die Fahrt in
der Nihe eines Mastes an einer geschlossenen Schranke. Hier beginnt die rund 5 km lange Wanderung
zum Trollvatn.

Man folgt zunichst der Privatstral3e und durchwandert dabei lichten Birkenwald, in den kleinere Moo-
re eingeschaltet sind. Die im Untergrund anstehenden Festgesteine, vornehmlich Glimmerschiefer, Phylli-
te, Konglomerate und Grauwacken, sind weithin mit einer diitnnen Grundmorinendecke tberzogen. Die
resistenten Quarzite bilden stellenweise Hirtlinge in Gestalt von Rundhéckern. Nach etwa 1,5 km langer
Wanderung lohnt sich ein kurzer Abstecher (ca. 0,5 km) zur Schotterfliche Dalbotnurda. Sie wirkt infolge
der fehlenden Vegetation wie ein Fremdkérper im Birkenwald. Sie wird vom Storelv-Bach in zahlreichen
Rinnsalen tberflossen und verdankt ihre Entstehung den sedimentbeladenen Schmelzwissern des
Isskardbre. Dessen stark zuriickschmelzende Gletscherzunge befindet sich auf einer Felsschwelle in rund
700 m Héhe 4. M. im obersten Isskarddal und ist von der Talmiindung aus nicht sichtbar. Der Gletscher-
bach stiirzt eine ca. 200 m hohe Felswand herab und durchschneidet auf seinem Weg ins Vorland mehrere
Endmorinenwille auf der Talsohle, deren Lingsprofil durch steilere und flachere Abschnitte gekenn-
zeichnet ist. Nach der Uberwindung des relativ steilen unteren Trogtalabschnittes in einer tief in das Fest-
gestein eingeschnittenen Ravine verzweigt sich der Bachlauf auf der Verebnung im Vorland (ca. 110 m .
M.) und flie3t anschlieend, nun wieder vereint, zum Kjosenfjord, wobei er unterwegs den Abflul3 von
mehreren kleinen Mooren aufnimmt. Die Talflanken des Isskarddals sowie die westexponierten Felswinde
und -hinge des Sofiatinds und Isskardtinds sind von michtigen Sturzschutthalden und -kegeln gesiumt,
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deren Oberflichen durch Lawinen und Muren iberprigt sind. An der nordexponierten Flanke des
Sofiatinds finden sich in Hangnischen und -rinnen sowie in den Mulden zwischen den Sturzschuttkegel-
spitzen zahlreiche perennierende Schneeflecken, die inselhafte Permafrost-Vorkommen indizieren. Von
der Dalbotnurda-Schotterfliche kann man zur Privatstrale zuriickkehren oder am Fulle des Isskardtinds
direkt zum Trollvatn wandern (jeweils 2 km). Die Wanderung auf der Stralle verlduft im Birkenwald und
quert mehrere kleine Moorareale. Die Alternative entlang des Isskardtind-Steilabfalles ist wissenschaftlich
interessanter, erfordert aber mehr Zeit. Es sind u. a. kleinere versumpfte Gelindeabschnitte sowie ein
héckriges Felsgebiet zu Uberqueren. Von letzterem hat man gute Ausblicke auf Sturzschutthalden und
-kegel mit scharf entwickelten Murgingen an den Oberflichen sowie auf inaktive pronivale Wille im Ful3-
bereich. Die Privatstraie endet kurz nach dem Passieren der Anhéhe 174 m. Danach wihlt man die 6stli-
che Wanderweg-Alternative, die zum Trollvatn (92 m 4. M.) fithrt (westlicher Weg: Fiskevatn). Der nicht
gekennzeichnete Pfad umgeht mehrere kleinere Moor- und Sumpfgebiete und vetlduft anschlieBend am
Westufer des ca. 1 km langen Trollvatn-Sees. Der See entwissert Uber den Trollvasselv nach Norden in
Richtung Jaegervatn. Nach Osten blickt man tber den maximal 200 m breiten See auf die Felswinde und
Sturzschutthalden der nérdlichen Isskardtindane. Am Haldenful3 befindet sich eine michtige Grobschutt-
Ablagerung, deren steiler Frontabschnitt sich mehrere Zehnermeter weit in den See erstreckt. Der Grob-
schuttkérper — ein fossiler Blockgletscher — ist das wissenschaftliche Ziel der Wanderung (vgl. Abb. 40).
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Abb. 40: Lage des Trollvatn-Sees und des angrenzenden fossilen, eisfreien Blockgletschers auBerhalb des Skarpnes
Substage (Altere Dryaszeit) und des Tromsd-Lyngen Substage (Jiingere Dryaszeit). Isohypsen-Abstand <200 m . M.
= 20 m, 200-1400 m G. M. = 100 m (aus PAASCHE, DAHL et al. 2007)
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Die Lage im Relief kennzeichnet den Blockgletscher als typischen Hangfu3-Blockgletscher (vgl. Foto
59). Anhand des Grundrisses lassen sich zwei lobenférmige Schuttkérper unterscheiden, die seitlich mit-
einander in Verbindung stehen. Der gré@ere, stdliche befindet sich unmittelbar 6stlich des Trollvatn, der
kleinere ist mit thm an der Nordflanke im Wurzelbereich verbunden. Die Lobenfronten sind steil. Dies
gilt insbesondere fiir den studlichen Schuttkérper, dessen Front mit ca. 35° Neigung steil zum Trollvatn
abfillt. Der Neigungswinkel entspricht in etwa dem maximalen Schittungswinkel des den Schuttkérper
bildenden Gabbro-Gesteins. Die Lobenfront ist am Ostlichen Seeufer 30-40 m hoch. Sie besteht aus
scharfkantigen, stellenweise ineinander verkeilten Steinen und Blocken. Derartige Grobkomponenten bil-
den auch die Oberfliche des Schuttkrpers. Erosionsantisse an der Sudflanke des Blockgletschers, rdum-
lich begrenzte Materialverlagerungen in den steilsten Frontabschnitten sowie stichpunkthafte Grabungen
bis in 1,5 m Tiefe auf dem Ricken beider Schuttkérper belegen, dass der oberflichliche Blockmantel von
feinerem Material unterlagert wird, in dem Grobkomponenten wie in einer Matrix ,,schwimmen®. Der
groBBere Schuttkorper erreicht eine Linge von rund 0,6 km und ist maximal ca. 0,5 km breit. Seine Ober-
fliche weist ein Kleinrelief aus Willen und Rinnen auf, das an Strukturen erinnert, die beim FlieBen zih-
flissiger Massen entstehen (vgl. Foto 60). Im vorderen Abschnitt des Schuttkérpers lassen sich 4-5 Wille
unterscheiden, die quer zur ehemaligen FlieGrichtung des Blockgletschers angeordnet sind. Die dulleren
Wille verlaufen dort nahezu randparallel. Im hinteren Abschnitt bilden die Wille und Rinnen ein unre-
gelmifliges Muster, wobei einzelne bogenférmige Wille sowie Mulden und Rinnen unterschiedlicher Ge-
stalt und GroB3e zu erkennen sind. Die gréfiten Depressionen sind mehrere Meter tief und befinden sich
ungefihr im Zentrum des Schuttkérpers. Die unter den Rinnen in der schrofigen Felswand des
Isskardtinds ansetzenden Sturzschuttkegel verschmelzen seitlich miteinander und bilden in ihrem Fuf3be-
reich einen einheitlichen Haldenhang. Der Sturzschutt unterliegt am Haldenful3 einer auffilligen GroB3en-
sortierung, indem die gréBten und schwersten Komponenten infolge ihrer héheren Bewegungsenergie am
weitesten hangabwirts verlagert werden und daher am unteren Randbereich der Halde anzutreffen sind.
Eine scharfe Abgrenzung des Blockgletschers gegen die Sturzschutthalde ist daher kaum méglich, da auch
die Blockgletscher-Oberfliche aus Grobschutt besteht. Die Oberfliche der Sturzschutthalden und -kegel
in der Umgebung der Blockgletscherwurzel ist stellenweise durch Lawinen und Muren iiberprigt worden.
Ein jungerer Murgang, gekennzeichnet durch eine tiefe Erosionsrinne mit Uferwillen, erstreckt sich mit
seinem Akkumulationsgebiet bis in den unteren Abschnitt des Haldenk&rpers, erreicht aber nicht den
Waurzelbereich des Blockgletschers.
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Foto 59: Blick auf die nérdlichen Isskardtindene (Luftbild aus OLSEN 2013) mit fossilem Hangfu3-Blockgletscher.
Der inzwischen eisfreie Blockgletscher hat sich aus Sturzschutthalden-Material entwickelt und erstreckt sich mit sei-
ner Front bis in den Trollvatn-See. Er besteht aus zwei lobenférmigen Schuttkérpern, die an ihrer Oberfliche ein
Kleinrelief aus Willen und Rinnen aufweisen, das an Strukturen erinnert, die beim FlieBen zihflissiger Massen ent-

stehen.

Foto 60: Blick tiber den Trollvatn auf die Front des groBeren Schuttkrpers am FuBle der Isskardtindene. Die Ober-
fliche des Schuttkérpers besteht aus Steinen und Blocken und ist stellenweise mit Zwergstrauchern und Birkenge-
bisch bewachsen, was ebenso wie die graue Verwitterungsrinde und der Flechtenbewuchs der Grobkomponenten
gegen rezente Bewegungsvorginge spricht. Der oberflichliche Blockmantel wird von feinerem Material unterlagert.
31.7.1997

Die Steine und Blécke an der Oberfliche des Blockgletschers sind mit Ausnahme eines
Rutschungsbereiches am Sidrand durch Verwitterungsprozesse an den Gesteinsoberflichen grau gefirbt
und weisen Flechtenbewuchs auf. Stellenweise findet sich eine dichte Vegetation aus Zwergstrauchern und
Birkengebiisch, was gegen rezente Bewegungsvorginge im Schuttkdrper spricht. Eine Klassifikation des
Blockgletscher-Komplexes als ,,fossil im Sinne von BARSCH (1996) ist angemessen. Der Blockgletscher
ist nach den vorliegenden Befunden nicht mehr in Bewegung. Er scheint auch kein Bodeneis (interstitiel-
les Eis) mehr zu enthalten, obwohl die Front dhnlich steil ist wie bei inaktiven (bewegungslosen, aber
noch eishaltigen) Blockgletschern. Eine interpolierte Jahresmitteltemperatur an der Lokalitdt in der Gro-
Benordnung von 2,5-3,0 °C spricht klar gegen die Existenz von Eis im Schuttkdrper, selbst wenn der
grobblockige Schuttmantel eine thermisch isolierende Wirkung hat und sich das Ausschmelzen des Bo-
deneises bei einer Klimaerwirmung erheblich verzégern kann.
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PAASCHE, DAHL et al. (2007) kommen anhand von Untersuchungen an lakustrinen Sedimenten aus
dem Trollvatn zum Schluf3, dass der Blockgletscher bereits wihrend des Skarpnes-Substage existierte und
gegen Ende des Troms6-Lyngen Substage in das fossile Stadium iiberging. Das Terrain war wihrend des
Skarpnes-Substage zwar Dbereits vom pleistozinen Inlandeis freigegeben worden (Ullsfjord-
Gletscherzunge), doch stellt sich die Frage, woher der Grobschutt fiir die Blockgletscher-Genese kam, da
das Gebiet zum damaligen Zeitpunkt noch nicht lange eisfrei war und die Sturzschutthalden-Bildung ver-
mutlich noch am Anfang stand, so dass das zur Verfiigung stehende Schuttangebot eher begrenzt war. Ei-
ne spitere Anlage des Blockgletschers, etwa wihrend des Tromso-Lyngen-Substage, ist wahrscheinlicher
und steht im Einklang mit Datierungen von fossilen Blockgletschern im nahe gelegenen Kifjord (vgl.
TOLGENSBAKK & SOLLID 1988, SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK 1989) und in anderen
Gebieten Nordskandinaviens. Uberdies ist die Einengung der Blockgletscher-Genese auf Gebiete mit ei-
ner Jahresmitteltemperatur von -4 °C oder kilter, wie sie die norwegischen Autoren vornehmen, nach
Ausweis von Studien in anderen Hochgebirgen (vgl. u. a. BARSCH 1996) iiberaus fragwiirdig. Blockglet-
scher kénnen auch bei weniger strengen klimatischen Bedingungen angelegt werden, nach BARSCH be-
reits bei Jahresmitteltemperaturen von -2 °C und darunter. Ferner kann das Eis in inaktiven Blockglet-
schern bei einer Erwirmung recht lange tiberdauern, so dass eine ,,Fossilisierung des Blockgletschers
nicht unmittelbar erfolgt, sondern sich zeitverzdgert vollzieht. Die Altersstellung des Blockgletschers am
Trollvatn, seine Anlage und Fossilisierung, bleibt daher unklar. Selbst eine spitere Anlage oder eine Reak-
tivierung im Postglazial sind nicht ganz auszuschlieBen, geht man von einem weniger scharfen Frostre-
gime fiir die Morphogenese und Konservierung aus als PAASCHE, DAHL et al. (2007) voraussetzen.

Zwischen Bensnes und dem Fihrhafen Svensby verlduft die Kistenstrale weithin durch landwirt-
schaftlich genutztes Gebiet. Die Hofe reihen sich beidseits der Stral3e auf. Die Wiesen und Weideflichen
erstrecken sich von der Stra3e bis an den Strand. Verfallene Fischerboote am Fjordufer verweisen auf die
ehemals bedeutendere Rolle der Fischerei. Landeinwirts konzentriert sich die landwirtschaftliche Nutzung
auf die isostatisch gehobenen Meeresbéden. Die marine Grenze wird selten iiberschritten. Das flachwelli-
ge bis hiigelige Hinterland ist mit Birkenwald bestanden oder vermoort. Der Birkenwald dient lokal der
Schafweide oder der Brennholz-Gewinnung; die Seen sind fischreich, und in den Mooren wachsen die be-
gehrten Moltebeeren (Rubus chamaemorus). Der Fihrhafen Svensby liegt an der ,,Schnellstrae Tromsé —
Alta (Troms6 — Fihre Breivikeidet — Svensby — Lyngen — Fihre Lyngseidet — Olderdalen — Nordreisa —
Alta). Quartirgeologisch ist die Eisrandlage des Skarpnes Substage von Interesse, dessen Endmorine den
Ullsfjord submarin zwischen Nakken (stidlich der Breivik-Bucht) und Svensby quert und sich an Land in
stdlicher Richtung als Lateralmorine fortsetzt. Die zeitlich entsprechende Strandlinie befindet sich 4-8 m
tber der Hauptstrandlinie des Tromso-Lyngen-Substage. Der Verlauf der marinen Grenze im Raum
Svensby (63 m . M.) liBt sich von der Ullsfjord-Fihre besonders gut beobachten. Er markiert tiber weite
Strecken auch den Verlauf der Obergrenze der landwirtschaftlichen Nutzung. Von Svensby aus ist auch
die Blockgletscher-Lokalitit am Trollvatn zu erreichen, was im Sommer allerdings nicht zu empfehlen ist.
Zwar ist die (einfache) Strecke nur ca. 4 km lang, doch folgen auf 2 km Privatstrale (Zufahrt iiber das
,»Svensby tursenter®) ca. 2 km feuchtes Moorareal einschlieBlich einer Uberquerung des Trollvass-Baches,
eine Route, die Zeit in Anspruch nimmt. Von Svensby fihrt die Kistenstralle zum Jaegervatn-See und zu
den Fjordbuchten Sérlenangen und Nordlenangen im Nordwesten der Lyngen Halbinsel.

Der 7,17 km? gro3e See steht durch seinen ca. 0,5 km langen Abfluf3 mit dem Ullsfjord in Verbindung.
Er stellte friher einen Seitenarm des Fjordes dar. Durch die isostatische Landhebung wurde die Verbin-
dung zum Fjord und zur Sérlenangs-Bucht gekappt. Zugleich wurde der Hohenzug Selnesdsen, der einst
cine Insel im Fjord war, ans Festland angeschlossen. Der ehemalige Meeresboden siidlich und nérdlich
des Jaegervatn ist heute weithin von Mooren bedeckt. Am Ausflul3 des Sees in den Ullsfjord hat sich der
kleine Ort Jaegervatn entwickelt. Er profitiert von den guten Angelmdéglichkeiten im See und an dessen
Mindung sowie seiner giinstigen Lage als Ausgangspunkt fir Wander- und Klettertouren im nahe gelege-
nen Hochgebirge auf der Ostseite des Sees (Jaegervasstindene). Von der Briicke aus hat man einen her-
vorragenden Blick auf den See und die Berg- und Gletscherkulisse dahinter. Rund 4 km nérdlich von
Jaegervatn folgt man an der StraBengabelung dem Hinweisschild Botn / Nordlenangen und etreicht nach
1 km Fahrt den gut ausgebauten Parkplatz ,,S6rlenangsbotn®, der als Ausgangspunkt fiir die Wanderung
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10 dient. Der Parkplatz befindet sich am Botnelv im Naturreservat Sérlenangsbotn. Stidlich des Baches
erstreckt sich ein ausgedehntes Moorgebiet (Stormyra) fast bis zum Nordufer des Jaegervatn. Der 6stliche
Teil davon ist ebenfalls als Naturreservat (Vogelschutz) ausgewiesen. Dicht am westlichen Bachufer liegt
ein Rentierkral. Hier werden Ende September die Rentiere aus den kiistennahen Tilern zur Rentierschei-
dung zusammengetrieben. Ein am Kral beginnender Pfad fithrt zum Aspevatn und entlang des Tverrelvs
auf die Forholtaksla. Von ihrem Siidende hat man einen ausgezeichneten Blick auf den Forholtbre, die
ihm vorgelagerten Karseen und Morinen sowie den Jaegervatn und den Ullsfjord. Richtung Osten er-
schlieBt sich die Gipfel- und Gletscherwelt der Jaegervasstindene.

5.2.10. Sorlenangsbotn — unteres Strupskarddal — Blavatn — oberes Strupskarddal — Strupvatn —
Strupbre (ca. 24 km)

Die Westost-Querung der nérdlichen Lyngen Halbinsel von der Sérlenangs-Bucht zum Strupbre-
Gletscher ist die lingste vorgeschlagene Wanderung. Sie ist jedoch wissenschaftlich héchst interessant und
bietet bei gutem Wetter unvergessliche Einblicke in die hochalpine Landschaftsformung an der nordnos-
wegischen Eismeerkiiste. Die glazidiren Randablagerungen zwischen der Sérlenangs-Bucht und dem
Lenangs-Gletscher am Blavatn umspannen einen Zeitraum, der méglicherweise linger ist als der aller an-
deren bisher bekannten norwegischen Talmorinen-Staffeln (vgl. u. a. MOLLER, FJALSTAD et al. 1986).
Die Tour ld3t sich als Tageswanderung (12-14 Stunden) durchfiithren, doch ist eine Zweiteilung anzuraten,
etwa mit einem Biwak im westlichen Abschnitt des oberen Strupskard-Tales. Die Route iiberquert dstlich
des Blivatn ausgedehnte Talblockfelder am Rande mehrerer Seebecken sowie einen ca. 610 m 4. M. gele-
genen Pass. Die grof3te Beachtung verdienen die glazidren Ablagerungen im unteren Strupskarddal, deren
Altersstellung sehr kontrovers diskutiert wird, sowie die rasch zuriickschmelzende Gletscherzunge des
Strupbre, die bis in die frithen 1990 er Jahtre den Strupvatn-See Ostlich des Passes aufstaute. Eine sorgfilti-
ge Analyse des Formeninventars erfordert Zeit und verlingert die Dauer der Wanderung ganz erheblich.

Die beiden iltesten Randablagerungen befinden sich nérdlich des Parkplatzes an der Sérlenangs-Bucht
auBerhalb des Exkursionsgebietes. Die ilteste, bisher nicht datierte Fisrandablagerung ist bei Blokkdyra
erhalten. Die nichstjuingere Randlage erstreckt sich bis LangOyra. Sie besteht aus Teilen eines
Endmorinenwalles sowie einer Hiigelgruppe (vgl. MOLLER, FJALSTAD et al. 1980).

Der erste Abschnitt der Exkursionsroute folgt dem gekennzeichneten Wanderpfad zum Blavatn. Er
passiert zwei Hitten am Nordufer des Botnelv-Baches und tberquert ein hiigeliges Terrain aus
Morinenwillen, -kuppen und vermoorten Gelindedepressionen. Die Morinenwille markieren zusammen
mit einigen weiteren Morinenhiigeln weiter siidwestlich wahrscheinlich eine Eisrandlage. Die Moore in
den Mulden haben sich vornehmlich auf Tapes-zeitlichen (ca. 7 000 BP) Strandablagerungen entwickelt.
Die Tapes-Strandlinie verlduft in einer Héhenlage von 21-22 m 4. M. (vgl. CORNER & HAUGANE
1993). An einem Bachanschnitt ist ein ca. 2 m michtiges Torfprofil aufgeschlossen. Von einer mit Bir-
kenwald und einzelnen Kiefern (Pinus sylvestris) bestandenen Kuppe hat man Ausblick auf eine breite
Schotterfliche, auf der sich der Abfluf3 des aus dem unteren Strupskarddal kommenden Gletscherbaches
auf mehrere Arme verteilt (vgl. Foto 61). Die Schotterfliche grenzt taleinwirts an die steilen
Morinenhinge einer weiteren, wesentlich deutlicher ausgeprigten ehemaligen Fisrandlage. Der Pfad fiihrt
vom Nordrand der Schotterfliche iber den Morinenhang auf eine weithin baumlose Verebnung, von de-
ren Rand aus man den verzweigten Bachlauf, die bewaldeten trockenen Higel sowie die Moorflichen im
tiefer gelegenen Vorland gut iiberblicken kann.
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Foto 61: Blick von einem Morinenhtigel bei Sotlenangsbotn auf die breite Schotterfliche des Botnelv
(Strupskardelv), der den Blavatn-See durch das untere Strupskarddal entwissert. An der Wurzel der Verebnung ist
taleinwirts ein markanter Steilanstieg zu erkennen, der eine ehemalige Eisrandlage markiert. Die jungdryaszeitliche
Hauptstrandlinie (,,Main-Line®) verlduft dort in 57 m Héhe 4. M. 17.8.2016

Die Verebnung wird von glazifluvialen Ablagerungen gebildet, in die sich der Gletscherbach in Gestalt
eines Sohlentales eingeschnitten hat (vgl. Foto 62). Sie wird an den Talflanken von Seitenmorinenwillen
begrenzt. Am nordéstlichen Talrand lassen sich Wille in unterschiedlichen Héhenlagen unterscheiden, die
mehr oder weniger parallel zueinander verlaufen (vgl. Foto 63). Die Wallstrukturen an der siidwestlichen
Talflanke sind weniger scharf ausgeprigt. Sie stehen stellenweise miteinander in Verbindung; am Talaus-
gang ist ein unruhiges Mesorelief aus Kuppen und Mulden zu beobachten. MOLLER, FJALSTAD et al.
(1986) erkliren dieses Muster mit einer talauswirts gerichteten blockgletscherartigen Bewegung der Late-
ralmorine nach dem Abschmelzen der Gletscherzunge. Weiter taleinwirts wird die Verebnung von meh-
rere flachen Endmorinenwillen gequert, die sich an den Talflanken als Seitenmorinen fortsetzen und
chemalige Eisrandlagen markieren. Die Wille fallen vor allem wegen ihres im Vergleich zur Umgebung
gréeren Blockgehaltes auf. Die Bereiche zwischen den Laterofrontalmorinen sind mit stein- und block-
reicher Grundmorine aufgefiillt. Entlang des Bachlaufes dominieren glazifluviale Ablagerungen. Vom
Wanderweg aus lassen sich auf der Verebnung iiber eine Distanz von rund 1 km 3-4 ehemalige Eisrandla-
gen ausgliedern, die einen Halt oder einen leichten Vorstof3 der Talgletscherzunge signalisieren. Etwa 0,5
km hinter dem letzten flachen Morinenwall endet der gekennzeichnete, ca. 4,2 km lange Wanderpfad am
attraktiven Blavatn (,Blauer See®, 189 m t. M.). Der See ist talabwirts und an seinem Nordufer an der
Ausmiindung des oberen Strupskard-Tales von einem michtigen Doppelwall umgeben, der riesige, bis zu
haushohe, scharfkantige Blocke aus Gabbro-Gestein enthilt (vgl. Fotos 64 u. 65). Seine Umrisse treten
aufgrund des Material-Kontrastes zum relativ ebenen, von Glazifluvium bedeckten Vorland im Land-
schaftsbild auffillig in Erscheinung. Die Blécke und Steine sind mit Flechten bewachsen, und in windge-
schiitzten Lagen wachsen 3-5 m hohe Birken (Betula pubestens ssp. tortuosa) — ein Indiz, dass das Material
bereits vor langer Zeit abgelagert worden ist. Der Doppelwall reprisentiert wahrscheinlich zwei ehemalige
Eisrandlagen, die rdumlich und zeitlich eng verkniipft waren. Blockansammlungen am Ful3e des Steilab-
falls (vgl. Foto 66) vor der aktuellen Gletscherfront (an der Wurzel des glazifluvialen Deltas am See) lassen
sich als Reste einer noch jingeren Eisrandlage interpretieren. Die grobkérnige Ablagerung wird vom Glet-
scherbach durchflossen und ist teilweise mit Sturzschutt aus den angrenzenden Felswinden bedeckt.
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sich der Gletscherbach in Gestalt eines Sohlentales eingeschnitten hat. Die Verebnung wird von 3-4 blockreichen
Endmorinenwillen gequert, die sich an den Talflanken als Seitenmorinen fortsetzen und ehemalige Eisrandlagen
markieren. 6.8.2000

Foto 63: An den Talrindern sind auch gréBere Seitenmorinen erhalten. Am Fulle des Steinfjells lassen sich Wille in
unterschiedlichen Héhenlagen unterscheiden, die nahezu parallel zueinander verlaufen. Der unterste Wall ist stellen-
weise von Birkengebtisch bedeckt, der oberste ist nackt und erinnert morphologisch an eine breite Front aus
Hangfu3-Blockgletschern. Er ist an mehreren Plitzen von Lawinen-Blockschuttzungen tberfahren worden. 6.8.2000

Foto 64: Die markanteste ehemalige Eisrandlage im Strupskarddal ist am Blavatn (,,Blauer See®, 189 m 4. M.) im
Vorfeld des Lenangsbre entwickelt. Die Sturzschuttkegel am Fufie des Nordre Jaegervasstind enthalten auf Grund
ihrer extremen Schattlage und trotz der geringen Hohe 4. M. inselhaft Permafrostboden. 21.7.1996
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Foto 65: Der morinische Doppelwall am Blavatn besteht aus méchtigen, bis zu hausgrof3en, scharfkantigen Blécken.
Sie sind vermutlich in Gestalt eines Bergsturzes auf den ehemaligen Gletscher gelangt und supraglaziir an ihren heu-
tigen Platz transportiert worden. Dies geschah nach Ausweis des Flechtenbewuchses der Steine und Bloécke sowie
cinzelner 3-5 m hoher Birken vor sehr langer Zeit. 11.8.2000

700-800 m Héhe 4. M. zwischen dem Jaegervasstind und dem Lenangstind. Sie ist in den letzten 20 Jahren stark zu-
rickgeschmolzen. Blockansammlungen am Fufle des Steilabfalles an der Wurzel des glazifluvialen Deltas am See
markieren wahrscheinlich die jiingste Eisrandlage. 20.7.1996

Die periglazidire Formung tritt im Lanschaftsbild am auffilligsten in Gestalt von michtigen Sturz-
schutthalden und -kegeln in Erscheinung. Sie kennzeichnen sowohl die NO-Flanke des unteren
Strupskard-Tales (Steinfjell) als auch die Karmulde zwischen dem Jaegervasstind und dem Lenangstind.
Sie sind im Bereich der Karriickwidnde noch in aktiver Bildung begriffen. Aus den hohen Steinschlagwin-
den 16sen sich stindig Schuttpartikel und stiirzen zu Tal, wie wihrend der Feldarbeiten festzustellen war.
Zudem wird die Oberfliche der Sturzschutt-Akkumulationen durch Schnee- und NafBschnee-Lawinen
tberprigt. Die Sturzschuttkegel am Fulle des Nordre Jaegervasstind enthalten aufgrund ihrer extremen
Schattlage selbst in geringer Héhe tber dem Meeresspiegel kleinere Permafrostlinsen (vgl. MEIER 1999,
2004), zusitzlich beglinstigt durch die sehr grobblockige Zusammensetzung im Ful3bereich (Balch-Effekt).
In Jahren mit kihlen Sommern iiberdauern Schneeflecken in den Rinnen und Mulden zwischen den
Schuttakkumulationen. Der dort zeitweilig vorhandene Frostboden hat jedoch nach Ausweis der Gelin-
debefunde nur wenige Jahre Bestand. Am Ful3e des Steinfjells treten Schuttablagerungen unterschiedlicher
Genese riumlich eng verkniipft auf. Dort sind sowohl Seitenmorinenwille als auch ehemalige, inzwischen
fossile, eine breite Front bildende Hangful3-Blockgletscher stellenweise von Sturzschutt tiberdeckt wor-
den. Uber den unteren, inzwischen mit Birkenwald und -gebiisch bewachsenen Willen sind vegetations-
freie, jlingere, hangparallele Wallstrukturen entwickelt, deren Genese noch unklar ist, die aber nach Habi-



140 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

tus und Lage an pronivale Wille oder kleine, fossile, lobenférmige Blockgletscher erinnern. Dartiberhinaus
finden sich aus Lawinen resultierende Schuttablagerungen. Die gréfite von ihnen, die sich als Lawinen-
Blockschuttzunge (,,avalanche boulder tongue® im Sinne von RAPP 1959) klassifizieren 143, erstreckt sich
tber die verschiedenen Wallstrukturen herab bis auf den Talboden. Aufler in Gestalt derartiger
Mesoformen tritt die periglazidre Landschaftsformung entlang des Wanderpfades vor allem in Form von
Strukturbéden und Pflasterbéden in Erscheinung. Pflasterbéden, mitunter in ,Jehrbuchhafter Auspri-
gung®, finden sich vornehmlich am Grunde flacher Gerinne und Teiche, die im Winter durch eine mich-
tige Eis- und Schneedecke versiegelt sind, deren Gewicht die Grobkomponenten in den noch nicht gefro-
renen feinkérnigeren Untergrund presst. Strukturbéden sind in verschiedenen Formvarianten und Ent-
wicklungsstadien anzutreffen. Am hiufigsten sind Feinerdeinseln und Steinpolygon-Netzwerke im nahezu
ebenen Terrain sowie Steinstreifen im gebdschten Gelinde (Morinenhinge). Es dominieren inaktive
Formen mit grasbedeckten Feinmaterialbereichen und flechteniiberzogenen Grobkomponenten. An Plit-
zen mit einem hohen Grundwasserstand oder Staunisse sind auch teilaktive Formen zu beobachten, die
durch ,,frisch® aufgedrungenes Feinmaterial oder RiB3bildung gekennzeichnet sind. Die Verbreitung voll-
aktiver Formen konzentriert sich auf wenige ganzjiahrig wasseriiberstaute, vegetationsfreie Plitze etwas ab-
seits des Wanderpfades.

Der genaue Deglaziationsverlauf im unteren Strupskarddal seit dem Weichsel-Spitglazial, insbesondere
die Altersstellung der einzelnen Eisrandlagen, ist nicht genau bekannt. HOLMES & ANDERSEN (1964)
korrelieren die Moridnentreste am Botnelv in der Nihe der zwei Hitten mit der ,,Breidvik-Morine® aus
dem Skarpnes Substage. Die proximal folgende Randablagerung an der Wurzel der breiten Schotterfliche
ist durch einen steilen Distalhang relativ scharf markiert und den beiden Autoren zufolge zeitgleich mit
der ,,Skardmunken-Moridne* wihrend des Troms6é-Lyngen Substage entstanden. Die weiter taleinwirts
folgenden kleineren Endmorinenwille werden von HOLMES & ANDERSEN mit der ,,Stordal-Morine*
im Sorfjord korreliert. Sie sollen im Priboreal gebildet worden sein. Die Moridnenwille im Umkreis des
Blivatn werden, da sie in der Nihe eines aktuellen Gletschers liegen, als ,,rezent™ klassifiziert und der
»Kleinen Eiszeit” zugeordnet. Von den ehemaligen Eisrandlagen der Lokalgletscher im Strupskarddal,
Veidal und Forholtdal (vgl. MOLLER, FJALSTAD et al. 1986) sind diejenigen an den Talmiindungen am
besten ausgeprigt und lassen sich mit Hilfe der Strandlinien-Chronologie zeitlich relativ sicher einordnen.
Dies gilt insbesondere fiir die Randmorinen des Main Substage aus der Jungeren Dryaszeit, in geringerem
MaBe fiir die Ablagerungen des Skarpnes Substage aus der Alteren Dryaszeit, die weniger gut erhalten
sind. Dagegen 1d3t sich die Altersstellung der Morinen in den mittleren und oberen Talabschnitten schwer
bestimmen. Dies gilt selbst fur die Mordnen im Vorfeld der rezenten Gletscher. Diese werden zumeist als
neuzeitliche Gebilde (,,Kleine Eiszeit™) angesehen. So nimmt FJALSTAD (1990) fiir den markanten Dop-
pelwall am Blavatn ein Alter von ,,mehreren hundert Jahren® an, was den eigenen Gelindebefunden zu-
folge realistisch erscheint. Dagegen vertreten BAKKE, DAHL et al. (2005) die Auffassung, dass die Mo-
rinen bereits wihrend der Jingeren Dryaszeit abgelagert worden sind — was einen Altersunterschied von
rund 10 000 Jahren zwischen diesen beiden Auffassungen beinhaltet.

Die genannten norwegischen Autoren haben 13 ehemalige Eisrandlagen im unteren Strupskarddal vor
dem Lenangsbre kartiert (vgl. Abb. 41). Sie reprasentieren den Autoren zufolge Gletscher-Stillstinde oder
-Vorstofie wihrend des Spatglazials und Holozidns. Anhand von ehemaligen Strandlinien und korrelaten
glazifluvialen Rinnen, lichenometrischen Untersuchungen und der AMS-Datierung von lakustrinen Sedi-
menten haben BAKKE, DAHL et al. (2005) ein chronologisches Modell der glazidren Morphodynamik
im Tal wihrend der letzten 20 000 Jahre BP entworfen. Der Auswertung von Sedimenten vom Grunde
des an der Talmiindung in 3 km Entfernung vom proglazidren Bldvatn gelegenen Aspevatn-See (45 m .
M., jungdryaszeitliche Main-Line: 57 m 4. M.) kommt dabei besondere Bedeutung zu. Dies ist zweifellos
einer der Schwachpunkte der gesamten Untersuchung (neben der unzulinglichen Einbindung und Inter-
pretation der Strandlinien im Gebiet sowie — weniger entscheidend — der etwas fragwiirdigen morphoge-
netischen Zuordnung der Schuttkérper an den Talflanken, insbesondere am Fulle des Steinfjells). Der See
befindet sich relativ weit entfernt vom Gletscher am Rande des in zahlreiche Gerinne verzweigten Glet-
scherbaches und empfingt daher nur einen kleinen Bruchteil des zur Sérlenangs-Bucht stromenden Ab-
flusses und von dessen Sedimentfracht. Dies konnte bei Feldbesuchen im regenreichen August 2000 un-



5. Exkursionsvorschlége zur glaziéren und periglazidren Landschaftsformung 141

mittelbar beobachtet werden. Die lakustrinen Sedimente des Aspevatn spiegeln das Gletscher-
AbfluBregime nicht zuverlissig wider und lassen sich daher kaum als Basis fiir eine Chronologie der Glet-
scherdynamik im Tal verwenden. Die von BAKKE, DAHL et al. (2005) vorgenommene zeitliche Einord-
nung der ehemaligen Gletscherstinde im unteren Strupskarddal sowie die daraus abgeleiteten paldoklima-
tischen Schlussfolgerungen sind daher duflerst fragwiirdig. Die Datierung der jingsten, zwischen
Lenangsbre und Blavatn gelegenen Morine mittels Lichenometrie weist auf eine Morphogenese wihrend
des Maximalstandes der ,,Kleinen Hiszeit auf der Lyngen Halbinsel (1890-1930, vgl. BALLANTYNE
1990). Der auffillige Doppelwall am Blavatn, dessen Grobmaterial vermutlich durch Felsstiirze auf die
Gletscheroberfliche gelangt ist und vom Gletscher supraglazidr transportiert wurde, einschlieSlich der
proximal angeordneten weniger markanten Morinenwille, ist nach Ausweis der lichenometrische Befunde
zwar dlter als der Wall am Fulle der steilen Felswand, aber nicht zwangsliufig jungdryaszeitlich. Die Aus-
wertung der Flechten-Thalli bringt in diesem Fall keine Klarheit. Eine neuzeitliche Akkumulation der
Schuttkérper ist wahrscheinlich. Hier besteht noch Forschungsbedarf.
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Abb. 41: Glazidrgeomorphologische Karte des unteren Strupskardtals mit den beiden proglazidren Seen Blavatn und
Aspvatn. Auf dem Talboden dominieren glazifluviale Sedimente und Grundmorinen-Ablagerungen. Die Randmori-
nen M 1-M 3 und M 8-M 9 sind als Eiskernmorinen kartiert, die unter Permafrostbedingungen gebildet worden sein
sollen. Die M 13-Morine soll die einzige spitholozidne Morine reprisentieren (Maximalstand der ,,Kleinen Fiszeit®)
(aus BAKKE, DAHL et al. 2005).

Das am Blavatn ,hingend“ von Nordosten in das untere Strupskarddal einmiindende obere
Strupskarddal ist baumlos und vegetationsarm (vgl. Foto 67). Der von ausgedehnten, feinmaterialarmen
Blockfeldern gebildete Talboden enthilt mehrere in westostlicher Richtung hintereinander geschaltete
Seebecken, die durch blockfeldbedeckte Felsschwellen voneinander getrennt sind. Es existiert kein ge-
kennzeichneter Pfad zur Strupbre-Gletscherzunge an der Ostkiiste, so dass die Wanderroute zum Exkur-
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sionsziel frei gewihlt werden kann, was aufgrund des tbersichtlichen Terrains aufler in Nebelsituationen
recht einfach ist. Nach einem rund 100 m hohen, maBig steilen Anstieg erreicht man den flachen Talbo-
den an der Ausmiindung des oberen Strupskarddals. Von dort aus hat man nach Stidwesten einen vorzig-
lichen Ausblick auf den scharf ausgeprigten Randmorinen-Doppelwall am Ufer des Blavatn. Nach Nord-
osten blickt man auf den flachen Endmordnenwall eines kleinen, stark zuriickschmelzenden Kargletschers
am Studwesthang des Veidalstind (fehlt in der topographischen Kartel). In westlicher Richtung ist das ge-
stufte Hangprofil des Steinfjells zu erkennen. AnschlieBend iiberquert man auf dem Weg nach Osten ein
leicht begehbares, nahezu ebenes Areal aus stein- und blockreicher Grundmorine, das an feinmaterialrei-
chen Plitzen noch von Zwergstrduchern, Kriutern und Grisern bewachsen ist. Es erstreckt sich etwa bis
zum kleinen See 345 m . M. Danach passiert die Route den See 400 m 4. M., der ein tief eingesenktes
Glazidrbecken am Fulle der Lenangstindane ausfiillt. Am folgenden Anstieg zur Felsschwelle vor dem See
538 m . M. wird die Vegetation spirlicher und Blockfelder sowie vom Eis glatt geschliffene Felsflichen
und Felsképfe (nahe des Bachlaufes) bestimmen das Landschaftsbild. Auf der Felsschwelle hat ein 30-40
m hoher Felsriegel (ca. 590 m) der Glazidrerosion widerstanden. Im stidwestlichen Fulbereich der
Hirtlingsform befindet sich einer der wenigen Plitze in der von grobblockigen Schuttfeldern bestimmten
Landschaft, der fiir ein Biwak geeignet ist. Eine feinmaterialbedeckte Verebnung vor einer Windschutz
bietenden Felswand in unmittelbarer Nihe des Bachlaufes 1483t sich als Zeltplatz nutzen. Von dort aus
tberblickt man nach Westen die Blockfelder und Seen im unteren Talabschnitt. Nach Siiden hat man eine
exzellente Aussicht auf den Gipfel des Store Lenangstind (1625 m), des héchsten Berges in den nordli-
chen Lyngen-Alpen (vgl. Foto 68). Seine Gipfellagen sind von Permafrost durchsetzt. Die Kargletscher an
der Nordflanke der Lenangstindane sind im Laufe der letzten 20 Jahre stark zuriickgeschmolzen, die klei-
neren Eisflichen im hochalpinen Steilrelief vollstindig verschwunden. Ubrig geblieben sind zwei
Kargletscher, von denen einer ein hohes Eiskliff am Rande einer Steilwand bildet, von dem sich Eislawi-
nen I8sen, die auf ihrem Weg hangabwirts im schrofigen, rauhen Terrain ,,stecken bleiben® und den
Talgrund nicht erreichen. Die Gletscher sind oberhalb 1000 m . M. offenbar an den angrenzenden Fels-
winden angefroren. ,,Kalte® Wandvereisungen iiber Bergschriinden sind Indikatoren fiir das Vorkommen
von Permafrost in den nordexponierten, schattigen Felswinden. Die End- und Seitenmorinen sind steil
und enthalten in den Hochlagen Eiskerne. Eine vom Store Lenangstind zum See 400 m 4. M. herunter
ziehende Seitenmorine enthilt sogar in 500-600 m Héhe 6. M. Permafrostboden (1996).

vegetationsarm. Der mit ausgedehnten, feinmaterialarmen Blockfeldern bedeckte Talboden enthilt mehrere hinter-
cinander geschaltete Seebecken, die durch blockfeldbedeckte Felsschwellen mit einzelnen gréBeren Felsburgen
(Tors) von einander getrennt sind. Blick vom Ufer des Sees 538 m . M. Richtung Store Lenangstind. 8.8.2007
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Alpen. Seine Gipfellagen sind von Permafrost durchsetzt. Die Kargletscher in seiner Umgebung sind seit Anfang der
1990 er Jahre von den Rindern der Felsschwellen zuriickgeschmolzen, die hohen Eiskliffs abgeflacht und die kleine-
ren Eisflichen im hochalpinen Steilrelief vollstindig verschwunden. 21.7.1996

Um Energie und Zeit zu sparen, bietet es sich an, das Zelt stehen zu lassen, da der Rest des Weges zur
Strupbre-Gletscherzunge fast ausschlieflich tiber grobblockiges Terrain fihrt. Die Seen 538 / 548 m 4. M.
werden am besten am flacheren Nordufer umrundet. Von der Passhohe und Wasserscheide in rund 610 m
4. M. Uberblickt man die beiden am hochsten gelegenen Seen im Strupskard und hat nach Studen freie
Sicht auf einen stark zuriickschmelzenden Kargletscher an der Nordflanke der Strupskardtindane. Nach
dem Uberschreiten der von steinig-blockigem, scharfkantigem Schutt bedeckten Passhohe gelangt man in
eine Mulde, an deren Grunde sich ein kleiner See (528 m . M.) befindet. Hier ist Vorsicht geboten: Der
See weist in den meisten Jahren bis in den Spiatsommer eine diinne Eisschicht mit Schneedecke auf und ist
daher kaum als Gefahr zu erkennen. An den Unterhingen von Stévelfjell und Struptindane liegen zumeist
michtige Schneewehen, die sich bis auf das See-Fis erstrecken. Man umgeht den See am flachen Siidufer
und gelangt so zu einer kleinen felsigen Anhdhe, von deren Gipfel (572 m) sich der ehemalige, mehr als 1
km lange Eisstausee Strupvatn gut Uberblicken 1463t (vgl. Fotos 69 u. 70). Die siidwestliche Begrenzung des
Sees wird vom Steilabfall der Struptindane gebildet; das Nordostufer grenzt an die Unterhinge des
Stovelfjells. Der See wird in seinem unteren Abschnitt von einer ,,Cross-valley*“-Morine in zwei Teile ge-
gliedert (vgl. Foto 71). Der Wasserstand des oberen, gréeren Teiles ist mit ca. 500 m 4. M. relativ kon-
stant, wihrend der Wasserspiegel des unteren Teiles in Abhingigkeit von der Schmelzwasserzufuhr zwi-
schen 490 m und 500 m ii. M. schwankt. Um einen Uberblick iiber die Gletscherzunge und deren Vorfeld
zu gewinnen, erklimmt man den Bergriicken am norddstlichen Seeufer, iberquert den Abfluf eines klei-
nen, vom Schmelzwasser mehrerer Schneefelder gespeisten Sees am Fulle des Stévelfjells und wandert
danach noch ca. 0,5 km weit nach Stidosten. Unterwegs hat man exzellente Ausblicke auf die rund 60 m
tiefer gelegene, durch den Morinenwall geteilte Wasserfliche des Strupskardvatn. Mehrere kleine, terras-
senférmige Schuttakkumulationen und feinmaterialfreie Felsflichen in isohypsenparalleler Anordnung an
den Hingen markieren vermutlich ehemalige Uferlinien. Sie belegen deutlich héhere Wasserstinde des
Strupskardvatn in der Vergangenheit als in der Gegenwart.
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Foto 70: Der Strupvatn wurde bis Anfang der 1990 er Jahre von der Gletscherzunge des Strupbre aufgestaut. Die
stidwestliche Begrenzung bildet der Steilabfall der Struptindane, das Nordostufer grenzt an die Unterhidnge des
Stovelfjells. Der See entleerte sich frither durch Abflusskanile unter oder im Gletschereis. Der hochste bekannte
Wasserstand (1898) lag 50-60 m tGber dem heutigen. Inzwischen ist der Strupbre vom Seeufer zuriickgeschmolzen,
wodurch der Wasserspiegel deutlich gefallen ist. 21.7.1996
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Foto 71: Der See wird von einer ,,Cross-valley*-Morine in zwei Teile gegliedert. Der Wasserstand des oberen, gro3e-
ren Teiles ist mit ca. 500 m 4. M. recht konstant, wihrend der Wasserspiegel des unteren Teiles in Abhdngigkeit von
der Schmelzwasserzufuhr durch die Strupbre-Gletscherzunge zwischen 490 und 500 m 4. M. schwankt. Die Morine
wurde nach WHALLEY (1973) in der Mitte des 18. Jahrhunderts gebildet. 19.8.2016
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Der Wasserstand des Strupskardvatn wurde in der Vergangenheit mal3geblich durch die Dynamik der
Strupbre-Gletscherzunge bestimmt. Der See wurde 1898 zufillig von einem norwegisch-britischen
Bergsteigerteam entdeckt. Danach erstreckte sich der See vom Pass im oberen Strupskarddal bis zur Glet-
scherzunge des Strupbre, die ihn aufstaute. 17 Tage nach der Entdeckung war der Wasserspiegel um min-
destens 33 m gefallen. WHALLEY (1971) besuchte den Eisstausee 1969 und schitzte, dass die Eisbarriere
des Strupbre 1898 rund 63 m héher war als 1969, und dass sich der Wasserspiegel in einer Hohenlage von
ca. 560 m 4. M. befand. Es ist der héchste bekannte Wasserspiegelstand des Sees. Weitere hohe Wasser-
stinde werden von WHALLEY aus den Jahren 1952, 1956, 1957 und 1969 beschrieben. 1957 und 1969
kam es nach den Hochstinden jeweils zu einer Absenkung des Wasserspiegels durch Abfluf3 in oder unter
der Gletscherzunge. WHALLEY war Augenzeuge des J6kulhlaups im Jahre 1969: Der Wasserspiegel des
Sees fiel am 19. Juli innerhalb von nur 10 Minuten um fast 4 m. Mit dem Wasser wurde eine gro3e Menge
Schutt zur Strupen-Bucht transportiert, wodurch sich das Fjordwasser weitrdumig verfirbte. Durch die
Absenkung des Seewasserspiegels kam die ,,Cross-valley“-Morine zum Vorschein, die den heutigen See in
2 Teile gliedert. Sie wurde nach Ansicht von WHALLEY (1973) in der Mitte des 18. Jahrhunderts gebil-
det. Die eigenen Beobachtungen belegen im Jahre 1984 einen hoheren Wasserstand als 1996 und 2016.
Anfang der 1990 er Jahre ist die Verbindung zur Strupbre-Gletscherzunge abgerissen (vgl. Foto 72).

Der Strupbre reichte um 1900 bis an den Steilabfall zum Lyngenfjord heran und bildete dort ein
Eiskliff, von dem sich Eislawinen 16sten und einen kegelférmigen Sekundirgletscher in der Strupen-Bucht
nihrten (vgl. Foto 73a; JOHNSEN & SKJERVEN 1984). Von diesem (bekannten) neuzeitlichen Maxi-
malstand (;,Kleine Eiszeit®) ist die Gletscherfront inzwischen weit zuriickgeschmolzen. Mangels Eisnach-
schubs ist der Sekundirgletscher inzwischen verschwunden (vgl. Foto 73b). Mit dem Riickschmelzen der
Gletscherzunge war eine Abnahme der Eismichtigkeit verbunden, so dass sich auch die Hohe der Eisbar-
riere am Eisstausee verringerte. Folglich waren derart hohe Wasserstinde wie zu Beginn des 20. Jahrhun-
derts nicht mehr méglich. Seit Beginn der 1990 er Jahre bildet glatt geschliffener Fels das siidostliche See-
ufer, und die Maximalhéhe des Wasserstandes ist durch die Hohe des felsigen Terrains im Vorland der
Gletscherzunge vorgegeben. Der Abflufl erfolgt durch eine in das Festgestein eingesenkten Rinne am Ost-
lichen Seeufer. Vom noérdlichen Rand der Gletscherzunge gelangt Schmelzwasser in den See. Die aktuelle,
schmale Gletscherzunge kalbt mit einem niedrigen Eiskliff in einen kleinen See in ca. 500 m Hohe 4. M.,
in dem zeitweise Eisschollen schwimmen. Er entwissert Uber mehrere Gefillsstufen unter Ausbildung
von Wasserfillen in Richtung Strupen-Bucht. Die Gletscherzunge ist in Héhenlagen um 600 m 4. M. auf-
fillig spaltenreich, wie vom Aussichtspunkt am Fufle des Stovelfjells deutlich zu erkennen ist. Dies deutet
auf die Existenz einer Felsschwelle im Untergrund. Das vom Gletschereis im Laufe der letzten 115 Jahre
freigegebene Felsterrain ist glatt geschliffen und weist stellenweise eine Blockstreu auf. Der Gletscher war,
wie in dieser Héhenlage zu erwarten, ,,warm-based und nicht am Felsuntergrund angefroren. Nach Aus-
weis von Luftbildern verzeichnete der Strupbre im Zeitraum 1952-1978 einen deutlichen Massenzuwachs
im Nihrgebiet, wihrend sich die Gletscherzunge um 40 m abflachte und um rund 250 m zuriickschmolz
(vgl. WHALLEY & KJOLLMOEN 2000). Der Zeitraum 1978-1985 war sowohl im Nihr- als auch im
Zehrgebiet durch Massenverlust gekennzeichnet, wobei die Gletscherfront um 30-40 m zuriickschmolz.
(vgl. KJOLLMOEN 2001). Zwischen 1985 und 1998 war die Lage der Gletscherfront relativ stabil. Da-
nach fiihrten erhebliche Massenverluste zu einer raschen Riickverlegung der Gletscherfront — ein Trend,
der bis in die Gegenwart anhilt, wie Feldbefunde vom Sommer 2016 ausweisen.
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Foto 72: Die Gletscherzunge des Strupbre ist inzwischen weit zuriickgeschmolzen. Vor der Gletscherfront dominiert
glattgeschliffener Fels. Vom nérdlichen Rand des Gletschers gelangt noch Schmelzwasser in den unteren Abschnitt
des ehemaligen Eisstausees. Die aktuelle, schmale Gletscherzunge kalbt mit einem niedrigen Eiskliff in einen kleinen
See in ca. 500 m 4. M. Er entwissert Uber mehrere Gefillsstufen in die Strupen-Bucht. 19.8.2016

Foto 73a: Der Strupbre reichte um 1900 bis an den Foto 73b: Von diesem (bekannten) neuzeitlichen Maxi-
Steilabfall zum Lyngenfjord heran und bildete dort ein  malstand (,,Kleine Eiszeit®) ist die Gletscherfront inzwi-
Eiskliff, von dem sich Eislawinen 16sten und einen ke- schen weit zurickgeschmolzen. Mangels Eisnachschubs
gelférmigen Sekundirgletscher in der Strupen-Bucht er-  ist der Sekundirgletscher verschwunden (vgl. OLSEN
nihrten (vgl. JOHNSON & SKJERVEN 1984). 2013).

5.2.11. Veidal — Olderelvvatn — Veidalsvatn (ca. 12 km)

Die parallel zum Strupskarddal verlaufenden, an der lang gestreckten Strallensiedlung Sotlenangen
ausmiindenden Tiler Veidal und Reindal weisen michtige Lockersedimentfillungen auf und beherbergen
einen reichhaltigen glazidren und periglazidren Formenschatz (vgl. KING 1984, MEIER 2001, 2004). Das
nach Osten durch den Veidalstindan-Reindalstindan-Bergzug abgeschlossene Veidal enthilt im Unter-
schied zum Reindal noch mehrere kleine Kargletscher, ausschlieflich in schattiger Nordauslage. Das nérd-
lich daran anschlieBende Reindal quert die nérdliche Lyngen Halbinsel zwischen der Sérlenangs-Bucht
und dem Lyngenfjord. Der gletscherfreie Westteil ist mit dem stlichen tiber einen ca. 600 m hohen Pass
verbunden. Dort existieren mehrere hoch gelegene Gletscher, u. a. Reindalsblaisen und Stévelbre, die
durch das Ostliche Reindal zum Lyngenfjord entwissern. Permafrostboden ist im Veidal und im Reindal
wie auch in den weiter nordlich anzutreffenden Talern aufgrund der vorgeschobenen, stirker maritim ge-
pragten Lage vermutlich nur in den Gipfelbereichen der héchsten Berge sowie an klimatisch und eda-
phisch besonders geeigneten Plitzen, wie in unterkithlten Sturzschutthalden, Bergsturz-Ablagerungen in
Schattlagen, pronivalen Willen und grobblockigen Mordnen und Blockfeldern vorhanden. Gegenliufig
zur Permafrost-Untergrenze sinkt die Vergletscherungsgrenze bis auf rund 1000 m 4. M. ab (vgl. MEIER
1999). Stellvertretend fiir diese Taler wird das Veidal vorgestellt, dessen Ausmiindung man nach ca. 6 km
langer Fahrt vom letzten Parkplatz auf der Kistenstrale erreicht. Das Tal ist geprigt durch Glazidr- und
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Periglazidrerscheinungen. Die tiefst gelegenen, auf der aktuellen topographischen Karte nicht verzeichne-
ten Kargletscherzungen reichen am Steinfjell in nordexponierten Schattlagen bis in Hohenbereiche von ca.
600 m 4. M. herab. Im Steilrelief dominieren Formen und Ablagerungen der raschen Schuttverlagerung.
Unter den stark zergliederten Felswinden und Steilhdngen sind machtige Sturzschutthalden und -kegel
entwickelt, deren Oberflichen vielerorts durch Mur- und Lawinenbahnen tiberprigt sind. Sie iberlagern
an den Stdwest-Hingen des Veidalsfjells die Seitenmorinen der ehemaligen Talgletscher. Wo mehrere
Lateralmorinenwille in unterschiedlicher Hohenlage tiberschiittet wurden, besitzen die Hinge ein auffilli-
ges, gestuftes Vertikalprofil. Machtige Morinenwille unterschiedlichen Alters erstrecken sich bis zum Tal-
ausgang. In die den Talgrund weithin bildende Grundmorinendecke sind Toteislécher (Sélle) eingesenkt.
Die Steine und Blocke sind infolge des kurzen Transportes durch die lokalen Gletscher kaum kantenge-
rundet und unterscheiden sich daher nur wenig vom scharfkantigen Schuttmaterial der Sturzschutthalden
und -kegel.

Die Wanderroute beginnt auf einem isostatisch gehobenen Delta am Siidende der Siedlung
Sorlenangen und dberquert die taleinwirts daran anschlieBenden, an ihrem Distalhang marin abradierten,
teilweise mit Birkenwald bestandenen Morinen zwischen den Bachldufen von Veidalselv und Olderelv.
Die Altersstellung der Randmorinen ist nicht bekannt. Sie lassen sich vermutlich dem Tromsé-Lyngen
Substage zuordnen (vgl. SVEIAN & CORNER 2004). Danach folgt man dem Nordostufer des Olderelv
bis zu einer markanten zungenférmigen Ablagerung aus Mordnenmaterial. Sie zeichnet sich dutch eine
rund 200 m breite, 20-35° steile, bewachsene Front aus, die auf ca. 300 m 4. M. endet (vgl. KING 1984).
Das dahinter gelegene, feinmaterialarme, steinig-blockige Moridnenmaterial besitzt ein wellig-kuppiges
Feinrelief mit einigen deutlichen Rinnen und Waillen. Die Ablagerung ist Giber 1 km lang. Es handelt sich
offenbar um eine Morine, die unter Permafrostbedingungen blockgletscherartig talabwirts geflossen ist
(vgl. MOLLER, FJALSTAD et al. 1986). Ihr Bodeneis ist inzwischen ausgeschmolzen, so dass man von
einem fossilen Blockgletscher im Sinne von BARSCH (1996) sprechen kann. Der stidwestlich anschlie-
Bende Bergriicken Stortuva (450 m) ist stark gelisolifluidal Uberprigt. Seine ostexponierten, mit Zwerg-
strduchern und Rasengesellschaften bewachsenen Hinge sind unterhalb der zahlreichen langfristigen
Schneeflecken von Rasenloben, -stufen und Erdstrémen tiberzogen. Die mehrere Zehnermeter langen
Erdstréme erreichen StirnhShen von Gber 2 m. Sie zeigen einen komplizierten sedimentiren Aufbau mit
eingewickelten, fossilen Bodenhorizonten (vgl. KING 1984). Folgt man dem fossilen Blockgletscher
taleinwirts, gelangt man zu einem kleinen runden Karsee (Olderelvvatn, 414 m 4. M.) am Fulle des Ole
Olsatinds. Der Kargletscher ist inzwischen weit zurlickgeschmolzen. Seine schuttbedeckte Stirn befindet
sich rund 200 m oberhalb des Karsees. Da der fossile Blockgletscher mit seiner Wurzel an der
Karmindung ansetzt, dirfte er sich aus Mordnenmaterial an der Front des ehemals weiter talwirts rei-
chenden Kargletschers entwickelt haben. Wann dies geschah, ist unklar. Wahrscheinlich handelt es sich
um eine neuzeitliche Morine, wobei der Flechtenbewuchs der Grobkomponenten auf ein relativ hohes
Alter innerhalb dieser Zeitspanne (1750-1930) weist.

Etwa 1 km weiter Ostlich 6ffnet sich ein weiteres Kar. Der flache Kargletscher wird von einer michti-
gen Randmorine mit scharfer Kammlinie gesdumt (vgl. Foto 74). Davor erstreckt sich eine ca. 1,1 km lan-
ge Grobschuttzunge fast bis zur Talmitte (vgl. Foto 75, Abb. 42). Sie besteht aus einem westlichen und ei-
nem Ostlichen Teil, wobei letzterer mehrere Morinenwille iberfahren hat und mit einer ca. 20 m hohen,
30-32° steilen Stirn auf 330 m 4. M. endet (vgl. Foto 76). Die Wurzel der Schuttzunge wird in rund 480 m
4. M. von der jingsten Moridne des Kargletschers tberlagert. Die Genese und Altersstellung des Schutt-
stromes wird kontrir diskutiert. GRIFFEY & WHALLEY (1979) sowie MOLLER, FJALSTAD et al.
(1986) halten ihn fur einen fossilen Blockgletscher, wihrend KING (1984) von einer Bergsturz-
Ablagerung spricht. Nach GRIFFEY & WHALLEY ist der Grobschuttkérper Mitte des 19. Jahrhunderts
aus einem mit Blockwerk tiberschiitteten Eisgletscher entstanden, der mit einer Geschwindigkeit von 8 m
pro Jahr talwirts geflossen und kurz vor 1954 auf der Talsohle ausgeschmolzen sein soll. Diese Vorstel-
lungen sind sowohl genetisch als auch zeitlich anzuzweifeln, da es sich nach Ausweis des sehr grobkorni-
gen, scharfkantigen Materials mit Blécken von stellenweise iiber 100 m* um eine Bergsturz-Ablagerung
handelt, die deutlich ilter ist, wie der Vegetationsbesatz ausweist (vgl. KING). Die Steine und Blécke an
der Oberfliche der Schuttmasse sind weithin dicht mit Flechten iiberzogen. Im zentralen, muldenférmig
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eingesenkten Teil der Ablagerung wachsen Vaccinium myrtillus (Heidelbeere), Vaccinium uliginosum (Rausch-
beere) und Salix spec. (Weiden-Arten). Die grofite Weide war nach KING im Sommer 1979 ca. 3 m hoch
und hatte ein Stammdurchmesser von 7,5 cm. Thalli von Rhizocarpon alpicola auf Blécken im vordersten
Bereich der Schuttzunge erreichten Durchmesser von 30-50 cm — nach KING alles deutliche Belege, dass
die Schuttmasse seit mehr als hundert Jahren immobil ist. Permafrost wurde bei geoelektrischen Sondie-
rungen auf der linken Seitenmorine an der Wurzel des Grobschuttkérpers (500-550 m i, M.) nicht ange-
troffen. Das mogliche Vorkommen von Gletscher- oder Bodeneis-Resten in der Schuttmasse (vgl.
GRIFFEY & WHALLEY) fand bei den eigenen Feldstudien (Sommer 1984, 1985, 1997) zwar keine Be-
stitigung, 1Bt sich aber nicht ganz ausschlieBen. Die Permafrostgenese wire in diesem Falle mit der in
Eishohlen zu vergleichen: Die Winterkilte gelangt mit dem Schnee in die Hohlrdume zwischen den Bl6-
cken; im Sommer reicht die geringe Bewetterung nicht aus, um solche Plitze Giber den Gefrierpunkt zu
erwirmen (vgl. KING). Dall Permafrostboden in Blockschutt-Ablagerungen im Gebiet in relativ geringer
Hohe tber dem Meeresspiegel vorkommen kann, belegen u. a. die Permafrostfunde in Sturzschutthalden
im benachbarten unteren Strupskarddal (Schattlagen am Blavatn).

Foto 74: Blick durch das Veidal auf Kargletscher und Morinen an der Nordflanke des Steinfjells. Von der
Laterofrontalmorine des groften Kargletschers (rechts) erstreckt sich eine Schuttzunge fast bis zum Veidalselv-
Bachlauf (linke Bildhalfte). Der Talboden wird morinischen und glazifluvialen Ablagerungen gebildet, die nur eine
schiittere Vegetationsdecke tragen. 5.8.1997
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Foto 75: Die ca. 1,1 km lange Grobschuttzunge besteht aus einem westlichen und einem 6stlichen Teil, wobei letzte-
rer mehrere Morinenwille tiberfahren hat. Die Schuttzunge zeichnet sich durch eine scharfe Randbegrenzung aus.
Das Blockwerk der Schuttzunge ist scharfkantig, enthalt iber 100 m? groe Blocke und erinnert an eine Bergsturz-
Ablagerung. 24.9.1984
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Abb. 42: Gletscher, Morinen und (eishaltige?) Schuttzungen am Nordhang des Steinfjells, Veital (aus GRIFFEY &
WHALLEY 1979)
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Foto 76: Die ca. 20 m hohe, steile Stirn der Schuttzunge besteht aus scharfkantigem Blockmaterial. Sie befindet sich
in einer Hohenlage von 330 m . M. Die Blocke sind weithin von Flechten tiberzogen. Im zentralen, muldenférmig
cingesenkten Teil der Ablagerung wachsen Zwergstriucher sowie einzelne Weiden und Birken. Feinmaterial tritt nur

an wenigen Plitzen zutage. 24.9.1984
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Trotz der vorliegenden Befunde bleiben mehrere Fragen ungeklirt, die die Morphogenese und Alters-
stellung des Grobschuttkérpers betreffen. Fir einen Bergsturz-Ursprung sprechen die Existenz einer
Hohlform in der Nordflanke des Steinfjells unweit der Schuttzungen-Wurzel, die als mogliche Auswande-
rungsnische in Frage kommt, sowie die Feinmaterialarmut und das Vorkommen riesiger Blocke im
Schuttkérper. Die Gestalt der Schuttzunge, insbesondere die scharfe Randbegrenzung und die leicht abge-
senkte, in Wille und Rinnen gegliederte Oberfliche im Zentrum, erinnert allerdings stark an fossile Block-
gletscher. Die deutliche Gliederung in zwei scharf gegeneinander abgrenzbare Teile, namentlich einen
westlichen Teil, der nur eine relativ kurze Strecke vorgestoB3en ist, und einen 6stlichen Teil, der sich fast
bis zur Talmitte bewegt hat, ist fir Bergsturz-Ablagerungen cher untypisch und spricht mehr fir die
Blockgletscher-Theorie. Der Transport einer derart grofen Schuttmenge, die als Bergsturz auf die Obet-
fliche ecines kleinen Kargletschers gelangt ist und von diesem supraglazidr Giber eine relativ grof3e Distanz
bei geringem Béschungswinkel hangabwirts verlagert worden ist, ist kaum vorstellbar. Der genaue Me-
chanismus der Schuttverlagerung und damit der Morphogenese des Schuttkérpers sind nicht vollstindig
geklirt und bediirfen weiterer Studien. Das Alter der Grobschutt-Ablagerung 1if3t sich mit Hilfe der
Randmorinen und ehemaligen Eisrandlagen grob und unter Vorbehalt eingrenzen. Die Schuttzunge hat
die duBere Eisrandlage Giberfahren und ist daher junger. Die Wurzel des Schuttkdrpers wird von einer stei-
len, nahezu vegetationsfreien Laterofrontalmorine am Rande des aktuellen Kargletschers iiberlagert und
ist folglich dlter (vgl. Foto 77). Alle ehemaligen Eisrandlagen im Umkreis der Schuttzunge sind nach bishe-
rigem Kenntnisstand neuzeitlich, wobei die duBerste Randlage vermutlich zu Beginn dieses Zeitabschnitts
gebildet worden ist und die innerste, besonders scharf ausgeprigte, in der Endphase der ,,Kleinen Eiszeit™.
Der Schuttkérper ist daher wahrscheinlich zwischen 1750 und 1920-1930 abgelagert worden, nach Aus-
weis der Vegetation und des Flechtenbesatzes der Grobkomponenten schon relativ frith, méglicherweise
im Zeitraum 1750-1850. Diese Hypothese muf3 allerdings noch mit handfesten Belegen untermauert wer-
den.

i e e e

Foto 77: Die Wurzel der Schuttzunge wird in rund 480 m Héhe . M. von der jungsten, unbewachsenen Morine des
Kargletschers iiberlagert und ist somit dlter als diese, aber jiinger als die iberfahrenen Randmorinen in der Talmitte.
Ein neuzeitliches Alter (1750-1850 ?) und eine Bergsturz- oder Blockgletscher-Genese sind naheliegend. 24.9.1984

Vor dem Rickweg zur Kiiste lohnt sich ein kurzer Abstecher zum Veidalsvatn. An seinen durch Was-
seriiberstauung gekennzeichneten Uferbereichen haben sich, begiinstigt durch das Fehlen einer Vegetati-
onsdecke und das Vorhandensein von pelitreichen, frostempfindlichen Lockersedimenten in der
Grundmorinendecke extrazonale Strukturbéden (Feinerdeinseln, Steinpolygone) in ,,idealtypischer Aus-
prigung* entwickelt. Am Grunde des im Herbst weithin trocken fallenden Oberlaufes des Veidalselv fin-
den sich Pflasterbéden als Erscheinungen der Bodenglittung infolge Eisdruckes. Die Unterhinge des
nérdlich angrenzenden Veidalsfjells sind gestuft (vgl. Foto 78). Der Formenschatz erinnert auf den ersten
Blick an lobenférmige Hangfu3-Blockgletscher, die sich zu einer Lobenfront zusammenschlieBen. Bei néd-
herer Untersuchung stellt sich allerdings heraus, dass 2-3 stockwerkartig angeordnete Seitenmorinenwille
mit Sturzschutt Gberschiittet worden sind. Hinweise auf die Existenz von Permafrostboden fanden sich
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nicht. Wiahrend der untere, stellenweise mit Zwergstrduchern bewachsene Wall stabil wirkt, machen die
beiden oberen vegetationsarmen Wille einen mobilen Eindruck. Sie unterliegen wie die Hinge der
Morinenwille und -htgel am Talausgang der Gelisolifluktion und Abluation. AuBler Schuttloben und
-stufen finden sich Spiilbahnen und -rillen. GréBere Geschiebeblocke fungieren als Wander- oder Brems-
blécke. Die wind- und kilteexponierten Morinenkuppen sind hiufig von einem Deflations- und / oder
Aulffriersteinpanzer Uberzogen.

Foto 78: Die Unterhinge des nordlich angrenzenden Veidalsfjells lassen eine vertikale Stufung erkennen. Offenbar
sind 2-3 stockwerkartig angeordnete Seitenmorinenwille aus der Deglaziationsphase des Tales spiter mit Sturzschutt
iberschittet und dadurch morphologisch modifiziert worden, so dafl der Eindruck von Hangful3-Blockgletscher-
Lobenfronten entsteht. Die oberen Wille werden noch ablual und gelisolifluidal Gberprigt, wihrend der unterste
Wall stabil erscheint. 5.8.1997

Von der Talmiindung in Sérlenangen sind es rund 25 km bis Russelv an der Nordspitze der Lyngen
Halbinsel. Von dort aus lohnt sich eine Wandertour auf den Gipfel des Russelvijells (816 m). Die Kuste
ist mit Ausnahme der dufleren Nordlenangs-Bucht diinn besiedelt. Auler etwas Landwirtschaft auf den
gehobenen Meeresterrassen wird Fischfang und Fischaufzucht betrieben. Ein Teil der Kistenflotte
Lyngens ist in Nordlenangen zu Hause. Am nérdlichen Ende von Russelv ragen mehrere Morinenriicken
spornartig ins Meer hinaus. Sie setzen sich in stdéstlicher Richtung als terrassierte Lateralmorinen am
FuBle des Russelvfjells fort. Die Landvorspriinge markieren kurze Stillstandsphasen oder Vorstéfie des
weichselzeitlichen Inlandeises am Ausgang des Ullsfjordes. Auf einem Feldweg kann man ca. 1,5 km weit
entlang des Russelv-Baches in das Russelvdal fahren. Vom Endpunkt des Weges an einer Mihwiese sind
es ca. 10 km (Hin- und Riickweg) bis zum Gipfel des Russelvfjells. Die Wanderung fithrt von der Birken-
waldgrenze durch Zwergstrauch- und Wiesengesellschaften bis in nahezu vegetationsfreie Blockschuttfel-
der in Hohenlagen oberhalb ca. 500 m 4. M. Der Anstieg vom Karsee Russelvfjellvatn (517 m @. M.) bis
zum Gipfel ist steil, aber ungefihrlich. Vom Gipfel aus hat man eine fantastische Aussicht auf die Fjorde,
Sunde, Inseln und Halbinseln der dufleren Kistenregion bis hin zur 70 km entfernten gletscherbedeckten
Oksfjord-Halbinsel.

Um zu den Ausgangspunkten der beiden letzten Wanderexkursionen zu gelangen, auf denen der The-
menkreis Blockgletscher / Bergsturzmasse unter besonderer Bertcksichtigung der Unterscheidungs-
merkmale dieser Grobschutt-Ablagerungen im Vordergrund steht, mufl man die Lyngen Halbinsel verlas-
sen. Dazu fihrt man auf der Kistenstrae zurlick nach Lyngseidet und nimmt die Fihre tber den
Lyngenfjord Richtung Olderdalen am Nordufer des Kéfjordes. Wihrend der Uberfahrt erkennt man
riickblickend die Gletscher in der Umgebung des Rotenvik-Stausees. An der Miindung des Kifjordes in
den Lyngenfjord fillt der Blick nach Siiden auf das Nordnesfjell-Plateau mit dem bereits beschriebenen,
unter Beobachtung stehenden, stellenweise in Bewegung befindlichen Bergsturzareal bei Jettan sowie nach
Norden auf die West- und Siidhinge des Nordmannviktinds, an denen sich fossile Blockgletscher und
Bergsturz-Ablagerungen bis in den Birkenwald herab erstrecken. Vom Fahrhafen Olderdalen, der auf ei-
nem gehobenen glazifluvialen Delta an der Miindung des gleichnamigen Tals angelegt ist, folgt man der E
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6 in Richtung Alta rund 8 km weit bis zur inneren Nordmannvik-Bucht. Die Stralle verliuft nach dem
Verlassen des Deltas zunidchst 2 km weit in marinen Sedimenten, und danach, dicht am Fjordufer, vor-
nehmlich in Grundmorinenablagerungen. Bei Sagatun hat ein gewaltiger mehrgliedriger Grobschuttkérper
die jungdryaszeitlichen Lateralmorinen des Troms6-Lyngen Substage durchbrochen (vgl. Abb. 43). Sein
Frontabschnitt reicht fast bis zur Stral3e herab, ist von dort aus aber aufgrund des dichten Birkenwaldes an
den unteren Hangpartien schlecht zu erkennen. TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) klassifizieren den
hausgro3e Felsblocke enthaltenden Schuttkérper als Blockgletscher, der inzwischen eisfrei (fossil) ist. An
der inneren Nordmannvik-Bucht kann man das Fahrzeug auf einem von (glazi-) fluvialen Sedimenten un-
terlagerten Parkplatz abstellen. Hier beginnt die Wanderung in das innere Nordmannvikdal.

& Rock glacier wumews Younger Dryas ice-marginal moraines
5% Rockslide v Assumed Y.D. ice-marginal position
“= Postglacial faults or fissures * +* Glacier

Abb. 43: Blockgletscher, Bergsturzmassen, postglaziale Verwerfungslinien, lokale Gletscher und jungdryaszeitliche
Randmorinen am Kéfjord (aus SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK 1989)
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5.2.12. Indre Nordmannvika — Nordmannvikdal — Nordmannviktind (See 549 m i. M.) —
Jovnnacahca — Sannjariehppi — Gauknes — Kippeldal (ca. 23 km)

Die Exkursionsroute verlduft am Stdufer des Vikelv und folgt zunichst einem Schneemobilweg in dst-
licher Richtung. Auf den ersten 3 km werden spitglaziale Randablagerungen des weichselzeitlichen In-
landeises tberquert. Die erste (untere) Randlage 2 km siidlich des Weges besteht aus 4 scharf ausgeprig-
ten, 7-8 m hohen Seitenmorinenwillen, die sich unterhalb des Ramnebergs zu einem Wall zusammen-
schlieBen. In der Talmitte geht die Lateralmorine in eine michtige glazifluviale Eiskontaktterrasse tiber,
die von tiefen Schmelzwasserrinnen durchschnitten wird. Nordlich des Bachlaufes steht die Terrasse mit
einer kleineren Seitenmorine und einer Kames-Terrasse in Verbindung (vgl. Foto 79; MOLLER,
FJALSTAD et al. 1986). Die Randablagerungen wurden wihrend der Jiingeren Dryaszeit am Ostrand des
Lyngenfjord-Gletschers abgesetzt, als die Front der Gletscherzunge bei Spakenes lag (Tromsd-Lyngen
Substage). Das Gebiet Ostlich der Lateralmorinen befand sich damals schon auBlerhalb des Inlandeises. In
den Tilern und Bergen existierten jedoch noch zahlreiche Lokalgletscher (vgl. SOLLID, SORBEL &
TOLGENSBAKK 1989). Rund 1,2 km weiter taleinwirts ist in groB3erer H6henlage eine weitere Randlage
des Inlandeises erhalten. Sie wird von einer breiten Randmorinenzone siidlich des Bachlaufes und einer
Eiskontaktterrasse nordlich davon gebildet (vgl. Foto 80). Die Randmorinenzone besteht aus einer hiige-
ligen Morinenablagerung mit einem relativ scharf ausgeprigten Morinenwall am Stidostrand (Distalseite).
Diese Ablagerungen wurden wihrend des Skarpnes Substage gebildet, als sich ein seitlicher Lobus des
Fjordgletschers bis in das untere Nordmannvikdal erstreckte. SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK
berichten von Permafrostfunden in den Ablagerungen und begriinden den Erhalt von Dauerfrostboden in
der Tallage mit der Wind- und Kilteexposition der Lokalitit. Die eigenen Feldstudien (1989, 1995, 1997)
bestitigen das inselhafte Auftreten von Permafrostboden in den Mordnenkuppen.

Foto 79: Morinen und Terrassen der unteren, jungdryaszeitlichen Fisrandlage am Bachlauf des Vikelv im unteren
Nordmannvikdal. Die Morinen wurden am Ostrand des Lyngenfjord-Gletschers abgelagert, als die Front der Glet-
scherzunge bei Spakenes lag (Troms6-Lyngen Substage) Blick taleinwirts. 2.8.1997
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Foto 80: Blick von der weiter taleinwirts und héher gelegenen Randmorinenzone des Skarpnes Substage. Die Abla-
gerungen wurden gebildet als sich ein seitlicher Lobus des Lyngenfjord-Gletschers bis in das untere Nordmannvikdal
erstreckte. Im Bildhintergrund sind der Lyngenfjord und die steile Ostkiiste der Lyngen Halbinsel mit der Strupen-
Bucht und den Gletschern Koppangsbre / Strupbre (links) und Stovelbre (techts) zu etkennen. 2.8.1997

Von der ehemaligen FEisrandlage aus erkennt man beim Blick nach Stden am Oberhang des
Nordmannviktind in groBer Héhe eine Morinenablagerung und einen kleinen Lokalgletscher, der knapp
unterhalb des Plateaurandes in einer Héhe von rund 1000 m 4. M. ansetzt. Die morinische Ablagerung
besteht aus zwei Teilen, die vermutlich zwei Hisrandlagen unterschiedlichen Alters reprisentieren. Der
obere, an den Gletscher grenzende Abschnitt des Mordnenmaterials enthilt nach TOLGENSBAKK &
SOLLID (1988) Gletschereisteste. Ob  sich der Gletscher und die Eiskernmoridne in einem
Permafrostmilieu befinden, bleibt unklar, ist aber aufgrund der groBen Hohenlage nicht auszuschlieen.
Weiter taleinwirts ist die Nordflanke des Nordmannviktinds in zwei grofie Kare gegliedert (vgl. Foto 81).
Um zu den Karbdden zu gelangen, setzt man seine Wanderung auf dem etwa parallel zum Schneemobil-
weg verlaufenden Pfad noch ca. 1 km weit taleinwirts fort und steigt danach schrig am Hang bis in eine
Hoéhe von rund 550 m 4. M. auf. Unterwegs hat man nach Stdosten einen freien Blick auf den steilen,
NW-exponierten, zwischen den zahlreichen grolen Blécken mit Zwergstriuchern bewachsenen Hang der
Morinenablagerung vor dem ersten Kar.

terhalb der Karschwellen sind von zungenférmigen Morinenablagerungen bedeckt, die sich fast bis zur Talsohle er-
strecken. Die Randmorinen sind offensichtlich unter Beteiligung von Gletschereisresten als Eiskernmorinen unter
Permafrostbedingungen im Spitglazial (Skarpnes- / Tromso-Lyngen Substages) blockgletscherartig hangabwitts ge-
flossen. Die Gstliche, kiirzere Schuttzunge (links) hat keinen morinischen Ursprung; sie hat sich vornehmlich aus
Sturzschutthalden- und Bergsturz-Material entwickelt und zeichnet sich durch eine steilere Front aus. 2.8.1997
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Der Karboden wird von unregelmiflig geformten Morinenwillen und -hiigeln sowie wassergefiillten
Mulden gebildet (vgl. Foto 82). Am Fulle der Karriickwand befindet sich ein transversales, langfristig
schneebedecktes Fis- und Firnfeld, das sich als Rest des ehemaligen Kargletschers interpretieren li63t. Es
hat aufgrund der extremen Schattlage am Fufle der hohen Felswand bis in die Gegenwart iiberdauert. In
den Steilabfall ist in Gipfelndhe des Nordmannviktinds eine kleine karidhnliche Mulde eingelassen, die ei-
nen Gletscher mit einem hohen Eiskliff beherbergt, von dem sich gelegentlich Eislawinen 16sen und auf
den Westteil des transversalen Eis- und Firnfeldes fallen, wo sie rasch abschmelzen. Die Gletscherfront
befindet sich in einer H6henlage von ca. 800 m . M. SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK (1989)
schlieBen aufgrund des hohen Eiskliffs nicht aus, dass es sich um einen ,kalten* Gletscher im alpinen
Permafrostbereich handelt. Der starke sommerliche Abflu3 an der Basis des Eiskliffs deutet jedoch eher
auf eine ,,warme® Gletschersohle und einen temperierten Gletscher. Die riesige Morinenablagerung vor
dem Kar erstreckt sich hangabwirts bis zur Talsohle bei Gauknes. Nach MOLLER, FJALSTAD et al.
(1986) lassen sich bis zu 5 scharf ausgeprigte Endmorinen ausgliedern, an die sich hangabwirts ein un-
tbersichtlicher Morinenkomplex anschlief3t, der sich durch eine gro3e Michtigkeit und ein kuppiges Reli-
ef an der Oberfliche auszeichnet. Die Randmorinen des Komplexes sind bis zu 20 m hoch (vgl. Foto 83).
Offensichtlich sind Teile des Mordnenkomplexes nach ihrer Ablagerung unter Beteiligung von Gletscher-
eisresten als Eiskernmorine hangabwirts geflossen. Die iltesten und dufersten Mordnen wurden im Spit-
glazial der Weichsel-Eiszeit abgelagert. Sie sind nach MOLLER, FJALSTAD et al. zeitgleich mit den Late-
ralmoridnen des Lyngenfjord-Gletschers am Ausgang des Nordmannviktales wihrend des Skarpnes
Substage und des Troms6-Lyngen Substage gebildet worden.

Foto 82: Der Boden des nordwestlichen Kars wird von unregelmiBig geformten Morinenhiigeln und wassergefiillten
Mulden gebildet. Am Ful3e der Karriickwand befindet sich als Rest des ehemaligen Kargletschers ein transversales,
langfristig schneebedecktes Firn- und Eisfeld. In einer Mulde in Gipfelnidhe des Nordmannviktinds (ca. 800 m @. M.)
hat ein Kargletscher mit einem hohen Eiskliff bis in die Gegenwart tiberdauert. 26.8.1995
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Foto 83: Der riesige Mordnenkomplex vor dem Kar erstreckt sich bis zur Talsohle bei Gauknes. Die Randmorinen
an der Front sind bis zu 20 m hoch. Die feinmaterialreicheren Partien sind mit Grisern und Zwetgstrduchern be-
wachsen. Im Windschutz wachsen Birken. Die michtigsten Blécke befinden sich an der Oberfliche der im Zentrum
muldenférmig eingesenkten Oberfliche der Ablagerung. 26.8.1995

Im Falle des zweiten, siiddstlich unmittelbar anschlieBenden Kars wiederholt sich die Sequenz der
Formen und Ablagerungen mit Abwandlungen. Der Karboden wird von einem Karsee (549 m i. M.) ein-
genommen. Die transversalen Firn- und Fisreste befinden sich in etwas gréflerer Héhe an der
Karriickwand und reichen nicht bis zum Karboden herab. Die seitlichen Karwinde sind von Sturzschutt-
halden gesdumt, deren Oberflichen steil in den tiefen Karsee eintauchen. Vor dem Karsee lassen sich 4-5
Endmorinenwille abgrenzen, denen distal ein breiter Mordnenkomplex vorgelagert ist. Stidéstlich des
Sees ist eine Grobschutt-Ablagerung zu finden, die die stidlichsten Abschnitte der inneren Moridnenwille
tberlagert. Der vorderste Abschnitt des Mordnenkomplexes hat sich blockgletscherartig hangabwirts be-
wegt, ohne die Talsohle und den Bachlauf zu erreichen. Die Ridnder des Blockgletschers sind hoch und
steil; dahinter ist die Oberfliche muldenférmig eingesenkt, ein Indiz, dass das Eis im Inneren des Schutt-
korpers bereits ausgeschmolzen ist, und dass es sich somit um einen fossilen Blockgletscher handelt. Die
Schuttablagerung am Stidostrand des Karsees hat eine recht steile Front und kann méglicherweise eben-
falls als fossiler Blockgletscher klassifiziert werden. Die iltesten Morinen der Sequenz weisen nach MOL-
LER, FJALSTAD et al. (1986) dasselbe Alter auf wie jene des westlich benachbarten Komplexes
(Skarpnes Substage, Troms6é-Lyngen Substage). Zur damaligen Zeit herrschten im Gebiet strenge
Permafrostbedingungen, die die Entwicklung von Blockgletschern aus Morinenmaterial und anderen
Schuttablagerungen etlaubten. Es ist daher anzunehmen, dass die Blockgletscher an dieser Lokalitit be-
reits im Spitglazial angelegt worden sind und damit sehr alte periglaziire Mesoformen darstellen. Ihr Eis
ist inzwischen ausgeschmolzen; die Formen sind fossil. Dagegen finden sich in gréBeren Hohenlagen in
Kafjord und Storfjord, in denen auch gegenwirtig noch Permafrostbedingungen herrschen, auller fossilen
Blockgletschern auch inaktive und aktive Blockgletscher, die auch gegenwirtig noch Bodeneis enthalten.

Vom Ostrand des fossilen morinischen Blockgletschers erstreckt sich eine auffillige, kerbférmige, bis
zu 1 m tiefe Spalte in der Grundmorinendecke iiber eine Distanz von rund 1,5 km bis zum namenlosen
Berg 1069 m, an dessen Westflanke sie sich als diagonal verlaufende Rinne fortsetzt (vgl. Foto 84). Bei ei-
ner 4 m tiefen Grabung in der Spalte wurde das Festgestein im Untergrund der Grundmorinendecke von
SOLLID, SORBEL & TOLGENSBAKK (1989) nicht erreicht. Die Beobachtungen zeigen, dass die Spal-
te nach der Ablagerung der Grundmorinendecke angelegt worden ist, aber dlter ist als der Blockgletscher
an der Karmiindung, dessen Schuttkérper von der Spaltenbildung nicht betroffen ist. Der Blockgletscher
hat die bereits existierende Spalte bei seiner hangabwirtigen Bewegung ,,iberfahren”. Da die
Grundmorinendecke zweifellos im weichselzeitlichen Spitglazial abgelagert worden ist, muf3 die Spalten-
bildung im frithen Postglazial stattgefunden haben, was zumindest diesen Blockgletscher als eine (frith-)
holozine Akkumulationsform ausweist. Die Spalte ist der sichtbare Ausdruck einer neotektonischen Ver-
werfungslinie, wobei der exakte Zeitpunkt der tektonischen Bewegungen noch nicht bekannt ist. Es ist
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naheliegend, dass die Bildung von Verwerfungslinien kurz nach der Deglaziation des Gebietes mit den
Druck- und Spannungsverhiltnissen im Gestein infolge der postglazialen isostatischen Landhebung in
Verbindung steht (vgl. DEHLS, OLESEN, OLSEN & BLIKRA 2000). Nach OLESEN, DEHLS & OL-
SEN (2002) ist die Verwerfung durch eine Ausdehnung der Erdkruste in NO-SW-Richtung entstanden.
Die etwa isohypsenparallel angeordnete Verwerfungslinie fallt mit ca. 30 nach Nordosten ein und ist ver-
mutlich Teil eines Komplexes aus NW-SO-verlaufenden Normalverwerfungen.

Foto 84: Von der 6stlichen Schuttzunge erstreckt sich eine auffillige, kerbférmige, bis zu 1 m tiefe Spalte in der
Grundmorinendecke tiber ca. 1,5 km Linge bis zum Berg 1069 m, an dessen Westflanke sie sich als diagonal verlau-
fende Spalte fortsetzt. Sie ist sichtbarer Ausdruck einer neotektonischen Verwerfungslinie, die vermutlich kurz nach
der Deglaziation des Gebietes als Folge der wechselnden Druck- und Spannungsverhiltnisse im Gestein im Zusam-
menhang mit der isostatischen Landhebung entstanden ist. 26.8.1995

Bei der weiteren Wanderung entlang des Vikelv-Baches zum Jovnnacahca-Berg werden mehrere méch-
tige Schuttablagerungen passiert. An der NW-Flanke des Berges 1068 m existiert ein Bergsturzareal, des-
sen rund 1 km lange Front aus Steinen und Blécken stellenweise 10-15 m hoch ist. Dort ist eine grof3e
Felspartie vom NW-Hang talwirts gerast. Daran schlieBt sich Ostlich ein Morinenkomplex an, dessen
Oberfliche durch unregelmiBig angeordnete Wille und Rinnen gegliedert ist. Der Gletscher im zugeh6ri-
gen Kar ist inzwischen abgeschmolzen. Am Boden der Karnische befindet sich ein kleiner Karsee. Fin
paar hundert Meter weiter Ostlich ist ein riesiger Bergsturz niedergegangen und hat mehrere
Endmorinenwille unter sich begraben (vgl. Foto 85). Der Bergsturz hat sich in einem kardhnlichen Tal
am Berg 988 m gelost. An der Wurzel der Grobschutt-Ablagerung ist eine Mulde erkennbar, die sich als
Auswanderungsnische deuten 1i3t. Der Schuttkérper des Bergsturzes ist ungewShnlich grobkérnig und
enthilt zahlreiche, scharfkantige, hausgro3e Blécke. Der Rand der Grobschutt-Ablagerung ist unscharf
entwickelt; viele grofle Blocke sind iiber die Grundmorinendecke im Vorland verstreut. Obwohl eine
deutlich erkennbare Stirn und eine in Wille und Rinnen gegliederte Oberfliche, dhnlich der Struktur zih-
flissiger Massen, fehlen, haben TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) den Grobschuttkorper in ihrer
quartirgeologisch-geomorphologischen Karte als (fossilen) Blockgletscher eingezeichnet — zweifellos ein
Fehler. Zwischen der Bachbiegung nach Norden und dem Jovnnacahca findet sich eine weitere
Morinenablagerung. Sie besteht aus einem scharf abgrenzbaren Endmorinenwall, der auf seiner
Proximalseite ein kuppiges Terrain einschlief3t, das zwei kleine Seen beherbergt. Nordéstlich davon sind
am Fulle des Berges 1172 m mehrere isohypsenparallel verlaufende Wille entwickelt, die sich als pronivale
Wille deuten lassen (,,protalus ramparts* nach TOLGENSBAKK & SOLLID 1988). Die Lokalitit repri-
sentiert den Wendepunkt der Wanderexkursion. Der Riickweg erfolgt bis zum Sannjariehppi am Nordufer
des Vikelv-Baches.
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Bergstiirze niedergegangen, die sich von den fossilen Blockgletschern vornehmlich durch ihre unscharfe Randbe-
grenzung und die Existenz einer deutlich sichtbaren Auswanderungsnische an ihrer Wurzel unterscheiden. Die grof3-
te Bergsturzablagerung ist am Fulle des namenlosen Berges 892 m entwickelt. 2.8.1997

Am Siidhang des Berges 1207 m wird eine gro3e gestufte Schuttablagerung passiert, die sich aus 900 m
Hoéhe . M. bis auf den Unterhang in ca. 600 m . M. erstreckt. Der untere Abschnitt wird von MOLLER,
FJALSTAD et al. (1986) als Mordnenkomplex gedeutet. TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) interpre-
tieren die Gesamtform als eine Sequenz mehrerer, am Hang iibereinander angeordneter Blockgletscher
aus nicht-morinischem Grobschutt. Den eigenen Feldbefunden zufolge handelt es sich jedoch um eine
unubersichtliche Anhdufung von Fels- und Bergsturzmaterial ohne scharfe Randbegrenzung. Fir Block-
gletscher typische Wall- und Rinnenstrukturen fehlen ebenso wie deutlich erkennbare frontale Versteilun-
gen. Im Vorfeld der Grobschutt-Ablagerung ist der Hang bis zum Bachlauf im Talbodenbereich von einer
Blockstreu iiberzogen. Derart weitrdumig verstreute Blocke finden sich bei vielen Bergsturz-Ablagerungen
in Kafjord.

Allerdings haben TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) am Westhang des Berges in der Sannjarichppi-
Talmulde auch echte Blockgletscher kartiert. Es handelt sich um Hangfu3-Blockgletscher in ,,idealtypi-
scher, lehrbuchhafter Ausprigung®. Die beiden lobenférmigen, an der Oberfliche aus sehr grobblockigem
Material bestehenden Schuttkérper verschmelzen seitlich miteinander (vgl. Foto 86). lIhre Oberflichen
weisen Wille und Rinnen auf, deren Anordnung die FlieBrichtung erkennen 1aB3t; das Bewegungsmuster
erinnert an die Bewegung zihflissiger Massen (vgl. u. a. BARSCH 1996). Das Schuttmaterial der Block-
gletscher stammt vom Oberhang des Berges, wo Mulden und Rinnen ein entsprechendes Materialdefizit
anzeigen. Die 30-40 m hohe lobenférmige Front der beiden Blockgletscher ist steil und, dhnlich den seitli-
chen Rindern, scharf abgegrenzt (vgl. Foto 87). Die Oberflichen der Schuttkorper sind proximal zu den
Rindern nicht eingesenkt. Beide Merkmale — steile Stirn, fehlende Einsenkung dahinter — sind deutliche
Hinweise, dass die beiden Blockgletscher noch Bodeneis enthalten. Allerdings ist unklar, ob die Schutt-
kérper immobil sind (inaktive Formen) oder sich noch hangabwirts bewegen (aktive Formen). Da die
Bewegungsraten von Blockgletschern in der Regel gering sind — in der GréBenordnung von einigen Zen-
timetern bis wenigen Dezimetern pro Jahr (vgl. u. a. BARSCH 1996) — 1463t sich der Aktivititsgrad der
Blockgletscher nur durch langfristige Messungen ermitteln. Die relativ geringe Hohenlage der Blockglet-
scher (ca. 600-800 m 6. M.) sowie die daraus resultierenden klimatischen Rahmenbedingungen (Jahresmit-
teltemperatur um -1 bis -2 °C) dhneln denen im Sorellendal in Lyngen und schliefen eine Aktivitit nicht
grundsitzlich aus. Der Sérellendal-Blockgletscher befindet sich jedoch im Unterschied zu den SW-
exponierten, der Einstrahlung stirker ausgesetzten Sannjariehppi-Blockgletschern in extremer Schattlage.
Dieser Nachteil kann von den beiden Blockgletschern kaum kompensiert werden. Blockgletscher sind je-
doch zeitiibergreifende (,time transgressive®) Mesoformen, die auf Klimaverinderungen aufgrund ihres
thermisch isolierenden Grobschuttmantels sehr langsam reagieren und in ihrem Verhalten die klimati-
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schen Verhiltnisse der jiingsten Vergangenheit widerspiegeln, im vorliegenden Falle méglicherweise jene
der ,,Kleinen Eiszeit”, insbesondere der kalten Periode zu Beginn des 20. Jahrhunderts.

Foto 86: In der Sannjarichppi-Talmulde ist am Westhang des Berges 1207 m ein HangfuB3-Blockgletscher in
,lehrbuchhafter” Ausprigung entwickelt. Er besteht aus 2 lobenférmigen, an der Oberfliche sehr grobblockigen
Schuttkorpern, die seitlich miteinander verschmelzen. Das Oberflichenrelief weist Walle und Rinnen auf, deren An-
ordnung fir Blockgletscher typisch ist. Das Schuttmaterial stammt vom Oberhang des Berges, wo Mulden ein ent-
sprechendes Materialdefizit anzeigen. Die 30-40 m hohe lobenférmige Front ist steil und dhnlich den Randern scharf
abgegrenzt. Die steile Stirn, das Fehlen einer Einsenkung dahinter und die Vegetationsarmut lassen vermuten, dass
das Bodeneis noch nicht ausgeschmolzen ist, und dass die Blockgletscher ein rezentes Pemafrostvorkommen indizie-
ren. 2.8.1997

Foto 87: Der siidliche, seitliche Rand des Blockgletschers ist ca. 20 m hoch, steil und wird von scharfkantigen Stei-
nen und Blocken gebildet. Unter dem Blockmantel existiert feineres Material, das aber nur an wenigen Stellen zutage
tritt. Die Zweischichtung in einen Feinmaterialkern und eine Blockdecke tritt nicht so deutlich in Erscheinung wie an
der steilen, steinschligigen Blockgletscherstirn. Die groB3en, scharfkantigen Blocke sind ineinander verkeilt und da-
durch in ihrer Bewegung behindert. 2.8.1997

Am Nordende des Sannjariechppi-Tales befinden sich zwei Kare mit stark zuriickschmelzenden Glet-
schern. Dem 6stlichen Gletscher ist ein kuppiges Grundmorinen-Terrain vorgelagert, das an seinem Si-
dende von einem Endmorinenwall begrenzt wird. Vor dem westlichen Kargletscher sind mehrere End-
und Seitenmorinenwille entwickelt, zwischen denen zahlreiche unregelmilig geformte Morinenhiigel er-
halten sind. Am interessantesten ist die rechte Lateralmorine, die sich am Fulle des Litledalsfjells (1235 m)
weit nach Norden erstreckt und mit einem flachen, aber breiten Wall aus Schuttmaterial von den angren-
zenden Sturzschutthalden und -kegeln in Verbindung steht. Der Wall wird von MOLLER, FJALSTAD et
al. (1986) als Hangfu3-Blockgletscher mit sehr breiter lobenférmiger Front kartiert, von
TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) hingegen als ,,protalus rampart®, d. h. als pronivaler Wall. Hier
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stellt sich zudem die Frage, ob es sich nicht vielmehr um eine mit Sturzschuttmaterial iberschiittete alte
Seitenmorine handelt. In diese Richtung weist die bereits erwihnte Seitenmorine vor der Karmiindung,
die sich méglicherweise unter dem Wall fortsetzt. Fine komplexe Genese des Walles ist nicht auszuschlie-
Ben. Von der Lokalitit aus ist eine Besteigung des Litledalsfjells anzuraten. Vom Gipfelplateau hat man
eine vorziigliche Aussicht auf die beiden Hangful3-Blockgletscher am gegeniiber liegenden Talhang sowie
die bereits besuchten Kare, Gletscher, Morinenkomplexe und morinischen Blockgletscher an der NO-
Flanke des Nordmannviktinds.

Die Riickwanderung erfolgt am besten entlang des Nordufers des Vikelv-Baches, vorbei an den Hiitten
bei Gauknes und Slékvollen, bis zum steilen Ostrand der Skarpnes-Eisrandlage. Von dort lohnt sich ein
Abstecher in das rund 3 km lange Kippeldal. Beide Talflanken werden von michtigen Sturzschutthalden
und -kegeln gesdumt, an deren Fulle hangparallel verlaufende Wille entwickelt sind, die sich als pronivale
Wille deuten lassen. Am Talende befindet sich zwar ein kleiner Talgletscher mit einem vorgelagerten
Morinenkomplex, doch wurden im Tal keine Lateralmorinen entdeckt, die die Walle unterlagern kénnten.
Wihrend an der westlichen Talflanke ein mehr als 1 km langer Wall entwickelt ist, beschrinkt sich die
Verbreitung der Wille an der Ostflanke des Tales auf die FuBlbereiche der michtigen Sturzschuttkegel
(vgl. TOLGENSBAKK & SOLLID 1988), was deutlich gegen eine Unterfltterung mit
Seitenmorinenmaterial spricht. Letzteres wiirde in den Bereichen zwischen den Schuttkegeln zutage tre-
ten. Die Wallformen bestehen ausschliefSlich aus Sturzschutt und sind als ,,protalus ramparts“ genetisch
unmittelbar an die Sturzschuttkegel gekniipft. Im oberen Gievloriehppi befindet sich ein Schuttkérper, der
sowohl Morinen- als auch Bergsturzmaterial enthilt. Er wird von MOLLER, FJALSTAD et al. (1986)
und TOLGENSBAKK & SOLLID (1988) als Blockgletscher klassifiziert. An seinem rechten Rand ist un-
terhalb von Sturzschuttkegeln ein Wall gelegen, der als pronivaler Wall gedeutet wird, méglicherweise aber
auch eine von Sturzschutt tiberdeckte Seitenmorine darstellt. Der Rickweg zum Parkplatz verlduft wie
der Hinweg stdlich des Vikelv-Baches, der auf einer Briicke tiberquert werden kann.

Die Fahrt zum Ausgangspunkt der letzten Wandertour folgt der E 6 in Richtung Narvik und ist bis
Olderdalen mit der Anfahrt zum Nordmannvikdal identisch. Sie verlduft dicht am NO-Ufer des Kéfjords,
wobei bis zum Fjordende in Birtavarre mehrere kleine Siedlungen durchfahren werden. Die Einwohner
leben von der Landwirtschaft und von Fischfang / Fischaufzucht (Lachskrale im Kéfjord). In den Bergen
um Birtavarre wurde zwischen 1898 und 1918 Kupfer-Bergbau betrieben. Relikte der Gruben finden sich
u. a. im Skarvdal und auf dem Moskofjell sidostlich des Moldojohkadals. Von Birtavarre aus lohnt sich
ein ca. 25 km langer Abstecher durch das Kafjorddal zum Guolasjavri-Stausee westlich des finnischen
Halti-Massivs. Die Zufahrtsstralle zum riesigen Stausee ist jungst fiir touristische Zwecke ausgebaut und
an gefihrlichen Stellen abgesichert worden. Rund 2 km taleinwirts der Straenabzweigung in Birtavarre
sind auf der Siidwestseite des Kéfjordelv bei Holmen an der alten Dorfstraf3e ein Eiskontaktdelta und eine
Endmorine erhalten. Die rund 50 m hohe glazifluviale Terrasse wurde am Eisrand knapp oberhalb des
damaligen Meeresspiegels gebildet (vgl. MOLLER, FJALSTAD et al. 1986). Im nérdlichsten Terrassenab-
schnitt entlang des Eiskontaktdeltas wurde zeitgleich mit dem Terrassenkdrper eine niedrige, aber scharf
ausgeprigte Endmorine abgelagert. Der taleinwirts exponierte Proximalhang reprisentiert wahrscheinlich
den ehemaligen Eiskontakthang. Ein Kiesgruben-Aufschluf belegt, dass das Material im mittleren, zentra-
len Teil der Ablagerung aus Morine besteht, die von unterschiedlich geneigten glazifluvialen Sedimentla-
gen iberdeckt wird. Das Morinenmaterial ist feinmaterialfrei und setzt sich aus umgelagerten
glazifluvialen / marinen Sedimenten zusammen. Muscheln aus den Ablagerungen weisen nach CORNER
(1980a) ein Alter von 9880 £240 Jahren BP auf, d.h. sie sind priboreal (Ornes-Ereignis nach CORNER).
Rund 8 km weiter taleinwirts, nahe den Relikten der alten Kupferschmelze der Birtavarre Gruber bei
Ankerlia, iberquert die Stralle den Goikegorsa- (T6rfossen-) Canyon. Von der Briicke aus hat man eine
spektakulire Aussicht auf den rund 300 m tiefen Sorbmejohka- (Ornedalselv-) Canyon. Er ist mit seinen
hohen, senkrechten Winden einer der tiefsten und schénsten Canyons in Nordnorwegen. Die gewaltigen
Dimensionen des Canyons vermitteln eine Vorstellung von der Erosionsleistung der Schmelzwasserstro-
me bei der Deglaziation des Gebietes. Nach ANDERSEN (1972) wurde dieser Canyon wie auch die zahl-
reichen anderen Canyons im Raum Kafjord-Halti erst am Ende des Weichsel-Glazials gebildet, was unter
Berticksichtigung der erheblichen Abmessungen der Canyons und der relativ kurzen, fir die Erosion zur
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Verfugung stehenden Zeit kaum zu glauben ist. Allerdings bildeten das Guolasjavri-Becken und das
Kifjordtal die HauptabfluBbahn der Schmelzwisser aus einem viel gro3eren Gebiet als gegenwirtig. Das
Einzugsgebiet erstreckte sich bis in das obere Reisatalgebiet, die Bidjovaggi-Senke sowie ein grof3es Areal
im Haltigebiet in Nordfinnland, so dass eine erhebliche Erosionsleistung zu erwarten ist. Dennoch bleiben
Zweifel an einer so kurzen Morphogenese. Als Argument gegen eine frihere Anlage fithrt ANDERSEN
das Fehlen von Vergletscherungsspuren, insbesondere Erosionsspuren, in den Canyons an. Mit der An-
wendung der Theorie vom ,kalten®, am Untergrund angefrorenen, nicht erosiven, sondern protektiven
Eis 1aBt sich die Bildungsdauer jedoch méglicherweise weiter in die Vergangenheit zurtick verlingern. Da-
nach erscheinen eine frithere Anlage der Talformen und ein Uberdauern von zumindest einer weichsel-
zeitlichen Vergletscherung nicht mehr ausgeschlossen. Wenige Kilometer nach dem Passieren der Bricke
verldsst die Strale das tiefe, trogférmige Kéfjordtal, durch das infolge der umgebenden 1000-1200 m ho-
hen Berge das gesamte Schmelzwasser aus Richtung des Guolasjavri- Beckens abflieen musste, und steigt
allmihlich zur Vidda-Hochfliche an. Der Bachlauf heil3t ab Ankerlia nicht mehr Kafjordelv, sondern
Guolasjohka, und ist von der Stra3e aus nicht mehr sichtbar. An die Stelle des Birkenwaldes treten ober-
halb der Waldgrenze Zwergstrauch- und Wiesengesellschaften. Die Hinge sind weithin gelisolifluidal
Uberprigt. An der Stralengabelung an der ,,Rotenkreuz-Hiitte* ist die nérdliche Variante vorzuziehen.
Nach rund 2 km umfihrt man den Julaidancohkka-Berg und hat danach einen exzellenten Blick auf den
Guolasjavri-Stausee (754-774 m 4. M.) im Vordergrund und das finnische Halti-Massiv im Hintergrund.
Vom Parkplatz an der Ostspitze des Sees sind es rund 5 km Marsch bis zum Halti-Gipfel, der mit 1324 m
4. M. den héchsten Punkt Finnlands markiert.

5.2.13. Skarvaal — Kopperlia — Bieviajavri — Moldojokkadal — Bieviavarri (ca. 22 km)

Das Stuidwestufer des Kafjordes ist steil und daher mit Ausnahme der Talmiindungen von Skarvdal und
Manndal unbesiedelt. Die alte Trasse der E 6 schmiegt sich dicht an die ufernahen Felshinge. Der Stre-
ckenabschnitt zwischen Birtavarre und Skarvdalen ist stark steinschlag- und lawinengefihrdet. Ferner fith-
ren die aus groBler Hohe aus den NO-exponierten Karen am Isfjell herab stiirzenden Schmelzwasserbiche
im Sommer zu einer gefidhrlichen Vernissung der Fahrbahn. Im Winter 16sen sich Eisblécke aus den ge-
frorenen Wasserfillen und stiirzen auf die Strale. Stellenweise gefriert Wasser auf der Fahrbahn und bildet
Aufeis (Naledi). Um eine sichere Fahrt auf der E 6 zu gewihren, wurde der gefihrdete Streckenabschnitt
jungst durch einen Tunnel (Skarvberg-Tunnel) ersetzt. Die letzte Wandertour beginnt auf dem Parkplatz
vor dem westlichen Tunnelausgang.

Man tiberquert zunichst den Skarvdalselv-Bach und durchwandert den kleinen, auf einem hohen, ter-
rassierten, glazifluvialen Delta angelegten Ort Skarvdalen in Bachnihe (vgl. Foto 88). Der Bachlauf hat
sich taleinwirts tief in den aus Morinenmaterial und Kolluvium bestehenden Talgrund eingeschnitten.
Der Wanderpfad verlduft nahe am Bachlauf, an dessen Ufern dichtes Weidengebiisch wichst, das hang-
aufwirts von Birkenwald und -gebiisch abgelést wird. Nach rund 2 km lichtet sich der Wald und gibt
taleinwirts den Blick frei auf die gewaltigen, 1000 m hohen Trogtalhinge des mittleren Skarvdals (vgl. Fo-
to 89). Kurz danach passiert man die Relikte einer alten Kupfergrube, in der 1904-1906 und 1916-1918
Kupfer abgebaut wurde (Schmelzhiitte in Ankerlia im Kéfjordtal). Hier empfiehlt es sich, den Bach zu
queren und die Wanderung am NO-Ufer fortzusetzen. Der Untergrund ist zwar stellenweise versumpft,
doch vermeidet man auf diese Weise eine Querung der zahlreichen, vom gegeniiber liegenden Trogtalhang
zum Bachlauf herunter ziehenden Gerinne. Etwa 1 km nach dem Passieren der Skarvdalsgamme, einer al-
ten grastbedeckten Torfhiitte, beginnt bei Kopperlia der rund 500 m hohe, recht steile Aufstieg zum
Moldojokkadal, das ,,hingend* in das obere Skarvdal mindet. Die Aufstiegsroute bis in 716 m Hohe i. M.
verliuft dicht am Nordufer des Ovre Tverrelv-Baches, der sich tief in die Felsschwelle an der Ausmiin-
dung des Moldojokkatales eingeschnitten hat und mit einem Wasserfall und in zahlreichen Kaskaden zur
Mindung in den Skarvdalselv herab stirzt. Mit Ausnahme des obersten Abschnitts werden glazifluviale
Lockersedimente durchwandert, wie Bachanschnitte ausweisen. Sie sind von einer dichten Gras- und
Zwergstrauch-Vegetation bedeckt. Der Bachlauf hat die michtige Lockersedimentdecke durchschnitten
und flieBt schdumend an der Oberfliche des im Untergrund anstehenden Festgesteins hangabwirts. Die
glazifluvialen Ablagerungen setzen sich im Skarvdal in Gestalt von mehreren Terrassen an den Talflanken
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fort. Von der Anhéhe 716 m an der Ausmiindung des Moldojokkadals hat man riickblickend eine hervor-
ragende Einsicht in das tief eingesenkte obere Skarvdal, das alle Merkmale eines typischen Trogtals besitzt.
Nach Stidosten blickt man in das ebenfalls trogférmige Moldojokkadal, an dessen Grunde sich der knapp
2 km lange Bievlajavri-See (682 m . M.) befindet (vgl. Foto 90). Die 500-600 m hohen Trogtalflanken
werden vom Tverrfjell (1205 m) und vom Isfjell (1375 m) gebildet. Um in den oberen Talabschnitt zu ge-
langen, tiberquert man den klammihnlich in das Festgestein eingeschnittenen Abfluf3 des Bievlajavri (Ovre
Tverrelv) auf einer Holzbriicke und umwandert den See am Stidwestufer am Fulle des Tverrfjells.

Foto 88: Blick tiber den Kafjord zur Ausmiindung des Skarvdals. Der gleichnamige Ort ist auf einem isostatisch ge-
hobenen glazifluvialen Delta gelegen, das marin abradiert und vom Skarvdalselv-Bach zerschnitten ist. Das Skarvdal
reprasentiert ein fir die nordnorwegische Fjordkiiste typisches, glazidr ausgeschirftes Trogtal. 24.8.1995
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Foto 89: Im mittleren Skarvdal lichten sich der Birkenwald und das Weidengebiisch entlang des Bachlaufes und ge-
ben den Blick frei auf die gegliederten Trogtalhdinge am Rande der iiber 1000 m hohen Plateaus. Unter den Steilwin-
den setzen Sturzschutthalden und -kegel an, die inzwischen durch eine dichte Gras- und Zwergstrauchvegetation
weitgehend festgelegt sind, aber gelegentlich noch lokal durch (NaB3schnee-) Lawinen und Muren iberprigt werden.
24.8.1995
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Foto 90: An das Skarvdal schlie3t sich ein ca. 500 m hoher Anstieg zum Moldojokkadal an, das ,,hingend® in das
Skarvdal miindet. Hinter einer Felsschwelle befindet sich das durch Erosion der pleistozinen Gletscher ausgeschiirf-
te Bievlajavti-Seebecken (682 m 4. M.). Der See wird von Sturzschutt-Ablagerungen und gelisolifluidal tberprigten
Hingen begrenzt. Am Stdostufer ist ein Delta aus glazifluvialen Ablagerungen entwickelt, tiber das der See, vor al-
lem wihrend der Schneeschmelze, durch mehrere Biche gespeist wird. 24.8.1995

Das Moldojokkadal verfiigt tiber einen reichhaltigen geomorphologischen Formenschatz, in dem
Grobschutt-Ablagerungen dominieren (vgl. Abb. 44). Die Gipfelplateaus von Isfjell, Tverrfijell und
Bievlavarri sind von weit gespannten, feinmaterialarmen Blockfeldern (Blockmeeren) bedeckt, in denen
das lokal anstehende Festgestein (Granatglimmerschiefer, Konglomerat, Pegmatit) nur inselhaft zutage
tritt. Sie werden talwirts zumeist durch hohe Felswinde begrenzt. Letztere sind durch eine dichte Abfolge
von Steinschlagrinnen gegliedert, die sich am Rande der Hochflichen oft trichterartig erweitern. Der in
den Steinschlagrinnen abwirts gelenkte Verwitterungsschutt bildet am FuBle der Steilabfille einen Saum
michtiger, seitlich miteinander verschmelzender Sturzschuttkegel, deren Oberflichen lokal durch Mur-
und Lawinenbahnen @iberprigt sind. Mit abnehmender Reliefenergie treten an die Stelle der hohen Fels-
winde Steilhdnge, auf denen der Schutt bei hinreichender ,,Rauheit der Hangoberflichen stellenweise lie-
gen bleibt. An einigen Plitzen, wie am Grunde des zum Isfjell-Gipfel hinauf ziehenden Télchens sowie im
Snédal stdéstlich des Tverrfjell-Hohenzuges, existiert ein hockriges Felsterrain. Die nord- und nordost-
exponierten, weniger steilen, von Grundmorine und / oder Hangschutt bedeckten, mit Zwergstriuchern,
Grisern und Kriutern bewachsenen Unterhinge des Tvertfjell-Riickens und des Bievlavarri-Berges unter-
liegen der Gelisolifluktion, die sich in Gestalt von Rasenloben und -stufen sowie Einzelerscheinungen wie
Wander- und Bremsblécken manifestiert. An den felsigen Mittel- und Oberhingen der Tverrfjell-
Nordabdachung sind mulden- und nischentérmige Vertiefungen mit relativ steilen Riickwinden in den
Hang eingelassen, die sich als Nivationswannen und -nischen deuten lassen. Auf dem flachen, nordwest-
lich exponierten, von einer dichten Grasvegetation bedeckten Unterhang des Berges 1033 m ist in 860 m
Hohe 4. M. in feinkérnigen Sedimenten ein polygonales Netzwerk entwickelt. Die 10-15 cm tiefen Spalten
enthalten an ihrem Grunde 1-2 cm breite Frostrisse, die sich mindestens 40 cm in die Tiefe erstrecken
(Ende August 1995). Ob das Netzwerk in groerer Tiefe von Permafrost unterlagert ist, liel sich nicht
feststellen, ist aber aufgrund der frostklimatischen Bedingungen in dieser Héhenlage 6. M. méglich, wie
zahlreiche, nicht weit entfernte Permafrostfunde im Tal andeuten. Der Talboden wird von (glazi-) fluvia-
len Sedimenten gebildet. Der Moldojokka-Bach verzweigt sich vor seiner Einmiindung in den Bievlajavri-
See in zahlreiche flache Rinnsale, wie es fir Deltas typisch ist. Die dichte Vegetationsdecke zwischen den
Rinnsalen belegt allerdings, dass nur noch wenig Material angeliefert und umgelagert wird, und dass das
Delta inzwischen relativ inaktiv ist. Das Delta wurde héchstwahrscheinlich bei der Deglaziation des Ge-
bietes von einem Gletscherbach in den (proglazidren) See vorgeschoben, als das Einzugsgebiet und die
Sedimentfracht des Baches groBer waren als gegenwirtig. Inzwischen beschrinkt sich das Einzugsgebiet
des Baches auf das kleine Moldojokkatal. Dort reicht die Transportkraft des Baches und seiner Zufliisse
selbst wihrend der Schneeschmelze nicht aus, um das vornehmlich grobkérnige Material umzulagern.
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Abb. 44: Geomorphologische Ubersichtskarte des Moldojokkatales zwischen Manndal und Birtavarre (aus MEIER
1997)

Die geomorphologisch auffilligsten Grobschuttkérper im Moldojokkatal auler den Sturzschutthalden
und -kegeln bilden zwei Fels- bzw. Bergsturz-Ablagerungen an den Nordhingen vom Bievlavarri und vom
Berg 1033 m. Sie bestehen an ihrer Oberfliche aus scharfkantigem, grobblockigem Material. An ihrer
Wurzel befindet sich hockriges, felsiges Terrain, aber eine typische Auswanderungsnische fehlt. Stellen-
weise ist der Wurzelbereich von Sturzschutt aus den angrenzenden Steinschlagrinnen tiberlagert. Die
Fronten der Schuttkérper sind in kleinere Schuttloben gegliedert, deren Fronten sich 1-2 m tber die Um-
gebung erheben. Auf dem Riicken der Schuttkérper sind kleinere Rinnen und Wiilste zu erkennen, die
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vornehmlich quer zur Gefillsrichtung angeordnet sind. Die Schuttkdrper treten im Landschaftsbild auf-
grund ihrer Vegetationsarmut, die mit der dichten grinen Grasvegetation ihrer Umgebung im Gegensatz
steht, deutlich hervor. Die Grobkomponenten weisen eine graue Verwitterungsrinde auf und sind mit
Flechten bewachsen, was auf ein hohes Alter der Ablagerungen schlieBen laf3t.

Im Unterschied zu diesen beiden Grobschuttkérpern sind der Bauplan und die Morphogenese eines
weiteren, grofleren Schuttkorpers dulerst komplex. Die zungenférmige Schuttablagerung befindet sich in
einer kardhnlichen Nische in Nordexposition zwischen dem Tverrfjell und dem Berg 1033 m. Sie wird an
ihrem Westrand stellenweise von den Sturzschuttkegeln am Fulle des Tverrfjells Giberlagert. Der Ostrand
zum Blockfeld- und Felsterrain am Berg 1033 m ist scharf ausgeprigt. Der Stirnbereich des Schuttkorpers
grenzt an einen kleinen See in 857 m Ho6he 4. M., der oberste Abschnitt an den Rest eines kleinen
Kargletschers, der von einem perennierenden Schneefeld bedeckt ist und bis in eine Hohe von rund 1070
m . M. herab reicht. Der Schuttkérper erstreckt sich somit bei einer Linge von ca. 1200 m und einer
Breite von maximal 700 m tber einen H6henbereich von rund 213 m. Das daraus resultierende Gefille
von knapp 18 % begiinstigt eine hangabwirts gerichtete, langsame, gravitative Bewegung der Schuttmasse,
wie sie fiir Blockgletscher typisch ist. OSTREM (1971), der den Schuttkérper bei Luftbild-Auswertungen
entdeckte, weist auf die erhebliche Hohenerstreckung und das deutliche Gefille hin und klassifiziert die
Schuttablagerung daher (ohne Feldiiberprifung) bei seinem Versuch einer Abgrenzung von Blockglet-
schern und Eiskernmorinen als potenziellen Blockgletscher.

Die eigenen Felduntersuchungen lieBen eine Gliederung des Schuttkérpers in 3 Teile erkennen. Der
untere und zugleich groBte Teil des Schuttkdrpers besteht aus einem Mantel aus scharfkantigem, grobblo-
ckigem Material an der Oberfliche und einem Gemisch aus feinerem, stein- und blockreichem Material im
Innern. Diese Sortierung tritt im Stirnbereich und an den Réindern des Schuttkorpers stellenweise zutage
(vgl. Foto 91). Die Oberfliche dieses Teils der Ablagerung ist in FlieBrichtung gebogene Wille und Rin-
nen gegliedert, wie es typisch ist fiir Blockgletscher. Der Ostrand des Schuttkdrpers ist an mehreren Plit-
zen durch kantengestellte plattige Grobkomponenten extrem scharf markiert (vgl. Foto 92). Die Ge-
steinsplatten sind mit ihren Lingsachsen in Gefillsrichtung eingeregelt und trennen den Grobschuttman-
tel der Ablagerung in auffilliger Weise vom kleinstiickigen Schutt der Umgebung. Die ehemalige Land-
oberfliche ist vom gewaltigen Gewicht des Schuttkérpers stellenweise um mehrere Dezimeter niederge-
pref3t worden. Der blockbedeckte Schuttkérper wird in seiner oberen Hilfte von kleinstiickigerem Schutt
tberlagert (vgl. Foto 93). Dieser zweite Teil der Ablagerung bildet 3 steile, instabile Lobenfronten, an de-
nen der maximale Schiittungswinkel der beteiligten Gesteinsbruchstiicke sichtbar tGberschritten ist und
stindig Grobmaterial abstiirzt (vgl. Foto 94). An der Oberfliche der lobenférmigen Schuttkérper ist ein
Kleinrelief aus flachen, maximal 1 m hohen Willen und eingeschalteten Rinnen entwickelt, das auf FlieB3-
vorginge deutet. Der dritte Teil der Ablagerung besteht aus mehreren hohen Willen, die unmittelbar an
den schneebedeckten Gletscherrest grenzen. Das Material dhnelt dem der lobenférmigen Schuttkérper.
Die gebogenen Wille zeichnen sich durch sehr steile Hinge aus, wobei die Grobkomponenten
flechtenfrei sind.
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Foto 91: Front eines blockgletscheréihnlchen, 1200 m langen Shttk(')'rs am Rande eines kleinen Sees (857 m .
M.) im oberen Moldojokkadal. Die Ablagerung lisst an ihtrer Stirn eine Differenzierung in einem Mantel aus scharf-
kantigen Blocken und einen Kern aus feinkérnigerem Material mit eingestreuten Grobkomponenten erkennen. Die

Oberfliche dieses Teiles der Schuttablagerung weist in FlieBrichtung gebogene Wille und Rinnen auf. 24.8.1995

Foto 92: Der Ostrand des Schuttkérpers ist stellenweise durch kantengestellte plattige Grobkomponenten extrem
scharf markiert. Die Gesteinsplatten sind mit ihren Lingsachsen in Gefillsrichtung eingeregelt. Die ehemalige Land-
oberfliche ist von Gewicht des Schuttkrpers um mehrere Dezimeter niedergepresst worden. 24. 8.1995

Foto 93: Der blockbedeckte Schuttkrper wird in seiner oberen Hilfte stellenweise von kleinstiickigerem Schutt
tberlagert. Dieser bildet drei instabile, steinschligige Lobenfronten, an denen der maximale Schittungswinkel der
Gesteinsbruchstiicke tberschritten wird. Hangaufwirts schlieBen sich mehrere Morinenwille an, die unmittelbar an
den schneebedeckten Gletscherrest grenzen. 24.8.1995
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Foto 94: Die lobenférmigen Schuttkérper bestehen aus demselben Material wie die Mordnenwille am Gletscher. Sie
enthalten, wie die steilen Fronten und die perennierenden Schneeflecken an den Flanken andeuten, ebenso wie die
Morinenwille, Permafrostboden, dessen Oberfliche in weniger als 1 m Tiefe ergraben wurde. 24.8.1995

Das Material im unteren, von grof3en, scharfkantigen Blocken bedeckten Teil der Ablagerung resultiert
offenbar aus einem Bergsturz, wihrend das kleinstiickigere Material in den Teilen 2 und 3 trotz der
Schatfkantigkeit der Steine und Blocke als Mordnenmaterial zu deuten ist. Die fehlende Kantenrundung
der Grobkomponenten ld6t sich mit dem duBlerst kurzen Transport durch den kleinen Kargletscher (<1
km) erkliren. Sowohl das Bergsturzmaterial als auch das Morinenmaterial im zweiten Teil der Ablagerung
haben sich blockgletscherartig hangabwirts bewegt, wie das Muster der Wille und Rinnen an den Ober-
flichen und die Einregelung der Grobkomponenten am Rande und im Innern der Schuttkérper auswei-
sen. Dagegen scheinen die gletschernahen Morinenwille immobil zu sein. Nach den vorliegenden Feldbe-
funden reprisentiert der von einem Blockmantel bedeckte Schuttkdrper eine feinmaterialhaltige Berg-
sturz-Ablagerung, die aus dem oberen Abschnitt der Karnische in Gestalt eines Blockgletschers hangab-
wirts geflossen ist. Gegen einen supraglazidren Transport von Bergsturzmaterial, das moglicherweise auf
den lokalen Gletscher gestiirzt ist, sprechen das Oberflichenrelief und die Sortierung des Schuttkorpers.
Wann der Bergsturz niedergegangen ist, und wann die blockgletscherartige Materialverlagerung stattge-
funden hat, ist unklar. Beide Ereignisse durften nach Ausweis der Verwitterungsrinden und der
Flechtenradien auf den Bl6cken weit zurtickliegen, wobei der Bergsturz schon kurz nach der Deglaziation
infolge Druckentlastung in den nahe gelegenen Felswinden erfolgt sein kénnte. Spiter ist gletschereishal-
tiges Mordnenmaterial — ebenfalls blockgletscherartig — auf den Schuttmantel der Ablagerung geflossen.
Auch dieses Ereignis dirfte nach Ausweis der Verwitterungsrinden auf den Steinen und Blécken schon
lange zuriickliegen. Der durch eine scharfe Kammlinie gekennzeichnete innerste Morinenwall durfte die
jungste Ablagerung reprisentieren, wobei eine Bildung gegen Ende der ,,Kleinen Eiszeit” im Zeitraum
1910-1930 am wahrscheinlichsten ist. In welchem Umfang der Blockgletscher noch Permafrostboden
enthilt, konnte nicht geklirt werden. Die wenig steile, stellenweise abgeflachte, schrige Front sowie meh-
rere groflere Einsenkungen mit Grasvegetation, die als Thermokarstmulden interpretiert werden kénnen,
lassen vermuten, dass dieser Teil des Blockgletschers eisfrei ist. Dagegen indizieren die steilen Fronten der
morinischen Schuttloben und die perennierenden Schneeflecken an ihren Rindern die Existenz von Per-
mafrostboden, dessen Oberfliche bei stichpunkthaften Grabungen in den steilen Lockermaterialhingen in
weniger als 1 m Tiefe angetroffen wurde (Ende August 1995). Ebenso durften die steilen (Eiskern-) Mo-
rinen am Rande des aktuellen Gletschers von Permafrost durchsetzt sein. Die Unterhinge der
Morinenwille sind von ausgedehnten perennierenden Schneefeldern bedeckt, eine Situation, die zusam-
men mit der grolen Anzahl langfristiger Schneeflecken in der niheren Umgebung auf weit verbreiteten
Permafrostboden schlieBen 14Bt, was bei einer Héhenlage um 1000 m 4. M. und den dort zu erwartenden
Temperaturverhiltnissen nicht tiberrascht.

Vor der Riickwanderung durch das Skarvdal lohnt sich ein Abstecher auf das Isfjell-Gipfelplateau
(1375 m). Das von weit gespannten Blockfeldern bedeckte Plateau ist durch das kleine, &stlich des
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Bievlajavri ausmundende Bachtilchen leicht zu erreichen. Vom Gipfel aus hat man Einblick in ein nord-
exponiertes Kar mit einem kleinen Karsee (958 m 4. M.). Die Karriickwand ist aufgrund der extremen
Schattlage vereist und wahrscheinlich von Permafrost durchsetzt. Ob sich unter dem langfristigen Schnee-
fleck am Wandfull noch ein Gletschereisrest verbirgt, ist unklar. Der Karsee wird von einer kuppigen,
zungenférmigen Mordnenablagerung mit steiler Stirn aufgestaut. Die Entwisserung des Karsees durch
den Indre Iselv erfolgt durch einen Abflultunnel unterhalb oder innerhalb der morinischen Ablagerung.
Das westlich unmittelbar anschlieBende Kar enthilt noch zwei kleine Gletscher, die sich von der Gipfel-
hochfliche des Isfjell rund 250 m hinab bis auf eine von Morinenmaterial bedeckte Felsschwelle erstre-
cken. Thre Schmelzwisser werden vom Ytre Iselv zum inneren Kafjord geleitet, wo sie, wie die Abflusse
aus den Ubrigen Karen am Nordrand des Isfjells, die bereits erwihnten Probleme auf der inzwischen still-
gelegten Kistenstralle verursachen. Sollte sich der gegenwiirtige Klimatrend fortsetzen, dirfte die Erwir-
mung schon bald zu einem Abschmelzen der beiden Kargletscher fiihren.

Die Weiterfahrt von Skarvdalen am Kafjord erfolgt am besten auf der E 6 Richtung Narvik (wenn man
nicht nach Alta oder Tromsé fahren will). Nach rund 5 km Fahrt erreicht man Manndalen, den gréfiten
Ort am Kafjord, dessen teils meersamische Bevolkerung vom Textil-Handwerk und Tourismus sowie von
Landwirtschaft und Fischfang / Fischaufzucht lebt. Die folgende, rund 36 km lange Fahrstrecke bis
Skibotn, einem Verkehrsknotenpunkt, umrundet das Nordnesfjell und verlduft danach am steilen, nahezu
unbesiedelten Ostufer des Lyngenfjordes. Die westexponierten Hinge des Nordnesfjells sind, wie bereits
beschrieben, instabil und von Bergstiirzen bedroht (z. B. bei Jettan). Um eine sichere Fahrt zu garantieren,
ist zwischen Manndalen und Indre Nordnes ein StraBentunnel im Bau (2016). Von der Kistenstraf3e hat
man nach Westen einen ausgezeichneten Ausblick auf den Lyngenfjord und die Gletscher der stidlichen
Lyngen Halbinsel. Der alte Markt- und Handelsort Skibotn bietet fir die Weiterfahrt zwei Alternativen an:
Weiterfahrt auf der E 6 nach Oteren und Nordkjosbotn, wodurch sich die Rundreise im Raum Lyngen
schlieen wiirde, oder Abbiegen auf die E 8 nach Kilpisjirvi an der norwegisch-finnischen Grenze, eine
wissenschaftlich interessantere Fahrstrecke, da sie 38 km weit dem Riickschmelzen des weichselzeitlichen
Inlandeises von der Fjordkiiste ins Binnenland folgt. Das Skibotntal fungierte neben dem Kafjordtal als
cine der Hauptabflu3bahnen fir die Schmelzwisser in Richtung Lyngenfjord. Vor der Fahrt durch das
Skibotntal lohnt sich ein ca. 7 km langer Abstecher auf der E 6 zum Falsnesfjell siidwestlich von Skibotn.
Vom Parkplatz am Lyngenfjord fithrt ein von Kriegsgefangenen wihrend des 2. WK angelegter, ca. 5,5
km langer, inzwischen fiir Touristen restaurierter Weg (,,Bollmannsveien®) zu einer alten Verteidigungs-
stellung der deutschen Wehrmacht in ca. 550 m Hohe 6. M., von der aus man eine fantastische Aussicht
auf den Lyngenfjord, die siidliche Lyngen Halbinsel, das Delta des Skibotnelv, den Ort Skibotn sowie die
Berglandschaft am Adjit jenseits des Skibotntales genie3t (vgl. Foto 95).

..-ﬂ_ o F o) i'.- b . = . Pr:
Foto 95: Blick vom Falsnesfjell aus ca. 550 m Héhe . M. auf das Mindungsdelta des Skibotnelv in den Lyngenfjord,
den Marktort Skibotn sowie die Berglandschaft am Adjit jenseits des Skibotndals. 20.7.1996
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Nachdem man, vom Aussichtspunkt auf dem Falsnesfjell kommend, das in fluvialen Sedimenten ange-
legte Skibotn-Delta tiberfahren und die Briicke Giber den Skibotnelv passiert hat, steigt die Stral3e relativ
steil an. Die Abzweigung der E 8 von der E 6 befindet sich im Bereich einer markanten priborealen Eis-
randlage, von CORNER (1980a) auf 9 500 - 9 600 +150 BP datiert und als ,,Skibotn-Ereignis“ bezeichnet.
Sie tritt morphologisch als glazifluviales Delta und als Endmorine in Erscheinung. Westlich des Flusslau-
fes handelt es sich um ein Eiskontaktdelta. Der Ostliche Deltaabschnitt ist weithin von Moridnenmaterial
tberlagert (vgl. CORNER 2004). Der straBennahe Nedrevatn-See (78 m . M.) wird an seinem Nordende
von einem Morinenwall aufgestaut, der auf einer marin abradierten morinischen Terrasse (80-82 m 4. M.)
entwickelt ist. Der ca. 8 m hohe Wall besteht nach Ausweis eines alten Kiesgruben-Aufschlusses vor-
nehmlich aus umgelagerten marinen Ablagerungen. Er wurde nach CORNER (19802) und MOLLER,
FJALSTAD et al. (1986) bei einem kurzfristigen Vorstol der Skibotntal-Gletscherzunge wihrend der
Deglaziation des Gebietes durch Aufschieben (,,bulldozing®) von dlteren Ablagerungen gebildet. Die Lo-
kalitdt belegt die Ablagerung von zwei Randmoridnen tbereinander, die zwei verschiedenen Morinen-
Generationen angehdren, was relativ selten zu beobachten ist. Die Vegetation im unteren Skibotndal be-
steht aus Kiefernwildern, die Waldgrenze wird jedoch von der Birke gebildet. Wo sich der dichte Wald
lichtet oder noch Mihwiesen existieren, hat man nach Nordosten freie Sicht auf die Steilwinde und
-hinge des Adjit-Bergzuges und die michtigen Bergsturz-Ablagerungen darunter. Einige der oberhalb der
Waldgrenze entwickelten Schuttkérper dhneln mit ihren steilen Fronten, an denen die Materialsortierung
in einen Grobschuttmantel und einen Kern aus feinerem Material sichtbar wird, eishaltigen Blockglet-
schern (vgl. Foto 96). Nach freundlicher mundlicher Mitteilung von Dr. G. CORNER (Univ. Tromso,
August 2016) bewegen sich mehrere der Schuttkérper mit einer Geschwindigkeit von mehreren Zentime-
tern pro Jahr hangabwirts. Ob sie Bodeneis enthalten und damit blockgletscherartige Formen darstellen,
ist nicht bekannt. Die Schuttkrper werden gegenwirtig von Kollegen der Univ. Tromsé detailliert unter-
sucht. Sie sind von der ForschungsauBlenstelle der Univ. Tromsd, deren Zufahrt kurz nach dem Passieren
des Ovrevatn (66 m ii. M.) nach Nordosten von der E 8 abzweigt, nach rund einstiindiger Wanderung zu
erreichen. Die nichstjingere Eisrandlage im Skibotndal befindet sich nach CORNER (1980a) bei Kyvitli.
Es handelt sich um eine glazifluviale Deltaablagerung, die sich vom Skibotnelv bis zum Brennfjellmyr et-
streckt. Sie indiziert ein klimatisch verursachtes Ereignis (ca. 9 400 £250 BP). Die Eisfrontablagerung liegt
rund 2 km taleinwirts von der Abzweigung zur Forschungsstation in der Nihe des Campingplatzes
»Brennfjellet®.

Foto 96: Blick auf eine alte Bergsturz-Ablagerung am Ful3e des Steilreliefs im Gipfelgebiet des Adjit-Berges an der
Nordostflanke des Skibotndals. Der Schuttkdrper befindet sich in 600-700 m Héhe 6. M. in SW-Exposition ober-
halb der Waldgrenze. Die Schuttmasse witkte noch vor 20 Jahren immobil. Inzwischen bewegen sich Teile der Abla-
gerung nachweisbar hangabwirts. Zugleich wird eine deutliche Differenzierung des Materials in einen Blockmantel
und cinen Kern aus feinmaterialreicherem Material sichtbar, die an Blockgletscher erinnert. Ob der Schuttkdrper
Bodeneis (Permafrost) enthilt, ist unbekannt. 25.8.2016

Die jiingste Eisrandlage befindet sich nach CORNER bei Silobakken. Die Ablagerungen sind in einer
Kiesgrube am Rastplatz ,,Lullevarri® kurz vor dem Anstieg der E 8 am Rundfjell aufgeschlossen. Die Se-



5. Exkursionsvorschlage zur glazidren und periglaziéren Landschaftsformung 171

dimente sind an einer Felsschwelle abgesetzt worden und nach CORNER daher eher topographisch-
reliefbedingt als klimatisch induziert worden. In sidwestlicher Richtung blickt man tiber den Flusslauf auf
den Steilabfall des Norddalsfjells. Unter den Rinnen und Scharten der hohen Felswinde setzen zahlreiche
Sturzschuttkegel an. Die Oberfliche einer der Sturzschutt-Ablagerungen ist hufeisenférmig aufgewd6lbt.
Die beiden Schenkel der Form setzen unter kleinen Rinnen am unteren Ende der Felswand an. Sie ver-
breitern sich hangabwirts und vereinigen sich schlieBlich zu einer wallférmigen Front. SOLLID,
SORBEL & TOLGENSBAKK (1989) interpretieren die Form als ein Ubergangsstadium zwischen einem
Sturzschuttkegel und einem Blockgletscher, was dullerst fragwiirdig ist. Der ,,Wulst™ hat sich nicht am Fu-
Be der Schuttakkumulation entwickelt, wie es fiir Hangful3-Blockgletscher typisch und aufgrund der
Druckverhiltnisse und Rheologie zu erwarten ist, sondern an der Blockgletscher-Oberfliche — eine Ent-
wicklung, die duBerst ungewohnlich ist. Die norwegischen Autoren lassen zudem unerwihnt, dass es sich
bestenfalls um einen embryonalen Blockgletscher handeln kann, der noch in aktiver Bildung begriffen ist
oder um eine Form, die irgendwann in ihrer Entwicklung ,,steckengeblieben® ist und als fossil (eisfrei)
klassifiziert werden kann. Ob die aktuellen lokalklimatischen Verhiltnisse trotz extremer Schattlage in
NO-Exposition fir die Initiierung eines embryonalen Blockgletschers ausreichen, darf angezweifelt wer-
den. Falls es sich tatsdchlich um einen embryonalen Blockgletscher handelt, kime eine Morphogenese
wihrend der ,,Kleinen Eiszeit®, z. B. in der kalten Phase zu Beginn des 20. Jahrhunderts, in Frage. Ohne
eine genaue Kenntnis vom Bauplan und inneren Gefiige der im Gelidnde schwer zuginglichen Form 1iB3t
sich die Morphogenese kaum aufhellen.

Wiahrend der Weiterfahrt auf der ansteigenden, kurvenreichen, aber jingst ,,entschirften” und ausge-
bauten Strafle hat man mehrmals Einblick in das schmaler werdende, tber 100 m tief eingeschnittene
Flusstal, u. a. vom neu angelegten Parkplatz am Steilabfall. In stidwestlicher Richtung ist am Horizont die
stark zurlckschmelzende Plateaueiskappe im Nuortavatcahca-Gebiet zu erkennen. Nach der Engstelle
zum Anstieg zur Vidda-Hochfliche weitet sich das Tal und die Landschaft wird tbersichtlicher. Die Stra-
Be verlduft im aufgelockerten Fjellbirkenwald in Fluindhe. Bei Dalmunningen existiert eine Briicke. Die
dort beginnende, durch eine Schranke gegen Durchfahrt gesicherte, tiber eine Distanz von rund 5 km um
ca. 200 m ansteigende Schotterstralle bildet die Zufahrt zum von der E 8 nicht sichtbaren Rihpojavri-
Stausee (445-486 m . M.), der trotz der geringen Hohenlage 4. M. in einem Permafrostmilieu gelegen ist.
Aufer im Fels unter der Staumauer (vgl. TORBLAA 1986) findet sich Permafrostboden im Bereich der
Waldgrenze und dariiber in der Umgebung des Stausees, u. a. in kleineren Palsamooren und Steinpolygon-
feldern (vgl. MEIER 1999). Von der Schotterstrafie abzweigende Wege ins Lavkavagge-Tal und zu den
Karseen am Nuortavatcahca bieten Zugang zu weiter entfernten Permafrost-Lokalitdten. Sowohl der
Rihpojavri-Stausee als auch die groBeren, teilweise aufgestauten Seen im Lavkavagge-Tal werden zur
Energie-Gewinnung genutzt. Die Abfliisse und Fallrohre zum Kraftwerk im unteren Skibotntal sind un-
terirdisch verlegt und daher im Geldnde nicht sichtbar. Die Umleitung der Wassermassen hat allerdings zu
einem reduzierten Abflul im Oberlauf des Skibotnelv gefiihrt, der sich in einem weithin trocken gefalle-
nen Flussbett widerspiegelt. Nach weiterer, ca. 4 km langer Fahrt auf der E 8 (ca. 1 km vor der
Helligskogen-Fjellstue) lassen sich am Grunde eines periodisch wasseriiberstauten und daher vegetations-
losen Totarmabschnittes aktive, nicht von Permafrostboden unterlagerte, frostdynamisch entstandene
Strukturbéden (Steinnetzwerke, Feinerdeinseln) in ,lehrbuchhafter Ausprigung® studieren. Die Struktur-
béden stellen ein ,,extrazonales” Vorkommen im Birkenwald dar, das belegt, dass die frostklimatischen
Voraussetzungen der Strukturboden-Genese auch weit unterhalb des hohenstufengerechten Verbreitungs-
gebietes (Frostschuttstufe, z. B. am nahe gelegenen Rihpogaisi-Berg; vgl. MEIER 1999) erfiillt sind. Nach
der Einmiindung des Didnojohka-Baches in den Galggojohka, wie der oberste Abschnitt des Skibotnelv
heif3t, steigt die Strale aus rund 400 m 4. M. in mehreren Kurven bis zum Galggojavri-See (502 m . M.)
nahe der norwegisch-finnischen Grenze an. Von der Anhéhe am Gardeborri hat man riickblickend eine
exzellente Aussicht auf das obere Skibotntal. Nach dem Passieren der Schneerdum-Station in ca. 480 m
Hoéhe 4. M. lichtet sich der Fjellbitkenwald. Am Abflull des Galggojavri besteht das Relief aus
eistiberschliffenen Felsflichen, auf denen sich stellenweise eine lockere Streu aus kantengerundeten
Morinenblocken findet. Die zahlreichen abflusslosen Hohlformen enthalten kleine Teiche oder sind ver-
moort. Die Verbreitung von Birkenwald beschrinkt sich auf windgeschiitzte Mulden. Etwa 1 km nach der



172 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

Sallojohka-Briicke nahe des Galggojavri-Abflusses lohnt sich eine ca. 1 km lange Wanderung zu einem
kleinen Palsamoor (550 m 6. M.) am Fulle des Sallooaivi-Steilabfalles. Die bis zu 1 m hohen Wall- und
Kuppelpalsas besetzen die zentralen, tiefgrindigen Moorabschnitte, wihrend an den flacheren Moorrin-
dern permafrostfreie Pounus entwickelt sind.

Auf den letzten 3 km vor der norwegisch-finnischen Grenze bei Kilpisjarvi verlduft die Stral3e geradli-
nig westlich des Galggojavri und bietet Ausblicke auf den in Ufernidhe von Birkenwald umgebenen See, in
dem zahlreiche Lockermaterial-Akkumulationen aus der Deglaziationsphase in Gestalt von Halbinseln
und Inseln erhalten sind. Wihrend der Deglaziation im Priboreal erfolgte der Abflufl der Schmelzwisser
vom Inlandeis iiber die grenznahe Wasserscheide durch das Skibotntal zum Lyngenfjord. Dabei wurden
im Galggojavri-Becken grofie Sedimentmengen akkumuliert. Quartirgeologisch ist der siidwestliche Ufer-
bereich des Sees am interessantesten. Unmittelbar an der Grenze iiberquert die Stral3e einen 5-8 m tiefen
Canyon, der die Fortsetzung eines aus Finnland kommenden, etwa 6 km langen Oswalles reprisentiert.
Auch zwischen der Strallentrasse und dem Secufer sowie im See sind zahlreiche Osriicken erhalten. Die
enge Verkniipfung zwischen dem Oswall und dem Canyon belegt eindeutig, dass der Osriicken subglaziir
entstanden ist. In die weitflichigen Lockermaterial-Ablagerungen am West- und Sidostufer des Sees sind
stellenweise Solle eingelassen. Eine Lockermaterial-Ablagerung 13t sich méglicherweise als Mittelmorine
deuten (vgl. MOLLER, FJALSTAD et al. 1986). Das Gebiet verfiigt iiber einen duBerst reichhaltigen
glazidr-akkumulativen Formenschatz auf engem Raum, der aufgrund der ,,idealtypischen Ausprigung® vie-
ler Formen fiir quartirgeologische Studien hochst instruktiv ist. An dieser Lokalitit nahe der norwegisch-
finnischen Grenze endet die Rundreise zur glazidren und periglazidren Landschaftsformung in den
Lyngen-Alpen und im Bergland von Kéfjord und Storfjord.
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Trotz des fiir die hohe Breitenlage ungewdchnlich milden Klimas sind grof3e Gebiete in den Lyngen-
Alpen und im Bergland 6stlich des Lyngen- / Stotfjordes von Permafrost unterlagert, da das ausgegliche-
ne, maritime Klima der Tieflagen (Df-Klima) mit zunehmender Héhe iiber dem Meeresspiegel von einem
strengeren Hochgebirgsklima (ET-Klima) abgelost wird. Letzteres zeichnet sich in den kiistennahen
Hochlagen (Lyngen Halbinsel) durch kithle Sommer und kalte, schneereiche Winter, im Binnenland nahe
der norwegisch-finnischen Grenze durch mifig kithle Sommer und sehr strenge, schneearme Winter aus.
Infolge der erheblichen Hohenerstreckung iiber den Meeresspiegel und des angenihert nordsiidlichen
Verlaufes der Gebirgskette, die eine Barriere fiir die zumeist aus westlicher bis nordwestlicher Richtung
herangefiihrten feuchten Luftmassen bildet und dadurch hohe Niederschlagsmengen, die in den Hochla-
gen zwischen Oktober und April vornehmlich als Schnee fallen, zur Folge hat, sind die Lyngen-Alpen im
Unterschied zum 6stlich anschlieBenden Bergland noch immer stark vergletschert. Permafrostboden und
Gletscher treten in den Lyngen-Alpen stellenweise eng verkntpft auf. Mit Ausnahme der hochsten Lagen
tber ca. 1500 m 4. M. befinden sich Boden- und Gletschereis nahe am Schmelzpunkt und dirften folglich
besonders empfindlich auf eine Klimaerwirmung reagieren. Sie kénnen daher als wichtige Klimaindikato-
ren fungieren. Die permafrost- und gletscherinduzierten periglazidren und glazidren Formen und Ablage-
rungen im Gebiet liefern wertvolle Hinweise auf die alpine kryogene Morphodynamik und den Klimaver-
lauf in der Vergangenheit. Die frostklimatischen Verhiltnisse (Permafrostboden, saisonaler Frostboden)
haben die quartire Landschaftsformung am Lyngenfjord, je nach Schirfe, bis in die Gegenwart unter-
schiedlich stark beeinflusst, was sich u. a. im periglazidren Formeninventar widerspiegelt, das Formen un-
terschiedlichsten Aktivitdtsgrades (aktiv, inaktiv, ,,fossil®) umfasst.

Der Hochgebirgspermafrost liegt in kontinuierlicher, diskontinuierlicher und sporadischer Verbreitung
vor, wobei der geschlossene Permafrostboden wahrscheinlich weitgehend auf die héchsten Lagen (>1500
m 4. M.) der Lyngen Halbinsel beschrinkt bleibt. Die Untergrenze des diskontinuierlichen alpinen Perma-
frostbodens sinkt von 800-850 m . M. an den klimatisch maritimen Miundungen des Ullsfjordes und
Lyngenfjordes auf 600-650 m u. M. im kontinentaleren Binnenland (innerer Balsfjord / Storfjord) ab und
schneidet die landeinwirts ansteigende obere (Birken-) Waldgrenze im Raum Kilpisjdrvi — Dreildndereck.
Unterhalb der Hohenstufe des diskontinuierlichen Dauerfrostbodens findet sich an inselartig verstreuten,
lokalklimatisch und / oder edaphisch-hydrologisch besonders begtlinstigten Plitzen sporadischer Perma-
frostboden, bisweilen sogar unterhalb der Waldgrenze.

Im Unterschied zu dem vornehmlich an Torfablagerungen in Palsamooren gekniipften subpolaren
Permafrostboden in Finnmark und Nordfinnland durchsetzt der alpine Dauerfrostboden in den Lyngen-
Alpen und im Bergland von Kaifjord und Storfjord hauptsichlich minerogene Substrate, wobei Grob-
schutt-Ablagerungen in Schattlagen und morinische Sedimente mit einem hohen Ton- und Schluffgehalt
in schneearmen, wind- und kilteexponierten Lagen begtnstigt sind. Auler in Lockersedimenten tritt Per-
mafrostboden auch im Festgestein auf, nicht nur in den Hochlagen der Lyngen-Alpen, sondern auch in
mittleren, waldgrenznahen, kontinentaleren Lagen &stlich des Storfjordes (Rihpojavri-Gebiet). In den
héchst gelegenen, wind- und kilteexponierten Graten und Kidmmen der Lyngen-Alpen ist mit ,,trocke-
nem® Permafrost im Fels zu rechnen (z. B. Lakselvtindene). Wo permafrosthaltige Blockfelder von ab-
schmelzenden Plateaugletschern und Eiskappen freigegeben werden, wie am Rande des Balgesvarri-
Plateaus und auf dem Bredalsfjell-Plateau, ist unklar, ob es sich, wie am Rihpojavri-Stausee, eventuell um
,,fossilen Permafrost handelt. Beide Plateaus erheben sich mit bis zu 700-800 m hohen Felswinden liber
ihre Umgebung und sind >1500 m 4. M. gelegen. Der ,kalte®, am Untergrund angefrorene Plateauglet-
scher auf dem Balgesvarri-Plateau hat den Permafrost bisher wirksam vor dem Auftauen geschiitzt. Die
beiden diinnen Eisfelder auf dem Bredalsfjell sind inzwischen fast vollstindig abgeschmolzen, so dass das
permafrosthaltige Blockfeld den sommerlichen Temperaturen uneingeschrinkt ausgesetzt ist. Kalte
Wandvereisungen tiber Bergschriinden am oberen Ende der Gletscher an den Steilabfillen deuten aller-
dings auf Permafrostmichtigkeiten von >100 m, die die Blockfeldtiefe weit iiberschreiten und Dauer-
frostboden im Festgestein indizieren. Es ist daher, legt man die mittels Extrapolation berechneten aktuel-
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len klimatischen Bedingungen in 1500-1600 m Hohe 4. M. zugrunde, wenn uberhaupt, nur eine sich du-
Berst langsam vollziehende Permafrost-Degradation zu erwarten. Die Permafrost-Vorkommen auf den
niedriger gelegenen Plateaus (1200-1500 m i. M., z. B. Rundfjell, Middagsfjell) reprisentieren wahrschein-
lich ,,reliktiren Dauerfrostboden, der sich unter kilteren Klimaverhiltnissen in der Vergangenheit entwi-
ckelt hat. Er muf3 sich nach dem Abschmelzen der Eisbedeckung noch an die aktuellen Klimabedingun-
gen anpassen und taut von der Oberfliche her langsam ab, bis sich ein stabiles Gleichgewicht eingestellt
hat. In welchem Umfang solch ,reliktirer Permafrostboden in den Lyngen-Alpen und im Bergland zwi-
schen dem Lyngen- / Storfjord und der norwegisch-finnischen Grenze vorkommt, ist noch vollig unklar.

Vergleichende Studien zur Morphologie, Morphodynamik und Aktivitit typischer morphologischer
Permafrostindikatoren, wie Palsas und Blockgletschern, sowie stichpunkthafte Messungen der sommerli-
chen Auftautiefe in kalten Sturzschutthalden, Blockfeldern, pronivalen Willen und (Eiskern-) Morinen
lassen im Beobachtungszeitraum 1984-2016 kaum klimainduzierte Verinderungen als Folge der seit Be-
ginn der 1990 er Jahre im Gebiet nachweisbaren deutlichen Temperaturerh6hung (und Niederschlagszu-
nahme) erkennen. Dies ist keine Uberraschung, bildet die Torfhiille der Palsas und der Blockmantel der
Blockgletscher und anderer Schuttkdrper aufgrund ihrer thermisch isolierenden Wirkung doch einen ef-
fektiven Schutz gegen Temperatureinfliisse von aullen, durch den das Ausschmelzen des Bodeneises er-
heblich verzogert wird. Zwar sind einige, bereits von Spalten Uberzogene Palsas im Rihpojavri-Gebiet seit
Mitte der 1990 er Jahre kollabiert, doch ist unklat, ob dieser Zerfall tatsdchlich durch die Klimaerwirmung
beschleunigt wurde oder nur einen Bestandteil des natiirlichen Entwicklungskreislaufes der Palsas darstell-
te (vgl. u. a. MEIER 2015). Von den als aktiv / inaktiv und noch bodeneishaltig eingestuften Blockglet-
schern zeigte nur der Blockgletscher im Sérellental im Zeitraum 1995-2016 eine Verdnderung in Gestalt
einer leichten Abflachung der noch immer steinschligigen Stirn. Der auffilligste Hinweis auf eine Perma-
frost-Degradation im Beobachtungszeitraum ist das Abtauen zahlreicher perennierender Schneeflecken im
Gebiet, auch in der niheren Umgebung eishaltiger Schuttkérper. Im Falle von Permafrost-Vorkommen
unter einer mehrere Meter michtigen Grobschuttdecke war die Klimaerwirmung offenbar zu gering, um
nennenswerte Verinderungen im Bereich der Permafrost-Oberfliche herbeizufiihren.

Aufgrund der komplizierten Beziehungen und Ruickkopplungen lokalklimatischer, edaphischer, geo-
morphologischer und vegetationsgeographischer Faktoren stellt der alpine Permafrostboden in den
Lyngen-Alpen und im Bergland von Kifjord und Storfjord ein empfindliches Okosystem dar, dessen
Grenzen infolge des zumeist raschen 6kologischen Wandels nur schwer zu fassen sind, so dass eine quan-
titative Abschitzung der Permafrost-Vorkommen beim derzeitigen Kenntnisstand kaum méglich ist. Un-
klar bleibt auch der Umfang des Gefahrenpotenzials, das der in Felswinden und Steilhingen infolge der
Klimaerwirmung auftauende Permafrostboden fiir die nahe gelegenen Siedlungen und Verkehrswege dar-
stellt. Méglicherweise hat die Klimaerwirmung fiir das Bodentemperaturregime an den instabilen Hangab-
schnitten nur geringe, lokal begrenzte Folgen, wie BLIKRA & CHRISTIANSEN (2014) am Beispiel des
Jettan-Bergsturzareals zeigen konnten, doch sind weitere, detaillierte Untersuchungen erforderlich, um
diesen Befund zu erhirten.

Die vorgestellten Ergebnisse zur Permafrost-Verbreitung im Raum Lyngen und Umgebung kénnen
Ausgangspunkt fiir weiterfithrende Untersuchungen sein. Mit Hilfe der BTS-Methode sowie moderner
geophysikalischer Methoden (Geoelektrik, Seismik) 163t sich die grobe, vorlidufige Gliederung des Perma-
frostbodens weiter verfeinern. Messungen der Luft- und Bodentemperaturen in verschiedenen Héhenstu-
fen, wie ansatzweise am Adjit-Berg bei Skibotn praktiziert, bilden eine sinnvolle Erginzung. Um Verinde-
rungen in und an der Basis des Permafrostbodens nachzuweisen, bedatf es allerdings lingerfristiger Tem-
peraturmessungen. Entsprechende Bohrungen und Messungen werden gelegentlich bei ErschlieBungsar-
beiten fur Staudamm- und Strallenprojekte durchgefiihrt. Sie sind jedoch zeit- und kostenintensiv und las-
sen sich daher aus wissenschaftlichem Interesse allein nur selten realisieren. Eine der wenigen Ausnahmen
bildet die Arbeit von LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012), in der u. a. anhand von Temperatur-
daten aus Bohrléchern (Nordnesfjell, Guolasjavri, Lavkavagge) und eines WarmefluBmodells das relative
Alter und die Entwicklung des alpinen Permafrostbodens im Raum Lyngen fiir die letzten 10 000 Jahre
abgeschitzt und Untergrenzen fir die verschiedenen Permafrost-Héhenstufen berechnet werden. Danach
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existierte in Hohenlagen >1400 m . M. wihrend des gesamten Holozidns Permafrost, wihrend die tiefe-
ren Lagen zumindest wihrend des postglazialen Wirmeoptimums permafrostfrei waren. Nach dem Mo-
dell wurde die grofite Permafrost-Verbreitung und Permafrost-Machtigkeit wihrend der ,,Kleinen Eiszeit®
erreicht, als auch die Gletscher in den Lyngen-Alpen ihren holozidnen Maximalstand aufwiesen (vgl.
BALLANTYNE 1990). Das (mégliche) Uberdauern von Permafrostboden in den héchsten Gipfeln der
Lyngen-Alpen und den héchsten Gipfelplateaus 6stlich des Storfjordes tUberrascht insofern, als nach vor-
herrschender Lehrmeinung alle Gletscher in Norwegen wihrend des postglazialen Wirmeoptimums abge-
schmolzen waren und anschliefend eine Gletscher-Neubildung stattfand. FARBROT, ISAKSEN et al.
(2013) haben die Schwankungen in der Verbreitung des Permafrostbodens seit der ,,Kleinen Eiszeit™ mit
Hilfe des CryoGRID 1.0 Permafrost-Modells berechnet, wobei u. a. Temperatur-Serien aus einem Bohr-
loch am Guolasjavri Verwendung fanden. Die modellierten Werte der Jahresmitteltemperatur an der Bo-
denobetfliche weisen fur die letzten 50 Jahre auf eine Erthéhung der Temperaturen um 0.4 °C. Die Mess-
ergebnisse zum Temperaturverlauf und zur Permafrost-Dynamik bestitigen die Untersuchungsergebnisse
von MEIER & THANNHEISER (2011) und MEIER (2015) zum Entwicklungsvetlauf von
Permafrosthiigeln in Norwegisch und Schwedisch Lappland im Zeitraum 1961-2010, der durch eine vor-
nehmlich klimatisch induzierte Permafrost-Degradation gekennzeichnet ist. Die Untersuchungen von
FARBROT, ISAKSEN et al. (2013) weisen auf eine rund 200-300 m tiefere Lage der Untergrenze des
(diskontinuierlichen) Permafrostbodens wihrend der ,,Kleinen Eiszeit™ im Vergleich zur Gegenwart. Da-
nach duirfte die Permafrost-Untergrenze an der Nordspitze der Lyngen Halbinsel in 500-600 m Héhe .
M. gelegen haben, an der Halbinselwurzel am inneren Balsfjord sowie in den kontinentaleren Gebieten im
Bergland von Kifjord und Storfjord in einer Héhenlage von 300-400 m 4. M. Falls diese Werte stimmen,
wire das gesamte Bergland zwischen dem Lyngen- / Stotfjord und der norwegisch-finnischen Grenze im
Raum Halti — Dreilindereck mit Ausnahme der tief eingeschnittenen Tiler wihrend der ,,Kleinen Eiszeit
von (diskontinuierlichem) Permafrost unterlagert gewesen, eine Hypothese, die von den wenigen, nicht
immer zuverldssigen Klimadaten aus jener Zeit nicht gestiitzt wird.

Im Pleistozin waren die Lyngen-Alpen und das Bergland 6stlich des Lyngen- / Storfjordes mehrmals
von (Inland-) Eisschilden bedeckt. Wahrend des weichseleiszeitlichen Maximalstandes lag der Eisrand am
Rande des Kontinentalsockels (Egga-Kante), wo sich eine lange Kalbungsfront befand. Das Inlandeis war
an der Nordspitze der Lyngen Halbinsel ca. 1000 m michtig, an der Halbinselwurzel rund 1500 m (vgl.
SVEIAN 2004). Die hochsten Gipfel der Lyngen-Alpen und des Berglandes von Kafjord und Storfjord
tberragten die sich nach Nordwesten abdachende Oberfliche des Inlandeises als Nunatakker, vermutlich
auch wihrend élterer Vereisungen. Die héchsten Nunatak-Gipfelplateaus westlich und 6stlich des Lyngen-
/ Stotfjordes wiesen bei hinteichend groBer Fliche eine Eigenvergletscherung auf. Die steilen Zinnen,
Grate und Kdmme der Lyngen-Alpen waren weitgehend gletschereisfrei, enthielten jedoch kontinuierli-
chen Permafrost und unterlagen der kryoklastischen Gesteinsverwitterung. Das mit der zunehmenden
Klimaerwirmung verbundene Rickschmelzen des Fisrandes im Laufe des Spitglazials erfolgte nicht kon-
tinuierlich, sondern schlof3 gelegentlich kurze Stillstinde und kleine, neuerliche VorstéBe in Abkithlungs-
phasen ein. Die markantesten vollzogen sich wihrend der Alteren Dryaszeit (Skarpnes Substage) und der
Juingeren Dryaszeit (Troms6-Lyngen Substage = Main Substage). Sie sind durch michtige, scharf entwi-
ckelte Eisrand-Ablagerungen (Frontal- und Lateralmorinen, glazifluviale Delta-Sedimente) im Ullsfjord
und Lyngenfjord sowie in deren Uferbereichen gekennzeichnet. Die fjordeinwirts ansteigenden, oftmals
einige Kilometer weit zu verfolgenden Seitenmorinenwille spiegeln angenihert die Hohenlage der Eis-
oberflichen der Ullsfjord- und Lyngenfjord-Gletscherzungen wihrend des jeweiligen Substage wider.
Zeitgleich mit den in den Fjorden kalbenden Talgletschern des Inlandeises schmolzen auch die lokalen
Tal- und Kargletscher als Folge der Klimaerwidrmung am Ende des Weichsel-Glazials zuriick. Wihrend
des Zuriickschmelzens von der Main Substage-Eisrandlage stagnierte das Inlandeis mehrmals oder stief3
leicht vor. Die Deglaziation im Kafjordtal, Kittal, Signaltal und unteren Skibotntal war zwischen 9 700 und
9 100 BP abgeschlossen (vgl. CORNER 1980a). Auf den binnenlindischen Plateaus nahe der norwegisch-
finnischen Grenze erfolgte das Abschmelzen des Inlandeises vornehmlich durch Niedertauen, wobei gro-
Be Schmelzwassermengen freigesetzt wurden, die durch das Skibotntal und das Kafjordtal unter Bildung
michtiger, tiefer Canyons Richtung Lyngenfjord abflossen.
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Der Deglaziationsverlauf in den Gebieten auflerhalb der jungdryaszeitlichen Gletscherzungen ist noch
weitgehend unbekannt. Es herrschten strenge Permafrost-Bedingungen, wie u. a. die zahlreichen fossilen,
inzwischen eisfreien Blockgletscher ausweisen. Infolge der Klimaerwirmung am Ende des Weichsel-
Glazials schmolzen auch die zahlreichen Lokalgletscher zuriick, doch existieren nur wenige Eisrand-
Ablagerungen aus dem frithen oder mittleren Holozin, die eine genaue Rekonstruktion des
Deglaziationsverlaufes in den Tilern gestatten. In einigen Tilern (z. B. Stein-, Lyngs-, Fornestal) sind dicht
mit Birkenwald und / oder Zwergstrauchern bewachsene Randmorinenwille weit vor den neuzeitlichen
Morinen erhalten, die sich moglicherweise jener Zeit zuordnen lassen. Vor rund 9 000 Jahren waren
wahrscheinlich die meisten lokalen Talgletscher abgeschmolzen. Die Vergletscherung beschrinkte sich
vermutlich auf die h6chsten Plateaus im Sidteil der Lyngen Halbinsel sowie hoch gelegene, vornehmlich
nordexponierte Kare. Es folgte eine Periode mit relativ warmem Klima, die mehrere tausend Jahre andau-
erte, che die Gletscher vor ca. 3 000 Jahren erneut vorstieBen bzw. neu gebildet wurden (vgl. SVEIAN &
CORNER 2004). Die meisten von ihnen erreichten ihren Maximalstand wihrend der ,,Kleinen Eiszeit®
(1750-1920). Die zugehérigen Eisrand-Ablagerungen befinden sich in Abstinden von bis zu mehreren
hundert Metern vor den aktuellen Gletscherrindern und unterscheiden sich von den ilteren Lokalmori-
nen vor allem durch ihre erheblichen Dimensionen und ihre Vegetationsarmut.

Die iltesten Morianen der ,Kleinen Eiszeit” stammen vermutlich aus der Mitte des 18. Jahrhunderts
und aus dem 19. Jahrhundert. Ihre Verbreitung beschrinkt sich auf das Vorland der grof3en Talgletscher.
Einige von ihnen wurden von BALLANTYNE (1990) lichenometrisch datiert, und zwar am Fornesbre
auf den Zeitraum 1825-1845 sowie am Steindalsbre, Vestbre und Roédbergdalsbre auf den Zeitabschnitt
1865-1880. Der innerste und damit jiingste Mordnenwall vor den heutigen Gletschern ist hiufig hoch, steil
und besitzt eine auffillig scharfe Kammlinie. An der Front héher gelegener (>550 m 6. M.) Kargletscher
sind manchmal 2-3 Morinenwille entwickelt; hiufiger ist jedoch nur eine einzige, besonders michtige
Morine anzutreffen, die ihre GroBe zumeist der Uberschiittung dlterer Morinenwille verdankt. Die Insta-
bilitdit mancher Karmorinen und die Existenz von Kollapsstrukturen deuten auf die Existenz von Glet-
schereisresten, die infolge der Klimaerwirmung allmahlich ausschmelzen. Eiskernmorinen in sehr hohen
Lagen sind durch Permafrost zementiert. Historische Berichte und Fotos sowie dendrochronologische
und lichenometrische Datierungen von BALLANTYNE (1990) belegen, dass die inneren gro3en Mori-
nen der Talgletscher (u. a. Steindalsbre, Sydbre, Vestbre, Fornesbre, Fugledalsbre, Blaisen) zwischen 1910
und 1920 abgelagert worden sind, die inneren Morinen der hoch gelegenen Kargletscher aber erst rund 10
Jahre spiter. Bei den meisten hoch gelegenen Kargletschern bildet dieser Vorstof3 das neuzeitliche (neo-
glaziale) Maximum. Seitdem sind alle Tal- und Kargletscher deutlich zuriickgeschmolzen, im Falle einiger
Talgletscher (u. a. Steindalsbre, Sydbre, Vestbre, Fugledalsbre, Strupbre) mehr als 1 km weit.

Die hoher als die Tal- und Kargletscher gelegenen Plateaugletscher und Eisfelder haben unterschied-
lich auf die Klimaerwirmung seit der ,,Kleinen Eiszeit™ reagiert. Wihrend die hochst gelegenen Plateau-
gletscher keine (Jiehkkevarri-Massiv) oder nur geringfiigige Veranderungen (Balgesvarri) erkennen lassen,
sind die Eisfelder auf den tiefer gelegenen Plateaus (u. a. Bredalsfjell, Daltind, Rundfjell) inzwischen nahe-
zu vollstindig abgeschmolzen. Dies a6t auf die Existenz einer glaziologischen Schwelle zwischen den
stabilen Plateaugletschern der hochsten Lagen und den tiefer gelegenen Plateaueiskappen und -feldern
schlieBen, die in einer Hohenlage von rund 1500 m . M. anzusetzen ist. Die >100 m michtigen Plateau-
gletscher auf dem Jiehkkevarri- und dem Balgesvarri-Plateau sind ,,kalt und mit ihrer Sohle am Unter-
grund angefroren (,,cold-based” bzw. ,,dry-based”). Sie werden von Blockfeldern unterlagert, die ebenso
wie der Fels darunter Permafrost enthalten. Die ,kalte* und daher nicht erosive Eisbedeckung hat die
Blockfelder bisher vor der Abtragung geschiitzt. Die Blockfelder reprisentieren priglaziale ehemalige
Landoberflichen (,,palacosurfaces™), die urspriinglich durch chemische Verwitterungsvorginge unter
wirmeren subtropischen Klimaverhiltnissen gebildet worden sind (vgl. WHALLEY, REA et al. 1997,
MEIER 1999), vermutlich im Tertidr. Die Eiskappen und -felder auf den tiefer gelegenen Plateauflichen
(1200-1500 m 4. M.) sind im Beobachtungszeitraum 1984-2016 fast vollstindig abgeschmolzen. Die da-
durch freigelegten Blockfelder wirken ebenfalls unversehrt und enthalten keine geomorphologischen Spu-
ren (z. B. Morinen, Abflussrinnen), die auf die ehemalige Existenz einer Eisbedeckung weisen. Sie sind
(noch) von Permafrost unterlagert, der sich an die neuen klimatischen Bedingungen ohne Eisbedeckung



6. Ergebnisse, Schlussfolgerungen und Ausblick 177

noch anpassen muf}. Die sommerlichen Auftautiefen in den Blockfeldern betragen <1 m und sind damit

deutlich geringer als in den noch tiefer gelegenen, schon seit langer Zeit nicht mehr eisbedeckten Block-
feldern.

Das Rickschmelzen der Gletscher und Eiskappen von den Rindern der hohen Plateaus hat weit rei-
chende Folgen fiir die Ausla3- und Kargletscher an den Steilabfillen der Plateaus sowie fiir die nahe gele-
genen Talgletscher, was im Umkreis der Gletscher des Jiehkkevarri-Massivs besonders deutlich in Er-
scheinung tritt. Die Erndhrung vieler Tal- und Kargletscher erfolgt vornehmlich durch Schnee-, Firn- und
Eislawinen von den Plateaus und weniger durch Schneeakkumulation in traditionellen, weitrdumigen, nahe
gelegenen Akkumulationsgebieten. Fiir einige Gletscher in tiefen Lagen mit kleinem, traditionellem Ak-
kumulationsgebiet (z. B. Fugledalsbre) diirfte der Eisnachschub von den Plateaugletschern unter den aktu-
ellen Klimaverhiltnissen fir den Fortbestand lebensnotwendig sein. Schwankungen im Stirnbereich sol-
cher Gletscher spiegeln daher nicht nur die klimatischen und glaziologischen Verhiltnisse an den betref-
fenden Gletschern, sondern auch im Bereich der beteiligten Plateaugletscher wider. Die Dynamik dieser
Kar- und Talgletscher wird entscheidend von der Massenbilanz der héher gelegenen Plateaugletscher mit-
bestimmt. Fir die ausgeglichene oder leicht positive Massenbilanz der hdchst gelegenen Plateaugletscher
dirften in erster Linie die winterlichen Schneeniederschlige verantwortlich sein, wihrend das Zurtick-
schmelzen im Frontbereich der Tal- und Kargletscher maf3geblich durch die sommerlichen Temperatur-
verhiltnisse gesteuert wird. Plateau-, Kar- und Talgletscher kénnen daher sehr unterschiedlich auf die je-
weiligen Klimaverhiltnisse reagieren. Dieses komplexe Gefiige der Gletscherdynamik 146t sich mit den
konventionellen Vorstellungen eines ,Lehrbuchgletschers mit Akkumulationsgebiet (Nihrgebiet),
Gleichgewichtslinie und Ablationsgebiet (Zehrgebiet) kaum vereinbaren. Tief gelegene Gletscher, wie der
Fugledalsbre, befinden sich nach traditioneller Auffassung vollstindig im Ablationsgebiet, wo der gesamte,
im Winter akkumulierte Schnee im Sommer wieder abschmilzt. Dal3 solche Gletscher tiberdauern kénnen,
verdanken sie ausschlieflich den Firn- und Eislawinen, die sich am Rande der hohen Plateaus 16sen. Die
Ablation eines Plateaugletschers wird somit zur Akkumulation eines Tal- oder Kargletschers, wobei die
Gleichgewichtslinie auf halber Hohe des Steilabfalles in einer eisfreien Felswand liegen kann (vgl.
GELLATLY, WHALLEY, GORDON & FERGUSON 1986, MEIER 1999). Da die Plateaugletscher in
Abhingigkeit von der Hohenlage und GréBe des jeweiligen Plateaus bei dhnlichen klimatischen Verhalt-
nissen unterschiedlich reagieren, ist zu erwarten, dass die tiefer gelegenen Tal- und Kargletscher ebenfalls
individuelle Reaktionsmuster zeigen. In Abhingigkeit von den Plateaugletschern tiberdauern die Tal- und
Kargletscher nur so lange, wie sich Schnee-, Firn- und Eislawinen an den Plateauridndern l6sen und Nach-
schub liefern. Ist der Nachschub infolge Riickschmelzens der Gletscher und Eiskappen von den Plateau-
rindern erst unterbrochen, reagieren die Tal- und Kargletscher sofort und schmelzen rasch ab. Wihrend
kleinere Schwankungen im Stirnbereich der Tal- und Kargletscher zumeist auf eine unterschiedliche In-
tensitit des Eisnachschubs von den Plateaus zurUckzufiihren sind, stellt ein rasches Abschmelzen der
Gletscher nach Unterbrechung des Eisnachschubs von den Plateaugletschern eine unmittelbare Reaktion
auf die jeweiligen Klimaverhiltnisse dar (vgl. MEIER 1999).

Die verschiedenen Gletschertypen (Plateau-, Kar- und Talgletscher) im Raum Lyngen haben gemif ih-
rer Héhenlage und GréBe unterschiedlich auf die Klimaschwankungen der letzten 100-120 Jahre reagiert.
Die Tal- und Kargletscher sowie die tiefer gelegenen Plateaueiskappen sind zuriickgeschmolzen, wihrend
sich die am hochsten gelegenen Plateaugletscher kaum verdndert haben. Eine Auswertung der Tempera-
tur- und Niederschlagsdaten aus diesem Zeitraum 1463t deutliche Muster erkennen, die das Vorsto3en der
Gletscher zu Beginn des 20. Jahrhunderts (Endphase der ,,Kleinen Eiszeit™) und das anschlieBende, bis in
die Gegenwart anhaltende und sich wihrend der letzten 20 Jahre noch beschleunigende Riickschmelzen
der Gletscher verstindlich machen.

Die Sommermitteltemperaturen watren zwischen 1870 und 1920 relativ niedrig (Mittel: 7,1 °C). Sie et-
reichten zwischen 1930 und 1940 einen Héhepunkt (Mittel: 8,1 °C) und schwankten danach um 7,5 °C.
Die winterliche Niederschlagsmenge war zwischen 1974 und 1910 recht hoch (Mittel in Tromso: 600
mm), fiel in den folgenden zwei Jahrzehnten auf einen Mittelwert von 470 mm, und stieg erst Ende der
1980 er Jahre wieder deutlich an. Die Kombination von niedrigen Sommermitteltemperaturen zwischen
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1870 und 1920 und von hohen winterlichen Niederschlagsmengen vor 1910 dirfte die Hauptursache fiir
den Gletschervorstol3, der im Zeitraum 1910-1930 kulminierte, gewesen sein (vgl. BALLANTYNE 1990).
Der Anstieg der Sommermitteltemperaturen in den 1930 er Jahren und die deutliche Abnahme der winter-
lichen Niederschlagsmengen nach 1910 beendeten diesen Vorstof3, noch ehe sich die langsamer reagieren-
den gréBeren Gletscher an die kithleren und schneereicheren Klimaverhiltnisse, die vor 1910 herrschten,
anpassen und weiter ins Tiefland vorstoBen konnten. Die relativ hohen winterlichen Niederschlige und
die miBig kithlen Sommer in den 1940 er Jahren reichten offenbar nicht aus, um ein Rickschmelzen der
Gletscher zu verhindern oder stirker zu verzogern. Von 1950 bis zum Ende der 1980 er Jahre fiihrten die
geringen winterlichen Niederschlagsmengen bei relativ hohen Sommertemperaturen zu einem deutlichen
Rickschmelzen der Gletscher im Raum Lyngen mit Ausnahme der héchst gelegenen ,kalten® Plateauglet-
scher. Die seit Anfang der 1990 er Jahre wieder gestiegenen Niederschlagsmengen konnten diesen Trend
nicht stoppen; stattdessen fithrten die im selben Zeitraum (1991-2015) noch weiter gestiegenen Sommert-
temperaturen sogar zu einer markanten Beschleunigung des Abschmelzprozesses und zu einer auffilligen
Zuriickverlegung der meisten Gletscherfronten. Sollte sich der aktuelle Klimatrend fortsetzen, diirfte sich
die Anzahl der Gletscher in den Lyngen-Alpen und im Bergland von Kafjord und Storfjord im Laufe der
nichsten Jahrzehnte deutlich verringern.

Vergleicht man das Muster der holozinen, insbesondere der neuzeitlichen Vergletscherung im Raum
Lyngen mit dem im kontinentalen Nordschweden, etwa im gut erforschten Kebnekaise-Gebiet, und dem
im maritimen Sidnorwegen, zeigen sich deutliche Unterschiede. Die Vorst6Be der Gletscher am
Lyngenfjord stimmen zeitlich recht gut mit den GletschervorstéBen in Siidnorwegen iiberein, nur die
GroBenordnung der Vorst6B3e unterscheidet sich. Mit Ausnahme der grofiten Talgletscher Gberschritten in
Lyngen alle Gletscher im Zeitraum 1910-1930 ihr Maximum aus dem 18. / 19. Jahrhundert, wihrend in
Stidnorwegen der Gletschervorstof3 in der Mitte des 18. Jahrhunderts viel weiter reichte als die Vorst3e
zu Beginn des 20. Jahrhunderts (vgl. u. a. GROVE 1988). Das Vergletscherungsmuster in den Lyngen-
Alpen unterscheidet sich von dem in Nordschweden vor allem durch die Zeitstellung und Anzahl der
neoglazialen GletschervorstBe. AuBer von einem Vorsto zwischen 1910 und 1920 berichtet KARLEN
(1988, 1991, 1993) von zahlreichen weiteren GletschervorstéB3en vor und zu Beginn der , Kleinen Eiszeit.
Schliet man Datierungsfehler aus (vgl. MATTHEWS 1997, WINKLER 2001), kénnte das unterschiedli-
che Gletscherverhalten in maritimen (Lyngen) und kontinentalen (Nordschweden) Gebieten eine Erkla-
rung bieten, wonach das Verhalten von ,,maritimen® Gletschern in Skandinavien vornehmlich von Verin-
derungen der winterlichen Schneefallmenge beeinflusst wird, wihrend ,kontinentale® Gletscher stirker
auf Verdnderungen der Sommertemperaturen reagieren (vgl. u. a. HOLMLUND 1993, 1997, 1998,
HOLMLUND, KARLEN & GRUDD 1996, HOLMLUND & SCHNEIDER 1997, BOULTON, MA-
SON & BALLANTYNE et al. 1997). Bei glazidrmorphologischen Kartierarbeiten auf der Bergsfjord
Halbinsel im Umkreis des maritimen Oksfjordjckel-Plateaugletschers an der Provinzgrenze Troms /
Finnmark wurden vor den Fronten der Auslaflgletscher in den angrenzenden Fjordtilern allerdings zahl-
reiche holozine Morinen entdeckt, die eine Reihe ehemaliger Eisrandlagen aus der Zeit vor dem Maxi-
malstand der ,,Kleinen Eiszeit” auf der Lyngen Halbinsel dokumentieren. Dabei handelt es sich sowohl
um neuzeitliche Gletscherstinde als auch um wesentlich iltere Eisrandlagen (vgl. u. a. EVANS, REA et al.
2002, MEIER & THANNHEISER 2007). Es ist daher nicht auszuschlieen, dass der Mangel an Eisrand-
lagen, die weitere und gréBere Gletschervorst63e als jene des Zeitabschnitts 1910-1930 indizieren, nur ei-
ne Forschungsliicke widerspiegelt. Der Versuch von BAKKE, DAHL et al. (2005), die gesamte spitglazia-
le und holozine Vergletscherungsgeschichte und Klimaentwicklung auf der nérdlichen Lyngen Halbinsel
am Beispiel des unteren Strupskardtals mit Hilfe von Mordnen-Kartierungen und der Auswertung von
lakustrinen Sedimenten eines proglazidren Sees zu rekonstruieren, hilft in diesem Zusammenhang auf-
grund zahlreicher Ungereimtheiten, wie z. B. der Inkompatibilitit mit der lokalen Strandlinien-
Chronologie, kaum weiter. Zur Aufdeckung des exakten holozinen Vergletscherungsverlaufs in den
Lyngen-Alpen und im Bergland 6stlich des Lyngen- / Stotfjordes vor dem Maximalstand der ,,Kleinen
Eiszeit* besteht zweifellos noch Forschungsbedarf.

Die Gletscher im maritim geténten Klima am Lyngenfjord sind relativ klein und diirften daher beson-
ders rasch auf Klimaverinderungen reagieren. Massenbilanzstudien an ausgewihlten Tal-, Kar- und Pla-
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teaugletschern konnten somit wertvolle Proxydaten fir die Klimaforschung liefern. Systematische Glet-
schervermessungen durch das NVE werden auf der Lyngen Halbinsel erst seit kurzer Zeit durchgefiihrt
und beschrinken sich auf die Gletscher Steindalsbre (seit 1998), Koppangsbre (seit 1998) und Sydbre (seit
2007). Trotz der Kiistennahe und dem damit verbundenen milden Klima sind auler temperierten Glet-
schern in den tiefen und mittleren Lagen in gréBerer Hohe tiber dem Meetesspiegel auch polytherme und
,Hkalte® Gletscher anzutreffen. Die Verbreitung letzterer beschrinkt sich auf Héhenlagen >1500 m 4. M.
Die ,kalten” Plateaugletscher sind iiber 100 m michtig (Jiehkkevarri-Massiv, Balgesvarri) und enthalten
wahrscheinlich sehr altes Eis, das als Paldoklimaindikator genutzt werden kann (vgl. MEIER 1999). Es ist
im Vergleich zum temperierten Eis der meisten Tal- und Kargletscher kaum deformiert, so dass wahr-
scheinlich nahezu ungestérte Lagerungsverhiltnisse vorliegen. Eine Eiskernbohrung auf dem Jiehkkevarri-
Plateau (1834 m) kénnte Aufschlul3 tiber das Klimageschehen der letzten Jahrhunderte, méglicherweise
sogar der letzten Jahrtausende geben und dadurch zu einem besseren Verstindnis der Klimageschichte
Nordnorwegens beitragen.
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Eine Exkursion zur kaltklimatischen quartéren Landschaftsformung auf der
westlichen Finnmarksvidda, Norwegisch Lappland

von Karl-Dieter Meier und Dietbert Thannheiser

1. Einfihrung

Die Exkursion vermittelt anhand eines N-S-Profils einen Uberblick iiber die kaltklimatische kryogene
Landschaftsformung auf der westlichen Finnmarksvidda im duBlersten Norden Europas. Da eine scharf
umrissene, allgemein akzeptierte Definition des Begriffes ,,Finnmarksvidda® nicht existiert, erweist sich
die Abgrenzung des Raumes, insbesondere in nérdlicher Richtung, als schwierig (vgl. GJAEREVOLL
1978). Administrativ umfasst das Gebiet die Gemeinden Kautokeino und Karasjok, groBere Teile der
Gemeinden Alta, Porsanger, Lebesby und Tana sowie kleine Areale der Gemeinden Kvalsund und
norw. Weite),
flachwellige Hochflichen, die in Finnmark, der nérdlichsten Provinz Norwegens, weit verbreitet sind. Sie

[T3—

Gamvik. Geomorphologisch handelt es sich vornehmlich um weitgespannte (,,vidda

kennzeichnen ausgedehnte Gebiete der binnenldndischen Finnmark, sind aber auch auf den groflen Halb-
inseln und Inseln der Kistenregion (einschlieBlich Mageréya mit dem europdischen Nordkap) entwickelt.
Geologisch-tektonisch sind sie sowohl im Bereich des Fennoskandischen Schildes als auch des Kaledoni-
schen Deckenbaus anzutreffen. Als Typlokalitit gilt die Finnmarksvidda-Hochfliche zwischen der norwe-
gisch-finnischen Staatsgrenze im Siiden und Stdosten sowie dem Rand des Kaledonischen Gebirges im
Nordwesten und Norden der Finnmark (Glintrand). Dieses Gebiet wird von Gesteinen des Fennoskandi-
schen Schildes unterlagert und zeichnet sich durch flachwellige Hochflichen in Héhenlagen von 300-500
m 4. M. aus. Aus praktischen Griinden wird der Raum der Finnmarksvidda in der vorliegenden Arbeit
Richtung Norden etwas weiter gefasst (Nordgrenze etwa dem Verlauf der E 6 / R 98 folgend), so dass
auch Hochflichen im Bereich des Kaledonischen Deckenbaus an den Wurzeln der Nordkinn-Halbinsel
(Ifjordfjell), Svaerholt-Halbinsel (Bérselvijell) und Porsanger-Halbinsel (Sennaland) sowie im Flintfjell-
Haldde-Gebiet mit eingeschlossen sind. Auf diese Weise wird eine stirkere Differenzierung der Vidda-
Landschaft hinsichtlich des geomorphologischen Formenschatzes, der Vegetation, der geologischen und
der klimatischen Verhiltnisse ermdglicht.

Die so abgegrenzte Finnmarksvidda befindet sich in der norwegischen Provinz Finnmark weit nérdlich
des Polatkreises auf 68° 33’ - 70° 10’ N und 22° 13” - 28° 10’ O (vgl. Abb. 1). Die siidliche Begrenzung
bildet die norwegisch-finnische Staatsgrenze, die im Osten durch den Lauf des Tana-Flusses markiert
wird. Die Westgrenze zur norwegischen Provinz Troms folgt angendhert der Hauptwasserscheide zwi-
schen Altaelv und Reisaelv. Die Finnmarksvidda im engeren Sinne (siidlich des Glintrandes) ist diinn be-
siedelt. Die vornehmlich samische Bevolkerung ernihrt sich hauptsichlich von der Rentierwirtschaft und
vom Toutismus. Als Siedlungsleitlinien fungieren die Flusstiler von Altaclv / Kautokeinoelv, Lakselv,
Tanaelv und Karasjokka. Uber 90 % der Bevélkerung lebt in den Orten Kautokeino, Karasjok und Masi,
die Giber Fernstralen mit der norwegischen Fjordkiiste (Alta, Lakselv, Tana Bru) und der finnischen Pro-
vinz Lappi (Hetta) verbunden sind. Auller den genannten N-S-Verbindungen (R 93, E 06) existiert eine
SW-NO verlaufende Reichsstralle (R 92), die die Orte Kautokeino und Karasjok mit einander verbindet.
Die wihrend des 2.WK angelegte Schotterstralle Alta-Solovomi-Kautokeino sowie die schmale Asphalt-
Strale von Kautokeino zur aufgelassenen Kupfermine Bidjovagge sind nur noch streckenweise befahrbar,
wihrend die gut ausgebaute Zufahrt zum Alta-Staudamm fiir die Offentlichkeit gesperrt ist. Lokalititen
abseits der wenigen Verkehrslinien sind daher nur mittels Fourwheeler oder Schneemobil (auf vorge-
schriebenen Routen), per Boot (Alta-Kautokeinoelv), Wasserflugzeug, Helikopter oder zu Ful3 zu errei-
chen. Dies schiitzt zwar die empfindliche Naturlandschaft vor den negativen Folgen des Tourismus, er-
schwert aber zugleich die wissenschaftliche Forschung, so dass die Anzahl geomorphologischer und
quartirgeologischer Arbeiten begrenzt ist.
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Abb. 1: Lage der Finnmarksvidda in Nordeuropa

Die siidliche Finnmarksvidda ist nach Ausweis der Jahresmitteltemperaturen das kilteste Gebiet Nord-
europas abseits der Toplagen des skandinavischen Hochgebirges und weist Permafrostboden (vornehm-
lich in Gestalt von Palsa-Hiigeln) auf, ist aber infolge der geringen winterlichen Schneeniederschlige und
der relativ hohen sommerlichen Temperaturen, die weithin eine lichte Birkenwald-Vegetation ermogli-
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chen, gegenwirtig nicht vergletschert. Die strengen klimatischen Verhiltnisse haben zur Entwicklung ei-
nes reichhaltigen kaltklimatischen periglazidren Formenschatzes gefiihrt, der neben aktiven Formen auch
inaktive und ,,fossile Erscheinungen umfasst. Darliber hinaus ist ein vielfiltiges Inventar an glazidren
Formen und Ablagerungen aus der Zeit der pleistozidnen Vereisungen, insbesondere der spitweichselzeit-
lichen Deglaziationsphase, erhalten. Die wichtigsten periglazidren und glazidren Erscheinungen werden im
Folgenden anhand eines Nord-Siid-Profils von der norwegischen Fjordkiiste bei Alta bis zur norwegisch-
finnischen Staatsgrenze bei Kivilompolo siidlich von Kautokeino vorgestellt. Das perennierende Bodeneis
zeichnet sich weithin durch schmelzpunktnahe Temperaturen aus und reagiert daher besonders empfind-
lich auf eine potenzielle Klimaerwirmung. Die Morphodynamik der weit verbreiteten eisreichen Palsa-
Higel — der zuverldssigsten morphologischen Permafrostindikatoren auf der Finnmarksvidda — 1463t sich
folglich auch als Indikator fir eventuelle Klimaverinderungen nutzen.
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2. Physiogeographische Charakteristik

2.1. Relief und Gewassernetz

Das Makrorelief der Finnmarksvidda besteht aus weit gespannten, flachwelligen Verebnungsflichen in
Hoéhenlagen zwischen 300 und 500 m 4. M. Charakteristisch sind offene, weite Mulden mit sanft anstei-
genden Hingen sowie einzelne, stark zugerundete Bergkuppen, die Héhen von bis zu 660 m 6. M. errei-
chen (vgl. Fotos 1-3). Diese weitrdumige Fastebene (Peneplain) wird am Nord- und Westrand der
Finnmarksvidda = stellenweise von markanten, stirker gebdschten Restbergen (,gaisser™) des
tiberschobenen Kaledonischen Gebirges tGberragt (vgl. Abb. 2). Die hochsten Berge (1000-1150 m 4. M.)
befinden sich am Kiéfjord westlich von Alta (Halddetoppen: 1149 m) (vgl. Foto 4), sidwestlich und stid-
Ostlich von Lakselv am inneren Porsangerfjord (Lohkarassa:1139 m, Halkavarri: 1045 m) sowie bei
Levajok westlich des Tanatales (Rastigaissa: 1067 m). Die Reliefunterschiede der flachwelligen
Viddalandschaft spiegeln im Wesentlichen die Petrovarianz und die unterschiedliche morphologische
Wertigkeit der Festgesteine wider (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003). Am auffilligsten
sind die Flusstiler von Altaelv, Lakselv und Tanaelv. Ostlich des tief eingeschnittenen Tanatales setzt sich
die flachwellige Viddalandschaft in Finnland fort. Dort werden die Gber die Hochfliche aufragenden Ber-
ge als ,Tunturis“ bezeichnet (z. B. Pais-, Muotka- und Maarestunturi). Im sidlichen Teil der
Finnmarksvidda finden sich nur wenige markante Flusstiler. Die Biche flieBen zumeist ohne gréfere
Eintiefung von einer Mulde zur nichsten und fallen nach der nivalen Abflu3spitze Ende Mai zumeist tro-
cken, sofern sie keine Anbindung an einen gréfieren See aufweisen. Weitrdumige Senken und flache An-
héhen wechseln im flachwelligen Binnenland nahe der norwegisch-finnischen Grenze einander ab. Erst
nérdlich von Kautokeino fliet der Kautokeinoelv in einem Flusstal mit deutlichen Talflanken und breite-
rem Talboden. Bei Masi dndert sich der Talquerschnitt; die Talflanken werden steiler und der Ubergang
vom Tal zur Hochfliche verschirft sich. Die seeartig verbreiterten FluBlabschnitte Latnetjavti und
Virdnejavri befinden sich in Trogtilern mit U-férmigem Querschnitt. Der ndrdlich anschlieende,
schluchtartig entwickelte Talabschnitt beherbergt den 110 m hohen Alta-Staudamm. Bei Savcu, am Zufluf3
des Joatkajohka, beginnt der 1,0-1,2 km breite und bis zu 350 m tiefe Alta- Canyon (vgl. Fotos 5-7). Die
Entwisserung der Seenkette zwischen Masi und Solovomi (Suolojavri-Gebiet) Richtung Fjordkiiste erfolgt
etwa parallel zum Verlauf des Altaelv durch zwei trogférmig in den Deckenbau eingetiefte Seebecken
(Silisjavri und Avzejavri) sowie die nérdlich anschlieBende Schlucht des Trangdalselv (,,kl6ftan®) zwischen
Vakkerfjell und Hellefjell sowie den in den Altaelv miindenden Eibyelv. Die beckenférmigen Vertiefungen
zwischen den Restbergen am Nordrand der Finnmarksvidda werden ebenso wie die zahlreichen Senken
im Binnenland von Seen eingenommen. Das Gewissernetz der Finnmarksvidda ist dendritisch und weit
verzweigt. Die Entwisserung erfolgt nach Norden hauptsichlich iber die in Fjordbecken miindenden
Flusse Kautokeinoelv-Altaelv, Lakselv und Tanaelv. Die zahlreichen abflusslosen Hohlformen und das die
stdliche Vidda weithin kennzeichnende geringe Gefille haben die Entwicklung einer Vielzahl von Seen
und Mooren begiinstigt. Die Flisse und Biche beginnen Anfang Oktober zuzufrieren. Das Aufbrechen
der ca. 1 m michtigen wintetlichen Eisdecke vollzieht sich zwischen Ende April und Anfang Mai.
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Foto 1: Weitgespannte, flachwellige Verebnungsflichen mit aufgelockertem, flechtenreichem Fjellbirkenwald am

Vuoddasjavri-See (334 m . M.) auf der zentralen Finnmarksvidda. Die langgestreckten Oswille und glazifluvialen
Terrassen tragen Flugsanddecken und Diinen. Die Sande sind nach dem Riickschmelzen des weichselzeitlichen In-
landeises aus den trockengefallenen, vegetationsfreien Flusstilern ausgeweht worden. 22.7.1986
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Foto 2: Stein- und blockreiche Grundmorinen-Landschaft bei Girkuboeldievat auf der stdlichen Finnmarksvidda.
Charakteristisch sind weite, offene Mulden mit sanft ansteigenden Hingen sowie einzelne, zugerundete Bergkuppen,
die die Verebnungsflichen um 100-200 m iberragen. In der wind- und kilteexponierten Landschaft dominieren
niedrigstimmige polykorme Birken sowie Wacholder-Biische, entlang der Bachldufe verschiedene Weiden-Arten.
Bodenoberfliche und Blécke sind mit Flechten tiberzogen. 5.7.2002
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Foto 3: Muldenférmiges Stuorajokka-Tal auf dem Ifjordfjell am Nordrand der Finnmarksvidda. Der Talboden be-
steht aus glazifluvialen Sedimenten und flachen Morinenhiigeln.Die Hinge sind mit einer diinnen blockreichen
Grundmorinendecke Giberzogen, in der das Festgestein stellenweise zutage tritt. Die Vegetation besteht aus Zwerg-
strauchern, entlang des Bachlaufes aus Birken- und Weiden-Gebiisch. 14.9.1985
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Foto 4: Weitgespannte, flachwellige, vegetationsfreie Blockfelder zwischen Sukkertoppen und Halddetoppen (1149
m, Hintergrund, Mitte) stdlich des Langfjordes am Nordwestrand der Finnmarksvidda. Die Blockfelder auf der
Verebnung sind autochthon, die im Bereich der Kare polygen. Die perennierenden Schneefelder an den Flanken der
héher aufragenden Berge weisen auf Permafrost-Vorkommen im Blockmaterial. 20.8.2003
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Foto 5: Bau des Altaelv-Staudammes / -Wasserkraft-
werkes im schluchtartig eingetieften Flufital. Daftr
wurde der schmalste Abschnitt ausgewihlt. Wihrend
der Bauarbeiten wurde unerwartet Permafrost in rund
300 m Héhe 6. M. im Festgestein angetroffen. Er steht
mit den aktuellen Klimaverhaltnissen im Gebiet nicht
im Gleichgewicht und ist daher als reliktir anzusehen.
27.7.1985

L .

Foto 6: Blick auf den fertiggestellten, 110 m hohen
Altaelv-Staudamm. Er staut die Seen Virdnejavri /
Latnetjavri im Altaelv-Tal auf (Wasserspiegelschwan-
kung: 200-265 m 4. M.) und hat das fluviale AbfluB3re-
gime einschliefSlich der Sedimentationsverhaltnisse im
FluBtal bis hin zum Mindungsdelta bei Alta-
Elvebakken erheblich verindert.25.8.2001

Foto 7: Blick bei Savcu, am Zuflu des Joatkajohka, in den 1,0-1,2 km breiten und bis zu 350 m tiefen Altaelv-
Canyon. Der FluB hat sich durch die Kaledonischen Uberschiebungsdecken (Kalak-Deckenkomplex) bis in die Ge-
steine der Dividalgruppe eingetieft. Die Talflanken werden von michtigen Sturzschutthalden gesdumt. Auf der Tal-
sohle existieren Kies- und Schotterbinke, die vom regulierten Abfluss kaum umgelagert werden. Die Vegetation ist
an den feuchten, windgeschiitzten Talhdngen relativ tppig. 15.7.2003
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2.2. Geologisch-tektonischer Bau und Lockersedimente

Der geologisch-tektonische Bau der Finnmarksvidda wird geprigt durch die Lage im Grenzbereich
von Fennoskandischem Schild und Kaledonischem Gebirge. Der stdliche Teil Finnmarks
(Finnmarksvidda, Stidvaranger) besteht aus prikambrischen Gesteinen des Fennoskandischen Schildes
(vgl. Abb. 3). Nordlich der Linie Bidjovagge-Lakselv-Karlebotn dominieren mit Ausnahme einiger tekto-
nischer Fenster, in denen Gesteine des kristallinen Grundgebirges zutage treten, spatprikambrische und
kambrosilurische Gesteine des Kaledonischen Deckenbaus sowie autochthone eokambrische bis
ordovizische Sedimentgesteine (vgl. SIGMOND, GUSTAVSON & ROBERTS 1984). Als Gesteine des
Fennoskandischen Schildes sind auf der Finnmarksvidda schwach bis stark metamorphosierte Plutonite,
Vulkanite und Sedimentgesteine anzutreffen. Um einen grofflichigen Komplex aus granitischem und
granodioritischem Gneis im Bereich der zentralen Finnmarksvidda gruppieren sich mehr oder weniger
glirtelférmig angeordnete Gebiete, in denen Griinsteine, Amphibolite, Quarzite und Konglomerate vor-
herrschen. Diese werden vielerorts von Tiefengesteinen durchsetzt. Dazu zihlen u. a. Granitintrusionen
zwischen Kautokeino und Siccajavre sowie Gabbro-Vorkommen bei Solovomi. Zwischen Karasjok und
Utsjoki erstreckt sich ein NW-SO streichender Granulitgtirtel, der eine tektonische Grenze zwischen dem
Grundgebirge West- und Ostfinnmarks bildet. Seine Gesteine sind nach Westen aufgeschoben worden.
Die Gesteine des Fennoskandischen Schildes werden am Nordwest- und Nordrand der Finnmarksvidda
von Gesteinen des Kalak-Deckenkomplexes, am Nordostrand von Gesteinen der Gaissa-Decke der Kale-
donischen Gebirgskette iiberlagert. Die Gesteine des Deckenbaus wurden im Rahmen der Kaledonischen
Orogenese metamorphosiert, gefaltet und aus nordwestlicher Richtung auf das kristalline Basement des
Fennoskandischen Schildes aufgeschoben, wobei sich die einzelnen Decken in ihrem Umwandlungsgrad
unterscheiden. Der Kalak-Deckenkomplex enthilt Gesteine unterschiedlicher Herkunft, u. a. Sandsteine,
Quarzite, Grauwacken, (Kalk-) Glimmerschiefer, Phyllite, Amphibolite, granitische und granodioritische
Gneise, wihrend die Gaissa-Decke neben schwach metamorphosierten Sandsteinen und Tonschiefern
auch Tillite und Dolomite umfasst. In der Gargia-Decke des Kalak-Deckenkomplexes bei Alta sind neben
Glimmerschiefern und Meta-Arkosen (Komsa-Gruppe) Kalkglimmerschiefer, Hornblendeschiefer, Gneise
und ultrabasische Gesteine (Nalfjell-Gruppe) zu finden. Die Nalganas-Decke enthilt auBler (Granat-)
Glimmerschiefern Meta-Arkosen sowie den bekannten ,,Alta-Schiefer vom Peskafjell. Die Uberschie-
bungsdecken des Kaledonischen Gebirges erstreckten sich im Paldozoikum wesentlich weiter nach Studos-
ten als heute. Verwitterungs- und Abtragungsvorginge fihrten im Laufe der Zeit zu einer Riickverlegung
des Deckenrandes in nordwestlicher Richtung. Dadurch wurde die ehemalige Landoberfliche der sub-
kambrischen Peneplain wieder aufgedeckt. Der von den morphologisch harten Gesteinen der Uberschie-
bungsdecken gebildete Steilhang zum vorgelagerten flachwelligen Flachland wird als ,,Glintrand* bezeich-
net. Br tritt am Joatkajavri in Gestalt des Ceavdni-Berges besonders deutlich im Landschaftsbild hervor
(vgl. Abb. 4). Glintrand und Vidda bilden Merkmale der ,,paldischen Fliche®, einer ,,alten” ehemaligen
Landoberfliche, in die jingere Reliefformen, wie z. B. der Canyon des Altaelv, eingeschnitten sind.
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Abb. 3: Geologische Ubersichtskarte von Finnmark (aus MEIER 1991)
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Abb. 4: Geomorphologisches und geologisch-tektonisches Profil der Viddalandschaft im Raum Joatkajavri-
Virdnejavri (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)

Die prikambrischen Festgesteine werden auf der Finnmarksvidda fast flichendeckend von einer quar-
tiren Lockersedimentdecke verhillt. Der anstehende Fels tritt nur an wenigen Stellen groBflichig zutage,
etwa an den Steilwidnden des Alta-Canyons sowie an den Talflanken flussaufwirts im Bereich von
Latnjajavri und Virdnejavri. Am Fulle der Felswinde finden sich michtige Sturzschutthalden, die im Alta-
Canyon bei Savcu aufgrund ihrer erheblichen Abmessungen besonders eindrucksvolle Erscheinungen dar-
stellen. Im Kaledonischen Deckenbau, wo die Glaziirerosion der pleistozinen Gletscher infolge der
Gefillsversteilung in Kistennidhe und der weniger resistenten Gesteine groBBer war als auf der flachwelli-
gen, kaum gebdschten, von morphologisch harten Gesteinen des Fennoskandischen Schildes unterlager-
ten Vidda, tritt das eisiiberschliffene Festgestein am Rande der Trogtiler und Glazidrbecken vielerorts zu-
tage, insbesondere im stark reliefierten Bergland siidlich des Alta- und des Porsangerfjordes. Das enge
Trangdal zwischen Vakkerfjell und Hellefjell wird beidseits des Rv 93 von michtigen Steilwinden und
-hingen gesdumt. Die weniger stark gebdschten, von den pleistozinen Gletschern glatt geschliffenen Fels-
flichen tragen oftmals eine Blockstreu aus kantengerundeten Blocken. An den steilen Talflanken unter-
liegt der Fels bis in die Gegenwart der (Frost-) Verwitterung und Abtragung, beglinstigt durch das grof3e
Feuchtigkeitsangebot im tief eingeschnittenen Tal des Trangdalselv. Nahe des Zusammenflusses von
Altaelv und Eibyelv finden sich an den Nordhingen von Peskafjell und Store Raipas ausgedehnte Felsare-
ale. Der Store Raipas grenzt mit einer Steilwand an den Unterlauf des Altaelv, die von michtigen Sturz-
schutthalden gesdumt ist. Siidlich von Alta (Stadtteil Elvebakken) bilden morphologisch harte Quarzite
und Basalte des Fennoskandischen Schildes im Bereich eines geologisch-tektonischen Fensters die Land-
oberfliche, ebenso wie am Kafjord westlich von Alta. Bei Lakselv erstrecken sich die Gesteine des Fen-
noskandischen Schildes fast bis an den Porsangerfjord. Das htgelige Bergland 6stlich der E 6 zeichnet
sich durch glazidr ausgeschiirfte Becken und Tiler aus. Die Hinge werden weithin von nackten, glatt ge-
schliffenen Felsflichen gebildet, an denen die lokal anstehenden Quarzite, Quarz- und Glimmerschiefer,
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Gneise und Granite des kristallinen Basements zutage treten. Dagegen bestehen die eindrucksvollen 500-
600 m hohen Felswinde und stellenweise tber 100 m hohen Sturzschutthalden und -kegel am Njoeidan-
Steilabfall zur Vesterbotn-Bucht (militdrisches Sperrgebiet!) aus quarzitischen Gesteinen der Gaissa-Decke
des Kaledonischen Gebirges. Die Gipfellagen der hochsten Berge des Deckenbaus am Nordrand der
Finnmarksvidda erstrecken sich bis in die Frostschuttstufe. Die zumeist flachkuppigen Gipfelbereiche sind
weithin von autochthonen Blockfeldern bedeckt, wihrend die Steilabfille zu den angrenzenden Tilern
von Sturzschuttakkumulationen gesdumt sind (z. B. tber 1000 m i. M. aufragende Gaissa- und Rassa-
Berge bei Lakselv, Rastigaissa-Gebiet bei Levajok).

Der weitaus grofite Teil der Finnmarksvidda trigt eine Grundmorinendecke (vgl. Fotos 8-10). Eine
zusammenhingende, zumeist schluffig-sandige Morinendecke findet sich vor allem entlang der Hauptti-
ler, in den meisten muldentérmigen Vertiefungen und auf einzelnen Hohenziigen, wobei die Michtigkeit
der Ablagerungen einige Zehnermeter betragen kann (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG
2003). Auf den zahlreichen Bergriicken und Kuppen nimmt die Sedimentmichtigkeit im allgemeinen ab
und die Moridnendecke wird lickenhaft; der Blockgehalt der sandigen Morinen nimmt hingegen hiufig zu.
In Mulden, die wihrend der Deglaziation des Gebietes als Schutzlagen fungierten, finden sich hiigelig-
kuppige, blockreiche Ablationsmorinen als Indikatoren einer ehemaligen Toteislandschaft (vgl. Foto 11).
Als richtungsweisende Formelemente der Grundmorine sind Drumlins entwickelt, die eine Héhe von 50
m und eine Linge von mehreren Kilometern erreichen kénnen. Sie treten in Mulden und flachen Tilchen
sowohl in Luv- (Stof3-) als auch in Leepositionen auf. Die Drumlins kénnen einen Felskern enthalten und
finden sich hiufig in enger Scharung. Ausgedehnte Drumlinfelder mit ,Jehrbuchhaft™ ausgebildeten Ein-
zelformen sind u. a. am Jiesjavri-See anzutreffen. Drumlins und drumlindhnliche Formen kennzeichnen
vor allem den westlichen Teil der Finnmarksvidda, wo sie, in Schwirmen auftretend, stromlinienférmig im
Festgestein angelegt sind (vgl. Foto 12; MEIER 1991). Oser sind ebenfalls weit verbreitet. Um den
Jiesjavri herum sowie stidlich von Kautokeino bilden sie ein dichtes Netzwerk. Ihre Lingserstreckung be-
trigt einige Zehnermeter bis viele Kilometer. Die lingsten Oser lassen sich mit Unterbrechungen tber ei-
ne Distanz von tiber 50 km verfolgen. Beispiele fiir derartige GroB3formen sind in den breiten Tdlern von
Kautokeinoelv und Anarjokka sowie 6stlich des Jiesjavri entwickelt. Die Anordnung der Oser im Gelinde
zeigt, dass die iberwiegende Mehrzahl von ihnen subglaziir entstanden ist. Die Oser folgen zumeist Ge-
lindedepressionen, werden vor und hinter Pdssen flacher, wihrend der Pass selbst von den Gletscher-
schmelzwissern tiefer gelegt worden ist. Wie Fragmente eines michtigen Osriickens im Flusstal zwischen
Gievdneguoika und Masi belegen, diente das Tal des Kautokeinoelv wahrend der Deglaziation als wichtige
subglaziale Entwisserungsbahn (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003). Die Oswille stau-
en eine Reihe von Teichen und Seen auf. Die markantesten, von Sanden und Kiesen gebildeten Wille sind
bis zu 20 m hoch. Ein anderes auffilliges Os verlduft subparallel zum Haupttal vom Lahpojavri-See im
Stiden zum Orvvosjohka-Bach im Norden. Auch dieser Wall wird hauptsichlich von Sanden gebildet.
Weitere NW- oder NO-orientierte Oswille sind westlich und nérdlich von Siccajavri im Studen der
Finnmarksvidda zu finden. In die michtigen glazifluvialen Sand-, Kies- und Schotterkérper im Tal des
Kautokeinoelv sind vereinzelt Sélle eingelassen. — Hohlformen, die durch Ausschmelzen von Gletschereis
entstanden sind. Die Topbereiche der Osriicken sind haufig mit Flugsanden iiberweht. Die Sande stam-
men aus den nahe gelegenen, zeitweise trocken gefallenen, nahezu vegetationsfreien Betten der Gletscher-
biche am Rande des zuriick schmelzenden pleistozidnen Inlandeises. Die Flugsandablagerungen sind heute
weithin inaktiv. Infolge Zerstorung der schiitzenden Vegetationsdecke durch anthropogene (Fourwheeler-
Befahrung) und zoogene (Beweidung durch Rentiere) Einflisse kommt es jedoch stellenweise durch
Sandauswehung zur Bildung von nischen- und wannenférmigen Hohlformen, die sich rasch vergroBlern
(vgl. Foto 13).
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sind von weitgespannten Deflations- / Auffriersteinpanzern tiberzogen. Die Verbreitung einer Busch- und Baumve-
getation beschrinkt sich trotz der geringen Hohenlage (180 m . M.) auf windgeschiitzte Mulden- und Leelagen.
Schliffmarken an einzelnen Steinen und Blécken zeugen von der korrodierenden Wirkung #olisch transportierter
Sandpartikel. 30.7.1985

£ i) e :
Foto 9: Die schluffreichen, frostempfindlichen, stein- und blockreichen Grundmorinen-Ablagerungen auf dem
Borselvfjell beglinstigen an Plitzen mit hinreichender Substratdurchfeuchtung die Entwicklung von Strukturbéden
infolge einer frostdynamisch gesteuerten Trennung von Fein- und Grobmaterial. Risse in den Feinmaterialkernen der
Steinnetzwerke deuten trotz des Flechtenbesatzes der Grobkomponenten auf eine gewisse Formungsaktivitit.
30.8.1986
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Foto 10: An besonders wind- und kilteexponierten Plitzen, insbesondere auf Anhéhen wie dem Gievdoidcikka-
Berg bei Masi, ist die Grundmorinendecke hiufig von einem Netzwerk aus bis zu 30 cm tiefen Spalten tiberzogen.
Die Spalten fallen vor allem wegen ihres dichteren Vegetationsbesatzes im Vergleich zu ihrer Umgebung auf. Sie sind
von Eiskeilpseudomorphosen unterlagert, die die ehemalige Existenz eines kontinuierlichen Permafrostbodens an
dieser Lokalitit belegen. Dies war vermutlich letztmalig wihrend der Jungeren Dryaszeit der Fall, da die klimatischen
Voraussetzungen fiir die Entwicklung und den Erhalt von Dauerfrostboden danach wahtscheinlich nicht mehr er-
fullt waren. 26.6.2001

f R gt i - R 2 i f
Foto 11: In Mulden, die wihrend der Deglaziation als Schutzlagen fungierten, finden sich oftmals Ablationsmorinen
aus abflusslosen Hohlformen und unregelmiBigen Willen als Indikatoren einer ehemaliger Toteislandschaft, wie am
Guorgabmir-Berg (327 m) auf der Laksefjordvidda. Der Abbau des Inlandeises vollzog sich hier in Gestalt eines
Niedertauens. 10.7.1985
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Foto 12: Blick vom Glintrand (Ceavdni, 631 m) bei Jotkajavti auf die seenreiche Drumlin-Landschaft im stidlichen
Votland. Die langgestreckten, stromlinienférmigen, in enger Scharung auftretenden Drumlins zeichnen sich durch
cinen Festgesteinskern unter der Morinendecke aus. Sie erreichen eine Linge von mehreren km und eine Héhe von
50 m. 13.9.2005

Foto 13: Reaktivierte Flugsandablagerungen auf einer glazifluvialen Terrasse am Kautokeinoelv bei Gievdneguoika.
Die Flugsande stammen aus den vegetationsfreien Betten der Gletscherbdche am Rande des zurtickschmelzenden
pleistozidnen Inlandeises. Sie sind heute zumeist durch eine Vegetationsdecke festgelegt. Wo die schiitzende Vegeta-
tionsdecke jedoch durch anthropogene und / odet zoogene Einwirkungen beschadigt worden ist, konnen die Sande
unter Bildung von nischen- und wannenférmigen Hohlformen erneut ausgeweht werden. 9.9.2003

Die glaziire Uberprigung der Finnmarksvidda wihrend der pleistozinen Eiszeiten war abseits der
HauptabfluBbahnen (z. B. Kautokeinoelv-Altaelv, Karasjohka-Tanaelv) gering, was sich mit den geringen
Reliefunterschieden auf der Vidda erkliren 1aB3t. Mittels Grundmorinenstratigraphie und der Datierung
glazifluvialer Sedimente und fossiler Béden lassen sich nach OLSEN, MEJDAHL & SELVIK (1996) 3
Glazialzyklen mit mindestens 7 Vergletscherungen nachweisen, bei denen die gesamte Finnmarksvidda —
moglicherweise mit Ausnahme einiger hoher gelegener Nunatak-Gebiete im Umkreis der Restberge des
Kaledonischen Gebirges — vom Inlandeis Gberfahren worden ist. Die ersten 4 Vereisungen fanden den
Autoren zufolge wahrscheinlich wihrend des Saale-Glazials statt, wihrend die 3 letzten ein weichseleis-
zeitliches Alter aufweisen. Die Eiszentren lagen dabei entweder im Stidwesten im norwegisch-
schwedischen Hochgebirge (skandinavischer Typ der Eisschild-Konfiguration) oder im Stidosten im finni-
schen Enonteki6 (fennoskandischer Typ), wie im Falle der letzten, spitweichseleiszeitlichen Vergletsche-
rung. Die Deglaziation der Finnmarksvidda vollzog sich zwischen 10 000 (Alta) und 9 200 (norwegisch-
finnische Grenze sudlich Kautokeino) Jahren B.P. (vgl. OLSEN, MEJDAHL & SELVIK 1996).

Die vom pleistozinen Inlandeis und seinen Gletscherbichen akkumulierten Sedimente wurden im
Postglazial aufgrund des weithin vorherrschenden Flachreliefs nur wenig vetlagert. In den Tilern der gro-
Beren Flisse existieren jedoch Sand- und Kiesbinke, die wihrend der AbfluBspitzen wihrend der frih-
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sommerlichen Schneeschmelze auch gegenwirtig noch verlagert werden. Die Sedimentfracht vieler Biche
wird allerdings in den zahlreichen Seebecken abgelagert, die von den Bichen durchlaufen werden. Im ge-
béschten Gelinde kommt es bei geeigneten Feuchteverhiltnissen zu ablualen und gelisolifluidalen Materi-
alverlagerungen. Sie haben das Landschaftsbild nach Abschmelzen des Inlandeises aber bisher kaum ver-
andert.

In vielen abflusslosen Mulden der Vidda haben sich im Postglazial Moore entwickelt, begtinstigt durch
den wenig permeablen Untergrund und das kithle, die Zersetzung des organischen Materials hemmende
Klima. Der Siidteil der Finnmarksvidda stidlich einer Linie Bidjovagge-Masi-Karasjok ist besonders reich
an Mooren. Dort ist das Klima thermisch und hygrisch kontinentaler als im Nordteil. Die wirmeren
Sommer haben eine hohere Bioproduktion im Birkenwald zur Folge, was sich u. a. in Torfmachtigkeiten
von stellenweise mehreren Metern widerspiegelt. Die Winter sind zugleich kilter als am Nordrand der
Finnmarksvidda, so dass die Kiltewellen tiefer in das Substrat eindringen (bis zu 1,5 m tief in Torfbéden,
bis zu 3 m tief in sandige Kiese). Wo die thermisch isolierende Torfdecke so michtig ist, dass die winterli-
che Bodengefrornis den Sommer tberdauert, findet sich Permafrostboden in Gestalt von Palsa-Hugeln.
Deren Hauptverbreitungsgebiet befindet sich daher im Siidteil der Finnmarksvidda, wo die Sommer am
wirmsten und die Winter am kiltesten sind.

2.3. Klima und Permafrostboden

Das Klima der Finnmarksvidda wird bestimmt durch die Lage in der Westwindzone, die Nihe zur Ba-
rentssee unter dem EinfluB3 des Golfstromes sowie die orographischen und hypsometrischen Gegebenhei-
ten. Die Temperaturen sind infolge der Aufwirmung der Luftmassen durch einen nordéstlichen Ausldufer
des Golfstromes fiir die hohe Breitenlage relativ mild. Dennoch stellt die Finnmarksvidda das kilteste und
kontinentalste Gebiet des norwegischen Festlandes abseits der héchsten Berggipfel dar. Kennzeichnend
ist ein boreales Schneeklima (Df-Klima) mit negativen Jahresmitteltemperaturen, strengen Wintern und re-
lativ warmen Sommern, das in den héheren Lagen ab ca. 400-500 m . M. von einem Tundrenklima (ET-
Klima) abgeldst wird.

Die Klimaverhiltnisse auf der Finnmarksvidda lassen sich anhand von Datenmaterial der Wetterstatio-
nen Solovomi (374 m 4. M.) im Nordwesten, Kautokeino (330 m . M.) und Siccajavri (382 m 4. M.) im
Stdwesten, Cuovdatmékki (286 m 4. M.) in zentraler Lage sowie Karasjok (129 m @. M.) im Osten in Tal-
lage charakterisieren. Von den Stationen Jotkajavre (389 m . M.) im Norden, Bidjovagge (701 m 4. M.)
im Westen, Mollesjokka (382 m . M.) im Zentrum und Iskurasjokka (153 m . M.) im Stdosten stehen
nur Niederschlagsdaten zur Verfigung. Das Klima in den kiistennahen Gebirgslagen am Nordrand der
Finnmarksvidda 483t sich mittels Extrapolation von Datenmaterial der Stationen Alta (3 m . M.) am inne-
ren Altafjord und Banak (5 m . M.) am inneren Porsangerfjord grob abschitzen.

Nach Ausweis des Datenmaterials lag die Jahresmitteltemperatur wihrend der Normalperiode 1961-
1990 zwischen -2,4 °C und -3,1 °C (1991-2009: zwischen -1,1 °C und -2,2 °C), wobei die niedrigsten Werte
im kontinentalen Binnenland nahe der norwegisch-finnischen Grenze zu verzeichnen sind. Der Juli ist mit
11,6 °C bis 12,5 °C (11,8 °C bis 13,9 °C) der wirmste Monat, der Januar mit -14,4 °C bis -17,1 °C (1991-
2009: Februar mit -12,3 °C bis -13,8 °C) der kilteste Monat im Jahr (vgl. Abb. 5). Pro Jahr treten 230-245
(228-244) Frosttage, davon 131-139 (125-137) Eistage und 76-91 (76-93) Frostwechseltage auf. Die Amp-
litude der mittleren jihrlichen Kiltesumme (Gefrier-Index) reicht von -2000 °C bis -2300 °C (-1700 °C bis
-2000 °C). Die mittlere jdhrliche Wirmebilanzsumme ist mit -900 °C bis -1100 °C (-400 °C bis -800 °C)
deutlich negativ. Die mittleren jahrlichen Kailtesummen haben sich im Zeitraum 1991-2009 im Vergleich
zur Normalperiode 1961-1990 auffillig verringert, wihrend die Wirmesummen leicht angestiegen sind
(50-100 °C). Ein Vergleich der jahrlichen Wirmebilanzen zwischen 1961 und 2009 zeigt erhebliche Unter-
schiede zwischen den einzelnen Jahren, doch weisen nahezu alle Jahre eine negative Bilanz auf, wobei der
Trend in Richtung auf eine ausgeglichene jihrliche Wirmebilanz nicht zu tibersehen ist (vgl. Abb. 6). Die
mittleren jihrlichen Frostintensititen beliefen sich wihrend der Normalperiode 1961-1990 auf -8,2 °C bis
-9,6 °C (1991-2009: -7,7 °C bis -8,2 °C), wobei die grofiten Frostintensititen zwischen Dezember und
Mirz erreicht werden. Der lange Winter mit strengen Frosten und die im Vergleich zur Kiistenregion
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weithin geringe Miachtigkeit der thermisch isolierenden Schneedecke haben ein tiefes Eindringen der win-
terlichen Kiltewellen in das Substrat zur Folge, so dass stellenweise Permafrostboden vorkommt.
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Temperaturverlauf und Miederschlagsvertgilung im Jahresgang
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Abb. 5: Temperaturverlauf und Niederschlagsverteilung im Jahresgang (aus MEIER, THANNHEISER &
WEHBERG 2003)
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Verlauf der Kilte-, Wirme- und Warmebilanzsummen im Binnenland Finnmarks 1961-2009
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Abb. 6: Verlauf der Kilte-, Wirme- und Wirmebilanzsummen im Binnenland Finnmatks 1961-2009 (aus MEIER
2015)
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Die mittlere jahrliche Niederschlagsmenge auf der Finnmarksvidda betrigt 350-450 mm, in hoheren
Lagen um 700 m 4. M. bis zu 500 mm. Wihrend der Normalperiode 1961-1990 fielen im Nordteil der
Vidda um 450 mm Niederschlag pro Jahr, im kontinentaleren Binnenland nahe der norwegisch-finnischen
Staatsgrenze dagegen nur ca. 350 mm jihrlich. Dieser leichte Feuchtegradient spiegelt sich auch in den
Mittelwerten des Zeitraums 1991-2009 wider, die sich durch eine Zunahme der mittleren jihrlichen Nie-
derschlagsmengen um rund 50 mm auszeichnen. Das Niederschlagsmaximum liegt bei allen Stationen im
Sommer (Juni-September); im Raum Kautokeino-Siccajavri sind die sommerlichen Niederschlige sogar
doppelt so hoch wie die winterlichen (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003). Die Jahres-
summen der Schneetage sind dennoch héher als die der Regentage. Mit Ausnahme der Monate Juli und
August kann es das ganze Jahr iber zu Schneefillen kommen. Der Schnee bleibt ab Mitte Oktober liegen
und bildet bis Ende Mai eine geschlossene Decke; die Jahressumme der Schneedeckentage betrigt 210-
240. Die Michtigkeit der winterlichen Schneedecke wird u. a. durch den Wind und die Reliefverhiltnisse
modifiziert. Die Schneedeckenhdhe betrigt gegen Ende des Winters 50-100 cm.

In den Hochlagen der kiistennahen Berge am Nordrand der Finnmarksvidda ist mit einer Verschar-
fung des Temperaturregimes und mit einer Zunahme der Niederschlagsmengen zu rechnen. Eine Extra-
polation der Temperaturwerte (0,53 °C / 100 Hohenmeter) der Stationen Alta am Altafjord, Banak am
Porsangerfjord sowie Levajok-Evjen (112 m . M., 1967-1979) im Tanatal liefert grobe Anhaltspunkte fiir
die Temperaturverhiltnisse in den nahe gelegenen, hoher aufragenden Bergen. Unter Verwendung der
Mittelwerte der Normalperiode 1961-1990 sind in Hohenlagen von 1000 m . M. in den Bergen bei Alta
(z. B. Haldde-Toppen), Lakselv (z. B. Cakkarassa, Halkavarri) und Levajok (z. B. Rastigaissa) Jahresmittel-
temperaturen um -4,0 °C, -4,7 °C und -6,2 °C (1991-2009: Alta: -3,0 °C, Lakselv: -3,9 °C) zu erwarten. Die
kurze MeBreihe von Haldde (893 m 4. M., 1913-1925) bestitigt mit einem Mittelwert von -3,0 °C die
Vermutungen. Die niedrigen, negativen Jahresmitteltemperaturen lassen auf das Vorkommen von weit
verbreitetem Permafrostboden in Hohenlagen um 1000 m . M. schlieBen. Zugleich ist mit erheblich gré-
Beren Niederschlagsmengen, insbesondere Schneemengen, als an den Wetterstationen in Meeresspiegel-
nihe (Alta, Banak) und im ,, Trockental® des Tanaelv zu rechnen. Eine Berechnung der in den Hohenlagen
fallenden Niederschlagsmengen anhand des Datenmaterials der Tiefland-Wetterstationen ist jedoch infol-
ge der zahlreichen unbekannten, kleinrdumig wirkenden EinfluBgréBen kaum méglich.

Die Verbreitung von Permafrostboden (Dauerfrostboden) auf der Finnmarksvidda, hier definiert als
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 dazwi-
schen liegenden Sommer auszeichnet und in kontinuierlicher (geschlossener), diskontinuierlicher (liicken-
hafter) oder sporadischer (inselhafter) Verbreitung vorliegt (vgl. KING 1984), ist zwar seit rund hundert
Jahren bekannt, doch herrschte bis Ende der 1970 er Jahre die Auffassung, dass sich die Permafrost-
Vorkommen auf Palsamoore beschrinken, in denen die Permafrost-Aggradation und -Konservierung
durch eine im Sommer thermisch isolierende Torfdecke begiinstigt wird (vgl. Fotos 14 u.15 u. a. Literatur-
Ubersichten in AHMAN (1977) und MEIER (1985). Systematische langjihrige Studien zur kaltklimati-
schen periglazidren Landschaftsformung seit 1981 lassen jedoch keine Zweifel, dass Permafrostboden in
Finnmark und Nordtroms auch abseits der Palsamoore vorkommt, sowohl im kiistennahen Tiefland (po-
larer Permafrost) als auch in den mittleren und héheren Lagen der Skanden (alpiner Permafrost). Bei Gra-
bungsarbeiten in Finnmark wurden in den letzten 35 Jahren 54 Permafrost-Vorkommen in rein
minerogenen Lockersedimenten abseits von Palsamooren entdeckt, sowohl in feinkérnigen Sedimenten
als auch in grobblockigen Substraten, wobei sich die Hohenlage der Lokalititen von 50 m i. M. (gehobene
Terrasse am Unterlauf des Kongsfjordelv an der Nordkiiste der Varanger-Halbinsel) bis ca. 925 m 4. M.
(Blockfeld am Rastigaissa-Gipfel westlich des Tanatals) erstreckte. Ferner wurde das potenzielle Verbrei-
tungsgebiet von Permafrostboden in Finnmark und Nordtroms nach den Methoden von HARRIS (1982)
und KING (1984) berechnet. Einige der Ergebnisse wurden in MEIER (1987, 1991, 1996, 1997, 1999)
publiziert. Die Verbreitung von Permafrostboden in minerogenen Sedimenten ohne Torfdecke konzen-
triert sich auf windexponierte, im Winter schneefreie oder -arme Plitze, wie glazifluviale Deltas, Flu3- und
Meeresterrassen sowie Moranenwille und -hiigel (vgl. Fotos 16-19). Die Permafrost-Vorkommen im Tief-
land sind eng an feink6rnige, ton- und schluffreiche Sedimente gekniipft. In héheren Lagen oberhalb der
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Waldgrenze wurde Permafrostboden auch in grobblockigen Ablagerungen ohne Vegetationsbedeckung
angetroffen, insbesondere in Blockfeldern, deren oberflichlicher Blockmantel von sandigem, steinhalti-
gem Detritus unterlagert ist. Lokal weist das Verwitterungsmaterial Beimengungen aus feinmaterialrei-
chem morinischem Material auf. Dartiber hinaus tritt Permafrostboden lokal in Sturzschutthalden und da-
raus hervorgegangenen blockgletscherdhnlichen Schuttkérpern auf (vgl. Fotos 20-21). Die Permafrost-
Aggradation und -Konservierung in den Sturzschutthalden, die in einzelnen Fillen sogar im Birkenwald in
Waldgrenznihe gelegen sind, dirfte mit dem Eindringen des Schnees und der Winterkilte in die Hohl-
riume zwischen den Blécken und der geringen sommerlichen Bewetterung im Zusammenhang stehen
(vgl. MEIER 1991, 1996, 1997, 1999). Dal3 Permafrostboden auf der Finnmarksvidda und im kistenna-
hen Bergland am Nordrand der flachwelligen Hochfliche vorkommt, insbesondere an schneearmen oder
schneefrei geblasenen Plitzen, ist nach Ausweis des Auftretens morphologischer Permafrost-Indikatoren,
wie z. B. Palsas, Blockgletschern und unterkiihlten Sturzschutthalden, zahlreichen Permafrostfunden ab-
seits der Indikatoren sowie der Auswertung der frostklimatischen Bedingungen im Gebiet nicht zu bestrei-
ten. Unklar bleibt allerdings, in welchem Umfang und in welcher Michtigkeit der Permafrostboden vor-
liegt.

Foto 14: 1,5-2,0 m hohe plateauférmige Torfpalsas in einem Palsamoor bei Suossjavri auf der zentralen
Finnmarksvidda. Die ehemals geschlossene Vegetationsdecke auf den Hugeln ist durch Spaltenbildung in der Torf-
decke beschidigt worden, so dass die windexponierten, nackten und trockenen Plasakronen der Deflation unterlie-
gen. Die Torfauswehung hat eine Abflachung der Palsakuppen zur Folge. Die windgeschitzten, feuchten
Palsarinder sind mit Zwergbirke bestanden. 22.7.1986
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Foto 15: 3-4 Jahre alter Palsa mit teilweise entfernter Auftauschicht in einem Palsamoor bei Aidejavri (380 m i. M.)
sidlich von Kautokeino. Die 20-25 cm michtige saisonale Auftauschicht bedeckt einen eisreichen Permafrostkern,
der im Moor ,,schwimmt™ und keinen Kontakt zur minerogenen Moorunterlage hat. Durch die Heraushebung tber
den Moorwasserspiegel und die dort herrschenden xerophilen Verhiltnisse ist die urspriingliche hygrophile Seggen-
Vegetation im Absterben begriffen und grau. 24.7.1986
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Foto 16: Wo die Sommer hinreichend kihl sind, wie in den héheren Lagen oberhalb der Waldgrenze (oder in den
Kistenlagen an der polaren Waldgrenze), ist auch Permafrostboden ohne eine thermisch isolierende Torfdecke in
minerogenen Lockersedimenten anzutreffen, wie im oberen Corgosjokkatal (580 m 1. M.) westlich des Rastigaissa-
Berges. Er tritt dort in morinischen und glazifluvialen Ablagerungen auf (Bildhintergrund), schmilzt in den feinkor-
nigen, feuchten Sedimenten des Beckenbodens (Bildmitte) aber aus. 14.8.1986

Foto 17: Blick iiber das beckenartig ausgebildete Corgosjokkatal auf blockfeldbedeckte, von Permafrost durchsetzte,
950-1000 m hoch aufragende Berge. Im Talgrund sind hinter dem Zelt beidseits des Bachlaufes mehrere Ringwall-

seen zu erkennen. Sie markieren die Lage ehemaliger minerogener Permafrosthiigel (reine Mineralbodenpalsas =
Lithalsas), und stellen weit fortgeschrittene Zerfallsstadien solcher Hugel dar. 14.8.1986
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Foto 18: Lithalsa-Relikt am Rande des Corgosjokka-Beckens. Der abgeflachte, breite minerogene Wall erhebt sich
1,3 m Gber den Grundwasserspiegel des angrenzenden versumpften Bereiches. Der Ringwallsee hat sich im Zeitraum
1965-1986 aus einer flachen Vollform entwickelt. Der zentrale Teil der Vollform ist durch Bodeneisauflésung im
Permafrostkern kollabiert. 14.8.1986

Foto 19: Nahaufnahme des kollabierenden nordwestlichen Ringwallabschnittes. Der flache Innenhang des in tonig-
schluffigen Feinsedimenten angelegten Walles ist durch klaffende Spalten gegliedert. Die vegetationsbedeckten Plag-
gen gleiten in den Wasserkoérper und zerfallen dort. Im Westabschnitt des Walles hat sich eine wassergefiillte Ther-
mokarstmulde gebildet. Im Laufe der letzten 30 Jahre hat sich die Wasserfliche auf Kosten des Ringwalles erheblich
vergrofert. 14.8.1986
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Foto 20: Blick auf den ostexponierten Steilabfall des Ruitucikka (810 m) rund 20 km sidlich von Lakselv. Die zer-
gliederten Felswinde werden von Sturzschutthalden und -kegeln gesdumt, stellenweise verkniipft mit
Seitenmorinenwillen. Aus einigen Sturzschuttablagerungen haben sich Hangfu3-Blockgletscher entwickelt, die herab
bis in Héhenlagen um 430 m . M. Bodeneis enthalten (vgl. FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER 2008). Im
Bildvordergrund befindet sich ein extrazonales Strukturbodenfeld mit Feinerdeinseln. Die Strukturbodengenese
wurde hier durch das Fehlen einer Vegetationsdecke infolge saisonaler Wassertberstauung erméglicht. 29.7.2004
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Foto 21: Steile, ca. 10 m hohe Front eines nach FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER (2008) Bodeneis (Pet-
mafrost) enthaltenden Blockgletschers am Ruitucdkka-Berg. Der oberflichliche Grobmaterialmantel wird von einem
Gemisch aus Fein- und Grobmaterial unterlagert. Die Blockgletscherstirn wirkt mit Ausnahme des abgebildeten
steinschligigen Abschnitts stabil. Die Grobkomponenten tragen dunkle Verwitterungsrinden und sind von Flechten
tberzogen, was gegen aktuelle Bewegungsvorginge spricht (inaktiver Blockgletscher). 29.7.2004

FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER (2008) haben die Verbreitung von alpinem Permafrost-
boden am Ruitucdkka (Ruitugaissa-Gebiet ca. 20 km sudlich von Lakselv) mit Hilfe der BTS- (Basis-
Temperatur der winterlichen Schneedecke) Methode, kontinuierlichen Messungen der Temperaturen an
der Bodenoberfliche mit Miniatur-Temperatur-Dataloggern sowie der ERT- (Elektrische Widerstandsto-
mographie) Methode genauer untersucht. Das Vorkommen von Permafrostboden in den Gaissa- und
Rassa-Bergen bei Lakselv wurde bereits von MEIER (1987, 1991, 1996, 1997) anhand einer Analyse der
klimatischen Verhiltnisse im Gebiet (Extrapolation von Datenmaterial der Wetterstationen Banak /
Brennelv / Lakselv) prognostiziert. Die Untergrenze der Hohenstufe des diskontinuierlichen Permafrost-
bodens ist nach dem Modell von KING (1984) in Héhenlagen um 400 m 4. M. zu erwarten (vgl. MEIER
1997), wobei die obere Teilstufe mit weit verbreitetem Permafrostboden in Héhenlagen ab 600-650 m .
M. anzusetzen ist (vgl. MEIER 1991). Grabungen in fossilen Eiskeil- und Strukturbodenfeldern (1982) in
der Tundrenstufe im Ostlichen flachwelligen Vorland (550-720 m 4. M.) des Ruitugaissa /
Bieggavakkegaissa-Steilabfalles (1073 / 1118 m 4. M.) bestitigten das Auftreten von Permafrostboden mit
sommerlichen Auftautiefen von 170-225 cm, wenn auch die Michtigkeit und das Ausmal3 der
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Permafrostverbreitung in der Umgebung unklar blieben. Die voneinander unabhingigen, indirekten Pro-
spektionsmethoden lassen nach FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER (2008) darauf schlieBen,
dass Permafrostboden in Hohenlagen tiber 350-450 m {i. M. hiufig anzutreffen ist. Die norwegischen Au-
toren vermuten, dass Permafrostboden unterhalb der Waldgrenze infolge der michtigeren, thermisch iso-
lierenden Schneedecke fehlt. Dies gilt allerdings nur mit Einschrinkungen, da Dauerfrostboden im Bit-
kenwald in Palsamooren sogar nahe des Meeresspiegels auftritt, wie z. B. bei Brennelv (vgl. u. a. AHMAN
1977, MEIER 1987, 1991, 1996). Die untersten, Bodeneis enthaltenden Blockgletscher erstrecken sich mit
ihren Fronten nach FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER (2008) hinab bis in Héhenlagen um 430
m U. M. Da keine Bewegungsmessungen vorliegen, bleibt unklar, ob es sich um aktive oder inaktive For-
men nach der Klassifikation von BARSCH (1996) handelt. Die wenig steilen, stabil wirkenden Frontpar-
tien und der dichte Flechtenbesatz der Grobkomponenten der Schuttkérper sprechen gegen aktuelle,
hangabwirtige Bewegungsvorginge, so dass die Formen hdchstwahrscheinlich inaktive Blockgletscher
darstellen. Die Existenz reliktdrer (fossiler) morphologischer Permafrostindikatoren deutet auf ehemals
kiltere klimatische Verhiltnisse als in der Gegenwart. Die bereits erwihnten Eiskeilnetze befinden sich in
der Tundrenstufe. Ihre Spaltenziige sind aber inzwischen eisfrei und enthalten stattdessen eine Fillung aus
minerogenen Sedimenten (Eiskeilpseudomorphosen). Das Eiskeilnetz ist daher relikt, selbst wenn in gro-
Berer Tiefe noch Permafrost vorhanden ist. FARBROT, ISAKSEN & ETZELMULLER (2008) erwih-
nen zudem einen fossilen eisfreien Blockgletscher, dessen Front in einer Héhenlage von 180 m 4. M. im
Birkenwald endet, was auf eine ehemals mindestens 200 m tiefere Lage der Permafrostuntergrenze schlie-
Ben 1dBt. Dies belegt klimatisch bedingte Schwankungen im Verlauf der Permafrostuntergrenze. In den
Gipfelblockfeldern finden sich indessen keine erkennbaren Hinweise auf eine postglaziale Uberprigung.
Seitliche Abflu8kanile (,,Jateral drainage channels®) in den Schuttkérpern und Endmorinenwille auf dem
Grobschutt indizieren, dass die Blockfelder mindestens schon vor der letzten Vergletscherung des Gebie-
tes existierten und unter ,kaltem®, nicht erosivem Eis tiberdauert haben. Unter der Annahme einer 1,5-2,0
°C héheren Jahresmitteltemperatur wihrend des postglazialen Temperaturmaximums im Vergleich zu den
letzten 200 Jahren und einer etwa dhnlichen Relation zwischen Lufttemperatur und Bodentemperatur wie
in der Gegenwart, folgern die norwegischen Autoren, dass die Gipfellagen um 1000 m @. M. auch wih-
rend des postglazialen Wirmemaximums negative Bodentemperaturen aufwiesen, und dass der Perma-
frostboden dort folglich ein erhebliches Alter aufweist und méglicherweise schon seit dem letzten Inter-
glazial (Eem) existiert.

Auf der thermisch und hygrisch kontinentaleren Finnmarksvidda stiidostlich des Glintrandes konzen-
triert sich die Verbreitung von Permafrostboden auf die zahlreichen Palsamoore (vgl. u. a. AHMAN 1977,
MEIER 1987, 1991, 1996, 1997, 2015), in denen die Bildung und Erhaltung von Dauerfrostboden durch
eine (im Sommer) thermisch isolierende Torfdecke begiinstigt wird. Die flachwellige Vidda reprisentiert
nicht nur das kilteste Gebiet Norwegens, reduziert man die Jahresmitteltemperaturen auf das Meeresspie-
gelniveau, sondern auch das gréite (bekannte) zusammenhingende Permafrostareal innerhalb Norwegens.
Die Palsamoore sind bis auf wenige Ausnahmen in der Birkenwaldstufe gelegen, stellen aber waldfreie In-
seln innerhalb der Stufe dar, und sind daher schneearm, wind- und kilteexponiert. Unter einer Waldvege-
tation wird die Entwicklung von Permafrostboden behindert, da die dichte Vegetation die Bildung einer
michtigeren, thermisch isolierenden Schneedecke durch Reduzierung der Windgeschwindigkeiten und
Schneeauswehung begiinstigt. Waldfreie Flichen innerhalb der Birkenwaldstufe kénnen jedoch von Per-
mafrostboden unterlagert sein, wie z. B. wind- und kilteexponierte Terrassenrinder, Morinenwille und
Osriicken. Auch anthropogen entstandene waldfreie Gebiete kdnnen, sofern sie besonders kilteexponiert
sind, Permafrostboden aufweisen, wie einige Strallenabschnitte zwischen Kautokeino und Bidjovagge so-
wie zwischen Kautokeino und der norwegisch-finnischen Staatsgrenze, insbesondere wenn der Unterbau
der Trasse einen hohen Anteil frostempfindlicher, tonig-schluffiger Feinsedimente enthilt. Auch einige
aufgelassene Wiesen- und Weideflichen zwischen Kautokeino und Siebe sind zumindest stellenweise von
Permafrostboden unterlagert. Die weit gespannten, durch Zerstérung der schiitzenden Vegetationsdecke
(Beweidung durch Rentiere, Befahrung mit Fourwheelern) wieder der Deflation ausgesetzten Flugsand-
areale entlang des Kautokeino-Flusses und im Umkreis der zahlreichen Seen scheinen jedoch
permafrostfrei zu sein.
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Oberhalb der Waldgrenze nimmt die Héufigkeit des Auftretens von Permafrostboden deutlich zu, wie
die langjdhrigen Feldstudien westlich des Alta-Canyons (Beskades), auf den Grundmorinen-Plateaus west-
lich und &stlich von Masi, im Raum Bidjovagge sowie im Umkreis der Gaissa-Berge westlich des Tanatals
(Levajok) ausweisen. Aufler in den weithin vorherrschenden schluffig-sandigen, stein- und blockreichen
Grundmorinen-Decken wurde Permafrostboden in Morinenwillen und -hiigeln (z. B. Grénésen bei
Gargia, Stuoroaivi bei Masi, Albasoaivi bei Bidjovagge, Corgosjokka-Becken), Osriicken (z. B.
Stuorrajikka westlich des Rastigaissa, Siebe / Aidejavri, stdlich des Suossjavti) sowie verschiedenen FluB3-
und Seeterrassen und glazifluvialen Deltas gefunden (vgl. u. a. MEIER 1991, 2015). Gemeinsames Merk-
mal der Permafrostvorkommen ist die enge Bindung an wind- und kélteexponierte, im Winter schneefreie
oder -arme Standorte sowie Ablagerungen mit einem hohen Gehalt an frostempfindlichen Korngréen,
insbesondere Schluffen. Hoher iber die Vidda-Hochfliche aufragende, von einer feinmaterialreichen
Grundmorinendecke tberzogene Bergriicken und Einzelberge sind besonders wind- und kilteexponiert
und sollten daher Gunststandorte fiir das Vorkommen von Permafrostboden darstellen, zumal die Tem-
peratur im Normalfall mit zunehmender Hohe iber dem Meeresspiegel abnimmt. Dennoch wurde bei
Testbohrungen bis in 7-10 m Tiefe (1984) oftmals kein Permafrostboden angetroffen. Eine mégliche Exr-
klirung dafiir kénnte das Auftreten von winterlichen Inversionswetterlagen darstellen, zumindest im Falle
von Bergziigen am Rande von Tilern und Seebecken. Solche Inversionslagen sind im Tanatal,
Karasjokkatal sowie am Kautokeinoelv / Altaelv keine Seltenheit und treten im tief eingeschnittenen Tal-
abschnitt des Altaelv bei der samischen Siedlung Masi in grofler RegelmiBigkeit auf. Auch FARBROT,
ISAKSEN, ETZELMULLER & GISNAS (2013) betonen die Bedeutung derartiger Inversionslagen fiir
die Temperatur- und Permafrostverhiltnisse auf der Finnmarksvidda. Nach Ansicht der norwegischen
Autoren werden die Jahresmitteltemperaturen auf der Vidda durch Temperaturinversionen so stark abge-
wandelt, dass die Temperaturen tiber der Waldgrenze nicht zwangsliufig viel niedriger als darunter sind.
Dort wird die jahrliche Amplitude in héheren Lagen durch niedrigere Sommertemperaturen und hohere
Wintertemperaturen im Vergleich zur Jahresamplitude in tieferen Lagen verringert. Nach FARBROT,
ISAKSEN, ETZELMULLER & GISNAS (2013) findet sich Permafrostboden iiber der Waldgrenze vor
allem als Folge der h6heren Windgeschwindigkeiten, die den Schnee, anders als im Birkenwald, verblasen
und kompaktieren. Diese Vorginge scheinen jedoch eher von lokaler Bedeutung zu sein. Ob sie das Ver-
breitungsmuster des Permafrostbodens auf der Finnmarksvidda grof3riumig beeinflussen, erscheint frag-
wiirdig.

Die Auswertung des klimatischen Datenmaterials der Wetterstationen i3t sowohl in den kontinentalen
Teilen der binnenlindischen Finnmark als auch in den kiistennahen Hochlagen am Nordrand der
Finnmarksvidda gréBlere Permafrost-Vorkommen erwarten. Das Klima der Berge am Glintrand und der
vorgelagerten Restberge ist weniger kontinental als auf der stidlichen Finnmarksvidda, doch ist die erhebli-
che Héhenerstreckung der Berge bis tiber 1000 m 4. M. mit einer betrdchtlichen altitudinalen Abnahme
der Temperaturen verkniipft. Die flachkuppigen Gipfelbereiche der héchsten Berge sind weithin von
feinmaterialreichen Blockfeldern bedeckt, die tiefere Grabungen sowie Bohrungen mit handgehaltenen
Brennkraft-Geriten zwecks Permafrost-Nachweises verhindern (vgl. Abb. 7). Die in den hoheren Lagen
der Berge zahlreich anzutreffenden perennierenden Schneefelder lassen sich jedoch als Indiz fiir das Auf-
treten von Permafrostboden deuten.
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Die Verbreitung von Blockfeldern in Finnmark, Norwegisch-Lappland N
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Abb. 7: Die Verbreitung von Blockfeldern in Finnmark, Norwegisch-Lappland (aus MEIER 2001)

Nach dem Modell von KING (1984) kénnen die weit gespannten Hochflichen der Finnmarksvidda
der unteren Teilstufe des diskontinuierlichen Permafrostbodens zugerechnet werden (vgl. MEIER 1991).
Auf der siidlichen Finnmarksvidda wird die obere Teilstufe des diskontinuierlichen Permafrostbodens
vermutlich in 550-600 m Héhe . M. erreicht; bis zu dieser Héhe ragen allerdings nur wenige Berge auf,
wie der Bastevarri (658 m) westlich von Kautokeino, der Lavvoaivi (640 m) nordlich von Siccajavri und
der Iskuras (643 m) stidlich von Karasjok. Am Nordrand der Finnmarksvidda ist die Untergrenze detr obe-
ren Teilstufe des diskontinuietlichen Permafrostbodens aufgrund der geringeren Kontinentalitit etwas
héher anzusetzen, und zwar in den Cara-Bergen westlich von Solovomi in rund 650-700 m . M. und in
den Rassa- und Gaissa-Bergen sudlich des Porsanger- und des Laksefjordes in rund 600-650 m Hohe .
M. Die Gipfellagen der iber 1000 m . M. aufragenden Rassa- und Gaissa-Berge und des Halkavarri (1045
m) stidwestlich und stiddstlich von Lakselv befinden sich nach dem Modell von KING im oberen Bereich
der Stufe des diskontinuierlichen Permafrostbodens, in der Dauerfrostboden bereits weit verbreitet ist.
Die héchsten Bereiche der weiter dstlich gelegenen Gaissa-Berge bei Levajok, insbesondere des 1067 m 1.
M. aufragenden Rastigaissa, erstrecken sich moglicherweise bis in die Hohenstufe des kontinuierlichen al-
pinen Permafrostbodens. Bei der Anwendung des von KING entwickelten, auf Jahresmitteltemperaturen
der Luft basierenden Modells ist jedoch zu beachten, dass die klimatischen Grenzwerte der ausgewiesenen
Permafroststufen in Finnmark gemil3 der unterschiedlichen Kontinentalitit / Maritimitit sicher gewisse
Verschiebungen erfahren, und dass die Temperaturwerte in den Gipfellagen der Berge mangels Wettersta-
tionen in den jeweiligen Hohenlagen aus dem Datenmaterial nahe gelegener Tiefland-Stationen extrapo-
liert worden sind (Temperaturabnahme: 0,53 °C / 100 Hohenmeter). Das Modell etlaubt jedoch eine etste
groBBenordnungsmifige Einschitzung der Permafrost-Verbreitung im Gebiet (vgl. MEIER 1991).

FARBROT, ISAKSEN, ETZELMULLER & GISNAS (2013) haben versucht, die Permafrost-
Verbreitung in Finnmark und Nordtroms mit Hilfe von amtlichen Klimadaten, eigenen Temperaturmes-
sungen an der Bodenoberfliche und im Substrat sowie den Gradienten zwischen diesen Parametern ge-
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nauer zu bestimmen. Auf der Finnmarksvidda-Hochfliche und im nérdlich angrenzenden Bergland der
Skanden wurden insgesamt 12 MeBstellen eingerichtet, erginzt durch 2 tiefere Bohrungen auf dem
Iskuras-Bergriicken stidlich von Karasjok. Das Datenmaterial wurde in das CryoGRID 1.0-Modell zur
Permafrost-Prospektion in 1 km? groBen Gelinde-Einheiten (vgl. GISNAS, ETZELMULLER et al. 2013)
eingespeist. CryoGRID 1.0 ist ein ,,equilibrium permafrost model” auf der Grundlage der Temperaturver-
hiltnisse an der Permafrostoberfliche. Es verbindet langfristige mittlere Lufttemperaturen, Temperaturen
an der Bodenoberfliche und an der Permafrosttafel unter Beriicksichtigung verschiedener Variablen, u. a.
der lokalen Schneebedeckung, Vegetation und Substrateigenschaften, insbesondere der thermischen Leit-
fihigkeit der Lockersedimente. Die resultierenden, von FARBROT, ISAKSEN, ETZELMULLER &
GISNAS (2013) publizierten Ubersichtskarten zu den modellierten Mitteltemperaturen an  der
Permafrosttafel wahrend der Perioden 1961-1990 und 1981-2010 (vgl. Abb. 8) zeigen in Finnmark eine
Konzentration der Permafrost-Vorkommen im Bereich der flachwelligen Finnmarksvidda (hauptsichlich
Palsamoore) und der Rassa- und Gaissa-Berge zwischen Lakselv und Levajok (Hochgebirgspermafrost) —
ein Verbreitungsmuster, das seit mehr als 20 Jahren bekannt ist (vgl. u. a. MEIER 1987, 1991, 1996, 1997).
Inwiefern das modellierte Verbreitungsmuster im Detail realistisch ist, 143t sich kaum abschitzen. Auf der
Finnmarksvidda erlaubt der kleine MaBstab der Darstellung keine exakte Uberpriifung der Permafrost-
Verbreitung. Offenbar wurden vornehmlich Palsamoore als Permafrostindikatoren verwendet, obwohl
Permafrostboden auch abseits der Palsamoore in minerogenen Substraten vorkommt, insbesondere im
sidlichsten Teil der Vidda, wie z. B. in der Umgebung von Siccajavri. Die Verwendung von ilteren, mit
Hilfe von Luftbild-Auswertungen erstellter Palsa-Verbreitungskarten (vgl. u. a. SOLLID & SORBEL
1998) bei der Permafrost-Erfassung fihrt zu falschen Ergebnissen. Dies zeigt sich besonders deutlich am
inneren Varangerfjord und im Pasviktal, wo zahlreiche Permafrost- (Palsa-) Vorkommen kartiert worden
sind, die niemals existierten (Fehler bei Luftbild-Interpretation) oder bereits Anfang der 1980 er Jahre de-
gradiert waren, wie die langjihrigen eigenen Feldstudien belegen (vgl. u. a. MEIER 2015). Wie zuverldssig
die Kartierung in den Gebirgslagen am Nordrand der Finnmarksvidda ist, miissen zukiinftige Feldstudien
zeigen. Dort ist die Permafrost-Kartierung aufgrund der Substrateigenschaften (Blockfelder, Permafrost
im Festgestein) und der militdrischen Sperrgebiete (bei Lakselv) schwieriger als auf der recht leicht zuging-
lichen, weithin von Lockersedimenten, insbesondere Grundmorinen, iberzogenen Vidda. Die Perma-
frost-Vorkommen in den kustennahen Tieflagen zeichnen sich durch schmelzpunktnahe Temperaturen
aus und sind daher bei einer Erwirmung am stirksten von der Auflésung bedroht. Die Permafrostkérper
am inneren Porsangerfjord und Varangerfjord (Palsas) unterlagen im Zeitraum 1991-2009 stark dem Zer-
fall (vgl. u. a. MEIER & THANNHEISER 2011, MEIER 2015), was sich in den Karten von FARBROT,
ISAKSEN, ETZELMULLER & GISNAS (2013) nicht widerspiegelt. Dagegen diirften die Permafrost-
Vorkommen am inneren Tanafjord (Stangenestind, Digermul-Halbinsel) und in den mittleren Lagen der
Rassa- und Gaissa-Berge, die sich wahrscheinlich bis in das Festgestein erstrecken, nicht von der Degrada-
tion bedroht sein. Dort vermitteln die Ubersichtkarten der norwegischen Autoren ein falsches Bild.
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Abb. 8: Modellierte Mitteltemperaturen an der Permafrosttafel 1961-1990 und 1981-2010 mit potenziellen Verdnde-
rungen des Permafrostbodens (aus FARBROT, ISAKSEN, ETZELMULLER & GISNAS 2013)
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LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012) haben unter Beriicksichtigung der bisher verfiigbaren
Befunde zur postglazialen Klimaentwicklung und der aktuellen Bodentemperaturdaten aus ca. 20 tieferen
Bohrléchern im Festgestein die zeitliche und riumliche Verbreitung von Permafrostboden in Siid- und
Nordnorwegen wihrend des Holozins modelliert, wobei das frithholozidne Temperaturmaximum und die
»IKleine Eiszeit” die markantesten Zeitabschnitt darstellen. In Nordnorwegen standen u. a. Temperaturse-
rien aus Bohrungen auf dem Iskuras-Bergriicken in Finnmark, vom Guolasjavri-Stausee-Becken in
Kafjord und Nordnesfjell am Lyngenfjord sowie aus dem Lavkavagge-Tal in Storfjord (Troms) zur Kali-
brierung zur Verfigung. Den norwegischen Autoren zufolge war das Relief in Nordnorwegen weithin zu
niedrig um ein Uberdauern von Permafrostboden wihrend des postglazialen Temperaturmaximums zu
gestatten. Dies dirfte auch fiir die flachwellige, nur 300-500 4. M. gelegene Finnmarksvidda-Hochfliche
zutreffen. Nach den Vorstellungen von LILLEOREN, ETZELMULLER et al (2012) konnte Permafrost-
boden nur in den &stlichsten Gebieten von Troms nahe der Staatsgrenze zu Schweden in Héhenlagen
tber 1400 m 4. M. fortbestehen. Allerdings diirfte die in Gstlicher Richtung zunehmende thermische und
hygrische Kontinentalitit des Klimas und die damit verkniipfte Absenkung der Permafrost-Untergrenze
schon damals bestanden haben, so dass auch weiter Gstlich gelegene, niedrigere Berggipfel Permafrost-
Vorkommen beherbergt haben kénnten. In diesem Zusammenhang sind vor allem die tber 1000 m @. M.
aufragenden Rassa- und Gaissa-Berge am Nordrand der Finnmarksvidda zu nennen. Auf die Méglichkeit
eines kontinuierlichen Fortbestandes von Permafrostboden seit der Deglaziation bis in die Gegenwart am
Ruitucakka bei Lakselv weisen auch die Untersuchungen von FARBROT, ISAKSEN &
ETZELMULLER (2008). Noch giinstigere Bedingungen fiir ein Uberdauern von Permafrostboden wih-
rend des postglazialen Temperaturmaximums duirften in den von Blockfeldern bedeckten Gipfellagen des
1067 m 4. M. aufragenden Rastigaissa am Ostrand der Finnmarksvidda bestanden haben. Ein Blockfeld-
mantel iiber dem Festgestein hat eine Reduzierung der Bodentemperaturen zur Folge. Zugleich ist die
Existenz eines michtigen Blockmantels tiber dem Fels als Hinweis auf eine Bedeckung der Lokalitit mit
»Kkaltem®, nicht erosivem Eis aufzufassen, da die ilteren Blockfelder die pleistozidnen Vergletscherungen
nur auf diese Weise nahezu unversehrt tiberdauert haben kénnen (vgl. u. a. MEIER 2001). Eine gezielte
Bohrung im Gipfelbereich des von den norwegischen Autoren nicht untersuchten Rastigaissa-Berges
kénnte wertvolle Hinweise auf die holozine Permafrost-Entwicklung im Bereich der 6stlichen
Finnmarksvidda liefern. Nach Ausweis des vorliegenden Klimadaten-Materials reprisentiert die ,,Kleine
Eiszeit“ den kiltesten Zeitabschnitt des Holozins, was u. a. durch das Vorriicken der meisten Gletscher
belegt ist. Nach LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012) war dies zugleich der Zeitabschnitt der
groBten postglazialen Permafrost-Ausdehnung und -Michtigkeit. Ob die Finnmarksvidda wihrend der
,»IKleinen Eiszeit™ tatsdchlich so weitrdiumig von Permafrostboden unterlagert war, wie von den norwegi-
schen Autoren modelliert und kartographisch dargestellt (vgl. Abb. 9), ist denkbar. Dagegen ist die zeit-
gleiche weite Verbreitung von Permafrostboden im stirker maritim beeinflussten Kistenraum Finnmarks
fragwirdig, insbesondere in den Tieflagen in Fjordnihe. Das Ausmal} und Alter des alpinen Permafrost-
bodens in den Hochlagen am Nordrand der Finnmarksvidda 1iBt sich bisher kaum abschitzen.
LILLEOREN, ETZELMULLER et al. (2012) vermuten eine Permafrost-Existenz seit dem Atlantikum,
doch ist an beglinstigten Lokalititen (z. B. hohe, blockfeldbedeckte Gipfellagen) auch ein héheres Alter
denkbar, wobei Permafrostboden wihrend des gesamten Holozins bestanden haben kénnte. Eine exakte
Datierung des Permafrostbodens ist nur mittels Entnahme von Bodeneisproben méglich, was im zumeist
abgelegenen, oft unzuginglichen Gelinde duBerst aufwendig und daher kostenintensiv ist. Hier besteht
zweifellos Forschungsbedarf.
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Abb. 9: Ubersichtskarte zum relativen Permafrostalter in Nord- und Siidnorwegen (aus LILLEOREN,
ETZELMULLER et al. 2012)

2.4. Vegetation und Bdden

Die Vegetation Finnmarks wird geprigt durch die hohe Breitenlage sowie die orographischen und hyp-
sometrischen Gegebenheiten. Die nordéstlichsten Kiistenabschnitte Finnmarks liegen bereits jenseits der
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polaren Waldgrenze, die nordlich des 70. Breitengrades einen weiten Bogen vom Magerdysund tber die
Nordkinn- und Varanger-Halbinsel nach Ekkerdy am Varangerfjord beschreibt. Sie trennt die subarkti-
sche Region von der arktischen Region im duBlersten Nordosten. Die Waldgrenze besitzt in Finnmark eine
Doppelnatur: Sie ist sowohl eine horizontale als auch eine vertikale Erscheinung, die den mit der geogra-
phischen Breite und der Héhe zunehmenden Warmemangel widerspiegelt (vgl. HOLTMEIER 1974). Au-
Ber durch die klimatischen Bedingungen, insbesondere die Temperatur-, Niederschlags-, Wind- und Ein-
strahlungsverhiltnisse, das Relief (Hangneigung, Exposition), wird das Vegetationsmuster u. a. durch die
Eigenschaften der Festgesteine und Lockersedimente, den Feuchte- und Nihrstoffgehalt des Bodens so-
wie anthropogene und zoogene Einflisse bestimmt (vgl. MEIER, THANNHEISER & WEHBERG
2005). Nach DAHL, ELVEN, MOEN & SKOGEN (1986) und MOEN (1999) lassen sich in Finnmark
stdlich der polaren Waldgrenze bzw. stidarktischen Vegetationszone in Abhingigkeit von der pol- und
héhenwirts abnehmenden Sommertemperatur mehrere vegetationsgeographische Zonen bzw. Hohenstu-
fen ausgliedern: Die mittel- und die nordboreale Zone sowie die unter-, mittel- und hochalpine Stufe (vgl.

Abb. 10).
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Abb. 10: Vegetationsgeographische Ubersichtskarte von Finnmark (aus MEIER 1991)

Die flachwellige, weithin von einer Grundmorinendecke Giberzogene Hochfliche der Finnmarksvidda

ist zu rund 50 % von lichten subarktischen Birkenwildern aus Betula pubescens ssp. czerepanovii

(Bergbirke)

bestanden, die zur nordborealen Vegetationszone zihlen. Sie werden mit zunehmender Héhe tiber dem
Meeresspiegel von Zwergstrauch-, Heide- und Wiesengesellschaften der unteralpinen Stufe abgel6st. Die



2. Physiogeographische Charakteristik 223

Waldgrenze steigt landeinwirts mit zunehmender thermischer und hygrischer Kontinentalitit von fast 400
m bis auf knapp 500 m . M. an. Die hdchsten, rund 650 m @. M. aufragenden Kuppen und Gipfel liegen
noch innerhalb der unteralpinen Vegetationsstufe, wie die relativ geschlossene Vegetationsdecke aus
Zwergstriuern, Kriutern und Grisern ausweist. Charakteristisch ist der Wechsel zwischen Kuppen und
Schneetilchen-Gesellschaften. Weite Flichen werden von Moor- und Sumpfgebieten eingenommen, wo-
bei vor allem die tiefgriindigen, durch Torfmichtigkeiten von mehreren Metern gekennzeichneten Moore
unterhalb der Waldgrenze rezenten Permafrostboden in Gestalt von Palsas enthalten kénnen. Die Pflan-
zengesellschaften der mittelborealen Zone bedecken in Finnmark nur relativ kleine Areale. Es handelt sich
vor allem um Kiefernwilder aus Pinus sylvestris (Waldkiefer), in die Strang- und Hangmoore eingeschaltet
sind. Groflere Kiefernbestinde finden sich in den Tiélern von Karasjokka und Anarjokka. Sie stehen mit
den weitflichigen Kiefernwildern im Inaribecken in Verbindung. Neben diesen keilférmig nach Norden
vordringenden Ausldufern des borealen Nadelwaldgiirtels existieren vorgeschobene Kiefernwald-
Enklaven in geschiitzten Lagen innerhalb der nordborealen Zone, wie an den Unterliufen von
Stabburselv, Lakselv und Bérselv (innerer Porsangerfjord) sowie in den unteren Talabschnitten von
Mattiselv, Eibyelv, Altaclv und Tverrelv (innerer Altafjord). Sie stellen vermutlich Reste eines ehemals
ausgedehnteren Kiefernwaldareals dar. Die hochsten Berge am Nordrand der Finnmarksvidda, wie das
Halddetoppen-Gebiet bei Alta, die Rassa- und Gaissa-Berge bei Lakselv sowie die Gaissa-Berge bei
Levajok erstrecken sich bis in die mittel- und hochalpine Vegetationsstufe. Die Vegetation der mittelalpi-
nen Stufe besteht aus Grasheiden und Schneetilchen-Gesellschaften (vgl. Foto 22). Zwergstrducher wie
Vaccinium  myrtillus  (Heidelbeere), Vaccinium uliginosum  (Rauschbeere) und Empetrum nigrum = ssp.
hermaphroditum (Zwittrige Krihenbeere) finden sich nur noch sporadisch. Die zahlreichen Salix- (Weiden-)
Arten haben hier ihre Hohengrenze mit Ausnahme von Salix polaris (Polarweide) und Salix herbacea
(Krautweide). Dagegen bilden Flechten und Moose einen wichtigen Bestandteil der Vegetation. In der
hochalpinen Stufe fehlt eine zusammenhingende Vegetationsdecke (vgl. Foto 23). Die Landoberfliche
wird von feinmaterialarmen Blockfeldern und Felsflichen gebildet. Wo Vegetation vorhanden ist, handelt
es sich um Schneetilchen-Gesellschaften. Die wenigen Gefid3pflanzen wachsen verstreut an feinmaterial-
reicheren, windgeschiitzten Plitzen. Die meisten von ihnen zihlen zur Gattung Saxifraga (Steinbrech). Es
dominieren Flechten, Moose und Algen. Unter den Moosen sind Polytrichum-, Hylocomium- und
Rhacomitrium-Arten weit verbreitet, wihrend unter den zahlreichen Flechten die Gattungen Cetraria, Cladonia
und Rhizocarpon vorherrschen.

Foto 22: Glazifluviales Kastental des Bérgasjikka-Baches aus der Deglaziationszeit der Laksefjordvidda (400 m .
M.). Die Talsohle wird nur wihrend der Schneeschmelze auf ganzer Breite iberflutet. Die lingerfristigen Schneefle-
cken im ,,Knick” induzieren nivale Abtragungsvorginge an den Hingen. Die hoher gelegenen Hinge auBerhalb des
Tales zihlen bereits zur mittelalpinen Vegetationsstufe, in der Grasheiden und Schneetilchen-Gesellschaften domi-
nieren. 10.7.1985
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Foto 23: Autochthones Blockfeld (Blockmeer) aus scharfkantigen Quarzitblécken im Askasgaissa-Gebiet siidlich des
Laksefjordes (650 m . M.). Die Vegetation ist hochalpin und beschrinkt sich auf wenige Plitze mit Schneetilchen-
Gesellschaften. Die wenigen Gefi3pflanzen wachsen verstreut an feinmaterialreicheren, windgeschiitzten Lokalitd-

ten. Es dominieren Flechten, Moose und Algen. 28.7.1992

In Abhingigkeit von der Art und Dichte der Vegetationsbedeckung der Standorte sowie zahlreichen
weiteren lokalen, oft kleinrdumig wechselnden Faktoren, wie z. B. den Boschungsverhiltnissen und der
Exposition, den Eigenschaften der Festgesteine oder Lockersedimente, deren Kérnung und Nihrstoffge-
halt, den Feuchteverhiltnissen sowie der zur Bodenbildung zur Verfugung stehenden Zeit, haben sich auf
der Finnmarksvidda und im nérdlich anschlieBenden, kiistennahen Bergland eine Reihe sehr unterschied-
licher Bodentypen entwickelt, die in verschiedenen Subtypen und Varianten auftreten und bisweilen zu
anderen Bodentypen iiberleiten (vgl. MEIER, THANNHEISER, WEHBERG & EISENMANN 2005).
Unter Birkenwald dominieren Podsole als der zonale Bodentyp der nordborealen Vegetationsregion, wo-
bei Eisenpodsole und Eisenhumuspodsole im Vergleich zu typischen Humuspodsolen vorherrschen. Ein
auffilliges Merkmal der Podsole (Ae- und Bs / Bsh / Bh-Horizonte zusammen >30 cm michtig) ist eine
relativ michtige organische Auflage als Folge der langsamen Humifizierung und Mineralisierung der
Pflanzenbestandteile, bedingt durch die strengen klimatischen Verhiltnisse, insbesondere den langen, kal-
ten Winter mit Temperaturen bis weit unter den Gefrierpunkt. Betridgt die Michtigkeit der beiden Hori-
zonte 15-30 cm, handelt es sich um Nanopodsole (Zwergpodsole), bis <15 cm Michtigkeit um Podsol-
Regosole. AuBBer Podsolen und deren Subtypen finden sich auf der Finnmarksvidda Uberginge zu ande-
ren Bodentypen, wie z. B. Gleyen. Entlang von Flul3- und Seeufern haben sich Gleye unter dem Einfluf3
des sich periodisch dndernden Grundwasserspiegels gebildet. Wo eine wasserstauende Schicht im Unter-
grund (z. B. dichter Fels, tonig-schluffige Grundmorine) von wassergesittigtem Mineralboden tiberlagert
wird, haben sich Pseudogley-Profile entwickelt. In den periodisch iiberschwemmten Talauen finden sich
Rambla (Aue-Syrosem in Lockersedimenten), Paternia (Aue-Regosol) und Vega (Aue-Braunerde) als hiu-
figste Bodentypen. An den Talhingen dominieren zwar Podsole, doch sind auch Kolluvisole und Ranker
anzutreffen. Obwohl Permafrostboden auch in minerogenen Sedimenten aullerhalb der Palsamoore insel-
haft vorkommt, wurden keine an die Verbreitung von Dauerfrostboden gekntipften Bodentypen
(Gelisole) abseits der Moore angetroffen — méglicherweise waren die stichpunkthaften Grabungen zu
flachgriindig. Allerdings zeigten nahezu alle diese Grabungsprofile frostdynamisch (kryoturbat) deformier-
te Substratlagen nahe der Bodenoberfliche, insbesondere in frostempfindlichen, feinkrnigen Lockerse-
dimenten.

Die Bodenbildung auf der Finnmarksvidda und im nérdlich angrenzenden kiistennahen Bergland
konnte erst ecinsetzen, nachdem sich auf den Substraten ecine Vegetation angesiedelt hatte. Die
Deglaziation erfolgte an den inneren Fjordbuchten nach der Jungeren Dryaszeit (ca. 10 000 Jahre B.P.),
nahe der norwegisch-finnischen Staatsgrenze rund 800 Jahre spiter (vgl. OLSEN, REITE, RIIDER &
SORENSEN 1996). Nachdem das spitweichselzeitliche Eis abgeschmolzen war, wurde die Bodenent-
wicklung zunichst durch niedrige Temperaturen, frostdynamisch gesteuerte Substratumlagerungen und
eine spirliche Vegetationsdecke behindert, doch standen danach bis zur Gegenwart mehr als 9 000 Jahre
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fir die Bodenentwicklung zur Verfiigung. Infolge des stirker gekammerten Reliefs, der gréBeren
Petrovatrianz sowie der groB3eren Vielfalt an Pflanzengesellschaften haben sich im Bergland des Kaledoni-
schen Deckenbaus mehr Bodentypen entwickeln kénnen als auf der flachwelligen Viddafliche des Fen-
noskandischen Schildes. Die von sandiger Grundmorine und lichten, flechtenreichen Empetrum-
Birkenwildern bedeckten Hochflichen sind durch Nanopodsole gekennzeichnet, deren Straten durch
kryoturbate Vorginge hiufig stark deformiert sind, insbesondere nahe der Waldgrenze. Die Dominanz
von Nanopodsolen tiberrascht insofern, als vergleichbare Standorte in Kiistennihe hiufig Vollpodsole mit
wesentlich michtigeren Bodenprofilen aufweisen. Dort finden sich Nanopodsole hauptsichlich oberhalb
der Waldgrenze. Auf den weit gespannten Grundmorinen-Plateaus der Finnmarksvidda bilden gut entwi-
ckelte Podsolbéden offenbar die Ausnahme. Sie sind jedoch in den wasserdurchlissigen dolischen Sandab-
lagerungen, die die vertikale Perkolation von Wasser und Kolloiden begiinstigen, weit verbreitet. Die am
besten entwickelten Eisenpodsole und Eisenhumuspodsole mit stark verhdrteten Illuvialhorizonten (Ort-
stein) erreichen in den unmittelbar nach der Deglaziation gebildeten Flugsandablagerungen Profiltiefen
von bis zu 1 m. Stirker wind- und kilteexponierte Plitze im Waldgrenzbereich und dariiber sind durch
Podsol-Regosole oder Syroseme im Lockermaterial gekennzeichnet. Die Ursachen fiir die intensivere
Podsolierung in Kistennihe im Vergleich zur binnenldndischen Vidda sind noch unklar. Méglicherweise
spielen die gréBeren Niederschlagsmengen, die kiirzere Bodenfrostperiode sowie die lingere, seit der
Deglaziation fir die Bodenentwicklung zur Verfiigung stehende Zeitspanne im Kistenraum in diesem
Zusammenhang ecine Rolle (vgl. MEIER, THANNHEISER, WEHBERG & EISENMANN 2005).
Moorbéden sind sowohl unterhalb als auch oberhalb der Waldgrenze anzutreffen. Die Moore haben ihren
Verbreitungsschwerpunkt auf der flachwelligen Finnmarksvidda, insbesondere im stidlichen, kontinentale-
ren Binnenland. Dort existiert eine Vielzahl flacher, abflussloser, von dichtem, wasserstauendem Fels
unterlagerter Gelindedepressionen. Die Torfbildung wird durch relativ warme Sommer mit einer hohen
Biomasseproduktion sowie sehr strenge, lange Winter, die den Abbau des organischen Materials verzo-
gern, begiinstigt, so dass lokal Torfmichtigkeiten von bis zu 5 m erreicht werden. Uberschreitet die Méch-
tigkeit der im Sommer thermisch isolierenden, porésen Torfdecke 70-80 cm (kiistennahes Tiefland: 50-60
cm), kann Permafrostboden gebildet werden und lingere Zeit Giberdauern. Die sommerliche Auftautiefe
unterliegt rdumlichen und zeitlichen Schwankungen (von Platz zu Platz und Jahr zu Jahr). Oftmals ist die
minerogene Moorunterlage ebenfalls perennierend gefroren.

Die durch das Klima und die Vegetation gesteuerte vertikale Differenzierung der Béden ist im Berg-
land am Nordrand der Finnmarksvidda infolge der groBeren Reliefenergie schirfer ausgeprigt. Die Unter-
ldufe der Fliisse und Biche haben sich am Glintrand und an der Kiiste aufgrund der gréBeren Wasserfiih-
rung bei gleichzeitiger Landhebung stirker in den Untergrund eingeschnitten als im stidlichen, weithin
flach geboschten Binnenland. Die Waldgrenze ist daher im Vergleich zum Inland-Plateau hiufig ,,scharf™
linienhaft ausgeprigt. Grabungsprofile in Grundmorinen und glazifluvialen Ablagerungen unterhalb und
oberhalb der Waldgrenze zeigen indessen in den meisten Fillen nur einen graduellen Ubergang zwischen
den Bodentypen und -varianten. Auf relativ feuchten Hingen 100-150 m unterhalb der Waldgrenze wur-
den Podsole und Kolluvisole angetroffen, die von moosteichen Myrtillus-Birkenwildern bestanden sind.
50-80 m hangaufwirts waren die Horizonte diinner, stellenweise kryoturbat ,,verwiirgt” und bildeten typi-
sche Nanopodsole. An der Waldgrenze und auf den oberen, mit Zwergstrauchern bedeckten Hangpartien
dominieren Nanopodsole. In wind- und kilteexponierten Plateau- und Kuppenlagen mit spirlicher Vege-
tationsbedeckung sind vornehmlich Podsol-Regosole und Syroseme zu finden. Podsol-Regosole sind ty-
pisch fur Standorte, an denen die Podsolierungsprozesse durch klimatische und / oder edaphische Un-
gunst verzogert ablaufen. Im geneigten Gelinde kennzeichnen sie hdufig Ablagerungen, die
gelisolifluidalen oder ablualen Verlagerungen unterliegen. Auf den Plateaus und Terrassen behindern vor
allem kryoturbate und deflatorische Vorginge eine ungestérte Bodenbildung. Ferner wird die Humusbil-
dung und Produktion aggressiver Sduren, die die Verlagerung von Eisen und Aluminium ermdglichen, an
Plitzen mit offener Vegetation behindert. Hohe Windgeschwindigkeiten kénnen die Evaporation verstir-
ken und dadurch die vertikale Perkolation von Bodenwasser erschweren, wodurch die Podsolierungsrate
verringert wird. Syroseme als Initialstadien der Bodenbildung sind im Locker- und Festgestein oberhalb
der Waldgrenze anzutreffen. Innerhalb des Birkenwaldes sind sie selten. Festgesteinssyroseme sind u. a. an
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verwitternden Felsflichen an Drumlins, Rundhéckern, Kluft- und Canyonwinden sowie grofleren Fels-
blécken und Erratika zu beobachten. Da der Verlauf der Waldgrenze in Abhingigkeit von den klimati-
schen Rahmenbedingungen nicht konstant ist, sondern in der Vergangenheit vermutlich oszilliert hat,
konnen sich die Bodenprofile im heutigen Waldgrenzbereich unter anderen Bedingungen und unter einer
anderen Vegetationsbedeckung entwickelt haben als die gegenwirtigen Verhiltnisse vermuten lassen.

Das grobe, grofiriumig durch das Makroklima und die Vegetationsglirtel vorgegebene zonale und hyp-
sometrische Verbreitungsmuster der Béden wird kleinrdumig erheblich durch eine Vielzahl lokaler Va-
rianzfaktoren (Standortfaktoren), wie z. B. Mesoklima, Vegetationsart und -dichte, Festgestein, pleistozine
und holozine Lockersedimente, Hangneigung und Exposition sowie Feuchtigkeitsverhiltnisse abgewan-
delt. Die Eigenschaften der Substrate resultieren aus den Merkmalen der Festgesteine (lithologische Be-
dingungen) und den Charakteristika der Lockersedimentdecke (edaphische Bedingungen). Die Frostver-
witterung der auf der Vidda weithin vorherrschenden Gesteine Quarzit, Sandstein, Konglomerat, Granit
und Gneis liefert hauptsichlich sandigen Detritus (pH 3-6), wihrend die weniger resistenten Phyllite und
Amphibolite plattige Verwitterungsprodukte bilden. Kalksteine, Dolomite, Marmor und (ultra-) basische
Gesteine liefern zwar feinkérnige Verwitterungsprodukte, doch konzentriert sich ihre Verbreitung im we-
sentlichen auf das Bergland am Glintrand im Norden der Finnmarksvidda. Die Festgesteine beeinflussen
die Bodenbildung aufler durch ihre Kornigkeit vor allem durch ihre Aziditit. Die Eigenschaften der
glazidren Ablagerungen spiegeln vornehmlich die Merkmale der lokalen Festgesteine wider, da das Materi-
al zumeist nur tber relativ kurze Distanzen (<10 km) verlagert worden ist. Auller den Verwitterungspro-
dukten der lokal anstehenden Festgesteine und Grundmorinen-Ablagerungen finden sich glazifluviale Se-
dimente in Gestalt von Osern, Kames, Deltas und Terrassen. Das Material umfasst hauptsichlich Sande
und Kiese mit eingeschalteten Schluff- und Tonlinsen. Die Fliisse haben im Holozin fluviale Kies-, Sand-
und Schluffablagerungen an ihren Unterldufen akkumuliert; die FluBauen werden wihrend der Schnee-
schmelzperiode im Mai zumindest teilweise tiberflutet, wobei bis in die Gegenwart feinkérnige Sedimente
abgelagert werden. AulBler Syrosemen sind dort bei wechselnden Grundwasserstinden Gley- und
Vegabdden zu finden. Die Hangablagerungen enthalten hiufig Material unterschiedlicher Genese, wie z.
B. Verwitterungsprodukte der im Untergrund anstehenden Festgesteine, schluffig-sandige Grundmorinen
sowie Flugsande, wobei hiufig eine Vermischung infolge gelisolifluidaler Massenbewegungen stattgefun-
den hat. An Oswillen und auf hoheren, ilteren FluBterrassen sind oftmals Flugsanddecken und Diinen
anzutreffen. In vielen Gelindedepressionen und selbst in flachen Hangmulden tragen die minerogenen
Sedimente eine organische Auflage, wodurch sich Moorbdden entwickeln konnten. Als Feuchtbéden sind
abseits der Palsa- und Pounikkomoore Hanggley-Ranker und Hangmoore verbreitet. Die Hanggley-
Ranker finden sich vorzugsweise entlang von Bachliufen und in Hangmulden unter Hochstauden-
Birkenwald und Weidengebtisch. Der Hanggrundwasserspiegel liegt 20-40 cm unter Flur, in nassen Profi-
len an der Basis der maximal 20 cm michtigen Humusdecke. Sie sind an den Unterhdngen und Hangver-
flachungen mit gegenldufigem Gefille vielfach mit Hangmooren vergesellschaftet, die ihren Nahrstoffbe-
darf sowohl ombrogen (durch Niederschlag) als auch soligen (durch oberflichenbiirtiges Hangzuschul3-
wasser) decken. Der Faktor ,,Relief* steuert die Bodenentwicklung auf verschiedene Weise — direkt und
indirekt. Das Makrorelief beeinflusst das Klima, indem die Lufttemperatur im Normalfall h6henwirts ab-
nimmt und die Niederschlagsmenge zugleich zunimmt. In manchen trogférmigen Becken und Tilern (z.
B. Talabschnitte am Altaelv und Tanaelv) kommt es hiufig zu Temperaturinversionen, insbesondere im
Winter. Im Sommer und Herbst sind diese Talabschnitte oftmals durch Nebel und mehr Feuchtigkeit ge-
kennzeichnet als die angrenzenden Hochflichen. Steile westexponierte Hinge erhalten mehr Niederschlag
als ostexponierte Hinge. Dagegen begiinstigen ostexponierte Hinge die Akkumulation gréBerer Schnee-
mengen (Lee-Effekt). Michtige Schneeansammlungen kénnen weit bis in den Sommer iberdauern und
ihre Umgebung mit Schmelzwasser versorgen, wodurch das Bodenfrostregime und das Pflanzenwachstum
beeinflusst werden. Auf den sanft gebdschten Plateaus und auf den nahezu ebenen Talbéden und
-terrassen, wo keine Massenverlagerungen stattfinden, kénnen sich Bodenprofile ungestért entwickeln, so-
fern kryoturbate Prozesse, Deflation (Plateaus) und fluviale Sedimentation (Auenbereich) keine Rolle spie-
len. An den Hingen kénnen gelisolifluidale und erosive Prozesse die Entwicklung von Bodenprofilen st6-
ren. Wenn das Substrat gegen Ende der Schneeschmelze wassergesittigt ist, kann ein Béschungswinkel
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von 2-3 ausreichen um gelisolifluidale Massenbewegungen auszulésen. Ab Hangneigungen >30 dominie-
ren Abspilungs- und Rutschungsvorginge. Die Durchfeuchtung férdert nicht nur die Hangdynamik, son-
dern steuert auch das Pflanzenleben. Sowohl die Vegetationsdecke als auch die Feuchteverhiltnisse wer-
den stark von der Hangneigung und vom Relief kontrolliert. Die komplexen Beziehungen und Wechsel-
wirkungen zwischen den verschiedenen, das Verbreitungsmuster der Bodentypen bestimmenden Faktoren
kénnen am Beispiel eines hypsometrischen Querprofils durch das Tal des Kautokeino-Flusses bei der Sa-
men-Siedlung Masi niher studiert werden (vgl. Exkursionsroute und Wanderung).
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3. Exkursion Uber die Finnmarksvidda-Hochflache

3.1. Wissenschaftlicher Hintergrund

Die Finnmarksvidda-Hochfliche in der binnenlindischen Finnmark wird anhand eines Nord-Sid-
Profils vorgestellt. Die Exkursion mit Ausgangspunkt Alta spannt einen Bogen von der Kiistenregion am
inneren Altafjord tber den Glintrand im Norden der Vidda sowie die zentrale Hochfliche (Peneplain)
zum Studrand der Finnmarksvidda zwischen Kautokeino und Hetta. Das Transekt verlduft in Gesteinen
des Alta-Kvaenangen-Fensters innerhalb des Kaledonischen Deckenbaus, des Kalak-Decken-Komplexes
des Kaledonischen Gebirges, quert den Glintrand, und setzt sich stidlich davon in Gesteinen des Fenno-
skandischen Schildes fort. Die unterschiedlichen petrographischen FHigenschaften der Festgesteine
(Petrovarianz) im Bereich der Kaledonischen Uberschiebungsdecken und des Fennoskandischen Schildes
spiegeln sich vor allem im Makrorelief wider. Die pleistozidnen Gletscher haben den priexistenten GroQ3-
formenschatz (Alt- bzw. Paldoformen) durch Erosions- und Akkumulatiosvorginge tiberprigt. Die resul-
tierenden Formen und Ablagerungen kennzeichnen vor allem das Mesorelief. Die holozine
Morphodynamik hat das Relief seit der Deglaziation (Alta: ca. 10 000 Jahre B.P., norwegisch-finnische
Grenze: ca. 9 200 Jahre B.P.) bisher nur geringfiigig modifizieren kénnen.

Das Klima weist in nordstdlicher Richtung von der Fjordkiiste zur norwegisch-finnischen Grenze ei-
nen markanten Gradienten auf, der durch eine Zunahme der thermischen und hygrischen Kontinentalitit
gekennzeichnet ist und sich in der Vegetation entlang der Exkursionsroute deutlich manifestiert. Die Jah-
resmitteltemperatur am Altafjord ist positiv (1961-1990: 1,3 °C, 1991-2009: 2,3 °C), in Siccajavri nahe der
norwegisch-finnischen Grenze dagegen deutlich negativ (-3,1 °C / -2,2 °C). Trotz einer lichten Birken-
wald-Vegetation reprisentiert die binnenldndische Finnmarksvidda das kilteste Gebiet Norwegens abseits
der hoéchsten Gebirgsgipfel. Dennoch findet sich Permafrostboden auf der flachwelligen Vidda-
Hochfliche nur in diskontinuierlicher Verbreitung, bedingt durch die relativ warmen Sommer, die die tie-
fen Temperaturen (bis -50 °C) der langen und schneearmen Winter weithin kompensieren. Wo eine im
Sommer thermisch isolierende Torfdecke existiert, die den Frostboden vor dem Auftauen schiitzt, wie in
den zahlreichen vermoorten Gelindedepressionen im Stdteil der Finnmarksvidda, ist Permafrostboden
jedoch weit verbreitet und tritt in Gestalt von Palsa-Hugeln als zuverlissigen morphologischen Indikato-
ren rezenten Permafrostbodens deutlich sichtbar in Erscheinung. Die Verbreitung von Permafrostboden
abseits der vornehmlich in der Birkenwaldstufe anzutreffenden Palsamoore ist bisher kaum bekannt. In-
folge der hohenwirts im allgemeinen abnehmenden Sommertemperaturen und den daraus resultierenden
giinstigeren Bedingungen fiir die Bildung und den Erhalt von Permafrostboden ist mit einer Zunahme der
Permafrost-Wahrscheinlichkeit zu rechnen, insbesondere oberhalb der Waldgrenze. Allerdings fehlen typi-
sche Permafrostindikatoren in diesen Héhenlagen entlang der Exkursionsroute (abgesehen von einigen
kleinen Mooren mit einzelnen Palsas), so dass die aktuelle Verbreitung von Permafrost im Untergrund
ohne Grabungsbefunde unklar bleibt. Fossile Eiskeilnetze an wind- und kilteexponierten Lokalititen
(Morinenwille und -hiigel, Osriicken, Terrassenrinder etc.) kennzeichnen Plitze, an denen die Vorausset-
zungen fiir die Existenz eines kontinuierlichen Permafrostbodens ehemals erfiillt waren, insbesondere
wihrend der Jingeren Dryaszeit. Im Kaledonischen Gebirge am Nordrand der Finnmarksvidda konzen-
triert sich die Verbreitung von Permafrostboden vermutlich auf einzelne isolierte Palsamoore an lokalkli-
matisch und edaphisch-hydrologisch beglnstigten Standorten sowie schneearme, wind- und kilteexpo-
nierte Plitze oberhalb der Waldgrenze in Hohenlagen von 500-1000 m 4. M. In den kiistennahen Hochla-
gen behindern die groB3en winterlichen Schneemichtigkeiten das Eindringen der Kiltewellen in den Un-
tergrund und somit die Aggradation von Permafrostboden. Die weite Verbreitung von perennierenden
Schneefeldern in den hochsten Plateau- und Gipfellagen (z. B. Sukkertoppen, 900 m . M., Kifjord west-
lich von Alta) sowie Grabungsbefunde belegen indessen, dass Permafrostboden dort vorkommt, mdégli-
cherweise an einigen Plitzen seit sehr langer Zeit, inaktiv und mit den gegenwirtigen Klimaverhiltnissen
nicht im Gleichgewicht stehend, wie die erheblichen Auftautiefen vermuten lassen.
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Die grofiriumige Gliederung der Vegetation spiegelt im groflen und ganzen die gegenwirtigen klimati-
schen Verhiltnisse wider. Klimaschwankungen im Verlauf des Postglazials und in der jingeren Vergan-
genheit (seit Ende der ,,Kleinen Eiszeit) haben jedoch regional und lokal zu Verschiebungen der Grenz-
sdume zwischen den Vegetationszonen und -stufen gefiihrt, was sich u. a. aus der Verbreitung und dem
Entwicklungsstand der verschiedenen Bodentypen ablesen lif3t. Die Vegetation in den geschiitzten Talern
um Alta besteht in den Tieflagen aus mittelborealen Kiefernwildern, an die sich héhenwirts subalpine
Birkenwilder anschlieBen. Diese der nordborealen Vegetationszone zugehorigen Birkenwilder bedecken
den grofiten Teil der Finnmarksvidda entlang der Exkursionsroute. Sie sind zumeist licht und enthalten
zahlreiche Moore. Die am hdchsten gelegenen Abschnitte des Transekts befinden sich bereits oberhalb
der Waldgrenze und zihlen zur unteralpinen Vegetationsstufe, deren Vegetation durch Zwergstriucher,
Kriuter und Griser geprigt ist. Die Gipfel der hoéchsten Berge am Nord- und Westrand der
Finnmarksvidda erstrecken sich bis in die mittel- / hochalpine Vegetationsstufe. Sie sind weithin von
Blockfeldern bedeckt, liegen abseits der Exkursionsroute und lassen sich daher nicht studieren. In den
Kiefernwildern der kiistennahen Tieflagen um Alta sowie unter Birkenwald dominieren Podsole als der
zonale Bodentyp der mittel- / nordborealen Vegetationsregion, wobei Eisenpodsole und
Eisenhumuspodsole vorherrschen. Oberhalb der Waldgrenze schlieBen sich Nanopodsole an. Dariiber
hinaus finden sich auf der Finnmarksvidda Uberginge zu anderen Bodentypen, wie z. B. Gleyen und
Rankern.

3.2. Streckenverlauf und Logistik

Fahrstrecke: ca. 220 km, Wanderstrecke: ca. 50 km, 2 Ubernachtungen auf Campingplatz
(Masi)

Alta-Bossekop, Abzweigung R 93 Richtung Kautokeino von E 6 — R 93 bis Skillemo (Briicke iiber den
Eibyelv, Abzweigung Richtung Gargia) — Kommunalstra3e nach Gargia — ab Wende- und Parkplatz alte
Schotterstralle nach Solovomi — nach ca. 4 km Anstieg kleiner Parkplatz auf Felsfliche oberhalb der
Waldgrenze mit Hinweisschild auf Wanderweg zum Altaclv-Canyon — Wanderung zum Aussichtspunkt
am Canyon-Rand (Hin- und Rickweg zusammen ca. 10 km) — Weiterfahrt nach Solovomi, wo die alte
Schotterstraie die R 93 kreuzt (alternativ: Streckenabschnitt Skillemo-Solovomi auf der R 93 durch die
Tiler von Eibyelv und Trangdalselv, falls die alte Schotterstralle in schlechtem Zustand ist — Wanderung
vom Parkplatz in Gargia bis zum Altaelv-Canyon und zuriick ca. 18 km) —Weiterfahrt auf der R 93 nach
Masi (Campingplatz), da alte Schotterstralle zwischen Solovomi und Kautokeino nicht mehr befahrbar
und gespetrt ist — Fahrt vom Campingplatz tber die Dotfstralle zur Altaelv / Kautokeinoelv-Briicke mit
Besuch der waldbestandenen Talaue (Naturreservat siidlich des Ortszentrums) mit Bodentypen in unter-
schiedlichsten Entwicklungsstadien — Wanderung von der Briicke entlang des 6stlichen Flussufers nach
Stiden zum Girkucikka-Berggipfel mit Blick auf die Talaue sowie zur Habatbakti-Steilwand mit Aussicht
auf das Masi-Tal, die Mindung des Masielv in den Alta- / Kautokeinoelv (Delta) sowie komplexe
Oslandschaft im Flusstal siidlich des Deltas (Hin- und Rickweg zusammen ca. 10 km, Bach-Querung in
Wasserfallnihe) — Wanderung vom Campingplatz Giber die ehemalige Ortsanbindung von Masi an die alte
Schotterstralie (Alta - Gargia - Solovomi - Kautokeino) zum Stuoroaivi-Plateau oberhalb der Waldgrenze
(Palsamoor, glazidre und periglazidre Formen und Ablagerungen, Rentierkral; Hin- und Riickweg zusam-
men ca. 20 km) — Fahrt von Masi auf der R 93 Richtung Kautokeino (vorbei an Abzweigung nach
Karasjok) zur Kautokeinoelv-Briicke bei Heammonjavti — Wanderung tiber Briicke und Privatstraie zu
den Masi-Quarzit-Steinbriichen am Gaskabeaivarri-Berg sowie zur Miindung des Vuolgamasjakka-Baches
in den Kautokeinoelv (50 m hoher Bachanschnitt durch spitpleistozdne Sedimentabfolgen aus
Glaziations- und Deglaziationsphasen; Hin- und Rickweg zusammen ca. 12 km) — Weiterfahrt nach
Kautokeino — Abzweigung auf Kommunalstrale nach Avzi — Besuch des Palsamoores am Njukcajavri
(nordlich der Straf3e) und des drainierten, als Midhwiese genutzten, aber noch von Permafrostboden unter-
lagerten Moorabschnitts stdlich der Strae — Ablationsmorinen und glazifluviale Ablagerungen im
Avzejikka-Tal — Fahrt auf R 93 Richtung norwegisch-finnische Grenze — Besuch der hohen Kuppelpalsas
bei Aidejavri am Gstlichen Stralenrand, rund 10 km vor dem Grenziibergang (vgl. Abb. 11).
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3. Nassaodden 4. Stuoroaivi 5. Girkucakka 6. Habatbakti 7. Pikefossen 8. Gaskabeaivarri 9 Vuolgamasjakka 10
Avze 11 Aidejavri
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Die Exkursion ld63t sich am besten im Zeitraum Juli-September durchfithren, wenn die Schneeschmel-
ze abgeschlossen ist und noch keine neue Schneedecke liegt. Die vorgeschlagenen Wandertouren sind
maximal 20 km lang und folgen mit wenigen Ausnahmen markierten Wanderwegen (z. B. Tour zum
Altaelv-Canyon), Traktorwegen (z. B. Tour zum Girkucdkka / Habatbakti), alten SchotterstralBen (z. B.
Tour zum Stuoroaivi) und privaten Schotterpisten (z. B. Tour zum Masi-Quatzit-Steinbruch). Sie etfor-
dern normale korpetliche Fitness und gelegentlich etwas Mut (Durchwaten eines Bachlaufes oberhalb ei-
nes Wasserfalles auf dem Weg zum Habatbakti). Zur Ausriistung gehért festes Schuhwerk (eingelaufene
Bergschuhe, Wander-Gummistiefel zur Begehung der Palsamoore), warme, wind- und wasserdichte Klei-
dung (insbesondere bei Wanderungen oberhalb der Waldgrenze), Handy und GPS (bei Nebel). Zum Stu-
dium von Bodenprofilen, Sedimentlagen und sommerlichen Auftautiefen (in Palsamooren) empfichlt sich
die Mitnahme eines Klappspatens.

3.3. Streckenbeschreibung
3.3.1. Alta — Skillemo

Die Exkursion beginnt im Stadtteil Bossekop von Alta (internationaler Flughafen, Busterminal,
Hurtigrouten-Anschlufl iiber Hammerfest oder Oksfjord) an der StraBenabzweigung der R 93 Richtung
Kautokeino von der E 6 (Natrvik — Lakselv) und endet an der Grenzstation Kivijarvi rund 43 km siidlich
von Kautokeino. Der Startpunkt befindet sich rund 2 km nordéstlich der Hjemmeluft-Bucht, die durch
ihre steinzeitlichen Ritzungen und Zeichnungen auf strandnahen, eisiiberschliffenen, isostatisch gehobe-
nen Felsflichen weltweit bekannt geworden ist.

Auf den ersten 3 km der Exkursion wird ein flachwelliges Terrain durchfahren, das unterhalb der ma-
rinen Grenze (ca. 70 m 4. M.) liegt. Das Substrat besteht aus gehobenen, feinkérnigen, marinen Sedimen-
ten, die lokal von eistiberschliffenen Felspartien iiberragt werden. In Mulden haben sich Moore mit
Torfmichtigkeiten von bis zu 1,5 m entwickelt. Bei Leirbakken verlduft die Stralle dicht am Ufer des
Altaelv-Flusses. Vom Rand des Steilhanges hat man nach Nordosten eine gute Ubersicht tiber den FluB3-
unterlauf und die Terrassenabfolge am gegeniiber liegenden Ufer (vgl. Foto 24). Im breiten Flusslauf fin-
den sich zahlreiche, in stindiger Verlagerung begriffene Sand- und Kiesbinke. Die héheren Flu3terrassen
abseits der aktiven Talsohle sind stellenweise besiedelt und werden landwirtschaftlich genutzt. Die breite,
mit Weidengebiisch und Birkenwald bestandene Talaue wird von einigen schmalen, vornehmlich wihrend
der frihsommetlichen Schneeschmelze aktiven Gerinnen durchflossen. Ferner finden sich mehrere, vom
aktuellen Altaelv-FluBllauf abgeschntirte Mdanderbogen. Die Verbreitung der gehobenen Meeressedimente
wird im Stiden durch den Distalhang eines michtigen Eiskontaktdeltas des Main Substage aus der Junge-
ren Dryaszeit begrenzt (vgl. FOLLESTAD 1976). Die hohe, wallférmige, glazifluviale Ablagerung er-
streckt sich vom Skoddefjell in 6stlicher Richtung bis zum Flusslauf. Der sedimentologische Aufbau des
Deltas kann in einer strallennahen, aufgelassenen Kiesgrube an einer 35-40 m hohen ehemaligen Abbau-
wand studiert werden (vgl. Fotos 25-26). Auf der 6stlichen Flu3seite setzen sich die glazifluvialen Ablage-
rungen am FulBle der Raipas-Berge fort. Vom Top des Deltas hat man nach Nordosten eine exzellente
Aussicht auf den Altaelv sowie die fluviale Terrassenabfolge zu beiden Seiten des FluBlaufes. In siid6stli-
cher Richtung iiberblickt man den Ortsteil Ovre Alta mit mehreren Campingplitzen im Vordergrund so-
wie das Storelvtal und die Raippis-Berge im Hintergrund. Nach dem Passieren des Eiskontaktdeltas folgt
die Exkursionsroute noch rund 4 km der R 93, deren Trasse relativ geradlinig auf einem Terrassenkorper
aus fluvialen Sanden, Kiesen und Schottern verlduft.
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Foto 24: Blick von Leirbakken siidlich von Bossekop auf den breiten Unterlauf des Altaelv. Die Sand- und Kiesbin-
ke im FluBbett werden wihrend der frihsommerlichen Schneeschmelze Gberflutet und bisweilen etwas verlagert. Sie
sind daher im Unterschied zu den héheren fluvialen Terrassenniveaus nahezu vegetationsfrei. Letztere tragen eine
dichte Vegetation aus Birken- und Weidengebiisch, wihrend die héher gelegenen, trockeneren glazifluvialen Terras-
sen mit Kiefernwald bestanden sind. 1.8.1983

Foto 25: 35-40 m hoher Aufschluf3 in einer aufgelassenen Kiesgrube nahe der Stralenbriicke iiber den Altaelv. Die
hohe, wallférmige, glazifluviale Ablagerung reprisentiert ein Eiskontaktdelta des Main Substage (Jiingere Dryaszeit).
Der Nordhang (Distalhang) ist dicht mit Kiefernwald bestanden, der einen Blick auf die vorgelagerten isostatisch ge-
hobenen marinen Ablagerunegn verhindert. Das Delta erstreckt sich vom Skoddefjell bis zum FluB3bett des Altaelv.
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Foto 26: Der Topbereich der westlichen Aufschlusswand ist nur wenig verstiirzt und gestattet einen Blick in das Ge-
fiige der Sand- und Kieslagen, die eine typische Deltaschichtung zeigen mit einem deutlichen Einfallen der Lagen in
N- bis NO-Richtung. Bis in 90-110 cm Tiefe unter Flur sind die sandigen Straten stellenweise kryoturbat verwirgt —
ein Indiz fir die strengen frostklimatischen Verhiltnisse wihrend der Jingeren Dryaszeit. In den wasserdurchlissi-
gen Sedimenten unter dem hochstimmigen Kiefernwald haben sich als zonaler Bodentyp tiefgrindige Eisenpodsole

entwickelt. 16.8.2016

3.3.2. Skillemo — Gargia — Beskades — Solovomni

Kurz hinter Skillemo, an der Einmiindung des Eibyelv in den Altaelv, quert man die Briicke Giber den
Eiby-FluB3 und fihrt auf einer asphaltierten KommunalstraBle rund 17 km weit bis zur Gargia-Fjellstue.
Die Stralle verlduft bis zu den Schiefer-Steinbriichen an der Ostflanke des Peskafjells auf fluvialen Terras-
sen in unterschiedlichen Hohenniveaus, die mit Kiefern- oder Birkenwald bestanden sind. Zwischen
Sokkelma und Avangen erstreckt sich eine glazifluviale Terrasse vom Peskafjell weit ins Tal. Sie grenzt mit
einem ca. 45 m hohen Steilhang unmittelbar an den rezenten Flusslauf und markiert die marine Grenze
(80 m 4. M.). In den Terrassenkdrper sind zahlreiche, teils wassergefillte Sélle eingelassen. An der Ein-
mindung des Gargiaelv verlisst die Strale das Altaelvtal und folgt dem Gatgia-Bachlauf bis zur Fjellstue.
Rund 1 km siidlich davon endet die Asphaltstralle an einem breiten Park- und Wendeplatz (ca. 120 m .

Die folgende, 27 km lange Fahrstrecke bis Solovomi — ein Teilstlick der alten Stralenverbindung Alta -
Kautokeino aus dem 2. WK — ist nicht asphaltiert, aber im Normalfall mit dem Pkw befahrbar. Wihrend
der Schneeschmelze kann der recht steile Anstieg auf rund 400 m 4. M. aufgrund von Querrillenbildung
auf der Fahrbahn allerdings etwas problematisch sein. In diesem Falle empfiehlt sich eine Tageswande-
rung vom Parkplatz nahe der Gargia-Fjellstue zum Rand des Altaelv-Canyons (Hin- und Riickweg zu-
sammen ca. 18 km) und eine Fortsetzung der Autofahrt auf der R 93 von Skillemo nach Solovomi. Bei der
4 km langen Auffahrt durch das Gargiatal lassen sich glazifluviale und morinische Ablagerungen an Stra-
Benanschnitten studieren. Die mittelborealen Kiefernwilder aus Pinus sylvestris (Waldkiefer) werden mit
zunchmender Hohe iber dem Meeresspiegel von subalpinen Birkenwildern aus Betula pubescens ssp.
czerepanovii (Bergbirke) abgelost. An diese schliet sich oberhalb der am Grondsen-Hohenzug in ca. 400 m
4. M. verlaufenden Waldgrenze die unteralpine Vegetationsstufe an. Schon kurz nach dem Verlassen des
im Waldgrenzokoton aufgelockerten Birkenwaldes markiert ein Hinweisschild den Ausgangspunkt des ca.
5 km langen Wanderweges zum Rand des Altaelv-Canyons. Fahrzeuge kénnen in Schildnihe geparkt wer-
den. Der Verlauf des Wanderweges auf der baumlosen, flachwelligen Hochfliche ist durch rote Markie-
rungen auf Felsblocken gekennzeichnet. Feuchte Passagen kénnen auf einem Bohlenweg tiberwunden
werden. Am ungesicherten Aussichtsplatz am Rande des rund 300 m tiefen Canyons ist wegen Absturzge-
fahr Vorsicht geboten.

Im flachwelligen Terrain nérdlich des Wanderweges ist ein reichhaltiges Inventar an periglazidren und
glazidren Formen und Ablagerungen entwickelt. In den vermoorten Senken zwischen den vornehmlich
N-S verlaufenden flachen, von blockreicher, sandig-schluffiger Grundmorine bedeckten Bergriicken sind
Kleinhiigelbildungen vom Pounu- und Thufatyp weit verbreitet. In der Umgebung der zahlreichen Seen



234 Hamburger Beitrége zur Physischen Geographie und Landschaftsékologie Heft 23 / 2017

und Teiche existieren weit gespannte Pounufelder (Pounikkos), wihrend die trockeneren Standorte bei
hinreichend feinkornigen, frostempfindlichen Substraten mit dichtstindigen Thufur besetzt sind. An den
Rindern der Mulden vollzieht sich oft ein Ubergang von Torfbiilten (Pounus) iiber Biilten mit Torthiille
und Mineralbodenkern zu reinen Erdbiilten (Thufur). Am Ende besonders kiihler Sommer enthalten die
héchsten Torfbilten gelegentlich noch Frostbodenkerne (zuletzt 2010 beobachtet). Die Thufur sind zu-
meist engstindig angeordnet, haben einen runden Grundril und erreichen Héhen von bis zu 1 m. Im ge-
béschten Gelidnde sind auch lang gestreckte Formvarianten mit Héhen von 70-80 c¢cm anzutreffen, die in
Gefillsrichtung angeordnet sind und durch flache Mulden oder Rinnen voneinander getrennt sind. Die
Bodenaufwolbung der Thufur ist das Ergebnis frostdynamischer Vorginge. Aus der Lageverinderung de-
formierter Lockersedimentlagen in den Hiigeln gegentiber ihrer urspriinglichen, nahezu horizontalen Posi-
tion im ungestorten Substrat 1aB3t sich entnehmen, dass die Bodenaufwélbung der Thufur vornehmlich aus
einer subkutanen Feinmaterialzufuhr aus den Bereichen zwischen den Erdbilten resultiert. Diese vollzieht
sich offenbar an der Untergrenze der vorriickenden winterlichen Frostfront im Zuge einer Bodenwasser-
bewegung, wobei auch lateraler kryostatischer Druck infolge des unterschiedlich tiefen Eindringens der
Frostfront eine Rolle spielen kann (vgl. u. a. MEIER 1987, 1991, 1996). Die Genese der Pounus ist trotz
ihres hiufigen Auftretens erst in groben Zugen bekannt. Wahrscheinlich wird die Pounuentwicklung in
erster Linie durch biologische Vorginge ausgeldst. Grundlage der Pounubildung ist ein differenziertes
Torfwachstum, das ein differenziertes Gefrieren der Torflagen zur Folge hat. Infolge einer verstirkten
Torfbildung, insbesondere durch verschiedene Sphagnum- (Torfmoos-) Arten, entstehen an verschiedenen
Stellen im Moot zunichst flache Torfhiigel, die dem Wind stirker ausgesetzt sind, im Herbst linger
schneefrei bleiben und sich dadurch durch ein schnelleres und tieferes Eindringen des Bodenfrostes aus-
zeichnen als die Torflagen der Hiigelumgebung. Dadurch wird die weitere Pounuentwicklung offenbar be-
schleunigt. Auf welche Weise dies geschicht und welche frostdynamischen Vorginge dem
Pounuwachstum zugrunde liegen, ist bisher ungeklirt. Mit zunehmender Héhe tber dem Moorwasset-
spiegel wird die urspriingliche, hygrophile Vegetation auf der Torfbiilte durch eine xerophile Vegetation
aus Zwergstrauchern und / oder Grisern ersetzt. Die groBere Torfmichtigkeit im Bereich der Bilten
schiitzt aufgrund ihrer thermisch isolierenden Wirkung den Frostboden im Sommer vor dem raschen Auf-
tauen. In den gréBten Bilten kann die Torfmichtigkeit schlieBlich ausreichen, um kleinere Frostbodenlin-
sen ganz vor dem Auftauen im Sommer und Frihherbst zu schiitzen. Der so gebildete Permafrostkern hat
im Unterschied zum Dauerfrostkern der Palsas nur tiber wenige Jahre Bestand und taut im Laufe warmer
und feuchter Sommer rasch wieder ab. Die Gestalt der Torfbilten bleibt auch nach dem Austauen des sai-
sonalen oder mehrjihrigen Frostbodens erhalten (vgl. MEIER 1996).

In den kithlen 1980 er Jahren waren in den lang gestreckten Mulden unweit des Wanderweges noch
zahlreiche Kuppel- und Plateaupalsas anzutreffen, die infolge der relativ geringen Torfmichtigkeiten und
der vorherrschenden grobkdrnigen, wenig frostempfindlichen Substrate der minerogenen Moorunterlage
kaum Hohen von mehr als 120 cm erreichten (vgl. Foto 27). Aufler reinen Torfpalsas existierten auch ei-
nige Palsas mit einem Kern aus feinkOrnigen, pelitischen Sedimenten. Die Frostbodentafel befand sich in
Tiefen von 60-75 cm noch innerhalb der Torfhiille. In den warmen 1990 er Jahren kollabierten zuerst die
relativ kleinen Kuppelpalsas, in den warmen Sommern 2003 und 2004 auch die Mehtzahl der flachen
Plateaupalsas. 2010 wurden nur noch permafrostfreie Palsaruinen angetroffen. Bei Grabungen in den von
fossilen Eiskeilnetzen und inaktiven Strukturbéden (Steinpolygone, Feinerdeinseln) tiberzogenen,
grundmorinenbedeckten Willen am Rande der vermoorten Senken wurde in den 1980 er Jahren verschie-
dentlich Permafrostboden beobachtet. Die oberflichlichen Spaltenmuster der fossilen Eiskeilpolygone
waren von Eiskeilpseudomorphosen unterlagert, die sich mitunter bis unter die in 1,7-2,2 m Tiefe entwi-
ckelte Permafrosttafel erstreckten (vgl. MEIER 1991). Die Michtigkeit der Permafrostkorper konnte auf-
grund des grobkdrnigen, stein- und blockreichen Mordnenmaterials und des in geringer Tiefe anstehenden
Festgesteins weder durch Grabungen noch durch Bohrungen ermittelt werden. Permatrostboden scheint
auf dem Groénasen-Hohenzug an wind- und kilteexponierten, im Winter schneearmen Plitzen oberhalb
der Waldgrenze in Hoéhenlagen iiber 450 m 4. M. auch abseits der Palsamoore zu existieren, und zwar in
wesentlich groflerem Umfange als bisher vermutet. Darauf deuten u. a. weitere Permafrostfunde in
Morinenhiigeln und -willen sowie verschiedenen glazifluvialen Ablagerungen stidlich des Wanderweges.
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Beim Bau des Altaelv-Staudammes und -Kraftwerkes wurde Permafrost sogar im Festgestein in Héhenla-
gen um 300 m 4. M. angetroffen. Bei allen diesen Funden dirfte es sich jedoch um reliktiren Permafrost-
boden handeln, der mit den gegenwirtigen Klimaverhiltnissen nicht im Gleichgewicht steht. So befindet
sich die Permafrostoberfliche an den Fundstellen im Grondsen-Gebiet in fast allen Fillen in einer Tiefe,
die die durchschnittliche Tiefenerstreckung des winterlichen Frostbodens deutlich iiberschreitet.

Foto 27: Kollabierte Palsas (Bildvordergrund), Polygone ohne Detritussortierung (Mitte) sowie Spalten eines fossilen
Eiskeilnetzwerkes (Hintergrund) auf dem Gréndsen-Hohenzug (450 m 4. M.) bei Gargia. Die Spaltenzige der
,nonsorted polygons® und der fossilen Eiskeilpolygone treten aufgrund ihrer dichten Zwergbirken-Vegetation infol-
ge der windgeschiitzteren Lage im Vergleich zu den Polygonfeldern deutlich in Erscheinung. Die Spalten des fossilen
Eiskeilnetzes sind von Eiskeilpseudomorphosen — minerogenen Lockersedimentfiillungen der ehemals von den Eis-
keilen ausgefillten Hohlrdume — unterlagert. 31.7.1985

Vom Aussichtsplatz, der etwas versteckt im Birkenwald stidlich des Vihidnivanrouka-Kerbtales liegt,
hat man nach Stdosten Einblick in den eindrucksvollen Altaelv-Canyon (Savcu, vgl. Foto 28)). Der 110 m
hohe Staudamm des Altaelv-Kraftwerkes befindet sich ca. 8 km flussaufwirts und ist von hier aus nicht
sichtbar. Der tiefe Canyon wirkt wie ein Fremdkérper in der ansonsten flachwelligen Landschaft. Sein
geologisch-tektonischer Bauplan liefert jedoch Hinweise auf die Morphogenese. Die Felswinde zu beiden
Seiten des Canyons werden von spatprikambrischen, morphologisch harten, metamorphen Gesteinen der
Gargia-Decke des Kalak-Deckenkomplexes gebildet, insbesondere arkosischen Metasandsteinen mit
Quarzit-, Amphibolit- und Konglomeratbinken. Darunter befinden sich morphologisch weichere Gestei-
ne der Dividal-Gruppe, vornehmlich Tonschiefer, Siltsteine, Sandsteine und Konglomerate, die bei der
Verlagerung des Deckenkomplexes in stdostlicher Richtung als ,,Schmiermittel fungierten. Diese
kambrosilurischen Sedimentgesteine werden von prikambrischen resistenten Kristallingesteinen des Fen-
noskandischen Schildes, hauptsichlich Graniten, Gneisen, Amphiboliten und Quarziten unterlagert. Letz-
tere treten im Canyon nicht in Erscheinung. Sie werden von Frost- und Sturzschutt der hangenden, weni-
ger widerstandsfihigen Gesteine in Gestalt machtiger, wenig gegliederter Sturzschutthalden verhallt (vgl.
MEIER 1987). Das Tal des Alta-Kautokeino-Flusses folgt einer alten geologisch-tektonischen Schwiche-
linie, was sich vor allem nérdlich von Masi deutlich im Relief widerspiegelt. Der Fluf3 hat sich tief in die
Gesteine des Fennoskandischen Schildes und des Kaledonischen Deckenbaus eingeschnitten. Die Tal-
flanken werden weithin von Steilhdngen und -winden gebildet — sowohl im Bereich der flachwelligen
Vidda vor dem Glintrand (z. B. Latnetjavri, Virdnejavri) als auch im Bereich der Uberschiebungsdecken
des Kaledonischen Gebirges (z. B. Altaclv-Canyon). Ho&chstwahrscheinlich wurde das  Altaelv-
Kautokeinoelv-Entwisserungssystem schon vor der Landhebung im Tertidr angelegt. Im Zuge letzterer,
die in der Kiistenregion am stirksten war, schnitten sich die Fliisse tief in die subkambrische Peneplain
und den Kaledonischen Deckenbau an ihrem Nordrand ein, wobei auch die tiefe Schlucht des Altaelv so-
wie der nérdlich anschlieBende canyonférmige Talabschnitt entstanden. Das Tal diente den pleistozinen
Gletschern beim Vorsto3 nach Norden anschlieBend als Leitlinie. Die Gletscher konnten die priexistente
Talform unterschiedlich stark umgestalten. Im Bereich des Latnetjavri und Virdnejavri sowie an der Kiiste
worden trogférmige Becken ausgeschiirft, wihrend zwischen Virdnejavri und Altaelv-Canyon eine tiefe
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Schlucht entstand. Sie beherbergt an ihrer schmalsten Stelle den Staudamm des Altaelv-Kraftwerkes. Die
Schlucht ist dort 200 bis 300 m breit und 140-170 m tief. N6rdlich der Einmiindung des Joatkaelv-Baches
verbreitert sich die Schlucht und bildet den 350 m tiefen Altaelv-Canyon. In den Interglazialen und Inter-
stadialen waren vor allem Verwitterungsprozesse, Massenbewegungungen und Massentransporte durch
flieBendes Wasser von Bedeutung, Vorginge, die auch gegenwirtig im Altaelv-Canyon stattfinden, das
Meso- und Makrorelief aber kaum umgestalten kénnen. Nach dem Abschmelzen der weichseleiszeitlichen
Gletscher wurden die am tiefsten gelegenen Talabschnitte vom Meer uberflutet, und es entstand der
Altafjord. Wiahrend der Jungeren Dryaszeit kam der Rand des zuriickschmelzenden Inlandeises kurzfristig
an der Talmiindung am Komagfjell zum Stillstand, als dessen Folge die Eiskontaktdeltas bei Bossekop,
Bukta und Elvebakken akkumuliert wurden. Taleinwirts erstreckte sich die marine Uberflutung bis zur
Deltaterrasse bei Sokkelma, die das am héchsten Uber dem heutigen Meeresspiegel gelegene Delta im
Altaelvtal reprasentiert. Im Verlauf der postglazialen Landhebung wurde das FluBdelta nach und nach
immer weiter talabwirts bis zum heutigen Flugplatz in Alta-Elvebakken verlagert. Die dlteren, inaktiven
Deltas blieben an den Talrdndern stellenweise als méichtige Sand- und Kiesterrassen erhalten.

v, el i

Foto 28: Blick vom Aussichtsplatz am Ende des Wanderweges nach Siidosten in den hier ca. 300 m tiefen Altaelv-
Canyon (Savcu) . Die Felswinde werden von morphologisch harten, metamorphen Gesteinen der Gargia-Decke ge-
bildet. Darunter befinden sich weniger resistente Gesteine der Dividal-Gruppe, die bei der Verlagerung des Decken-
komplexes als ,,Schmiermittel” fungierten. Sie werden ebenso wie die harten kristallinen Gesteine des Fennoskandi-
schen Schildes im Untergrund von michtigen Sturzschutthalden verhillt. Infolge der Landhebung im Tertidr schnitt
sich der Altaelv entlang einer alten geologisch-tektonischen Schwichelinie tief in den Kaledonischen Deckenbau bis
in das darunter befindliche kristalline Basement ein, woraus der michtige Altaelv-Canyon resultierte. 5.9.2005

Auf der Exkursion werden bis zum Nordufer des Aksujavri Gesteine des Kaledonischen Deckenbaus
durchfahren (vgl. Abb. 12). Studlich des Glintrandes bei Baeskades wird das Relief flachwelliger. Die im
Untergrund anstehenden Gesteine des Fennoskandischen Schildes sind zumeist von Lockersedimenten
bedeckt und treten nur entlang des Altaelv-Kautokeinoelv-FluBlaufes sowie als inselhaft die Peneplain
tberragende Restberge aus morphologisch harten Gesteinen auffilliger in Erscheinung (vgl. Abb. 13). Die
Schotterstrale verlduft bis auf die letzten ca. 2 km vor der Suolovuobmi-Fjellstue in H6henlagen von 450-
550 m 4. M. oberhalb der Waldgrenze (vgl. Abb. 14). Aufgrund des niedrigen Pflanzenwuchses in der un-
teralpinen Vegetationsstufe sind die periglazidren und glazidren Formen und Ablagerungen im Land-
schaftsbild deutlich zu erkennen. Die Mulden in der flachwelligen Viddalandschaft werden hiufig von
Seen oder Mooren eingenommen. Abseits dieser Gebiete ist das Terrain weithin von einer zumeist sandig-
schluffigen, stein- und blockreichen Grundmorine iiberzogen, deren Michtigkeit zwischen wenigen Me-
tern und ein paar Zehnermetern (in Gelindedepressionen) variieren kann. Auf den bis zu 650 m 4. M.
aufragenden Bergriicken und Kuppen nimmt die Sedimentmichtigkeit im allgemeinen ab, und die
Morinendecke wird liickenhaft; der Blockgehalt der sandigen Morinen nimmt hingegen hiufig zu. In
Mulden, die wihrend der Deglaziation des Gebietes als Schutzlagen fungierten, finden sich stellenweise
hiigelig-kuppige, blockreiche Ablationsmordnen. Als richtungsweisende Formelemente der Grundmorine
sind vereinzelt Drumlins entwickelt, deren Hauptverbreitungsgebiet allerdings Ostlich des Altaelvtales liegt.
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Sie treten in Mulden und flachen Tilchen sowohl in Luv- (StoB3-) als auch in Leepositionen auf (vgl.
MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003). Hoher aufragende wind- und kilteexponierte
Morinenwille und -htigel sowie Reste glazifluvialer Osrilicken, Terrassen und Deltas sind oftmals nahezu
vegetationsfrei und von Deflations- und Auffriersteinpanzern iiberzogen, deren Grobkomponenten stel-
lenweise Anzeichen von Windschliff zeigen (insbesondere Quarzite).
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Abb. 12: Ubersichtskarte der Festgesteine im Raum Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavri, Finnmark, Norwe-
gisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)
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Abb. 13: Ubersichtskarte der Lockergesteine im Raum Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavri, Finnmark, Norwe-
gisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)
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Vegetationsgeographische Ubersichtskarte
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Abb. 14: Vegetationsgeographische Ubersichtskarte des Raumes Joatkajavri-Suolovuopmi-Masi-Siccajavri, Finnmark,
Norwegisch-Lappland (aus MEIER, THANNHEISER & WEHBERG 2003)
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Als Indikatoren rezenten Permafrostbodens sind in einigen vermoorten Senken Palsas anzutreffen,
u. a. am Gielasjavri, Sallelacksi-Bach sowie an den Seen Rdggejavri und Aksujavri in unmittelbarer Stra-
Bennihe. Die vornehmlich kuppel- und wallférmigen Palsas sind mit Pounus vergesellschaftet und errei-
chen infolge der geringen Torfmachtigkeiten und pelitarmen Sedimente der minerogenen Moorunterlage
nur Héhen von bis zu 1,2 m. Weitere kleine Palsamoore sind zwischen dem Vuonjalcakkat-Bergricken
und dem Virdnejavri zu finden. Die Palsas zeigten schon 2002-2004 deutliche Degradationserscheinungen
und sind inzwischen méglicherweise kollabiert. Auf einigen kilteexponierten Bergriicken sind in Héhenla-
gen tber 500 m . M. fossile Eiskeilnetze als zuverldssige Indikatoren fiir das ehemalige Vorkommen von
Permafrostboden entwickelt, u. a. am Cappesvarri, Gierdoidcikka und Biilacdrot. Die unregelmifig gestal-
teten, aber scharf ausgeprigten Spaltenziige sind von Eiskeilpseudomorphosen unterlagert. Grabungen
Mitte August 2003 und 2004 stieBen in 125-150 cm Tiefe auf Frostboden, dessen Michtigkeit sich nicht
feststellen lieB3. Es bleibt daher ungeklirt, ob es sich um Reste der winterlichen Bodengefrornis oder um
Permafrostboden handelt. Die Sommer 2003 und 2004 waren ungew6hnlich warm, so dass der saisonale
Frostboden zu diesem Zeitpunkt bereits aufgetaut sein sollte. Es ist somit nicht ganz auszuschlieen, dass
die Funde Permafrostboden-Vorkommen reprisentieren. Die Funde befinden sich ebenso wie jene am
Gronasen-Hohenzug stdlich der jungdryaszeitlichen Main Substage-Eisrandlage. Dies tberrascht inso-
fern, als die klimatischen Voraussetzungen der Eiskeilentwicklung in Finnmark nach der Jingeren
Dryaszeit nicht mehr gegeben waren. Offenbar wurden die héheren Lagen tiber 500 m 6. M. zwischen
Gargia und Solovomi vom weichselzeitlichen Inlandeis frither freigegeben als die westlich und &stlich da-
ran angrenzenden, tiefer gelegenen Tiler und Mulden. Das bereits eisfreie, noch vegetationslose, von
Grundmorinenmaterial bedeckte Terrain war damit dem Kaltklima der Jungeren Dryaszeit ausgesetzt, so
dass sich Permafrostboden als Voraussetzung der Eiskeilentwicklung bilden konnte. Die umgebenden, tie-
feren Lagen wurden erst eisfrei als die klimatischen Voraussetzungen der Eiskeilbildung nicht mehr erfillt
waren. Die Entwicklung von Eiskeilpolygonen und das Vorkommen aktiver Formen sind an die Existenz
von geschlossenem (kontinuierlichem) Permafrostboden gekniipft. Rasche und intensive Temperaturde-
pressionen bis weit unter den Gefrierpunkt bewirken im Permafrostboden oberhalb des Niveaus der
thermischen Nullamplitude Kontraktionen im Substrat, wodurch Risse und Spalten entstehen, in denen
sich Bodeneis anreichert. Die vielfache Wiederholung von Spaltenbildung und Eisanreicherung fiihrt zur
Entwicklung keilférmiger Bodeneiskorper, die sich in der Horizontalen zu polygonalen Netzwerken zu-
sammenschlieBen. Nach dem Ausschmelzen des Bodeneises werden die Spalten mit randlichen und /
oder hangenden Sedimenten verfiillt (,,Fossilisierung®, vgl. u. a. MEIER 1996). Die so gebildeten Fiskeil-
pseudomorphosen (,,fossilen Eiskeile®) sind zuverldssige Indikatoren fiir die ehemalige Existenz eines
kontinuierlichen Permafrostbodens. Im Unterschied zu den Eiskeilnetzen ist die Entwicklung der ober-
halb der Waldgrenze hiufig zu beobachtenden, durch eine frostdynamische Materialsortierung gebildeten
Steinpolygon-Netzwerke nicht zwingend an die Existenz von Permafrostboden gebunden. Steinpolygone
und Steinstreifen (im stirker gebGschten Terrain) treten entlang der Fahrstrecke in unterschiedlichsten
Aktivititsstadien auf. Die Mehrzahl der Formen ist inzwischen inaktiv, wie die dicht von Flechten tuberzo-
genen Steine und Blocke der Grobmaterialziige sowie die mit Grisern und Zwergstriuchern bewachsenen
Feinmaterialpartien ausweisen. Gelegentlich zeugen Risse im Feinmaterialkern mit frisch aufgedrungenem,
schluffig-sandigem Sediment von einer begrenzten Aktivitit dieser Strukturboden-Formvariante. Das
dichte Pflanzenkleid in der unteralpinen Vegetationsstufe verhindert jedoch eine aktuelle Strukturboden-
bildung, selbst wenn die frostklimatischen und sedimentologischen Voraussetzungen weithin erfillt sind.
Das Vorkommen aktiver Strukturbéden konzentriert sich daher auf besonders begiinstigte Standorte, an
denen eine hemmende Vegetationsdecke fehlt und unsortierte, feinmaterialreiche, frostempfindliche Sub-
strate (z. B. schluffreiche, sandige, stein- und blockreiche Grundmorine) sowie hinreichend Feuchtigkeit
vorhanden sind. Solche Bedingungen sind vor allem in abflusslosen Mulden und an Seeufern gegeben, wo
eine periodische Wasseriiberstauung die Entwicklung einer Vegetationsdecke verhindert. Die dortigen
Strukturbéden reprisentieren im Unterschied zu den in der mittel- / hochalpinen Vegetationsstufe
(,,Frostschuttstufe) gelegenen Formen ,,extrazonale Strukturbéden®.
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3.3.3. Skillemo — Trangdalen — Avzefavri — Solovomi (Alternativstrecke)

Die Alternativstrecke Skillemo - Solovomi auf der R 93 (falls die alte Schotterstral3e Gargia - Solovomi
nicht befahrbar ist) folgt den Tilern von Eibyelv und Trangdalselv und verlduft weiter siidlich am Ostufer
der lang gestreckten Seen Avzejavri und Silisjavri. Das Tal des Eibyelv fungierte ebenso wie das Altaelvtal
beim Ruckschmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises als Abflubahn der Schmelzwisser Richtung
Altafjord / Eismeer. Davon zeugen glazifluviale Terrassenreste an den Talrindern. In die spitglazialen
glazifluvialen Ablagerungen hat sich der Flusslauf spiter eingeschnitten und fluviale Sedimente akkumu-
liert, die im Postglazial im Zuge der glazialisostatischen Landhebung teilweise wieder ausgerdumt wurden,
woraus eine Sequenz unterschiedlich hoch gelegener Terrassenniveaus resultierte. Die am hdchsten gele-
genen Terrassen sind am dltesten; die rezente Talaue (wihrend der frihsommerlichen Schneeschmelze
tberschwemmter Bereich) reprisentiert das jingste Hohenniveau. In die glazifluvialen Terrassenkorper
sind stellenweise Sélle eingelassen — Hohlformen, die durch Ausschmelzen von Gletschereisresten im Se-
diment entstanden sind. Sie fehlen den fluvialen Terrassen und bilden dadurch ein wesentliches Unter-
scheidungsmerkmal. Die glazifluvialen Ablagerungen sind zudem hoher gelegen und infolge der gré3eren
Transportkraft der spitglazialen Gletscherbiche zumeist grobkérniger. Die Strallentrasse der R 93 verlauft
seit dem Eiskontaktdelta bei Leirbakken (und nach dem Passieren der Stralenabzweigung nach Gargia)
auf fluvialen Terrassenniveaus in mittlerer Héhenlage, stidlich des Ortes Eiby nahezu schnurgerade und
leicht ansteigend, begleitet von mittelborealen Kiefernwildern, die die Sicht auf den nahe gelegenen
Eibyelv-FluBlauf versperren. Bei Nassaodden, ca. 1 km stidlich der Einmiindung des Gavrajikka-Baches
in den Eibyelv, erreicht die Stralle eine gréBere glazifluviale Terrasse, deren Kies- und Schotterkdrper in
einer Kiesgrube am westlichen Straenrand abgebaut wird und dort aufgeschlossen ist. An den Abbau-
winden lassen sich die Lagerungsverhiltnisse (z. B. Kreuz- und Deltaschichtung) und KorngréBenzu-
sammensetzung der Sedimentlagen (Schotter, Kiese, Sande etc.) des Terrassenkdrpers niher studieren. Ein
Rastplatz auf der gegeniiber liegenden Strallenseite bietet Parkmdglichkeiten. Er grenzt unmittelbar an die
mit Weidengebiisch und Birkenwald bestandene Talaue und den in einem breiten Schotterbett flieBenden
Eibyelv-FluBlauf. Der Rastplatz befindet sich auf einem hoheren Terrassenniveau. Die dort herrschenden
trockenen Standortbedingungen spiegeln sich u. a. in der Kiefernwald-Vegetation wider.

Vom Rastplatz am Kies- und Asphaltwerk fihrt die Fahrtstrecke durch das Eibytal in siiddstlicher
Richtung, tiber mehrere mit mittelborealem Kiefernwald bestandene Terrassenflichen sanft ansteigend, an
den Rand eines hiigeligen Berglandes. Es wird von Gesteinen des Kalak-Deckenkomplexes (Nalganas-
Decke, Gargia-Decke) des Kaledonischen Gebirges gebildet. Die Festgesteine, vornehmlich (Granat-)
Glimmerschiefer, Meta-Arkosen und Gneise, treten weithin in Gestalt ausgedehnter, eistiberschliffener
Felsflichen zutage, die stellenweise eine Streu aus kantengerundeten Steinen und Blécken tragen. Zahlrei-
che, sich kreuzende Verwerfungslinien im Gestein haben am Nordrand des Hellefjells / Vakkerfjells die
Entwicklung einer typischen Klufttallandschaft begiinstigt. Grundmorinenreste sind vorzugsweise in
Schutzlagen in Mulden erhalten. Die zahlreichen abflusslosen Becken enthalten kleine Seen und Moore.
Die von Betula pubescens ssp. czerepanovii (Bergbirke) gebildete Waldgrenze befindet sich in Hohenlagen zwi-
schen 450 und 500 m 4. M. Sie hat eines ,,stark aufgelsten Verlauf®, indem zahlreiche Baumgruppen in
héherer, vorgeschobener Lage iiberdauern. Das Terrain ist arm an Lockersedimenten und erftllt daher
nur inselhaft die Voraussetzungen fiir die Entwicklung einer geschlossenen Vegetationsdecke. Das Fein-
material wurde von den Schmelzwissern des zuriick weichenden Inlandeises weitgehend abgespiilt. Auf
den glatt geschliffenen Felsflichen haben sich seit der Deglaziation nur Moose und Flechten ansiedeln
kénnen. Die Landschaft wirkt daher im Vergleich zum nérdlich und stidlich angrenzenden, von einer ge-
schlossenen Grundmorinendecke iiberzogenen, durch eine Zwergstrauch- oder Waldvegetation gekenn-
zeichneten Bergland, dullerst steril.

Die Fahrtroute verlduft bis zum Zusammenflufl von Trangdalselv und Vesterelv, die sich am Fulle von
Nassafjell, Vakkerfjell und Hellefjell zum Eibyelv vereinigen, in FluBnihe auf einer fluvialen Terrasse (ca.
110 m 4. M.). Sie folgt danach dem Lauf des Trangdalselv, der den lang gestreckten Avzejavri-See (292 m
4. M.) in nordwestlicher Richtung entwissert. Der Bach flief3t in seinem unteren Abschnitt in einem 100-
150 m tiefen Klufttal (,,Kl6ftan®), das sich bachaufwirts weitet und in ein Trogtal mit U-férmigem Quer-
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schnitt iibergeht. Die Stralle bewiltigt den knapp 200 m hohen Anstieg zum See tiber eine Distanz von
rund 6 km. Aufgrund des schmalen Talbodens grenzt die Trasse am Fulle des Hellefjells unmittelbar an
den Bachlauf, durch Betonpalisaden von letzterem getrennt und weitgehend gesichert. Dagegen bergen
die Felswinde und Steilhiinge des Hellefjells auf der gegeniiber liegenden, nordéstlichen StraBenseite nach
wie vor ein gewisses Gefahrenpotenzial fiir den Stralenverkehr. Die durch den rasch talabwirts strémen-
den, dabei mehrere Felsschwellen und Blockansammlungen tberwindenden Trangdalselv erzeugte Luft-
feuchtigkeit im Talgrund begtlinstigt die frostdynamische Gesteinsverwitterung (Frostsprengung) an den
stralennahen Felswinden und -hingen, so dass nach dem Abschmelzen des wihrend der winterlichen
Gefrierperiode in den Gesteinsfugen und Kliften gebildeten Eises immer wieder Felsbrocken und Steine
auf die Fahrbahn stiirzen und den Verkehr gefihrden kénnen. Die am meisten gefihrdeten Stralenab-
schnitte sind zwar durch Drahtnetze, maschendrahtumgebene Steinwille und -bidnke sowie Betonver-
bauungen halbwegs gesichert, doch werden vor allem die Drahtnetzwerke fast jedes Frithjahr von herab
fallenden Steinen und Blécken beschidigt und miissen in der Folge erneuert werden. Dies gilt in besonde-
rem Male fir jene Stralenabschnitte, in denen Felspartien weggesprengt worden sind und anthropogen
Steilwinde geschaffen wurden. Doch auch die seit langer Zeit strengen klimatischen Verhiltnissen ausge-
setzten Felswinde und -hinge (im Extremfall knapp 10 000 Jahre seit der Deglaziation) untetliegen noch
aktuell der Verwitterung und Abtragung, wie ,,frische® Schuttpartikel mit flechtenfreien Bruchflichen an
den Oberflichen verschiedener Sturzschuttakkumulationen im Gebiet belegen. Bei den im Bachbett des
Trangdalselv in groBler Zahl anzutreffenden Steinen und Blécken handelt es sich teils um Sturzschutt aus
den angrenzenden Felswinden, teils um (glazi-) fluvial verlagertes Material. Einige gréflere kantengerunde-
te Gneis-, Granit- und Quarzitblécke sind als Erratika zu deuten, die vom Inlandeis dorthin transportiert
worden sind.

Zwischen den N-S streichenden Bergziigen Vuolusvarri (635 m) und Guovdesgielas (558 m) befindet
sich der tber eine teils lockermaterialbedeckte Felsschwelle entwissernde Avzejavri-See. Er fillt eine
durch die pleistozinen Gletscher trogférmig ausgeschirfte, fluvial angelegte Talform mit ehemals V-
formigem Querschnitt. Die Fahrtroute verlduft dicht am Ostlichen Seeufer entlang und gestattet an zahl-
reichen StraBlenanschnitten Einblicke in das Geflige und die Kérnungsverhaltnisse der Lockersedimente
auf den von Birkenwald bestandenen Unterhingen. Die Waldgrenze ist am steilen Osthang des
Vuolusvarri in einer Héhenlage von rund 400 m . M. recht ,,scharf und geradlinig ausgeprigt, wihrend
sie an den W-exponierten Hingen des Guovdesgielas in Abhingigkeit vom Mesorelief und den edaphisch-
hydrologischen Gegebenheiten, stellenweise in groere Baumgruppen zergliedert, in Hohenlagen zwi-
schen 400 und 450 m 6. M. anzutreffen ist. Die zur Nalganas-Decke zihlenden Festgesteine sind an den
stralennahen Hingen weithin von 1-2 m michtigen, stein- und blockreichen, sandig-schluffigen Grund-
morinen-Ablagerungen bedeckt. An den Mittel- und Oberhingen tritt das Festgestein stellenweise in Ge-
stalt von Fels- und Schichtképfen zutage. In Mulden und tiefer eingeschnittenen Hangtidlchen werden ge-
legentlich Lockersedimentmichtigkeiten von mehr als 5 m erreicht. Der Ubergang vom Festgestein zum
Lockersediment vollzieht sich nach Ausweis von Strallenanschnitten und Grabungsprofilen mitunter
scharf, indem die Grundmorine dem eistiberschliffenen Fels im Untergrund unmittelbar aufliegt. Hiufiger
ist jedoch eine Ubergangszone aus stark verwittertem Festgestein entwickelt, die zu den hangenden
morinischen Ablagerungen tiberleitet. Die Michtigkeit dieser Ubergangszone kann mehrere Meter betra-
gen, wie strallennahe Aufschliisse vermuten lassen. Oftmals bilden aus der Gesteinsverwitterung resultie-
render, scharfkantiger, steinreicher Detritus und Grundmorine ein kompaktes, verfestigtes Gemisch, das
sich mit Spaten und Hacke nur schwer aufbrechen und abtragen 1iBt, wie bei systematischen Bodenunter-
suchungen (2001-2003) festzustellen war. Unter Birkenwald fanden sich vor allem Eisen- und
Eisenhumuspodsole, vereinzelt mit kryoturbat deformierten Horizonten. An stirker gebdschten Plitzen
unterhalb langfristic Schmelzwasser liefernder Schneeflecken unterliegen die feinmaterialreichen Locker-
sedimente stellenweise gelisolifluidalen Massenbewegungen, die sich morphologisch vor allem in Gestalt
von Schuttloben und -zungen manifestieren. Ferner finden sich an den Hingen, auch unter Birkenwald,
Einzelerscheinungen wie Wander- und Bremsblécke. An stirker geneigten Hangabschnitten wurden au-
Berdem kleinere Erdrutsche und -schlipfe beobachtet, vorzugsweise in tonig-schluffigen Sedimenten. Au-
Ber als Grundmorinendecke an den Hingen tritt Morinenmaterial gelegentlich formbildend in Gestalt
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von Hugeln und Willen in Erscheinung. Die Formen in den tieferen Lagen zeichnen sich durch eine ober-
flichliche Stein- und Blockanreicherung aus. Das oberflichennahe Feinmaterial ist offenbar durch die
Schmelzwisser des zuriick weichenden spitweichselzeitlichen Inlandeises ausgewaschen worden. An eini-
gen Plitzen sind groBere glazifluviale Ablagerungen aus der Deglaziationsphase zu finden, deren Sedimen-
te sortiert und geschichtet sind. Die Grobkomponenten sind stirker zugerundet, was auf einen lingeren
Transportweg durch die Gletscherbiche schlieBen ldBt. Es diirfte sich vornehmlich um Delta-, Kame- und
Osablagerungen handeln. Finige Terrassenkérper sind am 6stlichen Stralenrand angeschnitten; mehrere
Wille und Terrassenreste erstrecken sich spornartig bis in den Avzejavri. Der See wird vornehmlich durch
den Abfluf3 des 3 km weiter stidlich gelegenen, ca. 4 km langen Silisjavri-Sees (334 m) gespeist. Letzterer
drainiert ein weit gespanntes, flachwelliges, seenreiches Moor- und Sumpfgebiet stdwestlich von
Solovomi, das im Westen an den Uber die Waldgrenze aufragenden, flachkuppigen Vuovdasvarri-
Hohenzug (519 m) grenzt. Das Terrain ist abseits der Feuchtgebiete mit Birkenwald bestanden, in trocke-
nen Kuppenlagen mit Empetrum nigrum- (Krihenbeer-), an den feuchteren Hingen mit Vaccinium myrtillus-
(Heidelbeer-) Unterwuchs, wihrend an den sich dendritisch verzweigenden Bachlidufen oftmals Hoch-
stauden-Birkenwald dominiert. Die Torfmaichtigkeit in den Mooren variiert zwischen 0,5 und 2,0 m, wo-
bei einige Moore Permafrostboden in Gestalt von Palsa-Hugeln enthalten, wie z. B. im Palsamoor
Mielgirbuolza am Oberlauf des Salganjikka-Baches. Die minerogene Moorunterlage besteht weithin aus
Grundmorine oder glazifluvialen Sedimenten. Sowohl am Ostufer des Silisjavri als auch am stra3ennahen
Suolujikka-Bach sind glazifluviale Os- und Terrassenreste erhalten. Auf den héheren stralennahen Mori-
nen- und Terrassenresten am Ostufer des Avzejavri und Silisjavri sind wihrend der letzten zwei Jahrzehn-
te zahlreiche Ferienhiitten entstanden, die im Sommer als Ausgangspunkte fiir Wander- und Angeltouren,
im Frihjahr fir Ski- und Schneemobiltouren sowie zum Eisfischen im nahe gelegenen See genutzt wer-
den. Das Gebiet dient vor allem den Einwohnern von Alta als leicht und schnell (innerhalb einer Stunde)
erreichbares Naherholungsziel. AuBler den privaten Ferienhiitten fungiert die Suoluvuobme-Fjellstue am
Schnittpunkt der R 93 mit der alten Schotterstralie Alta - Kautokeino als Basis fiir Outdoor-Aktivititen im
Sommer und Frithjahr. Auf der im Sommer zum Zelten genutzten Grasfliche nahe der Fjellstue sind im
April, wenn die Polarnacht beendet ist, die Sonne bereits hoch iber dem Horizont steht und dadurch
Licht und Wirme spendet, bis zu 50 geparkte Wohnmobile und Caravans anzutreffen, wobei das Ein-
zugsgebiet nach Ausweis der Fahrzeug-Kennzeichen mit Nordtroms und Westfinnmark weit iber den
Umkreis von Alta hinaus reicht.

3.3.4. Solovomi — Masi

Stidlich von Solovomi und des Kaledonischen Deckenbaus nimmt die Reliefenergie ab und die Land-
schaft wird flachwelliger. Nur wenige Bergkuppen erstrecken sich tber die Waldgrenze. Auf dem Stre-
ckenabschnitt Solovomi - Masi verlduft die Exkursionsroute in Héhenlagen von 350-450 m 4. M. Das
Makrorelief ist durch N-S orientierte, 50-100 m hohe, zugerundete, von einer dinnen
Grundmorinendecke tberzogene Felsriicken geprigt, die durch mehrere Kilometer lange Seebecken ge-
trennt sind. In den Gelindedepressionen findet sich eine Vielzahl von kleinen Seen und Mooren. Die be-
waldeten Bergriicken versperren die Sicht auf das nur 3-5 km weiter Gstlich, parallel zur Stral3e verlaufende
Tal des Altaelv. Der FluB3 ist hier durch den Staudamm des Altaelv-Kraftwerkes zu zwei Seen (Virdnejavri
und Latnetjavri) aufgestaut worden, die durch den Engpass von Virdneguoika miteinander in Verbindung
stehen. Der Stand des Wasserspiegels schwankt zwischen 200 und 265 m @. M. Die bewaldeten, vornehm-
lich in Schiefergesteinen, Meta-Arkosen und Quarziten angelegten, stellenweise von Diabasgingen durch-
setzten Steilhidnge und Winde der Schlucht tiberragen den Wasserspiegel um 100-150 m. Rund 3 km vor
der nérdlichen Abfahrt zur kleinen samischen Siedlung Masi (Maze) passiert die Exkursionsstrecke, von
der Stralle aufgrund der vorherrschenden niedrigen (Zwerg-) Strauchvegetation gut sichtbar, ein kleines
Palsamoor (Ellenbalsat). Es enthalt hauptsdchlich Plateaupalsas, die sich 1-2 m hoch tiber die Moorumge-
bung erheben. Um das straBennahe Moor zu erreichen, mul3 der schmale Roavvejakka-Bachlauf tiberquert
werden, was nach der Schneeschmelze unproblematisch ist. Siidlich des Palsamoores befinden sich nahe
der nordlichen Abfahrt in das Masi-Tal mehrere durch Drainage, Entfernung der natiirlichen Birkenwald-
Vegetation und Einebnung des Terrains aufbereitete grof3ere Flichen, die unter Verwendung erheblicher
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Mengen an Kunstdiinger als Mihwiesen zur Produktion von Gras und Heu fir Rinder und Rentiere ge-
nutzt werden. Nach dem Passieren der Abfahrt hat man vom Parkplatz auf der Bojaroavvi-Anhéhe (ca.
360 m 4. M.) Richtung Siiden eine hervorragende Aussicht auf das tief in die flachwellige Finnmarksvidda-
Hochfliche eingeschnittene, breite, relativ dicht besiedelte Masi-Tal im Vordergrund sowie den weiteren
Talverlauf im Hintergrund (vgl. Foto 29). Der Fluf3, der sidlich der durch den Damm des Alta-
Kraftwerkes aufgestauten Seen Virdnejavri und Latnetjavri Kautokeinoelv (Eatnu) heif3t, wird an seinem
Westufer von einem dichten, naturgeschiitzten Auwald gesiumt. Die oberhalb des in einem breiten Schot-
terbett flieBenden Flusslaufes und der periodisch iberschwemmten Aue gelegenen Terrassen werden
landwirtschaftlich als Mahwiesen und Viehweiden genutzt. Gut 1 km weiter siidlich, noch vor der sudli-
chen Abfahrt von Masi, befindet sich ein Campingplatz, der als Ausgangspunkt fiir zwei lingere Wande-
rungen dienen kann, die einen Uberblick tiber den periglazidren und glaziiren Formenschatz im Umkreis
von Masi vermitteln. Dariiberhinaus lohnt sich ein kurzer Abstecher zu einer Kiesgrube am Westrand der
Stralle (gegentiber der Abfahrt, noch vor der Mazejdkka-Briicke), deren Abbauwinde Informationen zum
Aufbau einer lokalen Deltaterrasse nahe der Einmindung des Mazejakka-Flusses in den Kautokeinoelv
liefern. Dort ist allerdings Vorsicht geboten, da der aufgelassene Teil der Kiesgrube gelegentlich fiir
SchieBiibungen zur Elchjagd genutzt wird (rote Flagge!l). Die beiden lingeren Wanderungen bilden zu-
sammen ein ca. 7,5 km umfassendes NW-SO verlaufendes Landschaftstransekt zwischen der Storoaivi-
Bergkuppe und dem Girkucakka-Gipfel (448 m), das Hinweise auf die aktuelle und frihere
Morphodynamik gibt, aber auch Kenntnisse zu den Vegetations- und Bodentypen im Gebiet vermittelt
(vgl. komprimierte und verkiirzte Darstellung in MEIER, THANNHEISER, WEHBERG & EISEN-
MANN 2005 sowie Abb. 15).

Foto 29: Blick vom Parkplatz Bojaroavvi (ca. 360 m . M.) nach Stiden in das tief in die flachwellige Finnmarksvidda-
Hochfliche eingelassene, breite, relativ dicht besiedelte Masi-Tal. Der Kautokeinoelv wird an seinem Westufer von
einem dichten, naturgeschiitzten Auwald gesaumt. Die oberhalb der periodisch tiberschwemmten Aue gelegenen
Terrassen werden als Midhwiesen und Viehweiden genutzt. Die Hiuser der iiberwiegend samischen Bevélkerung sind
entlang der Dorfstral3e auf einem héheren Terrassenniveau angelegt. 19.6.2001

Um zum Girkucdkka-Berg und zum Aussichtsplatz an der Habatbakti-Steilwand zu gelangen, fihrt
man Uber die sidliche Abfahrt und die Dorfstrale von Masi zur Briicke Gber den Kautokeinoelv und
parkt das Fahrzeug in Briickennihe. Die Abfahrt Uberquert im ersten Abschnitt glazifluviale Lockersedi-
mente. Ein Teich im kuppigen Terrain zwischen Campingplatz und Stral3e 1i6t sich als wassergefiilltes S6ll
interpretieren. An der Strallengabelung im siidlichen Ortsteil folgt man der Dorfstraf3e in nérdlicher Rich-
tung. Die Trasse verlduft zunichst zwischen Mihwiesen und einzelnen Hiusern und Gehéften auf einer
fluvialen Terrasse wenige Meter oberhalb des wihrend der Schneeschmelze tberfluteten Bereiches und
steigt nach dem Uberqueren des Varitjakka-Baches leicht an. Die Terrasse grenzt hier mit einem bis zu 10
m hohen Steilhang an die waldbestandene, vom Bach durchflossene, bis in die 1960 er Jahre als Viehweide
(Kiihe, Schafe, Ziegen) genutzte Talaue. Die Vegetation besteht auf den etwas hoher gelegenen, trockene-
ren Standorten in Stralennihe aus Birkenwald mit bis zu 150 Jahre alten Bidumen, in FluBnihe vor allem
aus Weidengebiisch. Infolge der periodischen saisonalen Uberflutung und der damit verbundenen Instabi-
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litdt der Substrate (Akkumulation und Erosion insbesondere von Feinsedimenten durch die fluviale Dy-
namik) ist eine ungestérte, kontinuierliche Bodenentwicklung in der Aue kaum méglich. In Abhingigkeit
vom Grundwasserspiegel, der Substratdurchfeuchtung, dem Nihrstoffgehalt der Sedimente sowie der fir
die bodenbildenden Prozesse zur Verfigung stehenden Zeit sind in diesem jahreszeitlich tiberschwemm-
ten Bereich verschiedene Bodentypen in unterschiedlichen Entwicklungsstadien zu finden, wie z. B.
Syroseme (Rambla), Regosole (Paternia), Braunerden (Vega) sowie Moor- und feuchte Gleybdden (vgl.
Abb. 15). Ein kurzer Besuch der FluBlaue ist zu empfehlen; Bodenprofile dirfen dort allerdings nicht mehr
gegraben werden, da der Auwald aufgrund seiner Urspriinglichkeit in Finnmark eine Besonderheit darstellt
und seit 2007 als Naturreservat ausgewiesen ist. Die weitere Fahrt zur Briicke erfolgt auf einer steil an den
Flusslauf grenzenden fluvialen Terrasse, die auch den Ortskern von Nord-Masi mit wichtigen Funktionen
trigt (z. B. Laden, Tankstelle, Cafe, Anleger fiir FluBboote, Helikopter-Landeplatz, Kirche, Friedhof;
Schule auf hoherer Terrasse). Nach dem Passieren des Ladens setzt man die Fahtt auf der Dotfstral3e in
nérdlicher Richtung fluBparallel fort und biegt nach dem Uberqueren des Roavvejikka-Baches nach Osten
zur Briicke ab. Von der Briicke hat man eine hervorragende Aussicht auf den Kautokeinoelv, insbesonde-
re flussabwirts. Das westliche, steile, an einigen Stellen fluvial unterschnittene und in Rickverlegung be-
griffene, vegetationsfreie Flussufer gewihrt Einblicke in den sedimentologischen Bau und die Lagerungs-
verhiltnisse des vornehmlich aus sandigen Ablagerungen bestehenden Terrassenkorpers.

An der Briicke verli3t man die Strale und wandert dicht am Sstlichen Flussufer in stidlicher Richtung.
Der breite, gut zu begehende Weg verliuft tiberwiegend im Birkenwald; in feuchten Gelindedepressionen
wird stellenweise Weidengebiisch durchquert. Das Substrat besteht vornehmlich aus blockreicher, sandig-
schluffiger Grundmorine sowie fluvialen und glazifluvialen, sandig-kiesigen Terrassensedimenten. Kirze-
re Wegabschnitte sind vermoort, versumpft oder neigen nach heftigen Regenfillen zur Bildung von
verniliten Bereichen, insbesondere wenn sich ein Wasserstauer im Untergrund befindet, wie eine tonig-
schluffige Sedimentlage oder wasserundurchlissiger Fels. Es empfiehlt sich daher die Verwendung oder
Mitnahme von Wander-Gummistiefeln oder hohen Bergschuhen. Der siidliche Teil des Pfades diente frii-
her als Traktorweg; heute wird der Weg auf seiner gesamten Linge fir Fahrten mit Fourwheelern zum Ja-
gen, Fischen und Brennholz-Transport genutzt, so dass zerfahrene und verschlammte Passagen mit tiefen,
wassergefiillten Spurrillen gelegentlich vorkommen kénnen. Nach rund 1,5 km erreicht die Exkursions-
route den alten Friedhof von Masi; danach wird eine alte, zerfallene Lappenkota mit kleiner Mahwiese
passiert. Nach rund einem weiteren Kilometer kreuzt der Weg den nordwestlichen Abflu3 des
Njukcajavri-Sees (341 m). Hier mul} der Pfad in Ostlicher Richtung verlassen werden. Der Aufstieg zum
Girkucikka-Gipfel (448 m) umfasst ca. 150 Hohenmeter und ist leicht zu bewerkstelligen. Dabei werden
moosteicher Myrtillus-Birkenwald und flechtenreicher Empetrum-Birkenwald sowie einige versumpfte Be-
reiche durchwandert. Der wind- und kilteexponierte Berggipfel ragt tiber die Waldgrenze hinaus und weist
nur eine niedrige Vegetation aus Zwergstrauchern und einzelnen verkrippelten Birken auf. In Abhidngig-
keit von der Vegetationsbedeckung, den Substrateigenschaften sowie den Nihrstoff- und Feuchteverhilt-
nissen sind entlang der Route unterschiedliche Bodentypen entwickelt, die sich anhand kleiner Profilgra-
bungen mit einem Klappspaten leicht studieren lassen. Unter Birkenwald dominieren Eisen- und
Eisenhumuspodsole, in feuchten Hangmulden Gleye und Moorbdden, an einigen Plitzen Colluvisole.
Felsflichen am Berggipfel deuten an, dass das im Untergrund anstehende Festgestein bis dicht an die
Erdoberfliche reicht. Daher sind nur diinne Nanopodsole und Podsol-Regosole entwickelt, ferner
Syroseme im Locker- und Festgestein (vgl. MEIER, THANNHEISER, WEHBERG & EISENMANN
2005 sowie Abb. 15). Vom Berggipfel hat man nach Westen Aussicht auf das stidliche Masi-Tal im Vor-
dergrund, das bewaldete Varitjakka-Tal jenseits des tief eingeschnittenen Flusstales sowie die waldfreie,
zur unteralpinen Vegetationsstufe zdhlende flache Stuoroaivi-Bergkuppe im Hintergrund. Die Riickkehr
zum Wanderweg erfolgt auf derselben Route wie der Aufstieg zum Gipfel, um schwierige Bach- und
Moorquerungen zu vermeiden.

Nach dem Passieren des nordwestlichen Njukcajavri-Abflusses steigt der Wanderweg bis in eine Hohe
von ca. 335 m U. M. an, eche der Hauptabfluf} des Sees tiberquert werden muf3. Dies geschieht auf einer
wasseriiberspiilten, morphologisch harten Gesteinsbank, tiber die der Bach an einem eindrucksvollen
Wasserfall in eine tiefe Schlucht stirzt. Die Bachquerung ist bei normalen Abfluverhiltnissen mit hohen
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Gummistiefeln trockenen Fulles moglich. Bei stirkerem Abflufl miissen Schuhe und Striimpfe ausgezogen
werden, so dass die Mitnahme eines Handtuches zu empfehlen ist. Der ca. 20 m breite, rasch flieBende
Bachlauf ist mit Hilfe eines Stockes am leichtesten zu bewiltigen, um einen Sturz in das kalte Wasser zu
vermeiden. Die Felsoberflichen sind stellenweise mit Algen und Moosen tiberzogen und daher glatt. Die
Bachquerung ist dennoch ungefihrlich. Sie wurde mit zahlreichen Studentengruppen als besonderes Spek-
takel erfolgreich durchgefiihrt. Der Wasserfall 1i63t sich vom stidlichen Bachufer aus von einem Felsvor-
sprung rund 20 m unterhalb der Watstelle am besten einsehen und fotografieren (vgl. Foto 30). Nach der
Bachquerung steigt der Wanderweg im Birkenwald bis zu einer Weggabelung kurz vor dem Erreichen des
Duolbasaiva-Sees (362 m) an. An die Stelle des relativ dichten, flechtenreichen Myrtillus-Birkenwaldes tritt
mit zunehmender Hohe tber dem Meetesspiegel stellenweise ein lichter, flechtenreicher Empetrum-
Birkenwald, insbesondere auf nihrstoffarmen, trockenen Substraten, wie z. B. Flugsanden. Die Michtig-
keit der Podsolbéden verringert sich ebenfalls; auB3er Voll-Podsolen finden Nanopodsole gréfiere Verbrei-
tung. Um zum Aussichtspunkt an der Habatbakti-Steilwand zu gelangen, muf3 der Wanderweg an der
Weggabelung erneut verlassen werden (die westliche Wegvariante fithrt hinab zum Kautokeinoelv, die 6st-
liche zum Binnejavri-See). Dies geschieht in siidwestlicher Richtung. Nach einer rund 2 km langen Wan-
derung westlich des Duolbasaiva iiber die AnhShe 387 m erreicht man den hinter Birkengebiisch versteck-
ten Aussichtsplatz am Rande der Steilwand. Zwischen der Weggabelung und dem Aussichtspunkt wird
Uberwiegend moostreicher Myrtillus- und Empetrum-Birkenwald durchwandert. Die Bergbirke (Betula
pubescens ssp. Czerepanovii) tritt vornehmlich in monokormer (einstimmiger) Gestalt in Erscheinung. Die
Biume erreichen Hohen von 5-6 m. In der Strauchschicht finden sich au3er Juniperus verschiedene Salix-
Arten. In ostexponierter Lage im Lee der einige Meter tiber das Hinterland aufragenden Steilwand sind
auffillig viele alte Baume anzutreffen, deren dicke Stimme bereits Anzeichen von Kernfiule zeigen. Am
Boden liegen zudem zahlreiche, in Zersetzung begriffene und mit Moosen und Pilzen bedeckte Baum-
stimme, die weit fortgeschrittene Zerfallsstadien reprisentieren. Die Lokalitit zeichnet sich im Winter
durch eine grof3e Schneemichtigkeit aus, was sich u. a. auch in der groflen Anzahl der durch die Schnee-
last beschadigten Biume (Schneebruch) widerspiegelt. Im Sommer férdert die durch das Schneeschmelz-
wasser und den dichten, undurchlissigen Fels im Untergrund verursachte hohe Durchfeuchtung der Lo-
ckersedimentdecke die Zersetzung der Biomasse. Als Bodentypen sind an vergleichsweise trockenen Stan-
dorten Eisenhumuspodsole und Humuspodsole entwickelt, wihrend an Plitzen mit hohem Grundwasser-
stand und Staunidsse Gleybdden vorherrschen. An den feuchtesten Standorten in Uferndhe des
Duolbasaiva-Sees und stdlich der Anhéhe 387 m dominieren echte Moorbéden.
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Girkucakika
(448 m)

nanspodrols; podzols, celluvizsals, gley solls and bog soclls on slopes,

Syrosema in bedrook and leose depasita, podzol regosals,
soll profiles influanced by galifivction processes

MEB = Moas-rich Empotrum birch forest

MMB = Moss-rich Myrtillus binch forest
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Hypsometrical profile across the Kautokeino river valley at Maze, Finnmark
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| plain deoposits
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Soil types and socil associations

LEB = Lichen-rich Empatrum birch forest
CMB = Camus-Myrtillus birch forest

Abb. 15: Vegetations- und bodengeogtraphisches Querprofil durch das Tal des Kautokeinoelv bei Maze, Norwegisch-
Lappland (erginzt nach MEIER, THANNHEISER et al. 2005)
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Foto 30: Der Njukcajikka-Bach tberwindet zwischen dem Njukcajavri-See (341 m) und dem Kautokeinoelv auf
rund 1 km Linge einen Hohenunterschied von rund 70 m. Er hat sich durch riickschreitende Erosion tief in den
Felsuntergrund eingeschnitten und bildet mehrere Wasserfille. Der Bach kann an einer Furt Giber eine wasseriiber-
spulte, morphologisch harte Gesteinsbank tberquert werden. Im Bildhintergrund ist der Girkucakka-Berggipfel (448
m) zu erkennen. 30.8.2004

Der Steilabfall zum Flussbett des Kautokeinoelv (Habatbakti) mit dem Aussichtspunkt an seinem obe-
ren Rande ist in morphologisch harten quarzitischen Gesteinen (,,Masi-Quarzit™) mit zwischengeschalte-
ten kalkigen Lagen angelegt (vgl. Abb. 16 u. 17). Der Quarzit hat eine weille, grauweille oder rosa Farbe
und ist gewohnlich als Folge eines unterschiedlichen Feldspat- oder Schwermineralgehaltes fein laminiert
(vgl. SOLLI 1983). Der grofite Teil des Masi-Quarzites 1af3t sich als feldspatfithrender Quarzit klassifizie-
ren. Die Gesamtmichtigkeit des Quarzits betrigt 500-1000 m. An der Basis des Masi-Quarzits befindet
sich ein Konglomerat mit Gneis- und Quarzgeréllen in einer kalkig-arkosischen Matrix. Lokal ist der
Quarzit von chromhaltigem Glimmer-Fuchsit durchsetzt, der dem Gestein insgesamt oder stellenweise als
Binderung eine griine Farbe verleiht (vgl. SOLLI 1983). Im letzten Falle wird der Quarzit aufgrund seiner
attraktiven Erscheinung als Zierstein abgebaut, z. B. als Verblendung fiir Gebiudefassaden oder als
Grabmonoment (vgl. Masi-Quarzit-Steinbriiche nahe der Vuolgamasjakka-Lokalitit). Das Gestein ist am
Steilabfall stark verwittert. Die Felswand ist infolge der kaltklimatischen Verwitterungs- und Abtragungs-
vorginge in zahlreiche Rinnen und Felskopfe zergliedert. Am Wandful3 finden sich grobkdrnige Sturz-
schuttablagerungen sowie feinkornigeres Material, das durch Abspiilung und Lawinentitigkeit abwirts ver-
lagert worden ist. Vom Aussichtsplatz hat man nach Norden eine exzellente Sicht auf das breite Masi-Tal
und das Delta des Mazejikka an der Einmindung in den Kautokeinoelv. Dessen Bett enthilt flussauf-
wirts vom Delta zahlreiche vegetationsfreie, wihrend der Schneeschmelze tiberflutete Sandbinke. Im
Nordwesten ist der waldlose Ceavrresnjunnas-Bergriicken mit dem Stuoroaivi als héchstem Punkt zu er-
kennen. Rund 80 m unterhalb des Aussichtspunktes befindet sich der Wasserspiegel des Kautokeinoelv
(272 m 4. M.), dessen Bett durch zahlreiche, tiberwiegend in FlieBrichtung verlaufende Lockersediment-
wille gegliedert ist. Das Tal des Kautokeinoelv wurde bereits vor dem Pleistozin entlang einer geologisch-
tektonischen Stérungszone an einer Schar von Verwerfungen angelegt. Diese priglaziale, tertidre oder dlte-
re Tal-Vorform mit vermutlich V-férmigem Querschnitt wurde von den pleistozinen Gletschern ausge-
schirft und vertieft. Wihrend der Deglaziation fungierte das Tal als eine der HauptabfluSbahnen der
Schmelzwisser Richtung Norden, zuletzt im Weichsel-Spitglazial. Die stellenweise bis zu 30 m hohen und
mehr als 1 km langen, mit Birkenwald bestandenen, den Flusslauf zerteilenden und mehrere wassergefillte
Becken ausgliedernden Wille reprisentieren Osriicken, deren Sedimente in Tunneln unter dem nach Si-
den zuriickschmelzenden Inlandeis akkumuliert worden sind (vgl. Foto 31). Die Oswille bilden den nérd-
lichsten Ausldufer einer lang gestreckten Oslandschaft entlang des Kautokeinoelv. Die glazifluvialen Se-
dimente stidlich des Mazejakka-Deltas sind sortiert, geschichtet und bestehen vornehmlich aus Sanden
und Kiesen mit kleineren Linsen aus tonig-schluffigem Feinmaterial. Die Lockersedimente wurden vom
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rezenten Flusslauf an mehreren Stellen unterschnitten, wodurch die Hinge der Oswille steil gehalten wer-
den. An solchen natiirlichen Aufschliissen 13t sich der innere Aufbau der Wille mitunter gut studieren.
Am 6stlichen Rand des Talbodens sind die glazifluvialen Ablagerungen stellenweise von Sturzschutt tiber-
lagert, der aus der Habatbakti-Steilwand stammt, wobei die gréten Partikel aufgrund der gréeren beim
Absturz entwickelten Bewegungsenergie am weitesten gerollt sind. Ein Abstieg vom Aussichtsplatz an den
FuBlbereich des Steilabfalles ist gefihrlich und ohne Seilsicherung nicht zu empfehlen. Der Riickweg zur
Briicke iiber den Flufl und zum Campingplatz im siidlichen Ortsteil von Masi erfolgt auf der derselben

Route wie der Hinweg.
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Abb. 16: Geologische Ubersichtskarte der stidlichen Finnmarksvidda (aus SOLLI 1983)
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Abb. 17: Vereinfachte geologische Karte des Masi-Gebietes. 1. Metagabbro, 2. Metabasalt, 3. Glimmerschiefer, 4.

Masi-Quarzit, 5. Metabasalt, 6. Granit, Gneis, 7. Albit-Diabas; 1-3 Suoluvuobmi-Formation, 5 Géildenvarri-
Formation (aus SOLLI 1983)

Foto 31: Blick vom Aussichtspunkt an der Habatbakti-Steilwand Richtung Stiden in das Tal des Kautokeinoelv. Das
Flussbett ist durch zahlreiche, vorwiegend in FlieBrichtung verlaufende Oswille gegliedert. Wihrend der
Deglaziation am Ende der Weichsel-Eiszeit diente das Tal als eine der Hauptabflussbahnen der Schmelzwisser vom

Eisrand Richtung Norden. Die aus Sanden und Kiesen bestehenden, bis zu 30 m hohen Wille wurden in Tunneln
unter dem nach Siiden zuriickschmelzenden Inlandeis akkumuliert. 22.8.2001
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Die Wanderexkursion zur Stuoroaivi-Bergkuppe beginnt an der R 93, wo ein Eisentor im Rentierzaun
am westlichen Strallenrand Zugang zur Abfahrt der alten Schotterstraie Alta - Kautokeino nach Masi bie-
tet. Die Schottertrasse der Zufahrt steigt auf den ersten 0,5 km um ca. 50 m an und wird dort vom abflie-
Benden Schneeschmelzwasser immer wieder durch Materialabspiilung und Rillenbildung beschidigt, aber
nicht mehr repariert, so dass eine Befahrung der Strecke mit dem Pkw kaum méglich ist. Die Route ver-
lduft im ersten Abschnitt parallel zum Varitjakka-Bachlauf, der dem Varitjavri-See (446 m) Richtung
Kautokeinoelv entwissert. In den Birkenwald sind zahlreiche Moore eingestreut. Auller moosreichem
Myrtillus- und Empetrum-Birkenwald findet sich Cornus-Myrtillus-Birkenwald sowie Hochstauden-
Birkenwald entlang des Bachlaufes. Der Anteil von Cornus suecica (Schwedischer Hartriegel) im Wald hat
infolge der gréBeren Niederschlagsmengen im Laufe der letzten fiinf Jahrzehnte deutlich zugenommen. In
Waldgrenznihe, in Hohenlagen von 450-480 m . M., dominieren lichte, flechtenreiche Empetrum-
Birkenwilder aus polykormen (vielstimmigen) Bergbirken. Die im Untergrund anstehenden Festgesteine,
in StraBennihe vornehmlich Quarzite und Glimmerschiefer, werden weithin von einer sandigen, stein-
und blockreichen Grundmorinendecke tiberlagert, die in Mulden mehrere Meter Michtigkeit erreicht, und
die nur inselhaft von kleineren Felskopfen durchragt wird. Unter Birkenwald bilden Eisen- und
Eisenhumuspodsole mit 5-10 cm michtigen Humushotizonten den vorherrschenden Bodentyp. Entlang
des Bachlaufes sowie in feuchten, versumpften oder vermoorten Gelindedepressionen sind Gleye und
Moorbdéden entwickelt. In den vorwiegend flachgriindigen Mooren sind kleinere Pounufelder aus bis zu
0,5 m hohen Torfbilten anzutreffen, die nach Ausweis zahlreicher Grabungen keine Permafrostkerne
enthalten. An Plitzen mit langfristiger, periodischer Wassertiberstauung und dadurch bedingter Vegeta-
tionsfreiheit sind gelegentlich Steinnetzwerke zu beobachten, deren Aktivititsgrad sich nur schwer fest-
stellen 1af3t. Risse in den Feinmaterialkernen und frisch aufgedrungenes schluffig-sandiges Material zeugen
von einer gewissen frostdynamischen Aktivitit der Muster. In héheren Lagen, im Waldgrenz-Okoton und
dariiber, ist die Lockermaterialbedeckung des Festgesteins (Glimmerschiefer, Basalt; am Storoaivi-Top
vornehmlich Metagabbro) geringmichtiger. Unter Zwergstrauch-Vegetation bilden Nanopodsole den
vorherrschenden Bodentyp. Solche Zwergpodsole sind auch im Birkenwald in groflerer Verbreitung anzu-
treffen, insbesondere in Hohenlagen ab 350 m . M., was moglicherweise als Indiz fiir eine ehemals tiefere
Lage der Waldgrenze zu deuten ist. Sie treten dort unter allen vier ausgewiesenen Birkenwaldtypen auf, al-
lerdings vorzugsweise unter lichtem, flechtenreichem Empetrum-Bitkenwald, dessen relativ spitliche
Strauch- und Krautschicht vergleichsweise wenig Biomasse fiir die Zersetzung und Bodenbildung bereit-
stellt und dadurch die Entwicklung michtiger Bodenprofile vom Voll-Podsol-Typ behindert, selbst wenn
die klimatischen Rahmenbedingungen im Birkenwald glinstiger sind als oberhalb der Waldgrenze.

Auf der Duottarvaritvarri-Stuoroaivi-Bergkuppe (507 / 545 m) ist die Grundmorinendecke gering-
michtiger, was u. a. zahlreiche Felsképfe, -rippen und -schichten entlang der Wanderroute andeuten.
Dennoch finden sich stellenweise kleinere, 5-10 m hohe Mordnenhiigel im flachwelligen Terrain, die of-
fenbar Lockermaterialakkumulationen in gletschermithlenihnlichen Hohlformen im weichselzeitlichen In-
landeis reprisentieren, die bis in die Gegenwart Uberdauert haben. Die niedrige Zwergstrauch-Vegetation
in der unteralpinen Stufe erleichtert die Sicht auf den geomorphologischen Grof3formenschatz sowie die
glazidgren und periglaziiren Meso- und Kleinformen im Gebiet. An der Strallengabelung nahe des
Stuoroaivi-Gipfels folgt die Exkursionsroute der alten Schotterstrale in nérdlicher Richtung (nach
Solovomi), wo unweit eines Rentierkrals ein reichhaltiges periglazidres Formeninventar entwickelt ist.
Nach ca. 200 m passiert die Strale einen kleinen Lockermaterialhtigel, dessen sedimentologischer Bauplan
in einer alten Kiesgrube aufgeschlossen ist. Unter der oberflichlichen stein- und blockreichen
Morinendecke befindet sich ein Kern aus geschichteten kiesigen, sandigen und tonig-schluffigen Sedi-
menten. Die Morphogenese der Hiigelform ist unklar; es konnte sich um die Fillung einer Hohlform im
pleistozidnen Inlandeis oder um einen Lockermaterial-Drumlin handeln. Allerdings zeigt die Higelform
keine Orientierung gemill der FlieBrichtung des Inlandeises mit flachem Proximal- und steilem
Distalhang, was gegen eine Deutung als drumlindhnliche Ablagerung spricht. Einige hundert Meter weiter
erreicht die Exkursionsroute mehrere runde, zusammenhingende, griin angestrichene Holzverschlige, die
der Rentierscheidung dienen. Im Herbst werden die von den saftigen, kithlen, windigen, miickenarmen
Weidegriinden an der Finnmarkskiste kommenden Rentiere dort zusammengetrieben, um die im Frith-
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sommer geborenen Jungtiere durch die samischen Besitzer zu markieren und iéltere Tiere zu schlachten.
Letzteres erfolgt in jungerer Zeit nur noch zur Deckung des Eigenbedarfs an Fleisch durch die Besitzer
vor Ort; die tiberwiegende Mehrzahl der zur Schlachtung vorgesehenen Rentiere wird inzwischen am Ren-
tierkral verladen und per Lkw zu den Schlachthéfen (z. B. in Kautokeino) transportiert. In fritherer Zeit
wurden alle Rentiere bei kaltem Herbstwetter von den Besitzern selbst geschlachtet. Davon zeugen meh-
rere Metallgestelle in der Nihe, an denen die Kérper der getéteten Tiere zum Ausbluten aufgehingt wur-
den. Der Boden der Verschlige ist infolge der Diingung durch den Kot der eingeschlossenen Rentiere
nihrstoffreicher als in der Umgebung und weist daher ein dichtes griines Pflanzenkleid auf. Schrig gegen-
Uber des Rentierkrals befindet sich zwischen der Schotterstral3e und dem Vaksacorru-Bergriicken (471 m)
eine N-S streichende Gelindedepression, die mehrere kleine Seen und Palsamoore (ca. 455 m 6. M.) be-
herbergt. Diese werden durch einen Bachlauf nach Norden zum Duolbajavri-See entwissert. Die
Palsahiigel enthalten Permafrostboden und sind von der Strale aus leicht zuginglich. Um die trockenen
Higelkronen zu erreichen, missen feuchte Moorabschnitte durchquert werden. Die Mitnahme von hdhe-
ren Gummistiefeln ist daher zu empfehlen. Die offenen Wasserflichen am Rande der Palsahtigel kénnen
mehrere Meter tief sein und sind nicht ungefihrlich.

Bei den Palsahiigeln in der lang gestreckten vermoorten und versumpften Senke handelt es sich vor-
nehmlich um kleinere Kuppel- und Plateaupalsas (vgl. Foto 32). Die Kuppelpalsas erreichen Héhen von
bis zu 1,5 m und Durchmesser von 15-20 m. Die flachwelligen Plateaupalsas sind bei Radien von bis zu 35
m 1,0-1,2 m hoch. Einige der Palsas stehen miteinander in Verbindung. Die Plateaupalsas sind weithin
von einer dichten Zwergstrauch-Vegetation aus Empetrum nigrum ssp. hermaphroditum bedeckt. Dagegen tritt
auf den Kronen der Kuppelpalsas groB3flichig der nackte Torf zutage. An den Palsaflanken wichst auller
der Zwittrigen Krihenbeere (hohere, trockenere Standorte) auch Betula nana (windgeschiitzte Plitze) und
Weidengebiisch (feuchte HangfuB3bereiche). Die Oberflichen der meisten Palsas sind von einem Spalten-
netz iberzogen. Die Spalten sind auf den Kuppelpalsas zumeist breit und offen, auf den Plateaupalsas
tberwiegend schmal, wobei auch vegetationsbedeckte Flichen von ihnen zerschnitten werden. Die Gene-
se der Spalten ist etwas unklar: Es kann sich sowohl um Dehnungs- als auch um Kontraktionsspalten
handeln. Bei den Kuppelpalsas kommt es bei der Aufwolbung der Substratlagen tiber die Mooroberfliche
zu Dehnungsvorgingen, infolge derer Risse und Spalten nahe der Oberfliche aufreilen kénnen. An den
Oberflichen der ebenen bis flachwelligen Plateaupalsas sind die Dehnungsvorginge begrenzt; dort diirf-
ten die Spalten vornehmlich aus einer Kontraktion der Substrate als Folge einer tiefen Abkiihlung bis weit
unter den Gefrierpunkt resultieren (Frostspaltenbildung wie bei der Entwicklung von Eiskeilen). Eine der-
artige frostbedingte Spaltenbildung scheint bei allen morphologischen Palsatypen stattzufinden, wie lang-
jahrige Studien in Norwegisch und Schwedisch Lappland vermuten lassen (vgl. u. a. MEIER 1985, 1996,
2015). Die Spalten dienen als Leitlinien der Erosion und leiten oftmals den Palsazerfall ein. Sie zergliedern
die Torflagen an der Palsaoberfliche in gréBere Blocke, die auf dem gewdlbten, gefrorenen Palsakern ab-
wirts zum Palsarand gleiten und dort im Zuge der Permafrostauflésung in ihrem Inneren zerfallen, ein
Prozel3getiige, das vor allem an hoch aufgewélbten Kuppelpalsas auffillig in Erscheinung tritt. Am Rande
vieler élterer Palsas befindet sich eine tiefe Wasseransammlung (Palsalagg), dessen relativ warmes Wasser
den Auftauvorgang beschleunigt. Auller durch diese Blockerosion zerfallen die Palsas u. a. durch Absen-
kung der Permafrosttafel infolge Torfabtrag von Palsakronen durch deflatorische und abluale Prozesse
nach einer Zerstorung der schiitzenden Vegetationsdecke, wobei letzteres hauptsidchlich durch Viehtritt
(Rentiere) initiiert wird. Ist die Vegetationsdecke erst einmal beschidigt, vergro3ern sich diese Plitze rasch
bis schlieSlich grofle Flichen von nacktem Torf eingenommen werden. Grabungen in einem Kuppelpalsa
in der Nihe des Rentierkrals (2001-20006) zeigten maximale sommerliche Auftautiefen von 70 bis 90 cm
(vgl. Fotos 33-34). Die Spalten waren unterhalb der Permafrosttafel mit Eis gefiillt. Die Mehrzahl der
Palsas wies deutliche Erosionsspuren auf und befand sich offenbar in einem fortgeschrittenen Zerfallssta-
dium. Es wurden nur dltere, ,,reifere” Entwicklungsstadien beobachtet. Embryonale oder junge, wenige
Jahre alte Palsas wurden an der Lokalitit nicht angetroffen. Infolge des zyklischen Palsa-
Entwicklungsganges (Entwicklungskreislaufes) sind in demselben Palsamoor hiufig Aggradationsstadien
(z. B. embryonale Palsas) und Degradationsstadien (z. B. Palsatuinen in einem Thermokarstsee) vorhan-
den, nicht selten eng miteinander vergesellschaftet (vgl. u. a. MEIER 1985, 1987, 1988/89, 1991, 1996).
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Das Fehlen jingerer Aggradationsformen i3t vermuten, dass die fortgeschrittene Degradation der Palsas
im Moor eine Folge der Klimaerwirmung seit Beginn der 1990 er Jahre ist (vgl. MEIER 2015), indem der
Palsazerfall im Rahmen des natiirlichen zyklischen Entwicklungsverlaufes beschleunigt worden ist.

Foto 32: Ca. 1,5 m hoher kuppelférmiger Palsa in einer vermoorten Senke auf dem Stuoroaivi-Plateau an der alten
SchotterstraBe Solovomi-Kautokeino (ca. 470 m 4. M.). Die Oberfliche des Palsas ist durch Spaltenbildung in Torf-
blécke gegliedert, die an der geneigten Oberfliche des gefrorenen Palsakerns zum Palsarand rutschen und dort in
den ,,Palsalagg”, cine tiefe Wasserrinne, gleiten und sich dort auflgsen. Die Zwergstrauch-Vegetation weist auf der
Palsakrone Liicken auf, die einen Totfabtrag durch Auswehung (Deflation) und Absptlung (Abluation) begiinstigen.

30.8.2003

Foto 33: Grabung am Rande eines Kuppelpalsas auf dem Stuoroaivi-Plateau, saisonale Auftauschicht (ca. 60 cm) ent-
fernt. Die gew6lbte Oberfliche des gefrorenen Palsakerns taucht steil und tief in das Grundwasser im Niveau des
Palsalagg-Wasserspiegels ein — ein Beleg, dass die Verbreitung von Permafrost auf die torfbedeckten Palsahiigel be-
schrinkt bleibt und sich nicht bis in die minerogenen Lockersedimente der Hiigelumgebung erstreckt. 2.9.2001
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Foto 34: Nahaufnahme der freigelegten Permafrostoberfliche am Rande eines torfbedeckten Palsas auf dem
Stuoroaivi-Plateau. Die klaffenden Spalten im saisonal aufgetauten Torfmantel haben hiufig ihren Ursprung im
Permafrostkern der Palsas. Sie kénnen sowohl durch Dehnungsvorginge beim Wachstum und bei der Aufwélbung
der Hugel als auch bei Kontraktionsvorgingen im Substrat bei einer plétzlichen Abkithlung bis weit unter den Ge-
frierpunkt aufreiBen. Die Eisfillung der Spalten resultiert entweder aus dem Gefrieren von Schmelzwasser in den
Spalten oder aus der Kondensation feuchter Luft, wobei die Eisbildung an den Spaltenwinden einsetzt und zur Spal-
tenmitte vordringt, wobei ein schmaler Spalt eisfrei bleiben kann. 2.9.2001

1-2 km no6rdlich und nordwestlich des Stuoroaivi-Gipfels sind in der unteralpinen Vegetationsstufe
knapp oberhalb der im flachwelligen Terrain in zahlreiche verstreut anzutreffende Baumgruppen aufgel6s-
ten Waldgrenze verschiedene periglazidre Formen entwickelt, teilweise in ,,lehrbuchhafter, idealtypischer®
Ausprigung. Auller kleineren Palsamooren mit Kuppel-, Strang- und Wallpalsas finden sich Pounus und
Thufur. Die in Pounikkos vergesellschafteten Pounus (Torfbilten) treten vorzugsweise in den flachgriin-
digen Randbereichen der Palsamoore auf, wihrend die Palsas die tiefgriindigeren zentralen Abschnitte be-
setzen. Ferner sind Pounus in versumpften und vermoorten Gelindedepressionen abseits der Palsamoore
zu beobachten. Die im ebenen Gelinde kuppelférmigen, im 5-10° gebéschten Gelinde zumeist lang ge-
streckten Higel sind 60-70 cm, gelegentlich bis zu 1 m hoch und dicht mit Zwergstrauchern und / oder
Grisern bewachsen. In den feuchteren Mulden und Rinnen zwischen den Hiigeln wachsen zusitzlich ver-
schiedene Salix-Arten. Die im Winter schneearmen, wind- und kilteexponierten Topbereiche der Hiigel
sind an einigen Plitzen abgeflacht und von Flechten bedeckt. Grabungen zufolge bestehen die Hugel aus-
schlieBlich aus Torf, wobei die Straten der minerogenen Moorunterlage unter den Hiigeln nicht selten et-
was aufgewdlbt sind. Einzelne Hiigel weisen Risse und schmale Spalten auf, die durch thermische Kon-
traktion oder Austrocknung des Torfes entstanden sein kénnen. Die Hiigel sind im ,,Normalfall“ im
Sommer frostfrei. In kalten Jahren, wie z. B. 1981 und 1987, kann der winterliche Frostboden jedoch in
den Hugelkernen den Sommer iiberdauern und stellt dann definitionsgemill Permafrostboden dar, selbst
wenn der Frostbodenkern schon im Laufe der darauf folgenden Sommer auftaut. Die leichte Aufwélbung
der minerogenen Substratlagen an der Basis der Torflagen 1i3t vermuten, dass Ubergangsformen zwischen
Torfbiilten (Pounus) und Erdbiilten (Thufur) existieren. Solche Ubergangsformen sind in verschiedenen
Feuchtgebieten westlich der alten Schotterstralle in gréBerer Zahl anzutreffen. Frostdynamisch entstande-
ne Erdbilten vom Thufatyp treten im Umkreis des Stuoroaivi vor allem in Mulden mit frostempfindlicher
Feinsedimentfillung und hohem Grundwasserstand auf, insbesondere iiber schluffig-sandigen Beckense-
dimenten. Die Erdbiilten sind dicht- oder weitstindig und erreichen Héhen von 70-80 cm. Die Formty-
pen sind jenen der Pounus vergleichbar. Die Vegetation besteht zumeist aus Grisern. In Schutzlagen
wichst gelegentlich Betula nana. Die wassertiberstauten Bereiche zwischen den Hugeln sind stellenweise
mit niedrigen, 15-30 cm hohen Weiden bewachsen. Querschnitte durch die Hiigel zeigen in geschichteten
Substraten aufgebogene Sedimentlagen, wobei die Straten an einigen Plitzen durch seitlichen Druck
,wverwirgt® erscheinen. Die kryoturbat deformierten Lagen sind verbogen, im Extremfall gefaltet oder so-
gar zerrissen. In den feuchtesten Muldenbereichen wird der minerogene Sedimentkern von einer Torflage
ummantelt, deren Vegetationsbedeckung jener der Pounus dhnelt. Es ist offensichtlich, dass die Torflage
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zusammen mit den darunter befindlichen minerogenen Sedimenten frostdynamisch tiber den Wasserspie-
gel des Sumpfes gehoben worden ist. Ein Vergleich der stratigraphischen Verhiltnisse und der
sedimentologischen Zusammensetzung des Mineralbodens in und zwischen den Biilten 1463t vermuten,
dass eine Verlagerung von Feinsedimenten, insbesondere von Schluffen, aus den Bereichen zwischen den
Hiigeln in die Thufur stattgefunden hat, was die Bildung der Hiigelformen erklirt. Dagegen bleibt unklar,
ob die Higelentwicklung durch ein punktuelles, durch Unterschiede in der Vegetationsbedeckung des
Feuchtgebietes gesteuertes Eindringen der wintetlichen Kiltewellen kontrolliert wird. Bei den Ubergangs-
formen zwischen Thufur und Pounus diirfte die frostdynamische Anhebung der minerogenen Substratla-
gen den entscheidenden Vorgang der Higelbildung darstellen, sofern es sich um eine dinne Torflage
handelt. Besteht der Hiigel dagegen vornehmlich aus Torf und ist der Mineralbodenkern klein, kénnten —
wie im Falle der typischen Pounus (ohne Torfkern) — auch biologische Prozesse bei der Hiigelentwicklung
eine entscheidende Rolle spielen.

Auller Palsas und Kleinhiigelbildungen sind stdlich des Stuoroaivi-Gipfels auch Strukturbéden anzu-
treffen, die durch eine frostdynamische Materialsortierung in Grob- und Feinmaterial gebildet worden
sind. Die stein- und blockreiche, schluffig-sandige Grundmorine scheint die Entwicklung derartiger Bo-
denmusterungen zu begiinstigen. Es dominieren weitmaschige Steinpolygone sowie Feinerdeinseln in gro-
berem Detritus. Im geb6schten Gelinde wurden auch hangabwirts verlaufende Steinstreifen beobachtet,
die durch Streifen aus feinerem Material getrennt sind. Die Muster treten sowohl in Kuppen- als auch in
Muldenlagen auf. Die Strukturbéden auf trockenen Kuppen und Verebnungen sind inaktiv, wie das dichte
Vegetationskleid der Feinmaterialbereiche (Zwergstraucher, Griser) und die Flechtenbedeckung der Rah-
mensteine und -blocke belegen. An stirker vernidliten Standorten zeigen die Feinmaterialbereiche hiufig
Anzeichen frostdynamischer Einwirkungen, wie z. B. Rilbildungen und jiingst aufgedrungenes Feinmate-
rial, wobei die Vegetationsdecke fehlt oder nur an wenigen Stellen erhalten ist. Auf den Kahlflichen eini-
ger Steinpolygone ist eine Sekundirmusterung aus Rissen oder aus Polygonen aus kleineren Steinchen
entwickelt. Die Rahmensteine und -blécke sind jedoch in den meisten Fillen dicht mit Flechten bewach-
sen, was gegen Bewegungsvorginge in jlingster Zeit spricht. Bei diesen Strukturbéden scheint sich die Ak-
tivitit auf die Feinmaterialbereiche zu beschrinken. Die Strukturbéden in den periodisch wihrend der
Schneeschmelze wasseriiberstauten Mulden und Bachuferlagen sind weitgehend vegetations- und
flechtenfrei und stellen damit vermutlich die aktivsten Formen dar. Auf mehreren flachen, im Winter
schneefreien, wind- und kilteexponierten Kuppen und Willen sind muldenférmige, 30-40 cm breite, 5-10
cm tiefe, mit Betula nana ausgekleidete Spalten entwickelt, die von schmalen, maximal 1 m tiefen Eiskeil-
pseudomorphosen untetlagert sind, und daher die ehemalige Existenz eines kontinuierlichen Permafrost-
bodens bezeugen, obwohl sie an der Bodenoberfliche keine typischen ,,fossilen” Eiskeilnetze bilden. Die
lokalklimatischen und edaphisch-hydrologischen Bedingungen fiir die Eiskeilentwicklung waren offenbar
nur in rdumlich sehr begrenzten Geldndepartien erfiillt, vermutlich unmittelbar nach der Deglaziation des
Gebietes am Ende des Weichsel-Glazials. Der Rickweg von Stuoroaivi-Berg zur R 93 erfolgt auf dersel-
ben Route wie der Hinweg.

3.3.5. Masi — Gievdneguoika

Nach rund 1 km Fahrt Richtung Kautokeino iiberquert die Strale den Unterlauf des Mazejikka. Von
der Briicke aus hat man nach Osten einen hervorragenden Ausblick auf das Miindungsdelta in den
Kautokeinoelv (Parkplatz am nérdlichen Flussufer Uber die siidliche Abfahrt nach Masi). Das breite
Schotterbett des Mazejakka wird nur wihrend der Schneeschmelze weitflichig tiberflutet; gegen Ende des
Sommers ist der Flusslauf in Briickenndhe nur wenige Zehnermeter breit. Die Deltaoberfliche ist vor-
nehmlich in Schottern angelegt. Der Hauptabflul} konzentriert sich auf wenige, bis zu 0,5 m tiefe Rinnen.
Der Fluf3 entwissert den rund 10 km stidwestlich von Masi gelegenen Biggejavri-See (381 m) sowie ein
Ostlich des Carajavri gelegenes flachwelliges, weitrdumiges Bergland, in dem wihrend der Deglaziation
grole Mengen an glazifluvialen Sedimenten abgelagert worden sind. Nérdlich der Finmiindung des
Mazejikka weist das Flussbett des Kautokeinoelv zahlreiche Sandbinke auf, die die aus der Vereinigung
der beiden Fliisse resultierende starke Sedimentbelastung des Flusslaufes widerspiegeln. Die Mehrzahl der
Lockersedimentinseln ist entsprechend der ufernahen Talaue durch eine dichte Vegetationsdecke ,,festge-
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legt* und vor erosiven Prozessen geschiitzt, doch existieren auch niedrige feinmaterialreiche Ablagerungen
ohne Vegetationsdecke im Flussbett, die wihrend der Schneeschmelze iberspilt und umgelagert werden.
Wihrend der Deglaziation konnten die Gletscherschmelzwisser erhebliche Sedimentmengen vom Rand
des Inlandeises Richtung Eismeer transportieren. Nach Abschmelzen des Eises reichte die Wasserfithrung
der Flusse offenbar nicht mehr aus, um die in den Talern akkumulierten Sedimente bis zur Kiiste weiter
zu transportieren. Flisse mit einem feinsedimentreichen Hinzugsgebiet wie der Kautokeinoelv und der
Mazejikka (mit Zufliissen) konnten die Sedimentlast nicht mehr bewiltigen, insbesondere wenn das Ge-
fille gering war, so dass ein groBer Teil der Fracht bereits unterwegs abgelagert wurde. Das Gefille des
Kautokeinoelv-Altaelv-FluBsystems wurde mit Fertigstellung des Altaelv-Staudammes Anfang der 1980 er
Jahre noch weiter verringert und die fluviale Dynamik verindert. Der gréfite Teil der vom Fluf3 transpot-
tierten Sedimente durfte allerdings in den Seebecken von Latnetjavri und Virdnejavri abgesetzt werden.

Nach dem Passieren der Halbinsel Mazenjarga verlduft die Stralle dicht am Ufer des Kautokeinoelv
und er6ffnet nach Osten den Blick auf mehrere hohe, mit Birkenwald bestandene und stellenweise vom
Flusslauf angeschnittene Oswille im seeattig verbreiterten Flussbett. Am gegentiber liegenden Flussufer ist
die Habatbakti-Steilwand zu erkennen. Nach einem weiteren Kilometer Fahrt und einem Anstieg auf
knapp 300 m 4. M. erreicht die Exkursionsroute einen kleinen Parkplatz am 6stlichen Straenrand, von
dem aus eine kleine aufgelassene Sandgrube zuginglich ist. In dieser wurden frither Flugsande auf einer
glazifluvialen Terrasse abgebaut. Die Abbauwinde sind heute verfallen und mit Weiden- und Birkenge-
biisch bewachsen. Am Nordostrand des Abbaugebietes befindet sich unweit des Kautokeinoelv-Steilufers
ein ungestortes, mit lichtem, flechtenreichem Empetrum-Birkenwald bewachsenes Diinenareal. Grabungen
in diesem ca. 100 m vom Parkplatz entfernten Gebiet stieBen auf gut entwickelte Eisenpodsol-Béden mit
Profiltiefen von bis zu 1 m (vgl. Foto 35). Das Wurzelwerk der 5-7 m hohen polykormen Bergbirken ist
weit verzweigt, erstreckt sich aber nur bis in 30-35 cm Tiefe, wie ein 7 m breites Grabungsprofil zeigte.
Die organische Auflage tiber den Diinensanden ist 3-7 cm maichtig, der Ah-Horizont wenige Zentimeter
dick, wobei die geringsten Werte unter der flechtenreichen Zwergstrauch-Vegetation zwischen den weit-
stindigen Birken gemessen wurden. Der Eluvial- und der Illuvialhorizont sind in den permeablen, wasser-
durchlissigen Diinensanden, die die Auswaschung und tiefenwirtige Stoffverlagerung, insbesondere von
gelostem Eisen, begiinstigen, erwartungsgemil3 gut entwickelt, selbst wenn die Substratdurchfeuchtung in-
folge der geringen Niederschlige im kontinentalen Klima (jahrliche Niederschlagsmenge ca. 400-500 mm,
davon die Hilfte in der frostfreien Periode) im Vergleich zur Kistenregion vergleichsweise gering ist. Ein
Teil des wihrend der Schneeschmelze bereitgestellten Wassers wird in den organischen Lagen gespeichert,
die somit ein wichtiges Feuchtereservoir fiir die trockenen Monate des Jahres reprisentieren (vgl. MEIER,
THANNHEISER, WEHBERG & EISENMANN 2005). Die Mitnahme eines Spatens beim Besuch der
Lokalitdt und eine kleine Grabung nahe des inzwischen vermutlich verfallenen 7 m-Profils sind zu emp-
fehlen. Die Podsol-Bdden sind ,,lehrbuchhaft™ ausgeprigt, und die wenig verfestigten 4olischen Sande
sind leicht und rasch zu durchdringen.
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Foto 35: Bodenprofil-Grabung in einer Flugsand-Ablagerung unter lichtem, flechtenreichem Empetrum-Birkenwald.
Das Wurzelwerk der 5-7 m hohen polykormen Bergbirken (Betula pubescens ssp. czerepanovii) erstreckt sich im 7m brei-
ten Profil weit verzweigt bis in 30-35 ¢cm Tiefe. Eluvial- und Illuvialhorizont des Eisenpodsol-Bodens sind in den
wasserdurchlissigen Dinensanden, die die vertikale Verlagerung von geléstem Eisen beglinstigen, gut entwickelt.
Die organische Auflage ist 3-7 cm michtig, der Ah-Horizont wenige cm, wobei die geringsten Werte zwischen den
weitstindigen Birken erreicht werden. 8.9.2002

Die weitere Fahrt nach Kautokeino verlduft mehr oder weniger flu3parallel im Birkenwald in Héhenla-
gen von 300-350 m 4. M., wobei sich an verschiedenen Stellen nach Osten interessante Ausblicke auf den
Flusslauf und das gegeniiber liegende Ufer ergeben. Fragmente von Oswillen im Flussbett sowie ein ho-
her, viele Zehnerkilometer langer Oswall am Ostufer belegen, dass das Tal des Kautokeinoelv bei der
Deglaziation der westlichen Finnmarksvidda als wichtige subglaziire Entwisserungsbahn fungierte. Die
Oswille haben eine Serie von Seen und Teichen vom Flusslauf abgeschniirt. Die Flussufer werden weithin
von glazifluvialen und fluvialen Lockersedimenten gebildet. Das im Untergrund anstehende Festgestein
tritt nur an sehr wenigen Plitzen an die Oberfliche. Die StraBentrasse verlduft in tieferen Lagen auf
glazifluvialen Ablagerungen, in héheren Lagen auf moridneniiberdecktem Festgestein. Die Berghinge
westlich der Strale sind tberwiegend von einer sandigen, stein- und blockreichen Grundmorinendecke
Uberzogen, in der Fels nur inselhaft zutage tritt. Entlang der auf den Kautokeinoelv als Vorfluter einge-
stellten Bachldufe haben sich stellenweise Pounikko-Moore entwickelt, deren Pounus permafrostfrei sind.
Unter Birkenwald-Vegetation sind Nano- und Voll-Podsole entwickelt. Nanopodsole wurden vornehm-
lich unter lichtem, flechtenreichem Empetrum-Bitkenwald beobachtet, der vor allem auf tbersandeten,
windexponierten Terrassen und Bergkuppen zu finden ist. In den moosteichen Empetrum- und Myrtillus-
Birkenwildern dominieren Voll-Podsole, die als Eisen-, Eisenhumus- und Humuspodsole entwickelt sind.
Letztere sind relativ selten; sie wurden nur in moosteichen Myrtillus-Birkenwildern angetroffen, vorzugs-
weise in Waldern mit hochstimmigen, monokormen, alten Bdumen. Solche Wilder kennzeichnen vor al-
lem die windgeschiitzten, im Winter schneereichen Hinge der lockersedimentbedeckten, N-S streichenden
drumlindhnlichen Bergriicken westlich der Straf3e.

11,5 km nach dem letzten Haltepunkt, etwa auf halber Strecke zwischen Masi und der Stralenabzwei-
gung nach Karasjok bei Gievdneguoika, erreicht die Strae einen Rastplatz, von dem aus man freie Sicht
auf den Wasserfall Pikefossen hat (vgl. Foto 36). Er bildet eine der wenigen Gefillsstufen im Langsprofil
des Kautokeinoelv. Grundlage ist eine morphologisch harte Diabasbank an der Schichtgrenze Albit-
Diabas / Metabasalt und Masi-Quarzit (vgl. SOLLI 1983; Abb.16), an der das Wasser des Kautokeinoelv
aus einer Hohe von 295 m 4. M. 22 m in die Tiefe stlrzt. Der Fluf3 ist an der Engstelle nur ca. 100 m
breit. Der Wasserfall wurde vermutlich schon wihrend der Deglaziation der binnenlindischen Finnmark
durch Schmelzwisser des nach Siden zuriickweichenden weichselzeitlichen Inlandeises angelegt. In diese
Richtung weisen die erheblichen Abmessungen des Wasserfalles, die sich durch riickschreitende Erosion
im Postglazial nicht erkliren lassen, legt man die gegenwirtigen Abflulverhiltnisse zugrunde. Das Fluss-
bett ist unmittelbar unterhalb des Wasserfalles tief ausgekolkt. Der Rastplatz befindet sich etwa 150 m
flussabwiirts des Wasserfalles am flachen Gleithang am Westufer des Flusses. Dort fillt das Schotterbett
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gegen Ende des Sommers stellenweise trocken und erlaubt eine vorsichtige Anndherung an den Wasser-

fall.
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Foto 36: Blick auf den Wasserfall Pikefossen zwischen Masi und Gievdneguoika. Er bildet eine der wenigen Gefill-
stufen im Lingsprofil des Kautokeinoelv, verursacht durch eine morphologisch harte Diabasbank an der Schicht-
grenze Albit-Diabas / Metabasalt und Masi-Quarzit (vgl. SOLLI 1983). Das Wasser fillt an der ca. 100 m breiten
Engstelle 22 m in die Tiefe. Der Wasserfall wurde vermutlich schon im Zuge der Deglaziation des Gebietes von den
nach Norden abflieBenden Schmelzwissern des spitweichselzeitlichen Inlandeises angelegt. 18.6.2001

Nach dem Passieren einer groflen aufgelassenen, fluinahen Kiesgrube in einem fluvialen Terrassen-
korper verliuft die Exkursionsstrecke bis zur StraBenabzweigung nach Karasjok in einer stirker
reliefierten Oslandschaft. Zwischen den lang gestreckten, von Birkenwald bestandenen Oswillen, von de-
nen sich mehrere in nordstidlicher Richtung bis weit in den Flusslauf erstrecken, finden sich zahlreiche
Mulden, die Seen oder in Verlandung begriffene Teiche enthalten. Einige der bis zu 30 m hohen und bis
zu 2 km langen Oswille werden von der Strafle durchschnitten. Die erosionsgefihrdeten Lockersediment-
hinge sind jedoch in StraBennihe abgeschrigt und durch eine Grasvegetation festgelegt worden, so dass
nur wenige instruktive Aufschliisse zum Studium der sedimentologischen Verhiltnisse in den Willen zur
Verfigung stehen. Wo Material fiir den Stralenbau entnommen worden ist, existieren jedoch kleine Auf-
schliisse, in denen die Lagerungsverhiltnisse und die Kérnung der Sedimente studiert werden kdénnen.
Demzufolge ist das Material in den Willen sortiert und geschichtet. AuBler Kiesen und Sanden finden sich
auch diinnere tonig-schluffige und schluffig-sandige Ablagerungen, was die Befunde aus fluvialen An-
schnitten bestitigt. In windgeschiitzten Leelagen sind die glazifluvialen Sedimente stellenweise von Flug-
sanden tiberdeckt. Die Vegetation besteht aus Empetrum- und Myrtillus-Birkenwildern, unter denen Eisen-
und Eisenhumuspodsole entwickelt sind. An der Strallenabzweigung nach Karasjok lohnt sich ein kurzer
Abstecher zur Stralenbriicke tiber den Kautokeinoelv, die sich an einer Engstelle des Flusses befindet.
Dazu biegt man auf die R 92 Richtung Karasjok ab und parkt das Fahrzeug nach ca. 200 m auf einem
Parkplatz an der Strale am Siidhang eines Oswalles. Von der Briicke hat man nach Norden freie Sicht auf
das seeartig verbreiterte Flussbett des Kautokeinoelv und die angrenzenden, von glazifluvialen und fluvia-
len Sedimenten gebildeten Uferabschnitte. Stdlich der Briicke verengt sich das in Schottern angelegte
Flussbett auf eine Breite von rund 100 m (vgl.Foto 37). Ein Teil davon fillt nach der Schneeschmelze tro-
cken. Der Abflu} konzentriert sich auf mehrere Rinnen. In diesen AbfluBbahnen flieBt das Wasser in
Form mehrerer flacher Stromschnellen flussabwirts, wobei auf einem ca. 1,5 km langen Streckenabschnitt
ein Héhenunterschied von 5 m iberwunden wird.
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Foto 37: Blick von der Briicke bei Gievdneguoika nach Stiden auf den noch weithin eis- und schneebedeckten Fluss-
lauf des Kautokeinoelv. Die Uferbereiche weisen noch eine 80-100 cm michtige zusammenhingende Eisdecke auf,
wihrend das Eis in der Flussmitte bereits aufgebrochen ist (,,Break-up®) und gréBere Eisschollen auf Fels- und
Schotterflichen gestrandet sind. Zum (spiteren) Héhepunkt der Schneeschmelze hin steigt der Wasserspiegel um ca.
1 m an und bef6rdert die verbliebenen Eisschollen flussabwirts. 15.4.2002

3.3.6. Gievdneguoika — Kautokeino

Der Kautokeinoelv flie3t siidlich von Gievdneguoika in einem 1-3 km breiten, muldenférmigen Tal.
Der Talboden wird von maichtigen glazifluvialen, glazilakustrinen und fluvialen Ablagerungen gebildet.
Die glazifluvialen Sedimente treten morphologisch als Terrassen, Deltas und Oswille in Erscheinung. Sie
erstrecken sich von den Talflanken oftmals spornartig oder bogenférmig zur Talmitte und erzeugen da-
durch ein gekammertes Relief, das vom Flusslauf in Gestalt zahlreicher seeartiger Verbreiterungen und
schmaler Engpisse durchflossen wird. Die glazifluvialen Ablagerungen sind zumeist terrassiert; die Terras-
senhdnge grenzen oft steil an das Flussbett und werden wihrend der frithsommerlichen Abflu3spitze wih-
rend der Schneeschmelze vom Flufl unterschnitten und erodiert. In die Terrassenkérper sind an vielen
Stellen Solle eingelassen. An den seeartig verbreiterten FluBlabschnitten Vuolgamasjavri, Skuvlajavri,
Stalujavri, Njallajavri, Govdajavri und Martenjavri sind Eiskontakthinge aus der Deglaziationsphase erhal-
ten (vgl. HAMBORG & KLAKEGG 1992). An den Einmiindungen von Seitentilern in das Haupttal ha-
ben die wasser- und sedimentreicheren Bachliufe (Luostajikka, Vuolgamasjakka, Cabardasjikka,
Mierojikka) Schwemmbkegel aus fluvialen Sanden und Kiesen akkumuliert. Die héchsten Terrassen und
Topbereiche der Oswille sind haufig mit Flugsanden tberweht, die in Gestalt von Flugsanddecken und
Diinen in Erscheinung treten. Die Sande stammen aus den nahe gelegenen, zeitweise trocken gefallenen,
vegetationsfreien Betten der Gletscherbdche am Rande des zuriickschmelzenden weichselzeitlichen In-
landeises. Die Flugsandablagerungen sind gegenwirtig weithin inaktiv. Infolge Zerstérung der schiitzen-
den Vegetationsdecke durch anthropogene und zoogene Einfliisse (StralBen- und Wegebau, Cross Coun-
try-Fahrten mit Fourwheelern und Schneemobilen, Trampling, Rentier- und Schafweide) kommt es jedoch
stellenweise durch Sandauswehung zur Bildung von nischen- und wannenférmigen Hohlformen, die sich
rasch vergrof3ern.

Von Gievdneguoika fithrt die Exkursionsroute iiber die R 93 Richtung Kautokeino zu den rund 7 km
entfernten Masi-Quarzit-Steinbriichen im Gaskabeaivarri-Naranas-Gebiet. Nach einem kurzen Anstieg
nahe der Stralengabelung bei Gievdneguoika verlduft die Fahrt auf den ersten zwei Kilometern durch ein
flachwelliges Terrain aus Kuppen und Mulden, das mit offenem, flechtenreichem Empetrum-Birkenwald
bestanden ist. Nach Ausweis von Strallenanschnitten und Aufschlissen in mehreren Sandgruben, in de-
nen die Vegetationsdecke zerstort worden ist, handelt es sich um ein Flugsandgebiet mit zahlreichen, in-
zwischen durch eine Pflanzendecke festgelegten Diinen. Ab Stuoranjarga hat man freien Blick auf den
Kautokeinoelv und die Oslandschaft am gegentber liegenden Flussufer. Am Nordwestufer des breiten
FluBabschnittes Heammojavri befinden sich einige Héfe und Hausergruppen. Dort werden die relativ
ebenen glazifluvialen Terrassen unter Zugabe erheblicher Mengen an Kunstdiinger landwirtschaftlich als
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Mihwiesen genutzt. Das Gras wird teils unmittelbar an Milchkihe verfittert, teils als Heu fiir den Winter
in groBen, von einer Plastikhiille umgebenen Ballen (zum Schutz gegen Feuchtigkeit) als Futter fiir Rinder
und Rentiere aufbewahrt. Wie im Masi-Tal ist siidlich von Gievdneguoika und im Umkreis von
Kautokeino aufgrund des Vorkommens ebener Terrassen in geschiitzten Tallagen Landwirtschaft mog-
lich, wenn auch in eingeschrinkter Form infolge der strengen klimatischen Verhiltnisse und der nihr-
stoffarmen Béden.

Die Wanderung zu den Masi-Quarzit-Steinbrichen und zum quartirgeologisch interessanten Auf-
schluf an der Mindung des Vuolgamasjikka-Baches beginnt an der neuen Briicke tber den
Kautokeinoelv  (Fertigstellung 2008). Sie befindet sich bei Heammonjavri an der Engstelle des
Kautokeinoelvs zwischen den verbreiterten FluBabschnitten Heammojavri und Vuolgamasjavri an der Zu-
fahrt zu einem fluBnahen Gehoft. Die Bricke wurde eigens fiir den Abtransport des Masi-Quarzits aus
den Steinbriichen im Gaskabeaivarri-Naranas-Gebiet gebaut. Die Zufahrt zu den in Waldgrenznihe gele-
genen Steinbriichen iiber die Briicke und die anschlieBende Schotterpiste ist fiir die Offentlichkeit durch
eine Schranke und ein Verbotsschild vor der Briicke gesperrt, so dass das Fahrzeug dort geparkt und die
Exkursion zu Ful3 fortgesetzt werden mufl. Der Briickenbau war aus 6konomischen und 6kologischen
Griinden erforderlich, verzgerte sich aber aus Geldmangel viele Jahre lang. Vor der Fertigstellung der
FluB3bricke wurde der Masi-Quarzit in Form einzelner, grof3er, quaderférmiger, aus dem Fels heraus ge-
fraster Blocke auf riesigen, gelindegingigen Kipp-Minenfahrzeugen tber eine Distanz von ca. 10 km cross
country zu einem Sammel- und Lagerplatz an der R 92 wenige hundert Meter Sstlich der FluBbriicke bei
Gievdneguoika gebracht. Dort wurden die Blocke auf ,,normalen® Auflieger-Lkw weiter transportiert, z.
B. Gber die R 93 zur Verschiffung im Hafen von Alta. Der Transport vom Steinbruch zum Lagerplatz mit-
tels schwerer Minenfahrzeuge war zeitraubend und umweltschidlich. Die Route querte mehrere Bachliufe
und Moorgebiete, einige mit Permafrostboden (Plateaupalsas am Stakkajavri). Die Landschaftsschiden in
diesen Feuchtgebieten waren besonders auffillig (z. B. metertiefe Fahrspuren an der Soerradasjikka-
Bachquerung) und kaum reparabel (vgl. THANNHEISER & MEIER 2005). Mit der Fertigstellung der
Briicke und dem damit verbundenen Ende der Schwertransporte konnte eine weitere Schidigung der
empfindlichen Naturlandschaft vermieden werden.

Nach dem Uberqueren der Briicke folgt man dem mit Masi-Quarzit-Grus bedecktem Fahrweg berg-
aufwirts bis zum ca. 2,5 km entfernten, oberhalb der Waldgrenze am Gaskabeaivarri-Berg (488 m) gelege-
nen Hauptabbaugebiet (vgl. Foto 38). Die Strecke vetlduft zundchst am Ostufer des Gardejikka-Baches
im Birkenwald, der héhenwirts lichter wird, ehe die Waldgrenze, je nach Exposition, in Héhenlagen zwi-
schen 380 m und 430 m 4. M. erreicht wird. In den Wald sind einzelne kleine, lokal mit Pounus (ohne
Permafrostboden) besetzte Moore eingestreut. In FluBnihe durchquert die Strale glazifluviale Lockerse-
dimente, deren Kérnung kleinrdumig stark wechselt. In héheren Lagen sind die Hinge von einer stein-
und blockreichen, sandigen Grundmorinendecke tiberzogen, die mehrere Meter Michtigkeit erreichen
kann, wie Strallenanschnitte ausweisen. Nach ca. 2 km gabelt sich der Fahrweg; auf zwei groflen
Quarzitblécken sind Hinweise zu den beiden Abbaugebieten mit roter Farbe aufgemalt. Dort setzt man
die Wanderung in Richtung auf das Hauptabbaugebiet des Masi-Quarzits fort, das in Gipfelnidhe des
Gaskabeaivarri-Berges bereits deutlich zu erkennen ist.
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Foto 38: Die Hauptabbaustelle des Masi-Quarzits befindet sich am Gaskabeaivarri-Berg (488 m) 6stlich des
Kautokeinoelv und ist tiber eine ca. 2 km lange private Schotterstrale zu erreichen. Das Gestein wird an mehreren
hohen Abbauwinden aus dem Fels herausgefrist und in Gestalt michtiger Quader per LKW tber die neue Fluss-
briicke bei Heammojavvi abtransportiert. 15.8.2016

Nach Riicksprache und Genehmigung durch das Minenpersonal kann das im Laufe der letzten 15 Jah-
re stark vergroflerte Abbaugebiet besichtigt werden. Anfang der 2000 er Jahre arbeiteten in den Steinbri-
chen weniger als 10 Personen des in Masi ansissigen Unternehmens. Es existierten mehrere kleinere Ab-
baustellen, an denen vornehmlich der attraktive, durch Fuchsit-Bidnder gemusterte Masi-Quarzit abgebaut
wurde (vgl. Foto 39). Seitdem hat sich die rdumliche Lage der Abbauschwerpunkte mit fortgeschrittener
Technik und in Abhingigkeit von der Nachfrage auf dem (Welt-) Markt mehrmals verschoben. Die besse-
re Anbindung an das Stralenverkehrsnetz durch die neue Zufahrt und Briicke machte den Betrieb der
chemals abgelegenen Mine deutlich rentabler. Zugleich konnten durch den Einsatz des Internets neue Ab-
satzmirkte erschlossen werden. Wurde der Masi-Quarzit bis in die 1990 er Jahre nur in Nordnorwegen
vermarktet, so wird er inzwischen bis ins ferne Ausland exportiert. 2016 konzentrierte sich der Abbau auf
zwel gréBere Steinbriiche. Auller der Hauptmine am Gaskabeaivarri-Berg existiert eine ca. 1,5 km stid-
westlich davon gelegene Abbaustelle, an der hauptsichlich Fuchsit abgebaut wird.

"

Foto 39: Der Quarzit am Gaskabeaivarri-Berg hat eine weille, grauweile oder rosa Farbe und ist infolge eines unter-
schiedlichen Feldspat- oder Schwermineralgehaltes fein laminiert. Lokal ist er von chromhaltigem Glimmer-Fuchsit
durchsetzt, der dem Gestein als Binderung eine griine Farbe verleiht. Dieser wird wegen seiner attraktiven Erschei-
nung vorzugsweise abgebaut und als Zierstein (Gebdudefassaden, Grabmonumente) verwendet. 3.7.2001
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Um zur quartirgeologisch interessanten Lokalitit an der Vuolgamasjikka-Mindung zu gelangen, folgt
man an der Weggabelung der mit dem Hinweis ,,Fuchsit® gekennzeichneten Zufahrt zum zweiten Abbau-
gebiet. Nach 1 km langer Wanderung, auf der ein Kral zur Rentierscheidung passiert wird, verldsst man
die ebenfalls mit Masi-Quarzit-Grus bedeckte Piste in siidwestlicher Richtung. Der ca. 2 km lange Stre-
ckenabschnitt bis zum Naranas-Gipfel (476 m) verlduft in flchwelligem, weglosem Terrain an oder ober-
halb der Waldgrenze, so dass die Orientierung bei gutem Wetter kein Problem ist. Es werden mehrere
N-S-streichende flache Bergriicken iiberquert, auf denen das im Untergrund anstehende Festgestein in
Gestalt von Felskopfen, die die Lockersedimentdecke durchragen, an die Oberfliche tritt. Die Vegetation
besteht weithin aus Zwergstrauchheiden; in windgeschiitzen Lagen werden kleinere Birkenwildchen oder
Baumgruppen durchwandert. Vermoorte Gelindedepressionen sind leicht zu umgehen. Dies gilt auch fiir
das ca. 200 m breite Naranajeaggi-Moor, das gréfite zusammenhidngende Moorareal im Gebiet. Es emp-
fichlt sich, das Moor nérdlich zu umwandern. Dadurch vermeidet man sowohl eine Querung des feuchten
Moores als auch einen Steilanstieg zum Naranas-Gipfel. Der Naranas-Berg stellt eine auffillige
Hirtlingsform mit steilem Siid- und flacherem Nordhang in der ansonsten flachwelligen Landschaft dar.
Im mehrere Zehnermeter Gber die Waldgrenze aufragenden Gipfelbereich tritt der vom pleistozdnen In-
landeis tberschliffene, morphologisch harte quarzitische Fels an mehreren Stellen zutage. Vom Gipfel hat
man eine exzellente Aussicht in alle Richtungen, auch auf das Ostlich an den Berg angrenzende
Naranasjeaggi-Moor. Die von HAMBORG & KLAKEGG (1992) 1981-1982 kartierten Palsas waren bei
der Feldbegehung 2016 nicht mehr auffindbar. Sie waren in der Zwischenzeit offensichtlich durch Aus-
schmelzen des Bodeneises kollabiert. Nach Norden hat man Aussicht auf den seceartig verbreiterten
Kautokeinoelv (Vuolgamasjavri) sowie die glazifluvialen und fluvialen Ablagerungen an der Mindung des
Luossajdkka-Baches am gegeniiber gelegenen Ufer. Die glazifluvialen Sedimente treten als Terrassen und
Oswille in Erscheinung; die fluvialen Ablagerungen bilden ein Delta im Vuolgamasjavri. Rund 3 km wei-
ter sidwestlich wiederholt sich diese Abfolge an der Miindung des Roavvejakka-Baches in etwas grof3eren
Abmessungen. Die Sicht auf die Eiskontakt-Ablagerungen mit Séllen an der Terrassenoberfliche sowie
auf die fluvialen Deltaablagerungen an der Mindung des Vuolgamasjikka-Baches am Studostufer des
Vuolgamasjavri wird durch den Birkenwald am Nordwesthang des Naranas teilweise versperrt. Aufgrund
des dichten Birkenwaldes ist auch der westliche, steile, in Lockersedimenten angelegte Talhang des
Vuolgamasjikka mit der quartirgeologisch interessanten Aufschlufwand vom Gipfel aus nur einge-
schrinkt einsehbar (vgl. Foto 40).

Foto 40: Blick vom Naranas-Berg (476 m) auf den 225 m langen und ca. 50 m hohen Lockersediment-Aufschluf3 am
Westufer des Vuolgamasjakka-Baches nahe der Einmiindung in den Kautokeinoelv. Das Profil enthilt alle bisher be-
kannten stratigraphischen und sedimentiren Einheiten des Finnmarksvidda-Spitpleistozins (vgl. LYSA & CORNER
1994; OLSEN, MEJDAHL & SELVIK 1996). 15.8.2016
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Der Abstieg vom Naranas-Gipfel zur quartirgeologischen Lokalitit am Vuolgamasjikka-Bach erfolgt
in nordwestlicher Richtung. Dabei ist tiber eine Distanz von ca. 1,2 km ein Héhenunterschied von rund
150 m zu Gberwinden. Dies ist aufgrund des stellenweise steilen Gelidndes sowie des unterwuchsreichen
Birkenwaldes am Oberhang und des dichten Weidengebiisches am Unterhang und in Bachnihe etwas
strapaziés. Ferner ist Vorsicht geboten, da der Sstliche Talhang im Unterschied zum Westhang im Festge-
stein angelegt ist und stellenweise steil zum Bachlauf hin abfillt (vgl. Foto 41). An den mehrere Zehner-
meter hohen Felswinden besteht Absturzgefahr, da Boden und Vegetation durch Spritzwasser stark
durchfeuchtet werden (Schattlage) und dadurch rutschig sind. Der Bachlauf ist im unteren, breiteren Ab-
schnitt des Bachbettes leicht zu iiberqueren. Der Blick auf den stratigraphisch interessanten Westhang des
Vuolgamasjakka-Tales wird durch eine mit Birkenwald bestandene Insel im Bachbett etwas behindert. Der
Steilhang selbst ist stellenweise durch Rutschungserscheinungen tiberprigt. An einigen Plitzen sind grof3e-
re, vegetationsbedeckte Sedimentpakete bis an den Rand des Bachlaufes gerutscht.

e

Foto 41: Die am Vuolgamasjikka-Bachlauf aufgeschlossenen Sedimente reprisentieren 4 glazidre und 2 deglaziire
Ereignisse, die sich dem Saale-Glazial, dem Eem-Interglazial und dem Weichsel-Glazial zuordnen lassen. Sie ruhen
auf Graniten und Gneisen des Fennoskandischen Schildes, in die sich der Bach talaufwirts des Profils mehrere Zeh-
nermeter tief eingeschnitten hat. (Blick talabwirts Richtung Lockersediment-Aufschluf3). 15.8.2016

Der rund 225 m lange und ca. 50 m hohe Lockersediment-Aufschluf3 iiber dem stellenweise zutage tre-
tenden Fels am Westufer des Vuolgamasjikka-Baches (vgl. Abb. 18-19) enthilt alle bisher bekannten,
wichtigen, stratigraphischen, sedimentiren Einheiten des Finnmarksvidda-Spitpleistozins (vgl. OLSEN &
HAMBORG 1983, OLSEN 1988, L.YSA & CORNER 1994, OLSEN, MEJDAHL & SELVIK 1996).
OLSEN, MEJDAHL & SELVIK (1996) untergliedern die Sequenz in 3 Grundmorinendecken, die durch
zwischengeschaltete glazifluviale Sedimente getrennt werden. Die 4. und unterste Grundmorine hat nach
Ansicht der Autoren ein spitsaalezeitliches Alter. OLSEN (1988) hat die stratigraphischen Einheiten nach
Typ-Lokalititen auf der Finnmarksvidda vorldufig, informativ wie folgt bezeichnet (von oben nach unten):
Kautokeino Till, Sargejakka (Interstadial) Sand, Vuoddasjavri Till, Eiravarri (Interstadial) Sand, Gardejakka
Till, Vuolgamasjikka (Interglazial) Sand und Mieron Till. Bei den glazifluvialen Sedimenten handelt es sich
vornehmlich um Ausspilungsmaterial (Outwash- / Sander-Material), das am zuriick schmelzenden
Eisrand freigesetzt worden ist und somit die Initialphase eisfreier Perioden reprisentiert. Die
sedimentologischen Verhiltnisse in den 2 maichtigsten Sedimentabfolgen im Nordabschnitt des Auf-
schlusses sind von LYSA & CORNER (1994) detailliert beschrieben worden (vgl. Abb. 20 u. 21). Sie stel-
len zudem ein umfangreiches Datenmaterial iiber glazitektonische Strukturen bereit, das belegt, dass der
Vuolgamasjikka Sand zumindest in Teilen frostfrei war, und dass der Eiravarri Sand wihrend der Ablage-
rung der dariiber befindlichen Grundmorine weithin gefroren war. Auf der Grundlage lokaler TL.-Daten
sowie regionaler lithostratigraphischer und Till-Gefige-Korrelationen diirften der Mieron Till und der
Vuolgamasjakka Sand ein pri-Eem- (Saale-) bzw. ein Eem-zeitliches Alter aufweisen, wihrend der dartiber
befindliche Gardejakka Till und der Eiravarri Sand wahrscheinlich frithweichselzeitlich sind (vgl. OLSEN
1988). Der Sargejakka Sand aus dem Sargejikka Interstadial trennt die beiden obersten Grundmorinen,
den Vuoddasjavri Till und den Kautokeino Till, und kénnte aus der mittleren Weichsel-Eiszeit stammen.
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Nach LYSA & CORNER (1994) reprisentieren die 4 michtigen Till-Einheiten (3-15 m) und die 2 mich-
tigen glazifluvialen / glazilakustrinen Einheiten (13-16 m) 4 glazidre und 2 deglazidre Ereignisse vor der fi-
nalen Deglaziation am Ende der Weichsel-Eiszeit. Es lassen sich 4 kinetostratigraphische Einheiten aus-
gliedern, die sich aus gréBeren Eisbewegungsphasen und den damit verknipften Deglaziationsphasen zu-
sammensetzen. Die Gletscher, die die 4 Grundmorinendecken akkumulierten, stieBen vornehmlich nach
N und NO vor, die korrelaten, wihrend der Deglaziationsphasen abgelagerten glazifluvialen Sedimente
zeigen eine dhnliche Ausrichtung, allerdings mit einer auffilligeren nordéstlichen Komponente (vgl. LYSA
& CORNER 1994).

Abb. 18: Quartirgeologische Ubersichtskarte des Vuolgamasjakka-Tales und seiner Umgebung nahe der Miindung in
das Kautokeinoelv-Tal mit Lage der Profil-Lokalitit (nach HAMBORG & KLAKEGG 1992)
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Abb. 19: Lage der Profile im nérdlichen, miindungsnahen Abschnitt des Vuolgamasjikka-Aufschlusses Profile
schwarz, Kolluvium grau, Rest vegetationsbedeckt (aus LYSA & CORNER 1994)
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CORNER 1994)
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Abb. 21: Lithostratigraphische Sdule der Vuolgamasjakka-Lockersedimente (aus LYSA & CORNER 1994)

Mittels Grundmorinen-Stratigraphie und der Datierung glazifluvialer Sedimente und fossiler Béden
lassen sich nach OLSEN, MEJDAHL & SELVIK (1996) anhand der Befunde aus dem Vuolgamasjikka-
Tal und dem Datenmaterial zahlreicher weiterer Aufschliisse fiir den Gesamtraum der Finnmarksvidda 3
Glazialzyklen und mindestens 7 Vergletscherungen nachweisen, bei denen das gesamte Gebiet einschlie3-
lich des Kautokeinoelv-Altaelv-Talsystems vom Inlandeis iiberfahren worden ist. Die ersten 4 Vereisun-
gen fanden den Autoren zufolge wahrscheinlich wihrend des Saale-Glazials statt, wihrend die 3 letzten
ein weichselzeitliches Alter aufweisen. Die Eiszentren lagen dabei entweder im Siidwesten im norwegisch-
schwedischen Hochgebirge (skandinavischer Typ der Eisschild-Konfiguration) oder im Siidosten im finni-
schen Enontekid (fennoskandischer Typ) wie im Falle der letzten, spitweichseleiszeitlichen Vergletsche-
rung. Die initiale VorstoBrichtung des weichselzeitlichen Inlandeises tiber die Finnmarksvidda ist bisher
unklar, aber nérdlich von Kautokeino riickte das Eis offenbar in NW-N-Richtung vor. Zu Beginn der 2
folgenden Stadiale war die EisfluBrichtung NO-ONO bzw. NNW (vgl. Abb. 22; OLSEN, HAMBORG;



3. Exkursion Gber die Finnmarksvidda-Hochflache 269

BARGEL & ALSTADSAETER 1987). Die Rickwanderungsroute zur Briicke und zum Fahrzeug ist mit
dem Hinweg identisch.
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Abb. 22: Regionale VorstoBtichtungen des Inlandeises wihrend des mittleren / spiten Weichsel-Glazials (aus OL-
SEN, HAMBORG, BARGEL & ALSTADSAETER 1987)

Auf der Weiterfahrt auf der R 93 Richtung Kautokeino erreicht die Exkursion nach dem Passieren der
glazifluvialen Terrassen und des glazifluvialen Deltas bei Mierojavri — der namengebenden Lokalitit fir
den Mieron Till, eines bis zu 4 m michtigen Lodgement Tills iiber dem Festgestein (vgl. Vuolgamasjikka-
Aufschlul3) — ein quartirgeologisch duflerst interessantes Gebiet, das sich von den seeartig verbreiterten
FluBabschnitten Skuvlajavri und Stalujavri des Kautokeinoelv im Osten bis zur Stralentrasse erstreckt
(vgl. HAMBORG & KLAKEGG 1992). Das Terrain besteht nordlich des am Damm eines kleinen
Kraftwerkes zur Energie-Versorgung von Kautokeino ca. 25 m hoch aufgestauten Cabardasjakka-Baches
aus glazifluvialen Ablagerungen, die im Landschaftsbild vornehmlich als Terrassen und komplex zusam-
mengesetzte Oswille in Erscheinung treten. In die Terrassen sind zahlreiche wassergefiillte Sélle eingelas-
sen, von denen die Seen 315 m und 308 m . M. die groB3ten reprisentieren. Norddstlich des zuletzt ge-
nannten Sees grenzt die Terrasse mit einem Hiskontakthang an den Kautokeinoelv. Ferner finden sich im
Gebiet glazilakustrine Sedimente, die in einem Eisstausee zwischen der zuriick schmelzenden weichseleis-
zeitlichen Gletscherzunge im Tal des heutigen Kautokeino-Flusses und den westlich angrenzenden Berg-
hingen abgelagert worden sind. Die glazifluvialen und glazilakustrinen Terrassen sind stellenweise von
Torfablagerungen tiberdeckt, in denen sich kleinere, gegenwiirtig im Zerfall begriffene Palsas und Pounus
entwickeln konnten. Einige Terrassenabschnitte sind von Flugsanden iiberdeckt. Ostlich der Stralenbrii-
cke am Kraftwerk hat sich der Cabardasjikka-Bach tief in die glazifluvialen und glazilakustrinen Terrassen
eingeschnitten und die mitgefithrten fluvialen Sedimente in Gestalt eines Deltas im Njallajavri abgelagert.
Unmittelbar stdlich der Briicke verlduft die Strale ca. 1,5 km lang dicht am Unterlauf des Baches. Von
dort aus hat man nach Westen freie Sicht auf das hohe, in glazifluvialen Sedimenten angelegte Bachufer
sowie einige kleinere Diinen auf den Terrassenflichen. Auf der flachen Landzunge Riggeskaidi zwischen
dem Cabardasjikka-Bach und dem Kautokeinoelv tberquert die Stralle ausgedehnte, waldbestandene
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Grundmorinenflichen, kleinere Eisstausee-Ablagerungen sowie mit Flugsanden tiberwehte Ostreste. Am
Ufer des Nijallajavri sind glazilakustrine Ablagerungen erhalten, in die ein groBes wassergefilltes S6ll (See
302 m) eingesenkt ist. Weiter siidlich wird das Flussufer von glazifluvialen Terrassen und Oswillen mit
aufgesetzten kleineren Dunen gebildet. Das gegeniiber liegende Ufer besteht ebenfalls aus glazifluvialen
Ablagerungen; diese sind weithin mit Flugsanden bedeckt. Die Landzunge zwischen den seeartig verbrei-
terten FluBabschnitten Guosmmarjavri und Guovdejavri wird von Eiskontakthidngen begrenzt. Die Un-
terthinge des Ostlich angrenzenden Njukcaskaidi-Bergzuges sind von michtigen Ablationsmordnen be-
deckt.

3.3.7. Kautokeino — Avze — Kivijarvi

Der Ort Kautokeino ist auf mehreren Terrassenniveaus am Kautokeinoelv angelegt. Die oberen, an
den Talflanken ibersandeten Terrassen reprisentieren glazifluviale Ablagerungen aus der
Deglaziationsphase, in die sich der Flusslauf im Postglazial eingeschnitten hat (vgl. Foto 42). Sie enthalten
zahlreiche, in mehreren Fillen wassergefiillte Solle als Resultat ausgeschmolzener Gletschereiskérper so-
wie lokal Reste von Ablationsmorinen (vgl. HAMBORG & KLAKEGG 1992). Die unteren, am Fluss-
ufer siidlich der Stralenbriicke gelegenen Terrassen sind jiingere Gebilde. Ihre fluvialen Sedimente sind
feinkorniger als die glazifluvialen Terrassenkorper. Letztere enthalten vornehmlich Kiese und Schotter,
wie ein Aufschluf3 ca. 1 km siidlich der Stralenabzweigung nach Avze ausweist.

—

Foto 42: Blick vom hohen Westufer zum Ostufer des Kautokeinoelv bei Kautokeino. Die glazifluvialen Ablagerun-
gen aus der Deglaziationsphase sind mit Flugsanden tberweht, die aus dem trockengefallenen vegetationsfreien
FluBibett vor dem zuriickschmelzenten Eisrand ausgeweht worden sind. Die bereits durch eine Vegetationsdecke
festgelegten dolischen Sande untetliegen infolge anthropogener und zoogener Zerstérung der schiitzenden Pflanzen-
decke erneut der Deflation. Der Teich in der Nihe der Kirche reprisentiert ein in die glazifluvialen Ablagerungen
cingelassenes, wassergefiilltes S6ll, das durch das Ausschmelzen eines Gletscheisrestes im Sediment gegen Ende der
Weichsel-Eiszeit entstanden ist. 24.7.1985

Ein Abstecher auf der ca. 10 km langen, asphaltierten Kommunalstra3e im Avzetal ist empfehlenswert.
Die Straflentrasse durchquert mehrere Palsamoore und mul3 aufgrund von Frostschiden und stellenweise
im Untergrund auftauendem, eisreichem Permafrostboden und den resultierenden Thermokarsterschei-
nungen alle paar Jahre erneuert werden. Nach rund 6 km Fahrt lohnt sich, unmittelbar vor der Uberque—
rung des Njukcajikka-Baches, ein Stopp am Palsamoor Mahtejeaggi (vgl. Abb. 23). Rund 50 m nérdlich
der Stralle existieren, gut zuginglich, mehrere kuppelférmige Palsas, die als Besonderheit im Kronenbe-
reich mit mehtrere Meter hohen, polykormen Bergbirken (Betula pubescens ssp. czerepanovii) bewachsen sind.
Obwohl sich diese Species durch ein flaches Wurzelwerk auszeichnet, das selten tiefer als 50 cm in das
Substrat eindringt, fehlt sie in Finnmark, im Unterschied zur Zwergbirke (Betula nana), gewohnlich auf den
Palsas, vermutlich aus edaphisch-hydrologischen und mikroklimatischen Grinden, wobei die Nihrstoft-
armut der Palsatorfe und die Exposition gegeniiber Wind und Kilte eine wichtige Rolle spielen diirften.
Die maximale saisonale Auftautiefe auf dem hdchsten Palsa betrigt 55-70 cm (1985-2012). Nordlich die-
ser ,,bewaldeten® Kuppelpalsas sind am Westufer des Njukcajavri-Sees (350 m 4. M.) weit gespannte,
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flachwellige Plateaupalsas entwickelt. Sie erreichen Hohen von 1,5-2,0 m iiber der umgenden Moorober-
fliche und wirken relativ intakt und stabil. In die Palsaoberflichen sind einzelne flache Thermokarstsen-
ken eingelassen, die moglicherweise anthropogen induziert worden sind (Torfgewinnung in Ortsnihe).
Blockerosion findet sich hauptsichlich an den Plateaurindern. Einige zeugenbergartig vorgelagerte Pla-
teaureste deuten auf eine Rickverlegung der Plateaurdnder durch riickschreitende Blockerosion im Laufe
der letzten drei Jahrzehnte. Grabungen und Bohrungen auf den Plateaus (1985, 1986) stieBen in 50-60 cm
Tiefe auf Permafrostboden. Die Permafrosttafel befindet sich im unteren Bereich der 80-100 cm michti-
gen Torfdecke, die von schluffig-sandigen, gefrorenen Sedimenten grofler Machtigkeit (>7 m) unterlagert
wird. Offenbar besitzen alle Plateaupalsas im Gebiet einen minerogenen Kern. Das siidlich der Stralie ge-
legene Palsamoor Oddaniittojeaggi wurde in den 1980 er Jahren in Strallenndhe drainiert. Das Substrat,
ein Torf-Sand-Gemisch, ist seitdem in Oberflichennihe frostfrei. Ob die minerogenen Sedimente in gro-
Berer Tiefe permafrostfrei sind, darf angezweifelt werden. Das Land wird mittlerweile unter Zugabe gro-
Ber Mengen an Kunstdiinger als Mihwiesen zur Erzeugung von Heu fiir Rinder und Rentiere genutzt.
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Abb. 23: Quartirgeologische Ubersichtskarte des Avzejakka-Tales und seiner Umgebung nahe der Miindung in das

Kautokeinoelv-Tal mit Lage des Palsamoores Mahtejeaggi (nach HAMBORG & KLAKEGG 1992)
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Das Avzetal selbst verfiigt Uber einen interessanten glazidren Formenschatz. Der untere Abschnitt des
Avzejakka-Tales war wie das Kautokeinoelv-Tal nahe des Zusammenflusses beim Rickschmelzen des
weichselzeitlichen Inlandeises von inaktivem, stagnierendem Gletschereis erfillt. Der Eisabbau vollzog
sich in Form eines Niedertauens, wobei Eisreste an den Ostlichen Talflanken von Mordnenmaterial begra-
ben wurden. Bei ihrem spiteren Abschmelzen entstand ein Relief aus Hiigeln, Willen und abflusslosen
Hohlformen als markantes Kennzeichen dieser ehemaligen Toteislandschaft (vgl. Foto 43). Auf dem Tal-
boden wurden durch die Gletscherbiche glazifluviale Sedimente abgelagert, die als michtige Kies- und
Schotterkérper erhalten sind. Stellenweise finden sich Osreste, wie im nérdlichen Abschnitt des
Vuorasjavri-Sees und im Oddaniitto-Palsamoor. Die geschichteten Sande und Kiese wurden subglaziir in
Tunneln unter dem FEis abgelagert, vornechmlich in norddstlicher Richtung. Ferner sind Reste von Kame-
Terrassen und Kame-Hiigeln erhalten. Die Hinge der glazifluvialen Terrassen standen streckenweise mit
den Inlandeisresten unmittelbar in Kontakt. Der heutige Avzejikka-Bachlauf miandriert stidlich seiner
Mindung in den Loavskajavri-See in postglazialen feinkérnigen Sedimenten. Der Loavskajavei wird durch
relativ grobkdérnige glazifluviale Ablagerungen aufgestaut, die der aus dem Avzetal kommende Gletscher-
bach an seiner Miindung in das damals noch weithin mit Gletschereis erfiillte Kautokeinoelv-Tal akkumu-
liert hat, wie die Eiskontakthidnge am Ostufer des Njallajavri-Sees ausweisen.

3 e ]

Foto 43: Blick auf ehemalige Toteislandschaft im Avzejakka-Tal 6stlich von Kautokeino. Das Tal war beim Riick-
schmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises von inaktivem, stagnierendem Gletschereis erfiillt. Der Eisabbau voll-
zog sich in Form eines Niedertauens, wobei Eisreste von Moridnenmaterial begraben wurden. Bei ihrem spiteren
Abschmelzen entstand ein Relief aus Hugeln, Willen und abflusslosen Hohlformen. 9.9.2003

Zwischen Kautokeino und Kivilompolo (norwegisch-finnische Grenzstation) wird das Kerngebiet der
Palsaverbreitung im klimatisch kontinentalsten Teil von Finnmark durchfahren (vgl. Abb. 24; u. a.
AHMAN 1977, MEIER 1987, 1991, 1996, 2015, SOLLID & SORBEL 1998). Das Relief besteht aus einer
flachwelligen, mit lichtem Birkenwald bestandenen Hochfliche in einer Héhenlage von 300-400 m 4. M.,
die von einzelnen, Héhen von bis zu 550 m 4. M. erreichenden Bergkuppen (Waldgrenze in rund 500 m .
M.) Uberragt wird. Die iberwiegend mit einer sandigen, stein- und blockreichen Grundmorine Giberzoge-
nen Bergriicken sowie die gréBeren Seebecken sind entsprechend der VorstoBrichtung des Inlandeises
wihrend der altesten Glaziale / Stadiale NW-N orientiert, ebenso die Flisse und groBeren Bachliufe. Die
zahllosen kleineren Mulden sind vermoort oder werden von Teichen eingenommen. Die Moore und de-
ren Abflisse sind hiufig tiefgriindig, insbesondere im Falle der Permafrostboden mit ausschmelzendem
Bodeneis enthaltenden Palsamoore, was diese Feuchtgebiete oftmals schwer zuginglich macht. Die Ther-
mokarstteiche und Abflussrinnen sind vielfach mehrere Meter tief und daher nicht ungefihrlich. Die Stra-
Bentrasse verlduft zundchst am Ostufer des Kautokeinoelv und setzt sich nach wenigen Kilometern am
Ufer des Suoppatjikka-Baches fort, der den lang gestreckten Suoppatjavri-See entwissert und in den
Kautokeinoelv miindet. Danach folgt die Strecke in weniger als 1 km Entfernung den Bachldufen
Siebejakka, Askaljakka und Bievjavoejjakka, die iiber den See Suddlumariluobbal in den Suoppatjavri ent-
wissern. Westlich dieser Gewisser finden sich weit gespannte Palsamoore, die wissenschaftlich aufgrund
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ithrer Morphodynamik héchst interessant sind, aber nur mit einem Boot zur Querung der Bachldufe zu er-
reichen sind. Auf der Exkursion werden daher die leicht zuginglichen, am &stlichen Straflenrand gelege-
nen Palsamoore bei Siebe und Aidejavri vorgestellt.
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Abb. 24: Die Verbreitung von Palsamooren in Finnmark Mitte der 1980er Jahre (aus MEIER 1987). Die Palsas auf
dem Sennaland, der Svaerholt- und Varanger-Halbinsel sowie im Pasviktal sind inzwischen infolge des Klimawandels
seit Beginn der 1990er Jahre (héhere Temperaturen und Niederschlagsmengen) bis auf wenige verstreute, isolierte
Vorkommen, wie z. B. im Komagelvtal in Nordvaranger, kollabiert.

Am stidlichen Ortsrand von Kautokeino hat man nach Westen freie Sicht auf den Kautokeinoelv und
dessen ostexponiertes Ufer. Der Flusslauf hat sich 15-25 m tief in die von den spitweichseleiszeitlichen
Gletschern wihrend der Deglaziation abgelagerten glazifluvialen Sedimente eingeschnitten. Die Talftllung
besteht auch nach dem Abbiegen des Flusslaufes in siidwestlicher Richtung aus michtigen glazifluvialen
Ablagerungen, die als Terrassen, Higel und Reste von Oswillen in Erscheinung treten. Nordlich von
Galaniitto ist ein Eiskontakthang erhalten, an der Einmiindung des Raggejikka-Baches finden sich grofere
zusammenhingende Oswille. Die Fahrtroute verlduft nach dem Verlassen des Kautokeinoelv-Tales zu-
nichst am Ostufer des Suoppatjakka-Baches, anschlieBend entlang des Suoppatjavri-Sees, wobei sich inte-
ressante Ausblicke auf die Steilhidnge der glazifluvialen Terrassenkorper sowie eine Schar N-S orientierter
Oswille an beiden Seeufern ergeben. Siidlich dieser durch michtige Sand- und Kiesablagerungen geprig-
ten Landschaft verflacht das Terrain zunehmend. Mulden wurden beim Zurlickschmelzen des Inlandeises
mit Morinenmaterial und glazifluvialen Sedimenten aufgefiillt, wobei groBere Reliefunterschiede mini-
miert oder ausgeglichen wurden. Festgesteinsriicken wurden vom Eis abradiert und weithin mit Lockerse-
dimenten verhillt, so dass Felspartien in der Landschaft kaum in Erscheinung treten. Die vom pleistozi-
nen Inlandeis und seinen Gletscherzungen akkumulierten Sedimente wurden im Postglazial aufgrund des
vorherrschenden Flachreliefs nur wenig verlagert. Die Sedimentfracht der kleinen Biche wird in den zahl-
reichen Seebecken abgelagert, die von den Bichen durchlaufen werden. Gelisolifluidale und abluale Mate-
rialverlagerungen sind bei geeigneten Béschungs- und Feuchteverhiltnissen wirksam; sie haben das Land-
schaftsbild aber kaum veridndert. Auffillig sind die zahlreichen Palsamoore, die sich in abflusslosen Hohl-
formen entlang der Fahrstrecke entwickelt haben, begiinstigt durch den wenig permeablen Untergrund
und das winterkalte, die Zersetzung des organischen Materials hemmende Klima in diesem kiltesten Be-
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reich der Finnmarksvidda. Kurz vor dem Erreichen der Hiuser von Siebe befindet sich 6stlich der Stral3e
ein ca. 150 x 200 m grofies Palsamoor, in dem Kuppel-, Wall- und Komplexpalsas mit Héhen von 2-3 m
entwickelt sind. Die vorherrschenden Komplexpalsas sind 25-75 m lang und 10-25 m breit. Ihre Oberfla-
chen sind plateauférmig abgeflacht. Auf einigen Palsas tritt der nackte Torf groBflichig zutage. Andere
Palsas sind von einer dichten Zwergstrauch-Vegetation bedeckt und zeigen keinerlei Anzeichen eines de-
flatorischen Torfabtrags. Die Palsaflanken sind relativ steil und durch Blockerosion geprigt. Breite
Laggzonen als Indikatoren eines fortgeschrittenen Palsazerfalls (vgl. u. a. MEIER 1985, 1987, 1991, 1996,
2015) fehlen allerdings. Bei Grabungen und Bohrungen (August 1984, 1985, 1986) wurde die
Permafrosttafel in 90-100 cm Tiefe angetroffen. Die Palsas stellen offenbar reine Totfpalsas dar. Bei Boh-
rungen auf verschiedenen Palsas bis in 5 m Tiefe wurde weder die minerogene Moorunterlage noch die
Permafrostbasis erreicht. Sondierungen in der Umgebung der Palsas ergaben Torfmichtigkeiten von min-
destens 5,5 m. Dies bestitigt die Beobachtungen von AHMAN (1977) aus dem Jahr 1967, nach denen es
sich im Moor ausschlieSlich um Torfpalsas handelt, die sich in einem besonders tiefgrindigen Moorab-
schnitt entwickelt haben. Erstaunlicherweise haben viele der von AHMAN beschriebenen Palsas bis in die
Gegenwart iiberdauert.

Nach gut 10 km Fahrt durch hiigeliges, mit Birkenwald bestandenes Terrain mit kleineren Seen und in-
selhaft eingestreuten Mooren mit flachwelliger Oberfliche, bei denen nicht immer klar ist, ob sie Perma-
frostboden in Gestalt von niedrigen Plateaupalsas enthalten, erreicht die Exkursionsroute ein rund 25 km?
groBBes zusammenhingendes Moorgebiet, das sich von der Abzweigung der Stichstralle zur Wetterstation
Siccajavri vom Suolujavri-See bis zu den Hausern von Aidejavri erstreckt. Der Zugang zu den westlichsten
und Ostlichsten Abschnitten dieses weitflichigen Moorareales wird durch breite und tiefe Abflisse von
Seen versperrt, doch ist ein kleines Palsamoor am &stlichen Stralenrand gegeniiber den Hiusern von
Aidejavri, die wie jene von Siebe auf trockenen glazifluvialen Terrassenflichen erbaut worden sind, von
der Strale aus gut erreichbar (Parkplatz an der Briicke iiber den Bach unmittelbar siidlich der Héiuser-
gruppe). Das Moor befindet sich zwischen der StraBlentrasse und dem 6stlich gelegenen Luovusluobbal-
See (369 m . M.). Es umfasst eine Reihe hoher, am Westufer des Sees aufgereihter kuppelférmiger, bis zu
5 m hoher Hiigel, die aufgrund ihrer Hohe in der ansonsten flachen Landschaft auffallen. Die Hiigel sind
dicht mit Zwergstriuchern bewachsen und wirken relativ intakt. Im Kronenbereich finden sich mehrere
polykorme Bergbirken (Betula pubescens ssp. czerepanovii). Erosionserscheinungen sind auf die ostexponiet-
ten, steil zum Abflul3 des Luovusluobbal-Sees abfallenden Hugelflanken beschrinkt. Die maximale saiso-
nale Auftautiefe auf den Hiigelkronen schwankt zwischen 68 cm und 95 cm (1985-2012, vgl. Foto 44). Im
Unterschied zu den Palsas bei Siebe enthalten die Hiigel einen michtigen, eisteichen Mineralbodenkern.
Seine granulometrische Zusammensetzung und sein Fisgehalt variieren sowohl in horizontaler als auch in
vertikaler Richtung. Bei Bohrungen bis in 7 m Tiefe (1985) wurden unter der 85-130 cm michtigen Torf-
decke auBer tonig-schluffigen, frostempfindlichen Sedimenten auch sandig-kiesige Ablagerungen mit ein-
geschalteten Blankeisschichten durchteuft. Die Permafrostbasis wurde an keiner Stelle erreicht, was auf
eine erhebliche Permafrostmichtigkeit schlieBen 1i3t. Im Moorabschnitt zwischen den Palsas sind vor ei-
nigen Jahren Thermistoren installiert worden, um die Bodentemperaturen im Moor zu erfassen (vermut-
lich von der Universitit Tromsd). Ostlich und nordéstlich des Luovusluobbal-Sees befindet sich ein weit
gespannter Moorkomplex, der vom Kronenbereich der héchsten Palsas gut zu iiberschauen ist. Er beher-
bergt alle bekannten Palsaformvarianten in unterschiedlichsten Entwicklungsstadien. Embryonale Stadien
und wenige Jahre alte Aggradationsstadien scheinen allerdings nicht zu existieren oder wurden zumindest
nicht im Gelinde aufgefunden. Der Moorkomplex ist vom kleinen Parkplatz am Bachlauf siidlich der
Stralenbriicke zuginglich, wobei jedoch mehrere kleine Bachliufe iiberquert werden miissen.
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Foto 44: Grabung im Kronenbereich eines 5 m hohen Kuppelpalsas am Luovusluobbal-See bei Aidejavri siidlich
von Kautokeino. Die saisonale Auftautiefe des Torfes betrdgt unter der dichten Zwergstrauchvegetation 60-70 cm.
Die relativ grole sommerliche Auftautiefe ermoglicht das Wachstum von polykormen Bergbirken auf den
Palsahiigeln, die inselhafte Permafrost-Vorkommen im Moor reprisentieren und sich von ihrer Umgebung durch ih-
re xerophile Vegetation unterscheiden. 9.9.2010

Stdlich von Aidejavti folgt die Fahrstrecke dem Ostufer eines lang gestreckten namenlosen Sees (366
m) und tiberquert danach ein hiigeliges, mit Birkenwald bestandenes Bergland. Die in NW-SO -Richtung
streichenden, von Grundmorinendecken Uberzogenen Bergricken erstrecken sich mit Héhen von 490-
520 m 6. M. mit ihren flachkuppigen Gipfeln bis knapp tiber die Waldgrenze und versperren die Sicht auf
die nahezu stralBenparallel orientierten Bachtiler. Die Talbéden sind weitflichig vermoort und enthalten
zahlreiche Palsamoore mit Palsas in unterschiedlichen Entwicklungsstadien. Charakteristisch fir die Moo-
re hier und im Umbkreis von Aidejavri sind unzidhlige kleine Teiche als Endstadium des Palsazerfalls im
Rahmen des zyklischen Palsaentwicklungsganges (Entwicklungskreislaufes). Inwiefern die Klimaerwir-
mung seit Beginn der 1990 er Jahre die Palsa-Degradation und die Bildung von Kryokarsterscheinungen
beschleunigt hat, ist noch unklar. Den Feldbefunden zufolge vollzieht sich der Palsazerfall hier weniger
rasch als in den kiistennahen Mooren, was sich u. a. mit der gréBeren Michtigkeit der im Sommer ther-
misch isolierenden Torfdecke und den tieferen Jahresmitteltemperaturen sowie den deutlich negativen
Wirmebilanzsummen erkldren 1i3t. Auf den letzten 4 km vor der Grenzstation verlduft die Exkursions-
route am Ostufer des Goedgejavri-Sees (387 m), an dessen Westufer sich mehrere Palsamoore befinden,
die auf einem ufernahen Pfad von Kivilompolo aus besucht werden kénnen.

An der norwegisch-finnischen Grenzstation Kivilompolo endet die Exkursion. Eine Ruckfahrt / Wei-
terfahrt kann tber die R 93 nach Alta, die R 93 und R 92 (ab Gievdneguoika) nach Karasjok mit Anschluf3
nach Tana Bru (E 6) oder Inati / Ivalo (E 75) oder weiter uber die R 93 nach Enontekio (Hetta) /
Muonio und danach tber die E 8 nach Tornio im Siiden oder Tréms6 im Norden mit Weiterfahrt iiber
die E 6 nach Narvik erfolgen.
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Die Finnmarksvidda reprisentiert nach Ausweis der Jahresmitteltemperaturen und der jihrlichen
Wirmebilanzsummen das kilteste Gebiet des norwegischen Festlandes abseits der hochsten Gipfellagen
des skandinavischen Hochgebirges. Dennoch sind die flachwelligen Hochflichen weithin von lichtem Bir-
kenwald bestanden und nicht vergletschert, bedingt durch die relativ hohen sommerlichen Wirmesum-
men und die geringen winterlichen Niederschldge im thermisch und hygrisch kontinentalen Binnenland.
Permafrostboden tritt morphologisch vornehmlich in Gestalt von Palsa-Hugeln in Erscheinung, deren
Entwicklung durch die weite Verbreitung michtiger Torfablagerungen ermdglicht wird, die infolge ihrer
thermisch isolierenden Wirkung den Frostboden im Sommer vor dem Auftauen schiitzen. Die zahlreichen
abflusslosen Hohlformen, der weithin wasserundurchlissige felsige Untergrund sowie die durch grofle
Kiltesummen gekennzeichneten langen und strengen Winter, die die Zersetzung der Biomasse hemmen,
begtinstigen die Moor- und Torfbildung. Die tiberwiegende Mehrzahl der Palsamoore ist im Birkenwald
gelegen; die Untergrenze ihrer Verbreitung erreicht am sommerkithleren Nordostrand der
Finnmarksvidda das Meeresspiegelniveau (Porsanger-, Tana- und Varangerfjord). Auler in Palsamooren
findet sich Permafrostboden auch an wind- und kilteexponierten Plitzen unterhalb und oberhalb der
Waldgrenze, vorzugsweise in ton- und schluffreichen Morinen und Terrassensedimenten. Der Perma-
frostboden der Palsamoore liegt in diskontinuierlicher Verbreitung vor und ist als polater Permafrostbo-
den zu klassifizieren. Dagegen handelt es sich bei den Permafrostvorkommen in den hoch aufragenden
Bergen am Glintrand, etwa den iiber 1000 m 4. M. aufragenden Gaissa- und Rassa-Bergen bei Lakselv und
Levajok, um Hochgebirgspermafrostboden (alpinen Permafrostboden). Seine exakte Verbreitung und sei-
ne Michtigkeit sind bisher kaum bekannt. Die flachkuppigen Gipfellagen sind von michtigen Blockfel-
dern bedeckt, die unter ,,kaltem®, wenig erosivem Eis die pleistozidnen Vergletscherungen tiberdauert ha-
ben und mdoglicherweise ein hohes, z. B. tertidrzeitliches Alter aufweisen. Die wenigen, bisher vorliegen-
den Befunde deuten auf Auftautiefen von stellenweise bis zu 10 m, die vermuten lassen, dass der Perma-
frostboden mit den gegenwirtigen klimatischen Verhiltnissen nicht im Gleichgewicht steht. Die tiefst ge-
legenen Permafrostvorkommen sind in Grobschuttablagerungen, wie z. B. Sturzschutthalden, Bergsturz-
Akkumulationen, Blockgletschern und grobblockigen Morianenhiigeln und -willen anzutreffen. In den
Gipfellagen der héchsten Berge ist wahrscheinlich auch das Festgestein vom Permafrost durchsetzt. Diese
Bereiche erstrecken sich méglicherweise bis in die Hohenstufe des kontinuietlichen alpinen Permafrost-
bodens (z. B. Rastigaissa bei Levajok).

Das priexistente Relief der Finnmarksvidda wurde im Pleistozin im Zuge mehrerer Vergletscherungen
tberprigt. Mittels Grundmorinenstratigraphie und der Datierung glazifluvialer Sedimente und fossiler
Béden lassen sich bisher 3 Glazialzyklen und mindestens 7 Vergletscherungen nachweisen, bei denen die
Vidda in ihrer Gesamtheit vom Inlandeis Giberfahren worden ist. Das Inlandeis stiel3 dabei entweder aus
stidwestlicher Richtung aus dem norwegisch-schwedischen Hochgebirge (Kebnekaise-Gebiet; skandinavi-
scher Typ der Eisschild-Konfiguration) oder aus siidostlicher Richtung aus dem finnischen Enontekié
(fennoskandischer Typ der Eisschild-Konfiguration), wie im Falle der letzten, spitweichseleiszeitlichen
Vergletscherung, Richtung Eismeerkiiste vor. Die Deglaziation der Finnmarksvidda am Ende des Pleisto-
zins vollzog sich, begiinstigt durch das weithin vorherrschende flachwellige Relief, recht rasch im Laufe
von nur 800 Jahren und war nach OLSEN, MEJDAHL & SELVIK (1996) vor 9 200 Jahren B. P. (norwe-
gisch-finnische Grenze; Alta: 10 000 Jahre B. P.) abgeschlossen.

Die pleistozdnen Gletscher modifizierten das priexistente Relief rdumlich unterschiedlich stark. Die
glazidire Morphodynamik war im Bereich des Kaledonischen Deckenbaus am Nordrand der
Finnmarksvidda infolge der groBeren Reliefenergie und Petrovarianz der Festgesteine sowie des stirker
gekammerten Reliefs effektiver als im Bereich des Fennoskandischen Schildes, wo die wenig gegliederte,
von resistenten Festgesteinen gebildete subkambrische Peneplain nur wenige Angriffspunkte fiir die
Glazidrerosion bot. Nérdlich des Glintrandes wurden fluviale V-Tiler zu Trogtilern mit U-férmigem
Querschnitt ausgeschiirft, Mulden zu Becken und Trégen tibertieft und Hangmulden zu Karen umgewan-
delt. Ferner schuf die Glazidrerosion Rundhécker und Festgesteins-Drumlins. In den tieferen und mittle-
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ren Lagen ist der Fels weithin vom Inlandeis glattgeschliffen worden. Schliffmarken (Striae) indizieren
stellenweise die Vorstof3richtung des Hises. Oftmals ist eine Blockstreu aus kantengerundeten Erratika
entwickelt. In den héchsten Gipfellagen (um 1000 m @. M. und dariiber) fehlen derartige Erosionsspuren
oftmals, da das FEis dort nicht temperiert (,warm-based) und erosiv, sondern unter
Permafrostbedingungen kalt (,,cold-based) und nicht erosiv war. Es hatte vielmehr eine protektive Wit-
kung, die die Unterlage vor der Abtragung schiitzte, wodurch die ,,alten® priexistenten Gipfelblockfelder
die pleistozinen Vereisungen nahezu unbeschadet iiberdauern konnten. Als glaziire Akkumulationsfor-
men finden sich zwischen Glintrand und Eismeerkiiste Reste von End- und Seitenmorinen sowie, in
Schutzlagen, Ablationsmorinen. Die Hinge sind weithin von einer schluffig-sandigen, stein- und blockrei-
chen Grundmorine bedeckt. In den gréleren Tilern sind vor allem glazifluviale Ablagerungen in Gestalt
von Terrassen, Deltas, Kames und Osern aus der Zeit der finalen Deglaziation des Gebietes erhalten.

Im Bereich des Fennoskandischen Schildes, charakterisiert durch das Flachrelief der subkambrischen
Peneplain, war die Glazidrerosion weniger wirkungsvoll als im Kaledonischen Deckenbau. Zwar wurden
vom Inlandeis Tiler und Becken weiter ausgeschiirft (z. B. Tal des Alta-Kautokeinoelv), Bergziige und
Einzelberge abgerundet und Festgesteinsdrumlins herauspripariert (z. B. Drumlinfelder am liesjavri-See),
doch dominierte weithin die glazidre Akkumulation. Folglich tritt der anstehende Fels nur an wenigen
Plitzen grofB3flichig zutage (z. B. Talflanken des Altaelv zwischen Masi und Solovomi). Der grof3te Teil der
binnenlindischen Finnmark (Finnmarksvidda i. e. S.) trdgt eine schluffig-sandige, stein- und blockreiche
Grundmorinendecke, die in muldenférmigen Vertiefungen eine Michtigkeit von mehreren Zehnermetern
erreichen kann. Auf den zahlreichen Bergriicken und Kuppen nimmt die Michtigkeit im Allgemeinen ab,
grofere Liicken treten auf, und der Blockgehalt nimmt zu. Als richtungsweisende Formelemente sind Lo-
ckermaterial-Drumlins entwickelt, die in Mulden und flachen Tilchen sowohl in Luv- (Sto3-) als auch in
Leepositionen zu finden sind. Im Unterschied zu Morinendecken sind Moridnen als Formelemente auf der
binnenlindischen Finnmarksvidda dulerst selten, was insbesondere fiir Endmorinen gilt, die die Lage von
Eisrandlagen markieren kénnten. Offenbar schmolz das Inlandeis am Ende des Weichsel-Glazials ziigig
und ohne lingere Stopps oder Vorst6Be nach Stden zuriick. Dieser Vorgang vollzog sich hiufig in Form
eines Niedertauens, wie die hiigelig-kuppigen, blockreichen Ablationsmorinen in Schutzlagen ausweisen.
Die gréieren Tiler, wie das Tal des Kautokeinoelv, fungierten wihrend der Deglaziation als wichtige sub-
glaziale Entwisserungsbahnen. Davon zeugen michtige, von Sanden und Kiesen gebildete Oswille, die
Lingen von mehreren Zehnerkilometern erreichen und zumeist NW bis NO orientiert sind. Die Topbe-
reiche der Oswille sind haufig von Flugsanden tiberweht, die aus den nahe gelegenen, zeitweise trocken
gefallenen vegetationsfreien Betten der Gletscherbidche am Rande des zuriickschmelzenden Inlandeises
stammen.

Die postglazialen Verwitterungs- und Abtragungsprozesse haben das Landschaftsbild nach dem Ab-
schmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises bisher kaum verindert. Durch Massentransporte und
-verlagerungen sind zwar neue Formen und Ablagerungen entstanden, doch handelt es sich dabei vor-
nehmlich um Klein- und Mesoformen, wihrend der priexistente Grof3formenschatz nahezu unverindert
erhalten blieb. Die vom Inlandeis und seinen Gletscherbichen akkumulierten Sedimente wurden im Post-
glazial aufgrund des weithin vorherrschenden Flachreliefs und der bindenden Vegetationsdecke nur wenig
verlagert. In den gréBeren Flusstilern existieren jedoch Sand- und Kiesbinke, die vor allem wihrend der
frihsommerlichen Schneeschmelzhochwisser auch gegenwirtig noch verlagert werden. Gelisolifluidale
und abluale Materialverlagerungen sind bei geeigneten Boschungs- und Feuchteverhiltnissen vor allem
oberhalb der Waldgrenze wirksam. Der resultierende Formenschatz hat die Hinge bisher aber nicht ent-
scheidend umgestalten kénnen. Die entlang der Flusstiler und am Rande der zahlreichen Seebecken weit
verbreiteten Flugsanddecken und Diinen sind zumeist vegetationsbedeckt und inaktiv. An manchen Stel-
len ist die schiitzende Vegetationsdecke allerdings durch Viehtritt (Rentiere, Schafe) oder anthropogene
Einwirkungen (Straenbau, Fourwheelerfahrten) zerstort worden, so dass eine Aktivierung in Form einer
zunehmenden Sandauswehung zu verzeichnen ist. Die resultierenden wannenférmigen, hiufig von kan-
ten- oder stufenférmigen Rindern umgebenen Kahlflichen treten vor allem im Umkreis von Siedlungen
deutlich in Erscheinung. Die michtigen Sturzschutthalden am Fufle der Steilwinde des Altaelv-Canyons,
die erst nach der finalen Deglaziation des Tales gebildet worden sein kdénnen, lassen vermuten, dass die
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Rate der postglazialen Gesteinsverwitterung und Abtragung erheblich ist. Diese Vermutung steht jedoch
im Widerspruch zu Befunden von anderen Lokalititen in Finnmark und Nordskandinavien (z. B.
Varanger-Halbinsel, Abisko-Berge), die auf eher geringe Betrige schlieBen lassen. Im Altaelv-Canyon
durfte die Sturzschuttbildung durch die Schichtung, Kliftung und Eigenschaften der Gesteine sowie die
mikroklimatischen Verhiltnisse im feuchten Canyon begiinstigt worden sein. Die in der Vergangenheit
lange Zeit als postglaziale, durch frostdynamische Verwitterungsprozesse entstandene Gebilde angesehe-
nen Blockfelder in den Gipfellagen der hohen Berge am Nordrand der Finnmarksvidda weisen ebenso wie
die Blockfelder auf den Plateaus der gro3en Halbinseln und Inseln der Kiistenregion ein wesentlich hhe-
res Alter auf (vgl. MEIER 2001). Rund 10 000 Jahre dirften kaum ausreichen, um Festgestein in stellen-
weise bis zu 10 m michtige Blockdecken zu verwandeln. Die Blockfelder wurden schon wesentlich frither
angelegt und im Postglazial durch Verwitterungs- und Verlagerungsprozesse nur relativ geringfiigig tiber-
pragt.

Nach dem Abschmelzen des weichselzeitlichen Inlandeises und der Entwicklung einer Vegetationsde-
cke begann in den Substraten die Bodenbildung. In Abhingigkeit von den klimatischen Rahmenbedin-
gungen, der Art und Dichte der Vegetation sowie zahlreichen weiteren lokalen Faktoren, wie z. B. den
Béschungsverhiltnissen und der Exposition, den Eigenschaften der Festgesteine und Lockersedimente,
deren Kérnung und Nihrstoffgehalt, den Feuchteverhiltnissen sowie der zur Verfiigung stehenden Zeit,
haben sich auf der Finnmarksvidda und im nérdlich anschlieBenden Bergland eine Reihe von Bodentypen
entwickelt, die in verschiedenen Subtypen und Varianten auftreten und bisweilen zu anderen Bodentypen
tberleiten. Unter Birkenwald dominieren Podsole, wobei Eisenpodsole und Eisenhumuspodsole gegen-
tber Humuspodsolen vorherrschen. Typisch ist eine relativ michtige organische Auflage als Folge der
langsamen Humifizierung und Mineralisierung der Pflanzenbestandteile infolge der langen, kalten Winter.
Im Baumgrenzékoton nehmen die Horizontmichtigkeiten der verschiedenen Podsolvarianten im Allge-
meinen ab. An die Stelle der Vollpodsole treten Nanopodsole mit Profiltiefen von 15-30 cm. Oberhalb
der Waldgrenze werden die Podsolierungsvorginge hauptsichlich durch die Abnahme der Humus- und
Sdureproduktion sowie die lingerfristige saisonale Bodengefrornis gehemmt. AuBler Podsolen in unter-
schiedlichen Entwicklungsstadien finden sich Uberginge zu anderen Bodentypen, wie z. B. Gleyen. Ent-
lang von FluB3- und Seeufern haben sich Gleye unter dem Einflul3 des sich periodisch dndernden Grund-
wasserspiegels gebildet. Wo eine wasserstauende Schicht von wassergesittigtem Mineralboden tGiberlagert
wird, haben sich Pseudogley-Profile entwickelt. In den periodisch iberschwemmten Talauen finden sich
Rambla, Paternia und Vega als hiufigste Bodentypen. An den Talhingen dominieren Podsole, doch sind
auch Colluvisole und Ranker anzutreffen. Als Feuchtbdden sind abseits der Palsa- und Pounikkomoore
Hanggley-Ranker und Hangmoore verbreitet. Die Hanggley-Ranker sind an den Unterhingen und auf
Hangverflachungen vielfach mit Hangmooren vergesellschaftet, die ihren Nihrstoffbedarf sowohl
ombrogen als auch soligen decken.

In feuchten Tal- und Muldenlagen werden stellenweise Torfmichtigkeiten von mehreren Metern er-
reicht. Dort ist die thermisch isolierende Torfdecke so michtig, dass die winterliche Bodengefrornis den
Sommer iiberdauert und Permafrostboden in Gestalt von Palsa-Hiigeln existiert. Die bis zu 12 m hohen
Palsas reprisentieren die zuverldssigsten morphologischen Indikatoren rezenten Permafrostbodens in
Finnmark und lassen sich mit Vorsicht (wegen des zyklischen, intern gesteuerten Entwicklungsganges) als
Anzeiger fiir klimatische Verdnderungen verwenden. So haben die Erhdhung der Jahresmitteltemperatur
um rund 1 °C und die Zunahme der jihtlichen Niederschlagsmenge um ca. 10 % im Zeitraum 1991-2009
gegeniiber der Normalperiode 1961-1990 in der Kiistenregion Finnmarks zu einer beschleunigten Palsa-
Degradation (im Rahmen des natlrlichen Entwicklungskreislaufes!) gefiihrt, wihrend die Palsas auf der
binnenlindischen Finnmarksvidda bei weiterhin deutlich negativen Jahresmitteltemperaturen und jahrli-
chen Wirmebilanzsummen relativ stabil und intakt blieben (vgl. MEIER & THANNHEISER 2011,
MEIER 2015). Bei einer Zunahme der Jahresmitteltemperatur um weitere 1,5-2,0 °C wiren auch die
Palsas in den weitflichigen Mooren der binnenlindischen Finnmarksvidda vom Zerfall bedroht. Damit
verschwinde ein Moortyp aus der subarktischen Vidda-Landschaft, der sich durch ein einzigartiges Zu-
sammenspiel von Vegetation, Substrat (Torf) und Bodeneis auszeichnet.
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