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Zusammenfassung

Der vorliegende Abschlussbericht beschreibt die 
im Rahmen des dreijährigen Forschungsprojekts  
Der Einfluss von Gletscher-Randklüften auf Fels-
stürze (2017-2020) erzielten Ergebnisse. Im Fokus 
des Projekts stand die Untersuchung stabilitäts-
relevanter Prozesse in hochalpinen Felswänden 
durch ein interdisziplinäres Projektpartner-Kon-
sortium bestehend aus der GEORESEARCH For-
schungsgesellschaft mbH, der TU München, der 
Universität Salzburg, dem Institut für Interdiszi-
plinäre Gebirgsforschung und der imBERG Consult 
GmbH. Das breite Spektrum der durchgeführten 
Tätigkeiten umfasste hochalpine Feldarbeiten 
(Temperaturmessungen in Randklüften), umfang-
reiche Fernerkundungsmessungen (Laserscanning, 
Drohnenphotogrammetrie), aufwändige Felsme-
chanik-Labortests, sowie detaillierte Stabilitäts-
modellierungen.

Ein Schwerpunkt des Projekts lag auf der Unter-
suchung der Auswirkungen des Klimawandels, wel-
cher gerade im Alpenraum besonders stark ausge-
prägt ist. In den letzten 150 Jahren stiegen die 
Temperaturen hier mit +2 °C rund doppelt so stark 
wie im globalen Mittel (+1 °C). Von dieser Entwick-
lung besonders betroffen sind hochalpine Perma-
frostbereiche, deren aktuelle Erwärmung negative 
Auswirkungen auf die Felsstabilität hat, wie ak-
tuelle fels- und eismechanische Labortests bewei-
sen. Die Erwärmung bzw. das Ausschmelzen des 
Permafrosts in Steilflanken kann zu einer Stabili-
tätsreduktion im Größenordnungsbereich mehre-
rer Zehnerprozent führen, wobei eismechanische 
Einflüsse tendenziell für flachgründiges Versagen, 
felsmechanische Einflüsse hingegen vor allem für 
tiefgründige Destabilisierungsprozesse von großer 
Relevanz sind.

Direkte Konsequenz der starken Erwärmung ist 
neben dem Permafrostrückgang das intensive 
Rückschmelzen der Gletscher. So verloren etwa 
in den letzten 150 Jahren die Alpengletscher rund 
die Hälfte ihres Volumens. In den Gletscherkaren 
kommt es auf Grund der signifikanten Reduktion 
der Gletschermächtigkeiten zur Freilegung steiler, 
großflächiger Felswandbereiche. Über die thermi-
schen Untergrundbedingungen in den ausapernden 
Felswänden ist auf Grund der extrem schweren 
Zugänglichkeit der Randkluftbereiche nur wenig 
bekannt. In Kooperation mit dem Partnerprojekt 
GlacierRocks (Österreichische Akademie der Wis-
senschaften) wurden im Rahmen des vorliegenden 
Projekts erstmals mehrjährige Fels- und Eistempe-
raturmessungen in unterschiedlichen Randklufttie-
fen durchgeführt. Die Ergebnisse der am Ödenwin-
kelkees (Hohe Tauern, Salzburg) durchgeführten 

Messungen zeigen in der Randkluft über das ganze 
Jahr hinweg konstant Temperaturen knapp unter 
0 °C. In Folge des Gletscherrückgangs stellen sich 
die thermischen Bedingungen in den ausgeaperten 
Felswandbereichen markant um. In den frisch ex-
ponierten Felsflächen kommt es zur Bildung einer 
saisonalen Auftauschicht, zum verstärkten Ein-
dringen von Wasser und zur Entstehung thermome-
chanischer Spannungen. In kürzlich ausgeaperten 
Felswänden ist auf Grund dieser destabilisieren-
den Einflüsse mit einem verstärkten Auftreten von 
Steinschlägen und Felsstürzen zu rechnen.

Eine umfangreiche Fernerkundungskampagne (La-
serscanning, Drohnenphotogrammetrie) zur De-
tektion von Felssturzablösebereichen bestätigte 
die Annahme verstärkter gravitativer Massenbe-
wegungen. Die Analyse eines elfjährigen (2008-
2019) Felssturzinventars aus den Felswänden rund 
um das Ödenwinkelkees (Hoher Kasten, Eisköge-
le, Johannisberg), zeigt, dass mehr als die Hälfte 
des gesamten Felssturzvolumens (53 %) Bereichen 
entstammt, die erst in den letzten 35-40 Jahren 
eisfrei wurden. Außerhalb der Vereisungsgrenzen 
der 1980er zeigte sich eine deutliche Abnahme 
der Felssturzaktivität mit der Seehöhe, die vor-
aussichtlich in direktem Zusammenhang mit Ver-
teilung und Rückgang des Permafrosts steht. Die 
unteren Regionen der untersuchten Felswände 
waren überproportional häufig von Felsstürzen 
betroffen und repräsentieren in etwa die lokale 
Permafrostuntergrenze mit warmen Permafrost-
temperaturen knapp unter 0 °C. In den höheren 
Regionen des Untersuchungsgebietes, wo deut-
lich kühlere Permafrosttemperaturen zu erwarten 
sind, zeigte sich hingegen eine deutlich geringere 
Felssturzaktivität. Neben einer Abnahme der Fels-
sturzaktivität wurde mit zunehmender Seehöhe 
auch eine signifikante Abnahme der Versagens-
tiefen der Felsstürze festgestellt. Diese steht ver-
mutlich in direktem Zusammenhang mit der viel-
fach beobachteten höhenbedingten Abnahme der 
Permafrost-Auftaumächtigkeit und zeigt, dass mit 
der Reduktion der Permafrost-Auftauschicht die 
Felssturzwahrscheinlichkeit deutlich sinkt.

Die im Rahmen der vorliegenden Studie durchge-
führten numerischen Modellierungen untermauern 
die destabilisierende Wirkung des Gletscher- und 
Permafrostrückgangs. Im Zuge der Modellierung 
wurden die Flankenbereiche als Kontinuum mit 
einheitlichen Materialparametern abgebildet. Die 
Effekte kleinräumiger Strukturen im oberflächen-
nahen Bereich wurden zusätzlich durch die Modi-
fikation der Modellparameter in zwei Varianten 
betrachtet. Basis der Arbeit bildeten dabei umfang-
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reiche Experimente mit Gesteinsproben aus dem 
Untersuchungsgebiet in den Kälte-/Felsmechanik-
labors der TU München. Basierend auf Modellierun-
gen mit explizit integrierten (oberflächennahen) 
Klüften, zeigt sich eine mit Gletscher- und Perma-
frostrückgang einhergehende Stabilitätsabnahme 
von 4-12 %, wobei besonders die Klüftigkeit der 
Felsmasse und die Tiefe der Auflockerungszone 
(Auftauzone) einen entscheidenden Einfluss auf 
Stabilität und Versagensmuster haben.

Die durchgeführten Analysen der Felssturzaktivi-
tät (Fernerkundung, Feldmessung, Labor, Model-
lierung) weisen auf eine klare Korrelation mit dem 
aktuellen Gletscherrückgang bzw. mit Zustands-
änderungen im Permafrost hin. In den letzten 
Jahren bzw. Jahrzehnten eisfrei gewordene Fels-
wände sowie Bereiche mit großen sommerlichen 
Auftaumächtigkeiten zeigten dabei eine deutlich 

erhöhte Felssturzanfälligkeit. Die vorliegende 
Untersuchung ist die erste Studie, die diese Zu-
sammenhänge auf der Maßstabsebene eines Glet-
scherkares über einen mehrjährigen Beobach-
tungszeitraum nachweisen konnte. Im Kontext 
der fortschreitenden Klimaerwärmung ist in den 
nächsten Dekaden mit einem weiteren Perma-
frost- bzw. Gletscherrückgang und daher mit ei-
ner Zunahme hochalpiner Felsstürze zu rechnen. 
Betreiber und Planer hochalpiner Infrastrukturen 
stellt diese Entwicklung vor große Herausforde-
rungen, die nur auf Basis einer umfassenden und 
qualitativ hochwertigen Datengrundlage bewältigt 
werden können. In diesem Zusammenhang tragen 
die im Rahmen der vorliegenden Studie gewonne-
nen Erkenntnisse zu einem wesentlich verbesser-
ten Prozessverständnis bei und liefern somit eine 
essentielle Grundlage für die (zukünftige) Adap-
tion von Risikoanalysen in hochalpinen Räumen.
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Summary

This report summarizes the results of the three-year 
research project Der Einfluss von Gletscher-Rand-
klüften auf Felsstürze (2017-2020) which investi-
gated stability-relevant processes in high-alpine 
rock-faces. The project was operated by an in-
terdisciplinary consortium (GEORESEARCH For-
schungsgesellschaft mbH, TU München, Universität 
Salzburg, IGF – Institut für Interdisziplinäre Ge-
birgsforschung, imBERG Consult GmbH) and relied 
on a broad spectrum of research activities covering 
high-alpine fieldworks (temperature measurements 
inside Randklufts), extensive remote sensing cam-
paigns (laserscanning and unmanned aerial photo-
grammetry), rock-mechanical laboratory experi-
ments, and numerical modeling of slope stability.

Research activities centered around the investi-
gation and characterization of climate change im-
pacts. Recent temperature increase has been par-
ticularly pronounced in the European Alps (+2 °C) 
and doubled the global average (+1 °C) over the 
last 150 years. High-alpine permafrost reacts 
sensitively to rapid warming leading to a signifi-
cant reduction of rock stability. Recent rock- and 
ice-mechanical laboratory experiments demon-
strate that permafrost warming/thaw potentially 
leads to a stability loss by several tens of percent. 
The experiments furthermore suggest that shallow 
failures are mainly driven by ice-mechanical ef-
fects, while deep-seated failures tend to be go-
verned by rock-mechanical effects.

Aside from permafrost degradation, glacier retre-
at represents another prominent consequence of 
recent climate warming in high-alpine regions. 
Over the last 150 years glaciers in the Alps lost 
more than half of their volume, causing signifi-
cant ice-surface lowering not only at the glacier 
terminus but also in their root zones (glacial cir-
ques). Little is known about the thermal boundary 
conditions in freshly deglaciated rockwall sections 
due to the extremely difficult accessibility of the 
Randkluft (void between glacier and neighboring 
rockwall). In close collaboration with the part-
ner project GlacierRocks (Austrian Academy of 
Sciences) unique rock- and icetemperature mea-
surements were performed inside a Randkluft at 
the Ödenwinkelkees glacier (Hohe Tauern Range, 
Salzburg) to tackle this research gap. The acqui-
red data demonstrates constant temperatures just 
below 0 °C inside the Randkluft during the entire 
monitoring period. As the glacier is wasting down 
thermal conditions change drastically. In freshly 
exposed rockwall sections an active layer pene-
trates into the frozen subsurface leading to the 
infiltration of liquid water and to pronounced 

thermomechanical strain along pre-stressed di-
scontinuities. Recently deglaciated rockwalls are 
therefore expected to be particularly prone to 
rockfalls.

Extensive remote sensing surveys (laserscanning, 
unmanned aerial photogrammetry) to detect rock-
fall release areas confirmed increased instability 
close to the current glacier surface: An eleven-ye-
ar (2008-2019) rockfall inventory from the rock-
walls around the Ödenwinkelkees glacier (Hoher 
Kasten, Eiskögele, Johannisberg) revealed that 
more than half (53 %) of the overall rockfall vo-
lume detached from terrain that was deglaciated 
over the last 35-40 years. Above the ice margin of 
the 1980s rockfall activity decreased significantly 
with elevation, which is most likely directly rela-
ted to the local permafrost distribution: Numerous 
rockfalls were recorded in the lower rockwall sec-
tions which represent the lower permafrost boun-
dary with permafrost temperatures close to 0 °C. 
By contrast, rockfall activity was low in the upper 
sections where permafrost temperature is expec-
ted to be significantly cooler. Similar to rockfall 
activity, rockfall failure depth also decreased with 
increasing elevation, which is most likely associa-
ted to the altitudinal decrease of the active layer 
thickness. The seasonal permafrost thaw depth 
therefore seems to be one of the key drivers be-
hind the increased rockfall activity in the lower 
sections of the monitored rockwalls. Detailed nu-
merical modeling of slope stability performed in 
the present project confirmed the destabilizing 
effect of glacier retreat and permafrost degrada-
tion. For modeling purposes a continuum mecha-
nics approach was chosen and uniform parameters 
were used for the entire rockface. To simulate the 
structural near-surface heterogeneity two scena-
rios with modified model parameters were intro-
duced. The input parameters were based on ex-
tensive rock-mechanical experiments carried out 
in the cold laboratories at the TU München with 
rock samples from the study area. Modeling with 
explicitly integrated (near-surface) discontinui-
ties showed that glacier and permafrost retreat 
reduce slope stability by 4-12 %. Rock fracturing/
jointing and the depth of a near-surface weather-
ing zone critically affected the modeled stability 
and failure patterns.

Analyses of rockfall activity presented here (remo-
te sensing, field measurements, lab experiments, 
numerical modeling) indicate a clear correlation 
with recent glacier retreat and permafrost degra-
dation. Rockwall sections deglaciated in the last 
years and decades, and areas with large
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seasonal permafrost thaw depths were demon-
strated to be particularly susceptible to rockfalls. 
The present study marks the first time that war-
ming-related destabilization trends were identi-
fied at the scale level of a glacial cirque over a 
multi-year monitoring period. Rapidly progressing 
climate warming will cause further permafrost 
and glacier retreat, and will most likely lead to 

an increased occurrence of rockfall events in the 
upcoming decades. As a result, operators of high-
alpine infrastructures will be faced with signifi-
cant challenges that can only be overcome based 
on accurate long-term monitoring data. Insights 
obtained in the present study address this problem 
and provide an essential prerequisite for (future) 
adaptions of risk analyses in high-alpine regions.
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Abbildung 1: Eiskögele Nordwand (3.423 m müA) mit Ödenwinkelkees.

1 Einleitung

Die durchschnittliche Jahrestemperatur ist in Ös-
terreich seit dem 19. Jahrhundert um rund 2 °C 
gestiegen (APCC 2014). Diese Temperaturerhö-
hung liegt weit über dem globalen Durchschnitt 
von 0.85 °C für die Periode 1880 bis 2012 (IPCC 
2014). Damit einhergehend zeigen Beobachtungen 
in hochalpinen Regionen einen generellen Anstieg 
der Schneegrenze und einen massiven Rückgang 
der Gletscher- und Permafrostbereiche (IPCC 2019) 
– besonders in den letzten Dekaden. Auch künftig 
ist im Alpenraum eine stärkere Temperaturerhö-
hung als im weltweiten Mittel zu erwarten. Dabei 
ist eine Erhöhung von bis zu 5.3 °C bis zum Jahr 
2085 möglich (Nogués-Bravo et al. 2007). Eine Fol-
geerscheinung ist ein weiterer Rückgang der Glet-

scher- und Permafrostbereiche und eine damit ver-
bundene Zunahme an hochalpinen Naturgefahren 
wie Steinschlägen oder Felsstürzen (Krautblatter 
et al. 2013, Haeberli 2014). Diese induzieren einen 
relevanten Risikofaktor für Mensch und Infrastruk-
tur, dessen Bedeutung in naher Zukunft weiter zu-
nehmen wird. Durch die Klimaerwärmung ist in den 
Alpen mit einer Reduktion der Gletschermasse von 
mehr als 80 % bis zum Jahr 2100 zu rechnen (IPCC 
2019). Dabei führt die rasch voranschreitende Re-
duktion der Gletschermächtigkeiten zur Freilegung 
neuer Felswand- bzw. Randkluftbereiche und zu 
einer deutlichen Veränderung der thermischen und 
felsmechanischen Bedingungen (Hartmeyer et al. 
2020a; Krautblatter et al. 2013) (Abbildung 1).

Die betroffenen Felswand- bzw. Randkluftbereiche 
sind oft durch Permafrost beeinflusst, welcher als 
Untergrund definiert ist, der mindestens zwei auf-
einander folgende Jahre Temperaturen unter dem 
Gefrierpunkt aufweist (IPA 2020). Eine Abkühlung 
der Gebirgsbereiche erfolgt über eine negative 
Temperaturbilanz und dauert in der Regel Jahrzehn-
te bis Jahrhunderte. Lokale Bedingungen, wie z.B. 
Höhenlage, Exposition, Neigung oder Oberflächen-
eigenschaften haben entscheidenden Einfluss auf 
die Temperatur des Untergrundes (Otto et al. 2012).

Untergrundstruktur, Wasser- und Eisgehalt regeln 
die Geschwindigkeit des Wärmeaustauschs im Per-

mafrost, wobei sich Veränderungen der Lufttem-
peratur erst mit deutlicher Verzögerung im Unter-
grund auswirken. Ein heißer Sommer etwa bewirkt 
oft erst nach einigen Wochen oder Monaten eine 
Erhöhung der Felstemperatur im oberflächenna-
hen Untergrund (PERMOS 2019). Felstemperaturen 
in größeren Tiefen (mehreren Zehnermetern) sind 
das Resultat langanhaltender Trends, sie werden 
von kurzfristigen Schwankungen nicht beeinflusst 
(Noetzli et al. 2007).

Die Tiefenabhängigkeit dieser zeitlichen Verzöge-
rung hat eine wichtige Auswirkung auf die Mag-
nitude und Frequenz von Steinschlägen und Fels-
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Abbildung 2: Schematische 
Darstellung des Fels-Eis-me-
chanischen Modells nach 
Krautblatter et al. 2013.

stürzen: Während kurzfristige, oberflächennahe 
Temperaturveränderungen eher zu Steinschlägen 
führen, entstehen größere Felsstürze oft dann, 
wenn über einen langen Zeitraum die Umgebung 
erwärmt wird. Gletscher-Randklüften kommt in 
diesem Zusammenhang eine wesentliche, steuern-
de Rolle zu, da sie die angrenzenden Rückwand-
bereiche vor atmosphärischen Einflüssen schützen 
und damit potenziell zu einer Konservierung des 
Permafrosts beitragen können. Das Abschmelzen 
der Gletscher führt in den freigelegten Felswand-
bereichen zur Bildung einer Auftauschicht und zur 
oberflächennahen Reduktion der Gebirgsfestigkeit 
(Krautblatter et al. 2013). Beobachtungen zeigen 
für diese oftmals stark übersteilten und Perma-
frostbeeinflussten Felsflächen ein signifikant er-
höhtes Auftreten von Steinschlägen und Felsstür-
zen (Hartmeyer et al. 2020b).

Auf Grund der schweren Zugänglichkeit und extre-
mer Messbedingungen wurden bis jetzt nur weni-
ge insitu-Messungen in Randklüften durchgeführt 
(Gardner 1987; Sanders et al. 2012). Mehrjährige 
Messreihen aus unterschiedlichen Randklufttiefen 
liegen bis dato nicht vor. Qualitative Bewertun-
gen der lokalen Bedingungen in Randklüften zei-
gen große Gegensätze und reichen von häufigen 
Frostwechseln (Johnson 1904) bis hin zu ununter-
brochenen Dauerfrostbedingungen (Battle und Le-

wis 1951). Große Unsicherheiten bestehen daher 
hinsichtlich der Charakteristik der thermischen 
Untergrundbedingungen und der davon gesteuer-
ten Felsstabilität. Temperaturmessungen in Rand-
kluftbereichen helfen destabilisierende Prozesse 
besser zu verstehen und leisten damit einen wert-
vollen Beitrag zu einem verbesserten Risikoma-
nagement in hochalpinen Felswänden.

Trotz hoher Relevanz und Verschärfung der The-
matik durch den Klimawandel besteht ein Mangel 
an hochaufgelösten Langzeit-Monitoringdaten aus 
Felswänden, die von Permafrost- und Gletscher-
rückgang direkt betroffen sind – was für Risiko-
analysen in hochalpinen Räumen ein wesentliches 
Problem darstellt. An bestehende Studien der 
Arge Alp anknüpfend (Kenner und Phillips 2017),

war es Ziel des vorliegenden Projekts diese Lücke 
durch ein langfristiges, umfassendes Monitoring 
im Ödenwinkelkar (Stubachtal, Salzburg) zu ver-
kleinern. Darüber hinaus wurden Gesteinsproben 
aus Bohrkernen in umfangreichen Labortests in 
gefrorenem/ungefrorenem Zustand fels- und eis-
mechanisch analysiert. Die Kombination der er-
hobenen Parameter bildete in weiterer Folge die 
Basis einer Szenarien-basierten, numerischen Mo-
dellierung der Felsstabilität für eine verbesserte 
Abschätzung des zukünftigen Gefahrenpotentials.

2 Theoretischer Hintergrund: Destabilisierung im 
Permafrost

Das nachfolgende Grundlagenkapitel basiert maß-
geblich auf den Erkenntnissen von Krautblatter 
et al. 2013. Demnach beeinflusst die Permafrost-
erwärmung das Systemverhalten bei den (i) ein-

wirkenden Kräften, wie auch bei den (ii) rückhal-
tenden Kräften (Abbildung 2) und hat potenziell 
einen stark destabilisierenden Einfluss.



Theoretischer Hintergrund

10

Im Allgemeinen ergeben sich folgende einwirken-
de Kräfte bzw. Spannungen:

A. Kräfte durch Schwerkraft und voreingeprägte 
Spannungszustände

B. Hydrostatische Drücke durch wassergefüllte 
Klüfte

C. Kryostatische Drücke durch Eisexpansion oder 
-segregation

Zu den rückhaltenden Komponenten der Kräfte 
leisten folgende Effekte einen Beitrag:

1. Eisfüllung der Klüfte selbst

2. Fels-Eis-Kontaktflächen

3. Fels-Fels-Kontaktflächen

4. Felsbrücken

Fügt man diese Komponenten zusammen, ergibt 
sich folgende Grenzzustandsgleichung: 

A + B + C = 1 + 2 + 3 + 4

2.1 Einwirkende Kräfte

2.1.1 Schwerkraft und voreinge-
prägte Spannungszustände

Die Einwirkungen aus Schwerkraft und voreinge-
prägten Spannungszuständen entspricht in Perma-
frost-beeinflussten Felsbereichen denen im Per-
mafrost-freien Bereich.

2.1.2 Hydrostatische Kräfte
Pogrebiskiy und Chernyshev (1977) leiteten durch 
Pumpversuche an gefrorenen und ungefrorenen Klüf-
ten im Granit (Öffnungsweiten bis 10 cm) in Kombi-
nation mit numerischen Berechnungen ab, dass die 
Durchlässigkeit von gefrorenen Klüften um ein bis 
drei Größenordnungen kleiner ist als die der iden-
tischen ungefrorenen Gebirgsmasse. Größerer Ver-
witterungsgrad in oberflächennahen Bereichen mit 
damit verbundenem höherem Eisgehalt verstärkt 
den Effekt dabei. Beim Auffrieren erhöht sich die An-
isotropie der Durchlässigkeit der Felsmasse deutlich.

Terzaghi (1962) nennt erhöhte Wasserdrücke durch 
vereiste Klüfte als potenziell destabilisierenden 
Einflussfaktor für Felsflanken. Numerische Be-
rechnungen mit gekoppelten hydromechanischen 
Modellen für den Tschierva-Felssturz unterstützen 
diese Argumentation (Fischer et al. 2010; Stoll et 
al. 2020).

2.1.3 Kryostatische Kräfte
Kryostatische Kräfte in Felsmassen können sich 
aus Volumenexpansion von in-situ Wasser beim 
Gefrieren (Macrogelivation) (Matsuoka und Murton 
2008) sowie von Eissegregation (Microgelivation) 
(Waldner und Hallet 1985; Hallet 2006; Murton et 
al. 2006) entwickeln. Offene Systeme, wie sie im 
Labor oft vorliegen, unterstützen Migration von 
Wasser und fördern damit Eissegregation, wohin-
gegen wassergesättigte, geschlossene Systeme Vo-
lumenexpansion bevorzugen (Matsuoka 1990).

Der Einfluss von Volumenexpansion ist vielfach dis-
kutiert – theoretisch kann Wasser durch die Phasen-
umwandlung Drücke von bis zu 207 MPa erzeugen 
(Matsuoka und Murton 2008). Auf Grund von Eisex-
trusionen erreicht der Eisdruck jedoch in der Regel 
nicht den theoretisch möglichen Maximalwert (Da-
vidson und Nye 1985; Tharp 1987). Eisreiche Fels-
proben können daher langfristig ihr Volumen ver-
ringern (Matsuoka 1990).

Eissegregation bezeichnet ein Phänomen, das an-
getrieben von einem Temperaturgradienten Saug-
spannungen in der Größenordnung mehrerer MPa 
aufbauen kann (Matsuoka und Murton 2008; Mur-
ton et al. 2006; Waldner und Hallet 1985). Effek-
tive Eissegregation erfordert im Idealfall erhöhte 
Gradienten im Temperaturbereich von -3 bis -6 °C 
und das Vorhandensein von ausreichend freiem 
Wasser (Hallet et al. 1991). Diese Bedingungen 
existieren oft an der Basis des Permafrost-Auf-
taubereichs und dabei können die auftretenden 
Kräfte die Zugfestigkeit des Gesteins übersteigen 
(Hallet et al. 1991; Murton et al. 2006). Je geringer 
die Wasserverfügbarkeit und der Temperaturgra-
dient und je höher die Auflast, desto geringer wird 
der Einfluss der Eissegregation. Dieser Effekt wird 
unter anderem von (Clark und Phillips 2003; Nixon 
1982; Konrad und Morgenstern 1982) beschrieben 
und als „shut-off pressure“ bezeichnet.

2.2 Rückhaltende Kräfte
Die rückhaltenden Kräfte in Permafrost-Felswän-
den beinhalten Einflüsse aus dem Fels, Fels-Eis-
Interaktionen sowie dem Eis selbst. In Bezug auf 
Stabilitätsbetrachtungen ist hier sowohl das Vor-
bruchals auch das Bruchverhalten zu betrachten, 
da die Effekte teils parallel, teils zeitlich versetzt 
Vorbruch- als auch das Bruchverhalten selbst pas-
sieren und sich einander beeinflussen.
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Abbildung 3: Qualitativer Zusammenhang zwischen Verzerrungsrate und Spannungen im Einaxialen Druck-/Zugversuch an poly-
kristallinem Eis nach Fellin (2013).

2.2.1 Eisfüllung der Klüfte
Viele Klüfte in alpinen Permafrostfelsen sind eisge-
füllt (Körner und Ulrich 1965; Haeberli 1992; Ulrich 
und King 1993; Gruber und Haeberli 2007). Eis weist 
im Gegensatz zu den meisten ingenieurtechnisch 
genutzten Materialien deutlich komplexere Verfor-
mungs- und Brucheigenschaften auf. Es verformt 
sich nicht rein elastisch, viskos oder plastisch – daher 
können Begriffe wie „Festigkeit“ und „Versagen“ 
nicht direkt angewendet werden (Sanderson 1988).

Das Materialverhalten von Eis ist in Versuchen v.a. 
von auftretenden Spannungen, Schubverzerrungs-

rate und Temperatur abhängig. Fellin (2013) stellt 
die in Abbildung 3 dargestellten Zusammenhänge 
vor. Für geringe Spannungen und Verzerrungs-
raten ergibt sich duktiles, im Zwischenbereich 
spröd-duktiles Verhalten. Werden bestimmte 
Spannungen oder Dehnraten überschritten verhält 
sich Eis spröde. Als Grenzwerte für Spannungen, 
Dehnung bzw. Dehnungsraten können folgende 
Anhaltswerte herangezogen werden: Einaxialer 
Druck 5-10 MPa, Einaxialer Zug 1-2 MPa, Dehnung 
1 % bzw. Dehnungsrate von 1*10-3 1/s (Sanderson 
1988).

Unterliegt das Eis mehraxialer Belastung, lässt 
sich der Sprödbruch von Eis gut mit einem Bruch-
kriterium nach Mohr-Coulomb beschreiben (Weiss 
und Schulson 1995; Schulson 2002):

(σ1 − σ3) = (σ1 + σ3) sinφ + 2 ∗ 𝑐 ∗ 𝑐 o𝑠φ

Dieses Kriterium mit σ1 als größter und σ3 als 
kleinster Hauptspannung wurde durch Biaxialver-
suche von Weiss und Schulson (1995) bestätigt. 
Weiterhin werden die klassischen Parameter Ko-
häsion 𝑐  und Reibungswinkel φ herangezogen, für 
die temperaturabhängig folgende typische Werte 
genutzt werden können:

� 
(°C)

� 
(°)

� 
(MPa)

-40 31 10.8

-16 17 7.7

-11 14 6.5

-6 11 5.5

-1 8 4.6

0 (am Schmelzpunkt) 6 4.5

Tabelle 1: Mohr-Coulomb-Parameter für Eis, ermittelt von 
Fish und Zaretsky (1997) aus Drucker-Prager-Parametern.
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Abbildung 4: links: Schematische Kriechkurve eines kraftgesteuerten einaxialen Kriechversuches (I primäres, II sekundäres, III 
tertiäres Kriechen); rechts: Kriechkurven für verschiedene Spannungen nach Fellin (2013).

Abbildung 5: Kriechkurven für 
polykristallines Eis bei 600 kPa und 
verschiedenen Temperaturen (Ver-
suche von Glen, nach Hobbs (1947) 
aus Fellin (2013)).

Im Bereich des duktilen Materialverhaltens zeigen 
spannungsgesteuerte Versuche die für natürliche 
Systeme überwiegend relevanten Effekte in poly-
kristallinem Eis. Bei Belastung treten Verformun-
gen in vier Phasen auf (siehe auch Abbildung 4): 
(0) sofort elastische Verformung, gefolgt von

(I) primärem Kriechen, das abklingt bis hin zum (II) 
sekundären Kriechen, das die geringste Kriechra-
te aufweist. Schlussendlich folgt bei ausreichend 

hoher Belastung (III) tertiäres Kriechen, das zum 
Bruch führt. Wird ein gewisser Spannungs- bzw. 
Temperaturwert unterschritten, bleibt das System 
im sekundären Kriechen.

Bei diesen Versuchen zeigt sich ebenfalls eine Ab-
hängigkeit des mechanischen Verhaltens des Eises 
von der Temperatur. Abbildung 5 zeigt den Effekt 
exemplarisch.
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2.2.2 Fels-Eis-Kontakt
Ein weiteres Element des Systems Permafrostfels sind 
die Kontaktflächen zwischen Eis und Fels entlang von 
Klüften. Im Bereich geringer Auflasten und für höhere 
Deformationsraten ist laut Günzel (2008) ein Versa-
gen an den Fels-Eis-Kontaktflächen wahrscheinlicher 
als im Eis selbst. Weggesteuerte Versuche zeigen bis 
zu 300 kPa (ca. 12 m Auflast) ein Versagen eher an der 
Grenzfläche als im Eis. Für kraftgesteuerte Versuche 
ergaben alle Versuche (bis 630 kPa bzw. rund 25 m 
Auflast) Versagen an der Grenzfläche.

Krautblatter et al. (2013) präsentiert unter ande-
rem Laborversuche, die die Scherfestigkeit von 
Fels-Eis-Kontakten mit Hilfe von künstlichen Be-
ton-Eis-Proben im Temperaturbereich von -2.5 bis 
0.5 °C unter verschiedenen Auflasten untersuchen. 
Die Versuche ergeben eine einheitliche Temperatur-
abhängigkeit der Scherfestigkeit von -144 kPa/°C für 
alle Auflasten. Aus diesen Werten wurde ein Bruch-
kriterium für eisgefüllte Klüfte abgeleitet:

𝜏𝑝 = −144 ∗ 𝑇𝑐  + 0,42 ∗ σ′ + 41,3

Die Werte der Spannungen sind jeweils in kPa anzu-
geben, Tc ist hierbei die Temperatur in Grad Celsius. 
Aufgrund des Labor-Setups ergibt sich eine Gültigkeit 
des Bruchkriteriums im Bereich von ca. -2.5 bis 0 °C 
und einem Auflastbereich von 0-600 kPa.

Mamot et al. (2018) leiten darauf aufbauend an-
hand von 141 Scherversuchen an Sandwich-Pro-
ben (Kalkstein-Eis-Kalkstein) zwischen -8 °C und 
-0.5 °C ein temperaturabhängiges Bruchkriterium 
für eisgefüllte Klüfte ab:

𝜏 = σ ∗ (0,42 ± 0,15 − 0,21 ± 0,06 ∗ 𝑇) + (53,3 ± 20,6 
− 73,5 ± 8,8 ∗ 𝑇)

Dabei stellt T die Temperatur in Grad Celsius dar. 
Die Versuche von Mamot et al. (2018) zeigen, dass 
die Grenzscherfestigkeit einer unter 4-15 m Auf-
last stehenden eisgefüllten Kluft um 64-78 % re-
duziert wird, wenn sie von -10 auf -0.5 °C erwärmt 
wird. Bei einer Felsauflast von 30 m zeigen die 
Versuche zwischen -4 und -0.5 °C eine Reduktion 
der aufnehmbaren Scherspannung von 60 %.

2.2.3 Fels-Fels-Kontakt

Für die im Gesamtsystem beteiligten Fels-Fels-Kon-
takte lassen sich Modelle für Reibung in Klüften 
ansetzen. Beispielhaft wird hier in Anlehnung an 
Mohr-Coulomb das Bruchkriterium nach Barton-
Bandis (Barton und Choubey 1977) herangezogen:

𝜏𝑝 = σ′ tan (𝐽RC × 𝑙og( ) + φ𝑟) + 𝑐 

Es bezieht mit dem joint roughness coefficient 
JRC die Rauigkeit der Klüfte, sowie mit der Druck-
festigkeit der Kluftoberfläche φ𝑟 den Zustand der 
Klüfte mit ein und nutzt den residualen Reibungs-
winkel σu des Gesteins. Mehrere Studien zeigen, 
dass die Druckfestigkeit des Gesteins eine signi-
fikante Temperaturabhängigkeit aufweist.

Im Temperaturbereich von -10° bis 0 °C zeigen Stu-
dien von Mellor (1973), Dahlström (1992), Dwivedi et 
al. (1998) oder Li et al. (2003) bei steigenden Tem-
peraturen eine Verringerung der Gesteinsfestigkeit. 
Mellor (1973) demonstriert im Verlauf von -10 bis 
0 °C zwischen 20 % (Granit) und 50 % (Sandstein) ge-
ringere einaxiale Druckfestigkeiten und um 15-70 % 
geringere Zugfestigkeiten. Der Effekt korreliert mit 
Porosität und Wassergehalt des Gesteins und beein-
flusst in diesem Temperaturbereich auch Querdeh-
nung, E-Modul und Kluftsteifigkeit (Glamheden und 
Lindblom 2002; Inada und Yokota 1984).

Scherversuche von Krautblatter et al. (2013) an ge-
frorenen und ungefrorenen Gesteinsproben unter-
stützen die Temperaturabhängigkeit der Scherfes-
tigkeit der Klüfte. Die Versuche weisen im Bereich 
geringer Auflasten von bis zu ca. 500 kPa das nach 
Patton (1966) zu erwartende Aufgleiten (Dilata-
tion) auf. Das führt dazu, dass sich keine signifi-
kanten Unterschiede der Scherfestigkeit zwischen 
gefrorenen und ungefrorenen Proben ergeben. Im 
Gegensatz dazu werden oberhalb von 500 kPa nach 
diesem Verständnis die Rauigkeiten abgeschert. In 
diesem Bereich zeigen die Versuche für gefrorene 
Proben um 14-17 % höhere Scherfestigkeiten als un-
gefrorene Proben.

2.2.4  Felsbrücken und  
Festgesteinsbrüche

Rückhaltende Kräfte aus Festgestein bzw. Fels-
brücken werden durch kritische und subkritische 
Bruchprozesse überwunden (Atkinson 1982). Wel-
che Bruchprozesse vorherrschen, lässt sich über 
den Spannungsintensitätsfaktor K bestimmen, der 
die Spannungskonzentration an der Spitze eines 
Risses charakterisiert. Liegt er über dem kriti-
schen Wert Kc (Grenzwert kritischer Bruch, auch 
Bruchfestigkeit) kommt es zu Rissinitiierung bzw. 
-ausbreitung (Irwin 1958). Liegt K unterhalb von 
Kc, jedoch oberhalb von Kscc (Grenzwert subkri-
tischer Bruch), kann es dennoch zeitabhängig zu 
subkritischen Bruchprozessen kommen.

Für die Bestimmung des Spannungsintensitätsfak-
tors werden drei Modi der Bewegung in geometri-
scher Relation zur betrachteten Kluft unterschie-
den. Für die in Richtung der Scherfläche geltenden 
Öffnungsart II ergibt sich an Felsbrücken gemäß 
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Rooke und Cartwright (1976) unter Vernachlässi-
gung der Reibung in den Kluftflächen ein Span-
nungsintensitätsfaktor KII zu:

𝐾𝐼𝐼 = 

Dabei stellen a und 2w die geometrischen Para-
meter der Kluft bzw. Felsbrücke dar (Abbildung 6) 
und τ die Scherspannung. 

Abbildung 6: Modelle Bruchme-
chanik Modus II für Normal- und 
Schubspannungen, links: eine, 
rechts: mehrere Felsbrücken 
(Kemeny 2003).

Stellt man diese Gleichung nach τ um, erhält man 
als Bruchkriterium einen kohäsionsgleichen Term 
(Kemeny 2003). Auf diese Art kann der Einfluss 
von Felsbrücken durch KII in die Kohäsion eines 
Mohr-Coulomb-Bruchkriteriums integriert werden.

Die kritische Bruchfestigkeit steigt, wenn wasser-
gesättigter Fels gefroren wird (Krautblatter et al. 
2013). Dwivedi et al. (1998) und Dwivedi et al. 
(2000) weisen bei Abkühlung bis -10 °C einen An-
stieg von bis zu 37 % nach – abhängig von Porosi-
tät, Wassergehalt und Temperatur. Es sei darauf 
hingewiesen, dass die Anwesenheit von Wasser in 
diesen Bereichen chemische Verwitterungsprozes-
se begünstigen und so Ermüdungseffekte verstär-
ken kann (Whalley 1982).

Zieht man die engen Korrelationen von KI und KII 
sowie von KI und der P-Wellengeschwindigkeit in 
Gesteinsproben (R2 = 0.8) heran (Chang et al., 
2002), lassen sich P-Wellengeschwindigkeiten als 
Indikatoren für die Bruchfestigkeit KII heranzie-
hen. Ähnlich den zuvor vorgestellten Studien von 
Mellor (1973) zu Druck- und Zugfestigkeit zeigt 
auch die P-Wellengeschwindigkeit deutliche Tem-
peraturabhängigkeit (und damit Veränderungen in 
der Bruchfestigkeit) im Bereich unmittelbar unter-
halb von 0 °C: Eine Studie von Dräbing und Kraut-
blatter (2012) findet in arktischen und alpinen 
Felsproben im Temperaturbereich von -0.5 °C bis 

-3 °C eine Erhöhung der P-Wellengeschwindigkeit 
um den Faktor 1.1 bis 2.6 – und schließt daraus, 
dass neben dem Effekt des frierenden Porenwas-
sers (Berechnung nach (Timur 1968)) die Poren-
form entscheidend zu einer Erhöhung der PWel-
lengeschwindigkeit beitragen kann.

2.3  Berechnungsansätze und 
Einflüsse

Die zuvor genannten einwirkenden und rückhal-
tenden Kräfte können zeitlich und räumlich ver-
schieden wirken. Entsprechend des betrachteten 
Problems können die gewählten Stoffmodelle und 
Bruchkriterien an spezielle Anforderungen ange-
passt werden. Dazu gehören beispielsweise Geo-
metrie und Versagensmodus der Felsbrücken, Ver-
formungstypen von Eis oder das Modellverhalten 
der Fels-Fels-Kontakte (Krautblatter et al. 2013).

2.3.1 Einfluss der zeitlichen Skala

Als Beispiel für den Einfluss der zeitlichen Skala 
kann der Verlauf einer sich entwickelnden Fels-
Instabilität verwendet werden. In der Initialphase 
herrschen sehr geringe Bewegungen vor, sodass 
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die vorhandenen, sehr steifen Felsbrücken den 
Großteil der Last aufnehmen und die Reibung der 
Fels-Fels-Kontakte mitwirkt. Das im System vor-
handene Eis nimmt keine relevanten Lasten auf, 
da die mechanische Aktivierung des Eises höhe-
re Verformungsraten erfordern würde. Für diese 
Phase können also Modelle der Felsbrücken und 
Fels-Fels-Reibung das Systemverhalten gut abbil-
den (Krautblatter et al. 2013).

Brechen in solchen Systemen beispielsweise ein-
zelne Felsbrücken, kann es durch Lastumlagerung 
auf andere Systemkomponenten zu weiterem Ver-
sagen in Form progressiver Brüche kommen. Im 
Zuge weiterer Umlagerungen können Teile des 
Systems mechanisch aktiviert werden, die bisher 
keine Rolle spielten. Im zeitlichen Verlauf kön-
nen so in späteren Stadien der Destabilisierung 
die Reibung der Fels-Fels-Kontakte zusammen mit 
dem mechanischen Einfluss des Eises sowie seiner 
Kontaktflächen mit dem Felsen das Systemverhal-
ten bestimmen (Krautblatter et al. 2013).

So lässt sich zusammen mit den dargelegten Tem-
peratureinflüssen der einzelnen Einflussfaktoren 
ableiten, dass durch eine Erwärmung von Perma-
frostfelsen zwischen -5 und 0 °C sowohl die Bil-
dung von Scherbahnen begünstigt als auch eine 
Beschleunigung auf vordefinierten Scherbahnen 
bewirkt werden kann (Krautblatter et al. 2013).

2.3.2 Einfluss der räumlichen 
Skala

Nicht alle beschriebenen Effekte spielen räumlich 
verteilt gleichermaßen eine Rolle. Abhängig vom 
vorherrschenden Spannungszustand, hier exemp-
larisch dargestellt durch die Überlagerungstiefe, 
können verschiedene Effekte das mechanische Ver-
halten dominieren. Abbildung 7 zeigt einen Über-
blick über die Wirkungsbereiche der einzelnen Ef-
fekte: Wasserdruck spielt in allen Tiefen eine Rolle 
und wirkt je nach Wassersäule mit entsprechendem 
Druck. Spannungen durch Eissegregation wirken 
durch Einfluss von Auflast, Wasserverfügbarkeit 
und Temperaturgradient vor allem bis in Tiefen von 
rund 20 m (Clark und Phillips 2003; Nixon 1982).

Einige Prozesse spielen vor allem im oberflächen-
nahen Bereich eine Rolle und wirken so eher auf 
flachgründige Felsinstabilitäten (mit tendenziell 
geringerer Magnitude) hin, wohingegen andere 
für tiefgründigere Instabilitäten (mit tendenziell 
größerer Magnitude) eine größere Rolle spielen. 
Es zeigt sich in diesen Überlegungen die Tendenz, 
dass eismechanische Einflüsse v.a. für flachgrün-
diges Versagen, felsmechanische Einflüsse hinge-
gen v.a. für tiefgründige Destabilisierungsprozes-
se von großer Relevanz sind (Krautblatter et al. 
2013).

Abbildung 7: Wirkungsbereiche von Einwirkungen und Widerständen in Abhängigkeit der Tiefenlage der betrachteten Scher-
bahn nach (Krautblatter et al. 2013)



Theoretischer Hintergrund

16

2.4 Weiterführende Literatur
Pudasaini, M. & Krautblatter, M. (2014). A two-pha-
se mechanical model for rock-ice avalanches. JGR 
Earth Surface.

Krautblatter, M., Funk, D. & F.K. Günzel (2013): 
Why permafrost rocks become unstable: a 
rock-ice-mechanical model in time and space 
Earth Surf. Process. Landforms 38, 876-887.

Draebing, D., M. Krautblatter, and T. Hoffmann 
(2017), Thermo-cryogenic controls of fractu-
re kinematics in permafrost rockwalls, Geo-
physical Research Letters, 44(8), 3535-3544, 
doi:10.1002/2016gl072050.

Jia, H., K. Leith, and M. Krautblatter (2017), 
Path-Dependent Frost-Wedging Experiments in 
Fractured, Low-Permeability Granite, Perma-
frost and Periglacial Processes, 28(4), 698-709, 
doi:10.1002/ppp.1950.

Jia, H., W. Xiang, and M. Krautblatter (2015), 
Quantifying rock fatigue and decreasing com-
pressive and tensile strength after repeated free-
ze-thaw cycles, Permafrost and Perigl. Process., 
doi:10.1002/ppp.1857.

Mamot, P., S. Weber, T. Schröder, and M. Kraut-
blatter (2019), A temperature- and stresscontrol-
led failure criterion for ice-filled permafrost rock 
joints, The Cryosphere.



Fallstudie Ödenwinkel 

17

Abbildung 8: Das Untersuchungsgebiet des Ödenwinkels mit der deutlich erkennbaren Decken-grenze zwischen Zentralgneis 
(helle Wandbereiche) und Riffldecke (dunkle Wandbereiche).

3 Fallstudie Ödenwinkel

3.1 Untersuchungsgebiete

3.1.1 Ödenwinkel
Der Ödenwinkel befindet sich im südlichen Ende 
des Stubachtals im Bundesland Salzburg, Öster-
reich. Das Stubachtal bildet die Grenze zwischen 
der stark vergletscherten Glocknergruppe und der 
aus weniger hohen Gipfeln bestehenden Granat-
spitzgruppe. Der Ödenwinkel bildet den Talschluss 
des Stubachtals und ist geprägt von steilen, meist 
N-exponierten Felswänden.

Die Geologie im hinteren Bereich des Ödenwinkels 
wird durch den Zentralgneis und die Riffldecke, wel-
che zum Venediger-Deckensystem gehören, domi-

niert. Die Grenze zwischen Zentralgneis und Rifflde-
cke verläuft im Untersuchungsgebiet zwischen dem 
Hohen Kasten und dem Eiskögele, von wo aus sie mit 
rund 30 Grad nach Südosten einfällt (Höck und Pestal 
1994). Entlang der Nordwand des Eiskögele zieht diese 
Grenze von etwa 3100 m müA Richtung Osten durch 
die Wand bis sie auf 2800 m müA durch den Gletscher 
verdeckt wird (Abbildung 8). Der Zentralgneis besteht 
hauptsächlich aus Granitgneis, die darauf liegenden 
Gesteine der Riffldecke sind sehr vielfältig und beste-
hen aus Biotitprasinit, Biotitschiefern und Serpenti-
nit, wobei im oberen Teil des Johannisberg innerhalb 
einer ausgeprägten Schuppenzone bereits Gesteine 
der oberen Schieferhülle aufliegen (Höck und Pestal 
1994). Auffällig ist die wesentlich hellere Färbung des 
Granitgneis, welche sich deutlich von den dunkleren 
Gesteinen der Riffeldecke abhebt.

Das Ödenwinkelkees ist der einzige Talgletscher 
und zugleich der größte Gletscher des Stubach-
tals. Sein Einzugsgebiet erstreckt sich von etwa 
von 47° 7‘ N bis 12° 30‘ E, hat eine Größe von 
9.2 km² (Carrivick et al. 2013) und ist Gegenstand 

zahlreicher wissenschaftlicher Arbeiten (Carrivick 
et al. 2013; Carrivick et al. 2015; Slupetzky 1997; 
Slupetzky und Teufl 1991). Der Gletscher nimmt 
eine Fläche von 1.8 km², bzw. 19.5 % der Fläche 
des Gebiets ein. Die Höhe des Einzugsgebiets er-
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Abbildung 9: Der Ödenwinkel mit Johannisberg (A), Eiskögele (B) und Kastengrat (C). Luftbild vom 05.10.1966 (Slupetzky 1967).

streckt sich von 1 790 bis auf 3 490 m müA. Das 
Ödenwinkelkees ist stark durch den Klimawandel 
beeinflusst und hat seit dem Jahr 1850 mehr als 
40 % seiner Fläche eingebüßt, das Gletschervolu-
men reduzierte sich im selben Zeitraum um rund 

75 % (Carrivick et al. 2015). Neben dem Gletscher 
hat sich auch die Wandvereisung nahezu gänzlich 
zurückgebildet. Großflächige Wandvereisungen, 
wie in Abbildung 9 zu sehen, sind nicht bzw. nur 
mehr sporadisch vorhanden.

3.1.2 Kitzsteinhorn

Das rund 10 km nordöstlich des Ödenwinkels ge-
legene Kitzsteinhorn dient als wichtiger Referenz-
standort der vorliegenden Studie. Die im Öden-
winkel durchgeführten Laserscanmessungen und 
Randkluftbeobachtungen werden an mehreren 
Stellen des Berichts (Kapitel 3.3.2, Kapitel 4) mit 
den am Kitzsteinhorn erhobenen Monitoringdaten 
verglichen, um eine bessere Einordnung und Inter-
pretation zu ermöglichen. Die am Referenzstandort 
Kitzsteinhorn durchgeführten Messungen werden 
aus diesem Grund überblicksmäßig vorgestellt.

Im Rahmen eines umfangreichen Laserscanmo-
nitorings werden am Kitzsteinhorn seit 2011 die 
aus Kalkglimmerschiefer bestehenden Rück- und 
Seitenwände des Schmiedingerkees-Gletschers 
überwacht (Hartmeyer et al. 2020a; Hartmeyer 
et al. 2020b). Das Kitzsteinhorn weist dabei eine 
wesentlich kleinräumigere Struktur als der Öden-

winkel auf, welcher über mehr als doppelt so gro-
ße Wandhöhen und eine rund zehnmal so große 
Felsfläche verfügt. Kürzere Laserscan-Distanzen 
am Kitzsteinhorn (~ 300 m) ermöglichen die Identi-
fikation kleiner Steinschlagereignisse, wohingegen 
im Ödenwinkel Felsstürze mit Volumina > 100 m³ 
im Fokus der Untersuchungen stehen.

Begleitend zu den Laserscanmessungen werden 
am Kitzsteinhorn seit 2015 umfangreiche Tempe-
raturmessungen in einer Randkluft unterhalb der 
Kitzsteinhorn-Nordflanke durchgeführt (ÖAW-Pro-
jekt ‚GlacierRocks‘) (Hartmeyer et al. 2020a). Das 
Monitoring umfasst Fels- und Eistemperaturmes-
sungen in bis zu 15 m Tiefe unter der Gletscher-
oberfläche zur Detektion klimawandelbedingter 
Veränderungen. Auf Grund ähnlicher Höhenlage 
sowie ähnlicher Exposition dienen die Randkluft-
beobachtungen am Kitzsteinhorn als hervorra-
gende Vergleichsgrundlage für die Messungen im 
Ödenwinkel.
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Abbildung 10: Monitoring von Oberflächenveränderungen im Untersuchungsgebiet Ödenwinkel. A: Terrestrisches Laserscanning, 
B: Bodenkontrollpunkt für UAS-Befliegung, C: UAS-Befliegung, D: Übersichtskarte mit Scanpositionen und Bodenkontrollpunkten, 
(Fotos: GEORESEARCH).

3.2 Methoden

3.2.1 Oberflächen-Monitoring

Laserscanning

Die Steinschlag-Analysen der Felswände wurden 
hauptsächlich auf Basis von LiDAR-Daten durch-
geführt (engl. Light Detection and Ranging). Bei 
dieser aktiven Fernerkundungsmethode wird ein 
gebündelter Lichtimpuls ausgesendet und über die 
Messung der Laufzeit des reflektierten Pulses kann 
die Objektdistanz berechnet werden (Abbildung 
11). Durch eine Vielzahl an Messungen erhält man 
eine Fülle an Messpunkten (Punktwolke), welche 
das gescannte Terrain präzise abbildet. Bei Laser-
scanverfahren unterscheidet man zwischen dem 
bodengebundenen Laserscanning (Terrestrisches 
Laserscanning; TLS) und der Messung aus der Luft, 
in der Regel von einem Flugzeug aus (Airborne La-
serscanning; ALS).

Für die Analysen innerhalb dieses Projekts wurden 
die im November 2008 aufgenommenen ALS-Daten 
des Landes Salzburg (Land Salzburg 2008), sowie 

die selbst erhobenen TLS-Daten der Jahre 2015-
2019 herangezogen (Tabelle 2). Die Daten der 
ALS-Befliegung des Jahres 2008 weisen eine Auflö-
sung von rund 3.5 Punkten pro m² auf und decken 
das gesamte Untersuchungsgebiet ab. Die TLS-Da-
ten weisen Auflösungen von etwa 6 Punkten pro 
m² auf und wurden von drei unterschiedlichen 
Scanpositionen aufgenommen, um Abschattungen 
zu verhindern und das Untersuchungsgebiet best-
möglich abzubilden (Abbildung 10).

Referenzierung und räumlicher Abgleich der 
TLS-Daten erfolgte mit der Software RiScan Pro 
auf Basis eines ICP-Verfahrens (Iterative-Clo-
sest-Point-Algorithmus). Die Identifikation der 
Felssturz-Ablösebereiche bzw. die Berechnung der 
Felssturzvolumina wurde mit der frei verfügba-
ren Software CloudCompare (M3C2-Algorithmus) 
durchgeführt (Lague et al. 2012). Eine detaillier-
te Beschreibung des Analyseablaufs befindet sich 
in Hartmeyer et al. (2020a). Auf Basis der Laser-
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Abbildung 11: Schematische Darstellung der Funktionsweise eines Laserscanners (verändert nach Heritage und Large (2009).

scandaten kann nicht beurteilt werden ob einem 
identifizierten Ablösebereich ein Einzelereignis zu 
Grunde liegt oder ob es sich um eine Überlagerung 
mehrerer (kleiner) Ereignisse handelt. Aus Grün-

den der besseren Lesbarkeit werden identifizierte 
Felssturzablösebereiche in weiterer Folge verein-
fachend als „Felsstürze“ bezeichnet.

Jahr Monat TLS / ALS Scanpositionen
2008 Nov. ALS –
2015 Aug. TLS 2
2016 Aug. TLS 2
2018 Aug. TLS 1
2019 Aug. TLS 2

Tabelle 2: Laserscan-Datensätze aus dem Ödenwinkel.

Photogrammetrie
Im Rahmen des Projekts wurden verschiedene 
photogrammetrische Daten zu Analysezwecken 
genutzt (Tabelle 3): Zur Rekonstruktion der Glet-
scherstände und Wandvereisungen wurden histori-
sche Orthofotos der Jahre 1953-2012 sowie mittels 
UAS (Unmanned Aerial Systems) erhobene Daten 

herangezogen. Die letztgenannten UAS-Daten 
wurden darüber hinaus (ergänzend zu den TLS-Da-
ten) zur Detektion von Felssturz-Ablösebereichen 
genutzt.

Bei beiden Methoden (Orthofotoerstellung & 
UAS-Auswertung) werden überlappende Fotos 
aufgenommen, aus welchen mittels Kameraspe-
zifikationen und GPS-Daten verzerrungsfreie und 
maßstabsgetreue Abbildungen der Oberfläche 
abgeleitet werden. Bei den flugzeuggebundenen 
Daten werden durch geringere Überlappung und 
Auflösung einzig Orthofotos erzeugt. Aus den we-
sentlich höher aufgelösten Daten der UAS-Beflie-
gungen (Bodenauflösungen 7-50 cm) können hin-
gegen Punktwolken berechnet werden, aus denen 
zur weiteren Verarbeitung Mesh, Oberflächenmo-
dell und Orthofoto generiert werden.
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Abbildung 12: Die Flugpfade der 
neun Flugpläne als Screenshot.

Jahr Datum Plattform Sensor Produkte Urheber Einschränkungen

1953 11.09. Flugzeug Kamera 1, 2 BEV Große Lücken in Wandbereichen

1974 16.08. Flugzeug Kamera 1, 2 Land Tirol Nicht flächendeckend

1991 04.09. Flugzeug Kamera 1, 2 BEV Starke Schatten in Wandbereichen

1999 14.09. Flugzeug Kamera 1, 2, 3, 4 DLR Starkes Rauschen in Schatten-
bereichen

2003 04.09. Flugzeug Kamera 1, 2 BEV Keine

2008 01.11. Flugzeug ALS 3, 4 Land Salzburg Neuschnee

2009 21.08. Flugzeug Kamera 1, 2 BEV Keine

2012 18.08. Flugzeug Kamera 1, 2 BEV Keine

2019 27.08. UA Kamera 1, 2, 3, 4 GR Geringfügige

Tabelle 3: Übersicht über die genutzten Photogrammetriedaten. Produkte (Spalte 5): 1 = Luftbilder, 2 = Orthofotos, 3 = Punkt-
wolken, 4 = Oberflächenmodelle.

Die Methodik der UAS-Befliegungen wurde im Un-
tersuchungsgebiet zum ersten Mal im Jahr 2016 
getestet. Dabei wurde das Untersuchungsgebiet 
durch ein einzelnes UAS (ausgestattet mit einem 
12 Megapixel-Sensor) beflogen, wobei die Be-
fliegung rund sieben Stunden in Anspruch nahm. 
Die lange Befliegungsdauer setzte stabiles Wet-
ter über einen langen Zeitraum voraus und nahm 
negativen Einfluss auf die Datenqualität der Fo-
tos, da sich die Beleuchtungsbedingungen gerade 
im Hochgebirge über den Tag rasch ändern. Auf 
Grund von Beschränkungen der Akkukapazität und 
der Leistungsfähigkeit des UAS wurden darüber hi-
naus nur geringe Flughöhen und vergleichsweise 
niedrige Auflösungen erzielt.

Seit den ersten Befliegun-
gen im Jahr 2016 wurden 
Verortung, technische Aus-
stattung und Flugplanung 
Jahr für Jahr weiterent-
wickelt und verbessert. 
Für eine bessere, dauer-
hafte Verortung der Daten 
wurden etwa im Jahr 2018 
zwölf Bodenkontrollpunkte 
im Untersuchungsgebiet 
installiert (Abbildung 10). 

Bei der letzten Befliegung am 27.08.2019 konnte 
der gesamte Ödenwinkel vom Gletschervorfeld bis 
zur Kammlinie erfasst werden (Abbildung 12). Da-
bei wurde zeitgleich im Schwarmflug mit zwei DJI 
Phatom4 Pro geflogen (Auer et al. 2018), wodurch 
innerhalb von nur 70 Minuten insgesamt neun 
Flugpläne absolviert werden konnten. Innerhalb 
dieser Mission wurden auf einer Flugstrecke von 
72 km über 1.000 Fotos aufgenommen. Das Glet-
schervorfeld und die Gletscherflächen wurden im 
Nadir (Lotrichtung) aufgenommen, Steilflanken 
wurden annähernd im rechten Winkel zur Neigung 
der Felswand aufgenommen.
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Abbildung 13: Beide UAS (DJI Phatom4 Pro) 
beim Start der Schwarmbefliegung.

Abbildung 14: Der Randkluftstandort in Orthofotos von (A) 1974 (Land Tirol 1974), (B) 1991 (Land Salzburg 1991), (C) 2019 (eigene 
Erhebung durch GEORESEARCH).

Die historischen und mittels UAS auf-
genommenen Photogrammetrie-Daten 
wurden in den OpenSource-Program-
men CloudCompare (Punktwolkenver-
arbeitung) und QGIS (GIS-Verarbei-
tung) analysiert und aufbereitet. Die 
Verrechnung der UAS-Daten zu Punkt-
wolken, Orthofotos und Oberflächen-
modellen erfolgte mit der Software 
Pix4d.

3.2.2 Randkluft-Monitoring
Zur Charakterisierung der thermischen Unter-
grundbedingungen in den ausapernden Felswand-
bereichen des Untersuchungsgebietes wurden 
entlang eines vertikalen Randklufttransekts Tem-
peratursensoren in unterschiedlichen Felstiefen 
installiert. Für die Temperaturmessungen wurden 
dabei Nahfunk-Mini-Temperaturlogger (Geopre-
cision M-Log5W-Rock) installiert. Bei den einge-
setzten Sensoren handelt es sich um PT1000-Ther-
mistoren mit einer Messgenauigkeit von ± 0.1 °C 
und einer Auflösung von 0.01 °C. Die Logger sind 
durch ein robustes, wasserdichtes Edelstahlgehäu-
se (Schutzart IP 69) geschützt und verfügen über 
eine hohe Speicherkapazität von bis zu 400.000 
Messwerten. Durch ihren niedrigen Energiebedarf 
sind die Logger für den Langzeiteinsatz unter har-
schen Bedingungen optimal geeignet. Die Ener-
gieversorgung des Loggers funktioniert über eine 

austauschbare Lithium-Batterie (AA), die eine un-
unterbrochene Laufzeit von mehreren Jahren er-
möglicht. Das Auslesen der Temperaturdaten er-
folgt berührungslos über eine 433 MHz- bzw. 915 
MHz-Funkschnittstelle und kann in der Regel auch 
durch eine mehrere Meter mächtige Schneedecke 
durchgeführt werden.

Im Rahmen einer Vorerkundungsphase wurde zu-
erst ein für das Temperaturmonitoring passendes 
Randklufttransekt ausgewählt. Nach detaillierter 
Abwägung von Zugänglichkeit und lokaler Gefahren-
situation (Steinschlaggefahr, Spaltensturz, Siche-
rungsmöglichkeit) wurde ein auf rund 2.825 m müA 
gelegener nordwestexponierter Randkluftbereich 
für das Temperaturmonitoring ausgewählt. Der ge-
wählte Bereich liegt ungefähr in Falllinie der Unte-
ren Ödenwinkelscharte (3.261 m müA) und weist auf 
historischen Luftbildaufnahmen noch eine deutliche 
Eisbedeckung auf (Abbildung 14).
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Abbildung 15A: Übersichtsfoto der instrumentierten Randkluft mit Standort „Randkluft A“ und dem Verlauf des in 15B abgebil-
deten Querschnitts. 15B: Schematischer Querschnitt mit den Randkluftstandorten A, B und C.

Abbildung 16: Impressionen der Installationsarbeiten in der Randkluft am 25.07.2018 und 22.08.2019 (Fotos: G. Valentin und R. Delleske).

Innerhalb des gewählten Randkluftbereichs wurden 
in weiterer Folge insgesamt drei Standorte mit Tem-
peratursensoren instrumentiert. Hierfür wurden mit-
tels eines akkubetriebenen Schlagbohrers 0.8 m tie-
fe Bohrlöcher angelegt (Bohrdurchmesser 10 mm), in 
die anschließend Sensoren zur Temperaturmessung 
in 0.1 m und 0.8 m Tiefe eingebracht wurden. Die In-
stallation der Temperaturlogger erfolgte (i) auf dem 
Niveau der Gletscheroberfläche (Standort „Rand-
kluft A“), (ii) rund 5 m unter der Gletscheroberflä-
che (Standort „Randkluft B“) sowie (iii) rund 10 m 
unter der Gletscheroberfläche (Standort „Randkluft 
C“) installiert. An den Standorten „Randkluft A“ und 

„Randkluft B“ erfolgt die Temperaturmessung aus-
schließlich in Felsbohrlöchern. Am Standort „Rand-
kluft C“ wird zusätzlich zur Felstemperatur die Tem-
peratur des Gletschereises gemessen (in 0.1 und 0.8 
m Bohrlochtiefe) (Abbildung 15).

In Summe ergeben die drei Standorte ein reprä-
sentatives vertikales Transekt durch die Rand-
kluft. Die Instrumentierung der Randkluft erfolgte 
dabei in zwei Etappen: Die Standorte „Randkluft 
A“ und „Randkluft B“ wurden am 25.07.2018 in-
stalliert, der Standort „Randkluft C“ wurde rund 
ein Jahr später am 22.08.2019 hinzugefügt.
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Abbildung 17: Schematische Darstellung des Gesamtmodells mit den verschiedenen Gletscherständen und Ausbildungen der 
Permafrostlinsen.

3.2.3 Felsstabilitätsmodellierung
Im Rahmen einer durch Maximilian Rau (TU Mün-
chen) durchgeführten Masterarbeit (im Folgenden 
mit „MA“ bezeichnet) mit dem Titel „Stabilitäts-
betrachtung einer großen alpinen Felswand bei kli-
matisch verändernden Bedingungen mittels Konti-
nuums-Ansatz am Beispiel der Eiskögele Nordwand 
(Hohe Tauern)“ wurde eine kontinuumsmechani-
sche Modellierung mit Variantenstudie vorgenom-
men (Rau 2019). Im Rahmen der Modellierung 
wurden die Flankenbereiche als Kontinuum mit 
einheitlichen Materialparametern abgebildet. Die 
Effekte kleinräumiger Strukturen im oberflächen-
nahen Bereich wurden zusätzlich durch Modifi-
kation von Modellparametern in zwei Varianten 
betrachtet. Basis der Arbeit bilden umfangreiche 
Experimente in den Kälte-/Felsmechaniklabors 
der TU München. Für die detaillierte Darstellung 
der Untersuchung wird jeweils auf die Einzelkapi-
tel der Arbeit verwiesen.

Laborversuche
Die für die Laborversuche herangezogenen Pro-
ben entstammen einer 200 m langen Erkundungs-
bohrung der Österreichischen Bundesbahnen AG 
(ÖBB) am Tauernmoos (siehe MA Abb. 4-1). Die Li-
thologie (Zentralgneis) entspricht dabei jener der 
unteren Eiskögele Nordwand. An den insgesamt 31 
Proben wurden Dichte, Porosität und ihre Abmes-
sungen bestimmt. Anschließend wurde an insge-
samt 14 Proben die Einaxiale Druckfestigkeit (UCS) 
gemäß Merkblatt 1 der DGGT (Lepique 2008) im 
gefrorenen bzw. ungefrorenen Zustand ermittelt. 

Elf Proben dienten der Ermittlung der Spaltzug-
festigkeit (BZL) gemäß Merkblatt AG3.3 der DGGT 
(Mutschler 2004). Zusätzlich wurden Triaxial-Tests 
an fünf Proben vorgenommen.

Auswertung Oberflächen-Geometrie
Die im Zuge des Projekts aufgenommenen UAS-Da-
ten wurden als Input für die Bestimmung der 
Oberflächengeometrie herangezogen. Zusätzlich 
wurden aus den Oberflächencharakteristiken mit 
Hilfe der Software QGIS Tendenzen für die Kluft-
informationen als Eingangsparameter der numeri-
schen Modelle abgeleitet.

Modellierung
Für die numerische Modellierung wurde das Software-
paket RS2 der Firma „Rocscience Inc“ verwendet, 
der ein Finite-Elemente-Modell zu Grunde liegt. Die 
Ergebnisse wurden anhand zweier Faktoren ausge-
wertet: Es kam die „shear strength reduction“ (SSR) 
zum Einsatz, die einen Factor of Safety (FoS) für das 
gesamte Modell, in RS2 auch als „critical strength re-
duction factor“ (CSRF) bezeichnet, evaluiert. Dieser 
stellt die vorhandenen Widerstandskräfte jenen im 
Versagensfall gegenüber und gibt so eine Information 
über die systeminhärenten Stabilitätsreserven. Zum 
anderen wurden die jeweiligen Verformungsfiguren 
der Varianten evaluiert und verglichen.

Insgesamt wurden mehr als 450 Modelle mit 15 kli-
matischen Szenarien gerechnet, die sich aus der 
Kombination dreier Gletscherstände (Stand im 
Jahr 1850, heute und in der Zukunft) mit fünf Sets 
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an Gebirgseigenschaften (Permafrost und Vor-
spannungszustände) ergeben. Abbildung 17 (nach 
MA Abb. 4-9) zeigt schematisch das Modell mit den 
angenommenen Gletscherständen.

Der Permafrost-Einfluss auf das Modell wurde mit 
Hilfe von Gebirgsparametern quantifiziert, die aus 
gefrorenen/ungefrorenen Laborversuchen abgelei-
tet wurden. Um unterschiedliche Permafrost-Aus-
dehnungen zu betrachten, wurden die abgeleiteten 
Gebirgsparameter auf das gesamte Modell (Szenarien 
„komplett gefroren“ und „komplett ungefroren“) 
bzw. Teile des Modells (Szenario „Permafrostlinse“) 
angewendet. Beim letztgenannten Szenario wurden 
Bereichen oberhalb der Permafrostgrenze gefro-
rene Parameter zugewiesen, unterhalb der Perma-
frostgrenze liegende Bereiche erhielten ungefrorene 
Parameter.

Um zusätzliche Effekte aus eventuell vorhande-
nen Vorbelastungen zu untersuchen, wurde für 
die Szenarien „Permafrostlinse“ und „ungefroren“ 
ein Set an Felsparametern mit verringerter Fes-
tigkeit herangezogen, das mit „vorbelastet“ ge-
kennzeichnet und für das gesamte Modell genutzt 
wurde. Tabelle 4 zeigt die untersuchten Kombi-
nationen. Die verwendeten Felsparameter werden 
im Folgenden immer in den Tabellen der genutz-
ten Werte dargestellt.

ungestresst vorbelastet

komplett gefroren X

Permafrostlinse X X

komplett ungefroren X X

Tabelle 4: Modellierte Sets an Gebirgseigenschaften, (x) 
kennzeichnet die verwendeten Szenarien.

Innerhalb dieser klimatischen Szenarien wurden 
wiederum drei verschiedene Modell-Setups unter-

sucht, um den Einfluss eventueller oberflächen-
naher Auflockerungszonen zu untersuchen, die auf 
den folgenden Seiten kurz beschrieben werden.

Homogenes Kontinuumsmodell
Die Grundvariante nutzt ein homogenes Kontinu-
umsmodell mit einheitlichen Gebirgseigenschaf-
ten für das gesamte Modell. Der Transfer der im 
Labor getesteten Gesteinseigenschaften auf Ge-
birgseigenschaften wird dabei durch Heranziehen 
des GSI (Geological Strength Index) nach Höck 
und Pestal (1994) und Marinos und Hoek (2000) 
realisiert. Der GSI berücksichtigt Struktur, Klüftig-
keit (siehe MA Abb. 3-22) und Klufteigenschaften 
des Gebirges und mindert die angesetzten Fels-
parameter zu Gebirgsparametern ab, welche das 
mechanische Gebirgsverhalten über das gesamte 
Modell „verschmiert“ darstellen. Die in diesem 
Modell-Setup verwendeten Parameter zeigt Tabel-
le 5 (siehe MA Tab. 4-4).

Kontinuumsmodell mit implizit  
integrierten Klüften

Zwei weitere Modelle integrieren eine oberflä-
chennahe Auflockerungszone mit implizit bzw. 
explizit abgebildeten Klüften im Bereich der in 
Abbildung 17 rosa gekennzeichneten, oberflächen-
nahen Bereiche. Implizit bzw. explizit beschreibt 
dabei jeweils, wie die Klüfte im Modell abgebildet 
werden: Die erstgenannte Variante berücksichtigt 
die oberflächennahe Auflockerung durch einen 
geringeren GSI in diesem Bereich. Da die Klüfte 
in dieser Variante nicht geometrisch abgebildet, 
sondern wiederum „verwischt“ berücksichtigt 
werden, trägt die Variante den Namen „implizit“. 
Die in diesem Fall verwendeten Input-Parameter 
zeigt Tabelle 6 (MA Tab. 4-5).
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Tabelle 5: Eingangsparameter für reines Kontinuumsmodell (ohne integrierte oberflächennahe Klüfte).
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Tabelle 6: Eingangsparameter für die Modelle mit implizit integrierten oberflächennahen Klüften.
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Tabelle 8: Klufteigenschaften für die explizit integrierten oberflächennahen Klüfte.

Kontinuumsmodell mit explizit  
integrierten Klüften

In der dritten Variante der Modelle werden die 
oberflächennahen Klüfte geometrisch abgebildet 
(Abbildung 18). Die Geometrie der Klüfte bzw. 
Kluftkörper ergibt sich dabei aus den in Kapitel 
3.3.3 beschriebenen Auswertungen der Oberflä-
chengeometrie. Tabelle 7 zeigt die für die Model-
lierung genutzten Kluftgeometrien.

Abbildung 18: Explizit integrierte Kluftsets (blau strichlierte 
Linien) im Gratbereich des Hohen Kasten.

Joint Model Parallel Statistical

Joint End Condition Open at Surface Contact

Trace Plane Dip  
Direction 101°

Joint Sets J1 J2
Dip 78° 51°

Dip Direction 8° 57°

Spacing 10 m 20 m

Length 5 m 5 m

Persistence 0.7 0.7

Tabelle 7: Abgeleitete Kluftgeometrien für die explizit inte-
grierten oberflächennahen Klüfte.

Abhängig vom jeweiligen Permafrost-Szenario 
wurden den Klüften unterschiedliche Eigenschaf-
ten zugewiesen (ungefroren, gefroren, eisgefüllt), 
die in Tabelle 8 dargestellt sind. Darüber hinaus 
wurden für alle 15 klimatischen Szenarien zusätz-
liche Sensitivitätsanalysen vorgenommen. Hierbei 
wurden der GSI, das Spannungsfeld sowie die Tiefe 
der Auflockerungszone variiert und die Ergebnisse 
verglichen. Es wurde das Mohr-Coulomb-Modell 
und das Hoek-Brown-Stoffmodell herangezogen. 
Auf Grund der numerischen Stabilität im konkre-
ten Anwendungsfall wurde schlussendlich nur mit 
dem Mohr-Coulomb-Modell weitergearbeitet (vgl. 
MA Kapitel 5.3.2.1 und 6.3.2.1).

3.2.4 Klima-Monitoring

Wetterstationen im Hochgebirge in Höhenlagen > 
2 500 m müA sind rar und leisten einen wertvollen 
Beitrag in der hochalpinen Klimafolgenforschung 
und der Planung von Adaptionsmaßnahmen. Auf 
dem Plateau des Hohen Sand (2 650 m müA) wurde 
im Zuge des gegenständlichen ArgeAlp-Projektes 
am 29.08.2018 von der ÖBB Infrastruktur AG eine 
vollautomatische Wetterstation errichtet (Abbil-
dung 19).

Die Wetterstation besteht aus einem 3 m langen Alu-
miniumrohr, welches mittels Schlaganker im Festge-
stein befestigt und nach drei Seiten abgespannt ist. 
Zur Energieversorgung dient ein 12-Volt Photovolta-
ikpaneel mit einer Leistung von 50 Watt. Die Messda-
ten werden von einem Datenlogger (Ott netDL1000) 
aufgezeichnet und über das Mobilfunknetz halb-
stündlich in das auf einen Messdatenserver der ÖBB 
Infrastruktur AG übertragen. Folgenden Parameter 
werden von der Wetterstation aufgezeichnet: (i) 
Windrichtung und Geschwindigkeit (Windmonitor 

Description Symb. Unit unfrozen frozen ice-filled Remarks

Joint Tensile Strength σt MPa 0 res: 0 2.0 res: 1.3 2.0 res: 1.3 KRAUTBLATTER et al. 2013

Joint Friction Angle 𝜑j º 35 res: 23 41.0 res: 27.0 55.8 res: 37.2
KRAUTBLATTER et al. 2013;
MAMOT et al. 2018 (for -5°C)

Joint Cohesion 𝑐 j MPa 0 res: 0 0.1 res: 0.0 0.4 res: 0.3

Joint Normal Stiffness kn MPa/m 100 000 100 000 100 000 Default in RS2

Joint Shear Stiffness ks MPa/m 10 000 10 000 10 000 Default in RS2
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Abbildung 19: Wetterstationsaufbau am Hohen Sand (2.650 m müA). A: Vorbereitung des Helikoptertransports. B: Helikopter-
transport am Wetterstationsstandort (Nordansicht). C: Aufbau der Wetterstation (Südansicht). D: Lagekarte.

Young 05103V-45), (ii) Niederschlag (Young 52202), 
(iii) Strahlung (Pyranometer/Pyrgeometer Huskeflux 
NR01-05), (iv) Schneehöhe (Ultraschallsensor Camp-

bell Scientific SR50AH), (v) Luftfeuchtigkeit und 
Lufttemperatur (Kombisensor Ott Fat Ott TRH) und 
(vi) Luftdruck (Barometer Vaisala PTB110).

3.3 Resultate

3.3.1 Oberflächen-Monitoring
Felssturzinventar (2008-2019)

Das nachfolgend präsentierte Felssturzinventar 
basiert auf einer kombinierten Auswertung von 
luftgestützten Laserscan-Daten (‚Airborne Laser-
scanning‘) des Jahres 2008 (Land Salzburg 2008), 
terrestrischen Laserscan-Daten der Jahre 2015, 
2016, 2018 und 2019 (vgl. Kap. 3.2.1), sowie droh-
nen-basiert erhobenen Photogrammetrie-Daten des 
Jahres 2019 (vgl. Kap. 3.2.1).

Die aus unterschiedlichen Quellen stammenden 
Datensätze (ALS, TLS, UAS) verfügen über unter-
schiedliche Datenqualität. Zur Gewährleistung 
der Vergleichbarkeit flossen in die Analyse aus 
diesem Grund ausschließlich Ereignisse mit Volu-
mina >100 m³ ein. Insgesamt wurden während des 
elfjährigen Beobachtungszeitraums (November 
2008 bis September 2019) 23 Felsstürze mit einem 
Gesamtvolumen von 25.340 m³ registriert. Das 
Volumen der Ereignisse bewegte sich dabei zwi-
schen 126 m³ und 6.762 m³. Mehr als die Hälfte 
der identifizierten Felsstürze (n = 15) wies Volu-

mina < 500  ³ auf, sechs Felsstürze mit Volumina > 
1.000 m³ wurden registriert (Abbildung 20).

Zur weiteren raumzeitlichen Charakterisierung 
der beobachteten Felssturztätigkeit wurde für die 
vorliegende Frequenz-Magnitude-Verteilung eine 
Regressionsanalyse durchgeführt (Abbildung 21). 
Die Analyse zeigt, dass die über zwei Größenord-
nungen reichende Verteilung durch eine Potenz-
funktion abgebildet werden kann (R² = 0.96). Die 
erzielten Regressionsergebnisse stehen im Einklang 
mit mehreren Studien, deren Frequenz-Magnitu-
de-Verteilungen ebenfalls durch Potenzfunktionen 
beschrieben wurden (Barlow et al. 2012; Bennett et 
al. 2012; Dussauge-Peisser et al. 2002). 

Der Exponent der ermittelten Potenzfunktion 
gilt als wichtige Kennziffer für den Vergleich von 
Massenbewegungsinventaren. Der im Rahmen der 
vorliegenden Untersuchung berechnete Exponent 
(b = 0.69) liegt dabei innerhalb des typischen Wer-
tebereichs für Felssturzinventare (Dussauge et al. 
2003; Bennett et al. 2012).
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Abbildung 21: Frequenz-Magnitude-Verteilung der registrierten Felsstürze für den elfjährigen Beobachtungszeitraum (2008-
2019). Die durchgeführte Regressionsanalyse lieferte eine Potenzfunktion (strichlierte Linie) mit dem Exponenten b = 0.69 und 
einem hohen Bestimmtheitsmaß R² = 0.96.

Abbildung 20: Größensortierte Darstellung der identifizierten Felsstürze (n = 23). Die Volumina der meisten Felsstürze (n = 15) 
bewegten sich zwischen 100 m³ (= Erfassungsschwellenwert) und 500 m³. Sechs Ereignisse > 1.000 m³ wurden registriert.

Am unteren Ende des Magnitudenspektrums (100-
200 m³) liegt kein Abweichen (‚rollover‘) der ge-
messenen Verteilung von der errechneten Potenz-
funktion vor. Rollover sind typische Anzeichen für 
die Untererfassung kleinerer Ereignisse, meistens 
bedingt durch ein limitiertes Auflösungsvermögen in 

der Datenerfassung am unteren Ende des Magnitu-
denspektrums (Strunden et al. 2015; Hartmeyer et 
al. 2020b). Das Fehlen eines Rollovers unterstreicht 
die Qualität der erhobenen Daten und weist auf eine 
konsistente Erfassung aller Ereignisse oberhalb des 
definierten Schwellenwerts von 100 m³ hin.

Expositions- und Höhenanalyse

Die Gesamtfläche der untersuchten Felswände 
beträgt rund 1.9 Mio. m² (190 ha). Hiervon ent-
fallen rund zwei Drittel (68 %) auf Nordlagen (315-
45 °N) und rund ein Viertel (24 %) auf Westlagen 
(225-315 °N). Ostlagen (45-135 °N) repräsentieren 

7 % der Gesamtfläche, Südlagen (135-225 °N) le-
diglich 1 %.

Die identifizierten Ablösebereiche befinden sich 
zum überwiegenden Großteil in nord-exponier-
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Abbildung 22: Exposition und Höhenlage der 23 identifizierten Felsstürze. In Nordlagen (68 % der Felsfläche) wurden 14 Ereignisse 
(13.493 m³) registriert, in Westlagen (24 % der Felsfläche) sieben (11.195 m³).

ten Lagen (n = 14) sowie west-exponierten Lagen 
(n  =  7), zwei Ablösebereiche liegen in ost-expo-
nierten Lagen. Nordlagen entstammende Felsstür-
ze machen rund 53 % (13.493 m³) des gesamten 
Felssturzvolumens aus, Felsstürze aus Westlagen 
rund 44 % (11.195 m³) und Felsstürze aus Ostlagen 
in etwa 3 % (652 m³) (Abbildung 22).

In Abbildung 23 ist die räumliche Verteilung der 
identifizierten Ablösebereiche innerhalb der un-
tersuchten Felswände dargestellt. Hierbei zeigt 
sich (i) eine Häufung an Felsstürzen im kompakten 
Granitgneis des Granatspitzkerns, wo steil stehen-
de Kluftsysteme zur Bildung großer, langgestreck-
ter Kluftkörper beitragen (westliche Hälfte des 
Untersuchungsgebietes), sowie (ii) eine Häufung 
an Felsstürzen in unmittelbarer Gletschernähe 
bzw. in den niedrig gelegenen Felswandregionen. 
Entlang der vorliegenden Deckengrenzen bzw. 
Störungslinien kam es im Beobachtungszeitraum 
zu keinen größeren Ereignissen.

Vier der insgesamt 23 identifizierten Ablöseberei-
che befanden sich zum Erhebungszeitpunkt in di-
rekter Eisrandlage. Das Volumen der vier Felsstür-
ze in Eisrandlage betrug in Summe 8.305 m³. Rund 
ein Drittel (33 %) des Gesamtvolumens (25.340 m³) 
entstammt somit einem vergleichsweise schmalen 
Saum entlang der aktuellen Eisrandlinie. Drei wei-
tere Felsstürze mit einem Volumen von 1.024 m³ 
(4 % des Gesamtvolumens) liegen knapp außerhalb 
der aktuellen Vereisungsgrenze, jedoch innerhalb 
bzw. direkt angrenzend an die Eisrandlinie des Jah-
res 1974, welche an Hand eines Orthofotos rekons-
truiert werden konnte (Land Tirol 1974). Neben ei-
ner Konzentration von Felsstürzen in Eisrandlagen, 
ist eine markante Häufung von Ablösebereichen in 
den unteren Wandbereichen zu beobachten, die 
nicht in unmittelbarem Eiskontakt stehen – und 
auch in den letzten Jahrzehnten niemals in direk-
tem Eiskontakt standen. Insgesamt sieben Felsstür-
ze mit einem Gesamtvolumen von 11.496 m³ (45 % 
des Gesamtvolumens) entstammen diesem Bereich.
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Abbildung 23a: Flächenanteile klassifiziert nach 100m-Höhenstufen. In den niedrigeren Höhenstufen (< 2.900 m müA) ist eine 
markante Häufung von Ablösebereichen zu beobachten (Strichlierte Linie symbolisiert Deckengrenze zwischen Granatspitz-
kern (Granitgneis) und Riffldecke). 25b/c: Lage der identifizierten Ablösebereiche in der Osthälfte (b) und Westhälfte (c) des 
Untersuchungsgebietes.

Besonders deutlich wird die Höhenabhängigkeit 
der Ereignisse durch die Berechnung der flächen-
normalisierten Felssturztätigkeit, d.h. durch die 
Referenzierung auf die in den jeweiligen Höhen-
stufen vorhandene Fläche (Abbildung 24). Die 
höchste normalisierte Felssturzanzahl (0.56 pro 
ha) wurde in der niedrigsten Höhenstufe (2.500–
2.600 m müA) verzeichnet, durch den niedrigen 
Flächenanteil (rund 3.6 ha) hat dieser Wert jedoch 
nur geringe Aussagekraft. Die nächsthöheren Wer-
te wurden in den flächenstarken Höhenstufen zwi-
schen 2.700–2.900 m müA beobachtet (0.23–0.32 
pro ha), in den ebenfalls flächenstarken Höhen-
stufen oberhalb von 2.900 m müA wurden hin-
gegen durchgehend niedrige Werte (< 0.1  ro ha) 
registriert (Abbildung 25b).

Ein noch deutlicheres Bild ergibt sich bei der Be-
trachtung der normalisierten Felssturzvolumina. 
Spitzenreiter ist hier die Höhenstufe 2.800–2.900 m 

müA (528 m³ pro ha), gefolgt von den drei direkt 
darunterliegenden Höhenstufen (2.500-2.800 m 
müA) mit Werten von 268–381 m³ pro ha Felsflä-
che. In Höhen über 2.900 m müA wurden hingegen 
durchwegs niedrige Werte registriert (< 30 m³ pro 
ha), einzig in der Höhenstufe 3.200–3.300 m müA 
war das normalisierte Felssturzvolumen leicht er-
höht und betrug 107 m³ pro ha Felsfläche (Abbil-
dung 25d).

Die Höhenabhängigkeit der Felssturzaktivität wur-
de in weiterer Folge voneinander getrennt für 
die beiden im Untersuchungsgebiet vorliegenden 
geologischen Deckeneinheiten (Granitgneis/Riffl-
decke) untersucht (Abbildung 26). Für die relativ 
homogene Einheit des Granitgneises (Granatspitz-
kern) zeigte sich hierbei eine durchgehend hohe 
Felssturzaktivität in den Höhenstufen zwischen 
2.500-2.900 m müA mit normalisierten Volumina 
von 250-400 m³ pro ha Felsfläche. Die Felssturz-
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Abbildung 24: Flächenanteile klassifiziert nach Höhenstufen und geologischer Deckenzugehörigkeit; (a) Flächenanteile für das 
gesamte Untersuchungsgebiet (Fläche 190 ha); (b) Flächenanteile innerhalb des Granatspitzkerns (Granitgneis) (Fläche 74 ha); 
(c) Flächenanteile innerhalb der Riffldecke (Fläche 116 ha).

Abbildung 25: Die Klassifikation der Felssturzaktivität nach Höhenstufen demonstriert deutlich erhöhte Werte In den niedrige-
ren Regionen des Untersuchungsgebietes (< 2.900 m müA). (a) Absolute Anzahl der Felsstürze; (b) Flächennormalisierte Anzahl 
der Felsstürze; (c) Absolutes Volumen der Felsstürze; (d) Flächennormalisiertes Volumen der Felsstürze.

aktivität in den höheren Regionen des Granitgnei-
ses (> 2.900 m müA) war hingegen äußerst gering, 
obwohl in dieser Höhenlage prinzipiell große Flä-
chenanteile vorliegen (44 % der Gesamtfläche) 

(Abbildung 26c). Die in der Gesamtanalyse aller 
Felswände erhaltene starke Höhenabhängigkeit ist 
somit auch bei isolierter Betrachtung der Granit-
gneis-Einheit evident.
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Abbildung 26: Normalisierte Anzahl und normalisiertes Volumen klassifiziert nach Höhenstufe und geologischer Deckenzuge-
hörigkeit (Granitgneis/Riffldecke). In beiden Deckeneinheiten ist eine erhöhte Aktivität in den niedrigen Höhenstufen zu 
erkennen. (a) Normalisierte Anzahl im Granitgneis; (b) Normalisierte Anzahl in der Riffldecke; (c) Normalisiertes Volumen im 
Granitgneis; (d) Normalisiertes Volumen in der Riffldecke.

Für die überlagernden Gesteine der heterogenen 
Riffldecke (Gneise, Schiefergesteine) wurde in der 
niedrigsten Höhenstufe (2.800-2.900 m müA) ein 
extrem hohes normalisiertes Volumen (1 448 m³ 
pro ha) gemessen, das auf den größten während 
der Beobachtungsperiode identifizierten Felssturz 
(6.762 m³, 2016-18) zurückzuführen ist. In allen hö-

heren Bereichen der Riffldecke (> 2.900 m müA) 
wurde eine sehr geringe Felssturzaktivität ver-
zeichnet (Abbildung 26d). Nochmals sei darauf hin-
gewiesen, dass in dieser Untersuchung nur Volumi-
na > 100 m³ erfasst werden und kleinere Ereignisse 
keine Berücksichtigung finden.

Tiefe der Versagensflächen

Der auf Basis der verfügbaren ALS-, TLS-und UAV-Da-
ten durchgeführte multitemporale Reliefvergleich 
ermöglicht zusätzlich zur Volumenberechnung die Re-
konstruktion der jeweiligen Versagenstiefe. Die auf-
gezeichneten Versagenstiefen schwanken zwischen 
2.2 und 8.9 m (Abbildung 27). Die durchschnittliche 
Versagenstiefe liegt bei 4.0 m, in nur vier Fällen wur-
den Versagenstiefen > 5 m aufgezeichnet. Felsstürze 
im Granitgneis zeigten im Durchschnitt (Mittelwert: 
4.3, Median: 4.3) eine wesentlich größere Versagens-
tiefe als die Felsstürze der Riffldecke (Mittelwert: 3.7, 
Median: 3.0), was einmal mehr auf das Versagen rela-
tiv großer Kluftkörper im Granitgneis hinweist.

Die Vergleichsanalyse von Versagenstiefe und See-
höhe weist auf eine klare Korrelation hin (Abbil-
dung 27, Abbildung 28). Mit zunehmender Höhe ist 
im Durchschnitt eine Abnahme der Versagenstiefe 
zu beobachten. Die durchschnittliche Seehöhe al-
ler Felsstürze mit Versagenstiefen > 5 m beträgt 
rund 3 100 m müA. Werden die Versagenstiefen 
in Einmeter-Klassen absteigend gruppiert, so zeigt 
sich pro Klasse eine auffallende Abnahme der See-
höhe um rund 100 m (Abbildung 27).



 Granitgneis   Riffldecke
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Abbildung 27: Tiefe der Versagensflächen aller identifizierten Felsstürze. Felsstürze im Granitgneis haben im Durchschnitt 
eine signifikant tiefere Versagensfläche. Mit zunehmender Höhe nimmt die durchschnittliche Versagenstiefe ab. *Versagenstie-
fe (Klassenbildung), **Durchschnittliche Seehöhe der jeweiligen Versagenstiefe-Klasse.

Abbildung 28: Mit abnehmender Höhe kommt es im Mittel zu einer Zunahme der Versagenstiefen. Die lineare Regressionsanalyse 
ergibt einen Korrelationskoeffizienten R² = 0.15.

Gletscheränderungen (2008-2019)

Das Ödenwinkelkees hat zwischen 2008 und 2019 
rund 22.5 Mio. m³ Eis verloren, wobei die Eismäch-
tigkeitsverluste im Durchschnitt 11.5 m betrugen. 
Die größten Mächtigkeitsverluste wurden im Bereich 
der Gletscherzunge gemessen (-51 m) (Abbildung 

29). Der Flächenverlust des Ödenwinkelkees beträgt 
seit dem Maximalstand von 1850 rund 1.7  km². In 
den letzten elf Jahren (2008-2019) hat sich die Glet-
scherfläche um rund 15 % (-0.25 km²) auf 1.6 km² 
verringert (Abbildung 30, Abbildung 31).
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Abbildung 29: Höhenänderungen auf dem Ödenwinkelkees zwischen 2008 und 2019.

Abbildung 30: Gletscherstände des Ödenwinkelkees von 1850 bis 2019. Gletscherstände: 1850-1998 nach Carrivick et al. (2015), 
2009-2012 nach Land Salzburg (2009, 2012), 2019 nach Eigenerhebung durch GEORESEARCH.
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Abbildung 32: Eisrandverläufe von 1974 (Land Tirol 1974) und 2019 (Eigenerhebung GEORESEARCH) im Nährgebiet als perspektivische 
Darstellung (1.5-fach überhöht). Hintergrund: Orthofoto 2018 (Land Salzburg 2018).

Abbildung 31: Entwicklung der Gletscherfläche 1850-2019 mit Trendlinie (R² = 0.97).

3.3.2 Randkluft-Monitoring
Die im Rahmen der vorliegenden Studie durch-
geführten Messungen zeigen den thermischen Zu-
stand eines nordexponierten Randkluftabschnitts 
auf 2.825 m müA. Durch ihre Lage an der Schnitt-

stelle von Gletscher und Felswand sind die durch-
geführten Messungen hervorragend geeignet, um 
die Auswirkungen des Gletscherrückgangs auf das 
thermische Untergrundregime direkt zu erfassen. 
Das Monitoring am Referenzstandort Kitzsteinhorn 
und das Monitoring im Ödenwinkel stellen die bis 

Neben dem starken Abschmelzen des Gletschers im 
Zehrgebiet und einer damit einhergehend immer 
kürzer werdenden Gletscherzunge gibt es auch im 
Nährgebiet signifikante Veränderungen. So hat sich 

die Eisrandlinie in den Felswänden zwischen 1974 
und 2019 im Mittel von 2.877 auf 2.857 m müA ab-
gesenkt. Durch die durchschnittliche Absenkung um 
20 m wurden etwa 120.000 m² Felsfläche freigelegt.
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Abbildung 33: Fels- und Eistemperaturen des untersuchten Randkluftbereichs im Ödenwinkel. Mit zunehmender Randklufttiefe 
zeigt sich eine deutliche Dämpfung der Temperaturvariabilität. Die Temperaturen wurden in 0.1 m (gepunktete Linie) bzw. 0.8 
m (durchgezogene Linie) Bohrlochtiefe gemessen.

Am Referenzstandort Kitzsteinhorn durchgeführte 
Randkluftmessungen können auf Grund ähnlicher 
Höhenlage (Randkluftöffnung auf 2.905 m müA) 
und ähnlicher Exposition (Nordost) hervorragend 
mit den Daten der vorliegenden Studie verglichen 

werden. Am Kitzsteinhorn zeigten sich auf Niveau 
der Gletscheroberfläche im dreijährigen Mittel 
(01.01.2016 bis 31.12.2018) Werte von -0.9 °C, die 
nur knapp unter dem Vergleichswert der Öden-
winkel-Studie lagen (-0.6 °C bei „Randkluft A“) 

jetzt einzigen Standorte dar, an denen systemati-
sche Langzeitmessungen der Fels- und Eistempe-
ratur in unterschiedlichen Randklufttiefen durch-
geführt werden.

Auf dem Niveau der Gletscheroberfläche („Rand-
kluft A“) lag die Durchschnittstemperatur im 
Jahr 2019 bei -0.6 °C (gemessen in einer Bohr-
lochtiefe von 0.8 m). In einer Randklufttiefe von 
5 m („Randkluft B“) lag die Jahresdurchschnitts-
temperatur mit -1.3 °C etwas niedriger. Für den 
Standort „Randkluft C“ (10 m unter der Gletscher-
oberfläche) liegen auf Grund des späteren Instal-
lationszeitpunktes (22.08.2019) keine Daten für 
den Vergleichszeitraum vor (Abbildung 33).

Mit zunehmender Randklufttiefe zeigt sich eine 
deutliche Dämpfung der jährlichen Temperatur-
amplitude. Während auf Niveau der Gletscher-
oberfläche im Jahr 2019 deutliche saisonale 
Schwankungen von 13.2 °C gemessen wurden, be-
trugen diese in einer Randklufttiefe von 5 m nur 
noch 5.0 °C (alle Werte gemessen in 0.8 m Bohr-
lochtiefe). Die aus 10 m Randklufttiefe vorliegen-
den Daten (22.08.2019 bis 06.05.2020) zeigten 

eine Schwankungsbreite der Felstemperaturen 
von nur mehr 2.1 °C und legen für größere Rand-
klufttiefen somit ein nahezu isothermes Tempera-
turregime nahe.

Die auf Niveau der Gletscheroberfläche im Jahr 
2019 gemessenen Maximaltemperaturen von 6.7 °C 
deuten für Standorte in direkter Eisrandlage auf 
signifikante Auftaumächtigkeiten im Größenbe-
reich mehrerer Meter hin. In einer Randklufttiefe 
von 5 m hingegen ist auf Grund deutlich reduzier-
ter Maximaltemperaturen (1.1 °C im Jahr 2019) nur 
mehr mit der Bildung einer sehr geringmächtigen 
Auftauschicht zu rechnen. In 10 m Randklufttie-
fe blieben die Temperaturwerte permanent unter 
0 °C – die Felsmasse ist somit ganzjährig bis zur 
Felsoberfläche gefroren und die Bildung einer Auf-
tauschicht wird komplett unterdrückt.

Die 10 m unter der Gletscheroberfläche gemessenen 
Temperaturen des Gletschereises stagnierten von 
August bis Ende Dezember 2019 bei knapp 0 °C. Erst 
im Jänner 2020 setzte ein Absinken der Gletscher-
eistemperaturen ein, welches Mitte April wiederum 
durch einen Temperaturanstieg abgelöst wurde.
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Abbildung 34: Randkluft-Felstemperaturen am Referenzstandort Kitzsteinhorn. Im Gegensatz zur Randkluft am Ödenwinkel 
wurden innerhalb der Kitzsteinhorn-Randkluft keine winterlichen Kaltlufteinbrüche beobachtet. Alle angegebenen Temperatu-
ren wurden in 0.8 m tiefen Bohrlöchern gemessen. Die vertikale Distanz zur Gletscheroberfläche ist in Klammern angegeben.

(Abbildung 34). In einer Randklufttiefe von rund 7 
m lagen die am Kitzsteinhorn gemessenen Durch-
schnittswerte mit -0.3 °C hingegen relativ deutlich 
über den Werten der Ödenwinkel-Randkluft (-1.3 °C 
bei „Randkluft B“). Ursache dieser Differenz ist 
die wesentlich stärkere winterliche Abkühlung 
der Ödenwinkel-Randkluft im Vergleich zum Kitz-
steinhorn. Eine vergleichsweise rasche Abkühlung 
während der ersten Wintermonate sowie häufige 
kurzfristige Temperaturänderungen deuten auf das 
Eindringen winterlicher Kaltluft hin, welche entwe-
der durch Ventilationseffekte in der Randkluft bzw. 
durch das Ausbleiben einer ausreichend stark iso-
lierenden Schneebedeckung zurückzuführen sind.

Am Kitzsteinhorn wurde in keinem der drei Beob-
achtungsjahre (2016-18) innerhalb der Randkluft 
ein deutlicher Temperaturabfall während der 
Wintermonate verzeichnet. Dies weist auf eine 
signifikante, frühzeitige Schneebedeckung hin 
und deutet – im Gegensatz zum Ödenwinkel – auf 
eine frühzeitige und langanhaltende Entkopplung 
von direkten atmosphärischen Einflüssen hin. Der 

mögliche Grund für die unterschiedliche Winter-
temperaturentwicklung in den Randklüften im 
Ödenwinkel bzw. am Kitzsteinhorn könnte in ihren 
unterschiedlichen Öffnungsweiten zu finden sein. 
Der sehr schmalen Randkluft am Kitzsteinhorn 
(typische Öffnungsweiten 0.5 bis 3 m) stehen im 
Ödenwinkel Randklüfte mit etwa doppelt so gro-
ßen Öffnungsweiten entgegen, welche den Aufbau 
einer ausreichend isolationsfähigen Schneedecke 
erschweren bzw. Luftzirkulation begünstigen.

Unterschiedliche Wintertemperaturen führen nicht 
nur zu einem Abweichen der Durchschnittstempe-
raturen, sondern auch zu einer unterschiedlichen 
Temperaturvariabilität. Am Kitzsteinhorn schwank-
ten die Temperaturen in einer Randklufttiefe von 
7 m innerhalb des dreijährigen Beobachtungszeit-
raums (2016-18) um nur 1.7 °C – wobei der Großteil 
dieser Schwankungsbreite auf einen kurzen Kalt-
lufteinbruch im Oktober 2016 zurückgeführt wer-
den kann. Im Ödenwinkel wurden hingegen inner-
halb nur eines Jahres (2019) in einer Randklufttiefe 
von 5 m Schwankungen von 5.0 °C gemessen.
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Abbildung 35: Spaltzugfestigkeit von 
gesättigtem (ungefrorenem) und ge-
frorenem Zentralgneis.

Abbildung 36: Ergebnisse der einaxia-
len Druckversuche von gesättigtem/
ungefrorenem (n=5) und gefrorenem 
Zentralgneis (n=4).

Tabelle 9: Ergebnisse der Dichte-, Porenraum- und Wasseraufnahme-Versuche des Zentralgneis.

Die Tests für einaxiale Druckfestigkeit sowie V- und 
E-Modul zeigen ähnliche, wenngleich etwas weni-
ger deutliche Tendenzen: Mit 113 ± 3 MPa liegt der 

Wert der einaxialen Druckfestigkeit leicht über 
dem ungefrorenen von 111 ± 11 MPa (Abbildung 36).

Die Spaltzugfestigkeitstests ergaben Werte von 7.66 
± 1.20 MPa (ungefroren) bzw. 8.23 ± 1.05 MPa (ge-

froren). Damit liegt die gefrorene Spaltzugfestigkeit 
um 7.5 % über der ungefrorenen (Abbildung 35).

3.3.3 Felsstabilitätsmodellierung

Laborversuche
Die ermittelten Laborkennwerte des Zentralgneises fasst Tabelle 9 (MA Kapitel 5.1) zusammen: 

Sample
(dimension)

Dry bulk 
density 1
[g/cm³]

Dry bulk 
density 2
[g/cm³]

Apparent
bulk density

[g/cm³]

Usable pore 
space

[%]

Water 
absorption

[%]

E1 to E10
(Ø 5 cm x 10 cm) 2.63 ± 0.00 2.63 ± 0.01 2.66 ± 0.00 0.96 ± 0.07 0.37 ± 0.03

S1 to S11
(Ø 5 cm x 2.5 cm) 2.64 ± 0.01 2.64 ± 0.07 2.66 ± 0.01 0.84 ± 0.12 0.32 ± 0.04

Determination by immersion weighing to DIN EN 1097-6 (2005) – Appendix | Determination by measuring with a caliper gauge
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Abbildung 38: Auswer-
tung von Triaxial-Test, 
einaxialen Druck- und 
Spaltzugversuchen im 
p-q-Diagramm.

Abbildung 37: Ergebnisse der V- und E-Moduli von gesättigtem/ungefrorenem (n=4) und gefrorenem Zentralgneis (n=3).

In der Ermittlung von E- und V-Modul liegen die 
Werte der gefrorenen Proben leicht über denen 
der ungefrorenen. Für die gefrorenen Proben er-
gibt sich ein Mittelwert des E-Moduls von 42 ± 2 
GPa und für den V-Modul von 31 ± 4 GPa. Im un-
gefrorenen Zustand weist der Zentralgneis einen 

E-Modul von 41 ± 1 GPa und einen V-Modul von 31 
± 2 GPa auf. Abbildung 37 zeigt die Ergebnisse der 
Laborversuche. Für die Modellierung wurde für 
den intakten, ungefrorenen Felsen ein E-Modul 
von 40.5 GPa und für den gefrorenen Felsen von 
42.0 GPa angesetzt.

Die Ergebnisse der Triaxial-Tests lassen sich im 
p-q-Diagramm widerspruchsfrei in ein Bruchkrite-
rium mit einem Bestimmtheitsmaß R² = 0.99 zu-
sammenfassen. Es ergibt sich für den intakten Zen-
tralgneis ein innerer Reibungswinkel φi von 47.4° 
und eine Kohäsion ci von 20.5 MPa. Die Ergebnisse 

der Triaxial-Tests in Kombination mit denen der 
einaxialen Druckfestigkeit und der Zugfestigkeit 
zeigt Abbildung 38 (MA Abb. 5-7). Die Lage dieser 
Tests auf der Ausgleichsgeraden unterstützt das 
abgeleitete Bruchkriterium.
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Tabelle 10: Zusammenfassung der Laborergebnisse und Eingangsparameter numerische Modellierung.

Tabelle 10 fasst die Ergebnisse aller Laborversuche 
zusammen und markiert die unmittelbar in der Mo-
dellierung genutzten Parameter mit „direct“. Mit 

„indirect“ markierte Parameter gehen nur über die 
Integration in vorgeschaltete Berechnungen in die 
Modelle ein.
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Tabelle 11: Ergebnisse der Auswertung der Kluftorientierung 
im Bereich des Hohen Kastens.

Abbildung 39: CSRF für die 
15 klimaabhängigen Grund-
szenarien ohne integrierte 
Klüfte.

Modellierung
Homogenes Kontinuumsmodell
Die Berechnungsergebnisse (FoS bzw. CSRF) der 
Modelle mit homogenen Gebirgseigenschaften zei-
gen einen CSRF („critical strength reduction fac-
tor“), der für das historische Szenario (Gletscher-
stand 1850) am höchsten ist und von da an mit 
zeitlich späteren Szenarien sinkt (Abbildung 39). 

Die größte Veränderung findet zwischen den Sze-
narien 1850 und heute statt (10 %). Von heute zum 
Szenario “Zukunft” sinkt der CSRF lediglich um 
weitere 2 %. Es zeigt sich, dass die Szenarien mit 
Permafrost-Linse etwas stabiler als die komplett 
ungefrorenen sind.

Auswertung Oberflächen-Geometrie
Die oberflächennahen Kluftorientierungen wurden 
auf Basis hochaufgelöster Geländedaten durchge-
führt. Es zeigten sich zwei Haupt-Kluftsets J1 und 
J2, deren Ableitung und Orientierung Tabelle 11 
abbildet. Die Kluftsets J1 und J2 gehen wie in Ka-
pitel 3.2.3 beschrieben ins numerische Modell ein.

Joint 
Set

Orientation  
(Dip Direction / Dip) of 
the individual joints

Derived orientation 
for the numerical 

model

J1

351 / 79

008 / 78

049 / 80

034 / 73

017 / 80

004 / 78

J2

053 / 51

057 / 51

083 / 34

067 / 48

066 / 50

053 / 61

047 / 52

071 / 37

027 / 64

059 / 63

049 / 54

069 / 48

052 / 46

035 / 64
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Abbildung 41: Berechnete CSRFs für die Grundszenarien mit implizit integrierten Klüften.

Abbildung 40: Ein typisches 
Versagensmuster der Grund-
szenarien ohne integrierte 
Klüfte (Beispiel hier Szenario 
3.1; hellere Farben zeigen 
größere Dehnungen an und 
damit die Fläche, die bei Ver-
ringerung der Felsparameter 
versagensrelevant wird).

Kontinuumsmodell mit implizit integrierten Klüften

Im Vergleich zum reinen Kontinuumsmodell zeigen 
die CSRFs der Modelle mit implizit integrierten 
Klüften etwas weniger klare Trends: Die CSRFs von 

Szenario 1 zeigen große Ähnlichkeit, für die Szena-
rien 2b bis 4 zeigt sich jeweils eine Verringerung 
von 1850 zu heute. (Abbildung 41).

Die grafische Auswertung der Modellierung zeigt 
ein typisches Versagensbild eines tiefgründigen 

Gleitkreises (hier exemplarisch Modell 3.1 mit ei-
nem CSRF von 2.93).
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Tabelle 12: Zusammenfassung der Einflussfaktoren für die CSRFs und Bewegungsmuster der Modelle mit implizit integrierten Klüften.

Abbildung 42: Versagensmuster der Grundszenarien 
mit implizit integrierten Klüften (dargestellte Bei-
spiele: A: MC_I_1.2a; B: MC_I_2.1; C: MC_I_2.2a; D: 
MC_I_2.2b and E: MC_I_3.2b (die roten Pfeile zeigen 
die Richtung und den Betrag der Verschiebungen an).

Die grafische Evaluierung der Berechnungen zeigt 
verschiedene Effekte: Ab einem GSI von etwa 60 
für die oberflächennahe, geklüftete Schicht gehen 
die Versagensformen von oberflächennahem zu tief-
gründigem Versagen über – was dem Verhalten des 
homogenen Modells entspricht. In den Varianten mit 
oberflächennahem Versagen zeigen sich für die je-
weiligen Szenarien geringfügig unterschiedliche Ver-

sagensmuster: Für den Gletscherstand 1850 treten 
Bewegungen ausschließlich in der Nordflanke auf 
(Abbildung 42A). Mit heutigem Gletscherstand erge-
ben sich für komplett gefrorene Bedingungen Bewe-
gungen in der Nord- und Südflanke (Abbildung 42B), 
im Szenario mit Permafrostlinse beschränken sich 
die Bewegungen wieder auf die Nordflanke (Abbil-
dung 42C), in allen anderen Szenarien mit heutigem 

Gletscherstand treten stärkere 
Bewegungen in der Südflanke 
auf (Abbildung 42D). Die Szena-
rien ohne Gletscher (Zukunft) 
verhalten sich ähnlich, mit Be-
wegungsmustern in beide Rich-
tungen (Abbildung 42E).

Die Variantenstudien der weiteren Parameter 
für die implizit integrierten Klüfte ergeben die 
in Tabelle 12 zusammengefassten Ergebnisse. 

Für weitere Details der Auswertungen sei auf die 
entsprechenden Kapitel der zu Grunde liegenden 
Masterarbeit verwiesen.

Influence of … Maximum decrease of the  
determined CSRF values

Influence on the  
failure pattern

Comment

Mesh 71 % No
Some large fluctuations depending 
on the settings!

Scenario 15 % Yes
Failure pattern depending on mo-
del structure.

GSI value outside 81 % Yes
From GSI 60 shear runway through 
complete rock
structure.

Calculation method of the 
equivalent Mohr-Coulomb 
parameters

32 % No
Difference especially to the calcu-
lation method of 
Hoek et al. 2002 large.

Estimated depth of the 
shear run H

59 % No
Linear decrease of CSRF 
with decreasing depth of shear 
plane H

Inner GSI 7 % Conditioned
At the lowest tested GSI value of 
30 the complete 
rock structure fails.

Material model elasticper-
fectly plastic

55 % No –

Stress Field 14 % No –

Thickness of the loosening 
zone

51 % Yes
Lower CSRF values with increasing 
thickness.
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Tabelle 13: Zusammenfassung der Einflussfaktoren für die CSRFs und Bewegungsmuster der Modelle mit explizit integrierten Klüften.

Abbildung 43: Berechnete CSRFs der Modelle mit explizit integrierten Klüften.

Im Fall der explizit integrierten Klüfte ergeben sich für die Variantenstudie die in Tabelle 13 (MA 5-9) zu-
sammengefassten Ergebnisse.

Kontinuumsmodell mit explizit integrierten Klüften
Die 15 Szenarien mit explizit integrierten Klüften 
wurden mit den gezeigten Input-Parametern be-
rechnet, Abbildung 43 (MA 5-36) zeigt die sich 
ergebenden CSRFs. In fast allen Szenarien sinkt 

der CSRF mit dem Rückgang von Gletschern und 
Permafrost. Der Vergleich der Verformungsmuster 
mit jenen der implizit integrierten Klüfte zeigt 
gute Übereistimmung für alle Szenarien.

Influence of … Maximum decrease of the  
determined CSRF values

Influence on the  
failure pattern

Comment

Scenario 21 % Yes
Failure patterns as with implicitly 
integrated joints.

GSI value outside 62 % Yes
Failure patterns as with implicitly 
integrated joints.

Persistence of Joints 46 % No
CSRF for high persistency not  
calculable with FEM.

Joint Length – No Small influence

Joint Spacing – No Small influence

Joint Properties 1 % No Small influence

Material Model 27 % No
Higher values when using the 
elastic-perfectly plastic Material 
model for the rock mass.

Stress Field 14 % No
Tendency with higher stress field 
factor also higher CSRF values.

Thickness of the loosening 
zone

74 % Yes

At H = 15 m the shear plane runs 
through the entire rock structure, 
otherwise deformations exclusi-
vely in the outer layer.
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Abbildung 44: Lufttemperatur- und Strahlungswerte. (A) Tagesmittelwerte der Lufttemperatur im Jahr 2019 an der Wettersta-
tion ‚Hoher Sand‘. (B) Jahresmittelwerte der Lufttemperatur an der Wetterstation ‚Rudolfshütte‘ für den Zeitraum 1962-2019. 
(C und D) Tagesmittelwerte der Globalstrahlung und Strahlungsbilanz im Jahr 2019 an der Wetterstation ‚Hoher Sand‘.

Die Lufttemperaturmessung an der im Rahmen des 
Projekts errichteten Wetterstation ‚Hoher Sand‘ (2 
650 m müA) ergab für das Kalenderjahr 2019 einen 
Durchschnittswert von 0.5 °C. Die niedrigsten Wer-
te wurden Anfang Jänner (-18.8 °C) gemessen, die 
höchsten Ende Juni (15.3 °C) (Abbildung 44A). An 
der knapp 3 km nordwestlich gelegenen ZAMG-Wet-
terstation ‚Rudolfshütte‘ (2 317 m müA) zeigt sich 
in den letzten Jahrzehnten ein signifikanter Erwär-
mungstrend. Während die Jahresdurchschnittstem-
peraturen bis in die späten 1980er durchgehend im 
negativen Bereich angesiedelt waren, wurden vor 
allem in den letzten beiden Jahrzehnten überwie-
gend positive Jahresdurchschnittstemperaturen ge-
messen (ZAMG 2020) (Abbildung 44B).

Die Strahlungsmessung an der Wetterstation ‚Ho-
her Sand‘ ergab im Jahr 2019 eine gemittelte Ein-

strahlleistung von 110 W/m², was einem Jahres-
eintrag von 964 kWh/m² entspricht (Abbildung 
44C). Die Strahlungsbilanz im selben Zeitraum 
war leicht negativ (-33 W/m²) (Abbildung 44D), 
was vermutlich auf die (reliefbedingte) Erfassung 
von reflektierter Strahlung aus der Umgebung der 
Wetterstation zurückzuführen ist.

Die Niederschlags- und Schneehöhenmessung war 
im Jahr 2019 mit technischen Defekten verbunden, 
die eine vollständige Aufzeichnung der beiden 
Parameter verhinderte. Für das Jahr 2020 geplan-
te Adaptionen der Wetterstation (Austausch der 
Bodenplatte des Niederschlagskübels, Austausch 
des Ultraschallsensors zur Schneehöhenmessung) 
sollen in Zukunft eine vollständige Erfassung aller 
Parameter ermöglichen.

3.3.4 Klima-Monitoring
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4 Synthese

Volumina und räumliche Verteilung der in der Beob-
achtungsperiode (2008-2019) identifizierten Felsstür-
ze zeigen eine signifikante Abhängigkeit von Litholo-
gie und Höhenstufe (vgl. Kapitel 3.3.1). Im kompakten 
Granitgneis des Granatspitzkerns (westliches Unter-
suchungsgebiet) wurde eine markante Häufung grö-
ßerer Felsstürze beobachtet. Diese könnte auf das 
Vorhandensein steil stehender Kluftscharen zurück-
zuführen sein, die die Bildung und schlussendlich das 
Versagen von großen, oftmals langgestreckten Kluft-
körpern begünstigen. In den flächenmäßig größeren 
Felswandbereichen der Riffldecke wurden hingegen 
vergleichsweise wenige Felsstürze beobachtet. Dies 
könnte auf die in diesen Bereichen potenziell be-
vorzugte Bildung kleiner Kluftkörper zurückzuführen 
sein, deren Volumina unter dem Erfassungsschwel-
lenwert (100 m³) der vorliegenden Untersuchung lie-
gen. Die geringe Felssturzaktivität in den im Durch-
schnitt höher gelegenen Felsbereichen der Riffldecke 
könnte jedoch auch durch die beobachtete signifi-
kante Abnahme der Felssturzaktivität mit der Höhe 
erklärt werden, die nachfolgend diskutiert wird.

Hohe Felssturzaktivität entlang 
aktueller Vereisungsgrenze

Vier Felsstürze (33 % des Gesamtvolumens) befanden 
sich zum Erfassungszeitpunkt in direkter Eisrandlage, 
darunter das größte im Beobachtungszeitraum regis-
trierte Ereignis (6.762 m³). Die Auswertung histori-
scher Orthofotoaufnahmen ergab, dass vier weitere 
identifizierte Ablösebereiche (19 % des Gesamtvolu-
mens) noch im Jahr 1974 in direktem Kontakt zum 
Gletscher standen. Auf Grund der dokumentierten 
leichten klimatischen Abkühlung während der 1970er 
Jahre (Auer et al. 2014) ist davon auszugehen, dass 
es zwischen 1974 und dem Beginn der 1980er Jahre 
zu keinem nennenswerten Rückgang der Vereisung 
in den Rückwandbereichen kam. Am benachbarten 
Stubacher Sonnblickkees von 1974-1981 gemessene 
positive Gletschermassenbilanzen legen im Gegen-
teil sogar den Schluss nahe, dass es in den Rückwand-
bereichen zu einer geringfügigen Intensivierung der 
Vereisung während dieser Periode gekommen sein 
könnte (Slupetzky 2015). Zusammenfassend kann so-
mit festgehalten werden, dass das Felssturzvolumen 
der Beobachtungsperiode (2008-2019) zu rund einem 
Drittel einer direkten Eisrandlage entstammt und 
sich ein weiteres Fünftel in Bereichen gelöst hat, 
die erst im Verlauf der letzten 35-40 Jahren (also 
seit den frühen 1980er Jahren) eisfrei wurden. Ver-
gleiche der Gletscherstände zwischen 1974 und 2019 
zeigen, dass sich die durchschnittliche Seehöhe des 
Eisrandes in diesem Zeitraum um rund 20 m verrin-
gerte, wobei eine Felsfläche von rund 120.000 m² 

ausaperte. Mehr als die Hälfte (53 %) des gesamten 
Felssturzvolumens der Beobachtungsperiode (2008-
2019) entstammt somit einem relativ schmalen Saum 
entlang der aktuellen Vereisungsgrenze, welcher nur 
etwa 6 % der gesamten Wandfläche ausmacht.

Partnerstudie am Kitzsteinhorn
Die Analyseergebnisse weisen deutliche Parallelen 
zu aktuellen Langzeitbeobachtungen am Kitzstein-
horn auf (Hartmeyer et al. 2020a; Hartmeyer et 
al. 2020b), wo im Rahmen eines hochaufgelösten 
Felswandmonitorings mittels Laserscanning (2011-
2017) hohe Steinschlagraten in gletschernahen Fels-
wandbereichen festgestellt wurden. Rund 60 % des 
gesamten Steinschlagvolumens stammte dabei aus 
Bereichen die weniger als 10 m über der aktuellen 
Gletscheroberfläche liegen, etwa 75 % entfielen auf 
die ersten 20 m über der Gletscheroberfläche. Zwi-
schen der Studie am Kitzsteinhorn und der vorliegen-
den Ödenwinkel-Studie bestehen jedoch wesentliche 
Unterschiede, die einen direkten Vergleich erschwe-
ren: (i) die untersuchte Felsfläche am Kitzsteinhorn 
betrug nur rund ein Zehntel der Ödenwinkel-Fels-
fläche, (ii) die Lithologien am Kitzsteinhorn (Kalk-
glimmerschiefer) und im Ödenwinkel (Granitgneis, 
Riffldecke) weisen signifikante Unterschiede auf, 
(iii) der Gletscherrückgang war im Ödenwinkelkees 
auf Grund der lokal stark verstärkten Abschattung 
(Horizontüberhöhung) und dem wandflächenbedingt 
verstärkten Eintrag von Lawinenschnee wesentlich 
geringer als am Kitzsteinhorn, (iv) der Fokus der 
beiden Studien lag auf unterschiedlichen Bereichen 
des Magnitudenspektrums; während das hochaufge-
löste Monitoring am Kitzsteinhorn einen Erfassungs-
schwellenwert von 0.1 m³ erlaubte, betrug dieser 
Wert im Rahmen der vorliegenden Ödenwinkel-Stu-
die 100 m³. Ganz besonders der letztgenannte Punkt 
unterstreicht den erheblichen Skalenunterschied, 
aber gleichzeitig auch den Komplementärcharakter 
der beiden Langzeit-Monitoringstudien: Während am 
Kitzsteinhorn erstmals eine unmittelbare Reaktion 
auf den aktuellen Gletscherrückgang auf der Mag-
nitudenebene des Steinschlags nachgewiesen wurde 
(99 % der registrierten Ereignisse hatte Volumina 
< 100 m³), erfolgte im Rahmen der vorliegenden 
Ödenwinkel-Studie nun (erstmals) der systematische 
Nachweis, dass auch Felsstürze (> 100 m³) vermehrt 
in kürzlich entgletscherten Bereichen auftreten.

Wirkt der rückschmelzende Glet-
scher als glaziale Stützmauer?

Die identifizierte hohe Felssturztätigkeit in glet-
schernahen Wandabschnitten legt den Schluss 
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nahe, dass der Übergang von eisbedeckten zu eis-
freien Verhältnissen einen wesentlichen destabili-
sierenden Einfluss ausübt. Als prominenter Auslöser 
von Massenbewegungen in kürzlich entgletscherten 
Wandbereichen wird häufig das Wegfallen des gla-
zialen Stützmauereffekts (‚glacial debuttressing‘) 
genannt (McColl 2012; McColl und Davies 2013). Die-
ser Mechanismus scheint für Massenbewegungen in 
Folge des Rückgangs großer, talfüllender Vereisun-
gen eine wesentlich geeignetere Erklärung zu lie-
fern, als für die im Rahmen der vorliegenden Studie 
beobachteten Felsstürze. Zwischen der Ausaperung 
und dem Auftreten der Felsstürze besteht aber eine 
meist erhebliche (offensichtlich mehrjährige) La-
tenzzeit, die mit dem Verlust eines Stützmaueref-
fekts nicht in Einklang zu bringen ist. Zum anderen 
existieren im Großteil des Untersuchungsgebietes 
tiefreichende Randkluftsysteme, die Gletschereis 
und Rückwand physisch trennen und damit – zumin-
dest in der Nähe der Gletscheroberfläche – einen 
direkten Stützmauereffekt verhindern.

Das Temperaturregime der Randkluft
Der mit dem raschen Gletscherrückgang einherge-
hende Übergang von isothermen Randkluftbedin-
gungen hin zu den für freie Felswände typischen 
hochvariablen Temperaturverhältnissen könnte hin-
gegen eine wesentlich plausiblere Ursache für die 
hohe Felssturzaktivität in der Nähe der Gletscher-
oberfläche darstellen (als es der etwaige Verlust des 
glazialen Stützmauereffekts tut). Die im Randkluft-
bereich in 0.8 m tiefen Bohrlöchern durchgeführten 
Felstemperaturmessungen zeigen ein deutliches 
Abnehmen der jahreszeitlichen Temperaturschwan-
kungen mit zunehmender Randklufttiefe (vgl. Ka-
pitel 3.3.2). Während auf Höhe der Randkluftlippe 
noch deutliche saisonale Schwankungen von 13.5 °C 
(-6.6 bis +6.9 °C) gemessen wurden, betragen diese 
in einer Randklufttiefe von 5 m nur noch 5.7 °C (-3.9 
bis +1.8 °C). Extrapoliert man diesen Trend in grö-
ßere Randklufttiefen, so ist für diese Bereiche mit 
einer weiteren Dämpfung der Jahresamplitude und 
ununterbrochenen Minustemperaturen zu rechnen. 
Diese Annahme wird durch Felstemperaturmessun-
gen am Referenzstandort Kitzsteinhorn bestätigt, 
die in Randklufttiefen von 7 m bzw. 15 m ausschließ-
lich knappe Minustemperaturen mit geringfügigen 
jahreszeitlichen Schwankungen (1-2 °C) ergaben.

Destabilisierung in ausgeaperten 
Felswänden

In Folge des Gletscherrückgangs kommt es in den 
ausgeaperten Felswandbereichen zu einer mar-
kanten Umstellung der thermischen Bedingungen. 
Durch die Exponierung gegenüber ausgeprägten 
jahreszeitlichen Temperaturschwankungen ist mit 

der Entstehung signifikanter thermomechanischer 
Spannungen zu rechnen, die insbesondere entlang 
kritisch vorgestresster Trennflächen stabilitätsre-
levant sein können (Gischig et al. 2011a, 2011b). 
In den ausapernden Bereichen ist darüber hinaus 
mit der Bildung einer tiefgreifenden Auftauschicht 
zu rechnen, deren Entwicklung in der Randkluft 
noch durch die gletschereisbedingte Abschirmung 
unterdrückt wurde. Die resultierende saisonale 
Erwärmung der dauergefrorenen Bereiche wirkt 
sich nachteilig auf die fels- und eismechanischen 
Eigenschaften aus und führt potenziell zur Ver-
stärkung von Deformations- und Scherprozessen 
entlang oberflächennaher Trennflächensysteme 
(Davies et al. 2001; Krautblatter et al. 2013). Hier 
können sommerliche Wärmeimpulse Eisdeforma-
tionen und die Entwicklung von Scherbrüchen an 
Fels-Eis-Grenzen bewirken, welche schlussendlich 
zu einer kritischen Reduktion der Festigkeit der 
Felsmasse führen können (Dikau et al. 2019).

Die im Rahmen der  vorliegenden Studie durch-
geführten numerischen Modellierungen (Kapitel  
3.3.3) untermauern die stabilitätsmindernde Wir-
kung des Gletscher- und Permafrostrückgangs. Die 
mit einem reinen Kontinuumsmodell abgebildeten 
Szenarien zeigen die Gesamtstabilität der Felsflan-
ke, die durch Temperaturveränderungen verringert 
wird. Zieht man die Modellierung mit explizit in-
tegrierten (oberflächennahen) Klüften heran, zeigt 
sich eine mit Gletscher- und Permafrostrückgang 
einhergehende Stabilitätsabnahme von 4-12 %. Be-
sonders der GSI (der die Klüftigkeit der Felsmasse 
beschreibt) und die Tiefe der Auflockerungszone 
zeigten dabei einen entscheidenden Einfluss auf 
die Stabilität und das Versagensmuster.

Die Randkluft als Kinderstube  
künftiger Felsstürze?

Rekonstruktionen der jüngeren Klimageschichte er-
gaben, dass die Gletscher der Hohen Tauern wahr-
scheinlich zuletzt im Mittelholozän (vor 6.000 bis 
10.000 Jahren) eine geringere Ausdehnung hatten 
als heute (Auer et al. 2014). Die aktuell beobachte-
te Ausaperung von Felswänden entlang des oberen 
Gletscherrandes beendet somit aller Wahrschein-
lichkeit nach eine Jahrtausende lange isotherme 
Beeinflussung, wodurch den beschriebenen de-
stabilisierenden Faktoren (Auftauschichtbildung, 
thermomechanische Spannungen) wodurch ein be-
sonders destruktives Potenzial verliehen werden 
könnte. Von großer Bedeutung könnte in diesem 
Zusammenhang das Wirken vorbereitender Fak-
toren innerhalb der Randkluft sein. Hohe Wasser-
verfügbarkeit und dauerhafte Minustemperaturen 
könnten innerhalb der Randkluft zu intensiver Ver-
witterung durch Eissegregation führen.
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Abbildung 45: Diagramm zur Abschätzung der Permafrost-
wahrscheinlichkeit klassifiziert nach Exposition und Höhen-
lage (Bommer 2009), vereinfacht nach den Faustregeln von 
(Haeberli 1975).

Eissegregation beschreibt einen Forstverwitte-
rungsmechanismus, der zur Bildung kleiner Eislin-
sen in permeablem Festgestein führt. Ein Tem-
peraturgradient im Gestein induziert dabei eine 
Saugspannung, die zur Migration von ungefro-
renem, unterkühltem Wasser durch den Poren-
raum des Gesteins in Richtung einer Gefrierfront 
führt. Das sich dort anlagernde Wasser führt zum 
Wachstum eines Segregationseiskörpers, welcher 
zu Mikrobrüchen im Gestein und zur Erweiterung 
des Trennflächengefüges beiträgt. Im Gegensatz 
zur Frostverwitterung durch Wasser-zu-Eis-Vo-
lumenexpansion ist für effektive Eissegregation 
keine komplette Wassersättigung des Poren-
raums erforderlich. Ebenso ist kein rasches Ge-
frieren, sondern ein konstant negatives Tempera-
turregime notwendig (Dikau et al. 2019). Längere 
Zeit wurde dabei davon ausgegangen, dass Tem-
peraturen zwischen -3 und -8 °C den idealen Rah-
men für Eissegregation bilden (‚frost cracking 
window‘) (Anderson 1998). Aktuelle Feld- und 
Laborstudien fanden jedoch bereits bei Tempe-
raturen knapp unterhalb des Gefrierpunktes hohe 
Eissegregationsraten, was darauf hindeutet, dass 
auch außerhalb des ‚frost cracking window‘ effi-
ziente Eissegregation möglich ist.

Eissegregation

Im Gestein (über Jahrtausende hinweg) wachsendes 
Segregationseis hätte zunächst keine unmittelbar 
destabilisierende Wirkung. Nach der Ausaperung der 
betroffenen Bereiche käme es jedoch zu einer Er-
wärmung bzw. einem Ausschmelzen des gebildeten 
Segregationseises, was in signifikanter Weise zur De-
stabilisierung und damit zur beobachteten Zunahme 
gletschernaher Felsstürze beitragen könnte. In der 
Randkluft wirkende vorbereitende Faktoren könnten 
somit in entscheidendem Ausmaß das heutige Fels-
sturz-Verteilungsmuster steuern. Ob und in welchem 
genauen Ausmaß die Randkluft tatsächlich als „Kin-
derstube“ zukünftiger Felsstürze fungiert, ist derzeit 
Gegenstand wissenschaftlicher Untersuchungen am 
Referenzstandort Kitzsteinhorn. Mittels aufwändiger 
akustischer Emissionsmessungen wird dort aktuell 
der Versuch unternommen, die Intensität der Eisseg-
regation in und außerhalb von Randkluftbereichen zu 
quantifizieren.

Permafrostrückgang als Treiber der 
hohen Felssturzaktivität?

Neben der beschriebenen Häufung von Felsstürzen 
in unmittelbarer Gletschernähe wurde eine markan-
te Konzentration von Ablösebereichen in niedrige-
ren Höhenlagen (< 2.900 m müA) festgestellt, die 

außerhalb der Vereisungsgrenzen der letzten Jah-
re bzw. Jahrzehnte liegen. Insgesamt sieben Fels-
stürze mit einem Gesamtvolumen von rund 11.500 
m³ – d.h. fast die Hälfte des Gesamtvolumens – sind 
dieser Kategorie zuzuordnen. Der Lithologiewechsel 
innerhalb der untersuchten Felswände (Riffldecke 
in Höhenlagen, Granitgneis in Tiefenlagen) bietet 
für diese auffällige Zonierung keine hinreichende 
Erklärung, da selbst innerhalb der niedriger gelege-
nen Granitgneis-Felswände eine deutliche Abnahme 
der Felssturzaktivität mit der Höhe evident ist. Viel 
mehr könnte die beobachtete Felssturz-Häufung in 
niedrigen Höhenlagen (< 2.900 m müA) mit Vertei-
lung und Rückgang des Permafrosts im Zusammen-
hang stehen. Vorliegende Permafrostmodelle gehen 
für die untersuchten Felswände von Permafrostbe-
dingungen aus (Schrott et al. 2012; Boeckli et al. 
2012). In steilen Nordlagen etwa ist ab Höhenlagen 
von rund 2.500 m müA mit Permafrost zu rechnen, in 
West- und Ostlagen liegt die Permafrostuntergrenze 
auf Grund verstärkter direkter Sonneinstrahlung hin-
gegen in größerer Höhe (Abbildung 45). Die unteren 
Regionen der untersuchten Felswände repräsentie-
ren somit in etwa die Permafrostuntergrenze mit 
vermutlich warmen Permafrosttemperaturen knapp 
unter 0 °C, wohingegen in den höheren Regionen des 
Untersuchungsgebietes deutlich kühlere Permafrost-
temperaturen zu erwarten sind.



Synthese

51

Abbildung 46: Vierjährige Temperaturreihe (2016-19) des 30 m tiefen Bohrlochs B2 in der Nordflanke des Kitzsteinhorns (Darstel-
lung auf die obersten 7 m beschränkt). Die maximale saisonale Mächtigkeit der Auftautiefe variierte im Beobachtungszeitraum 
von 3.0-4.2 m. Seehöhe der Bohrlochöffnung: 2 985 m müA. Strichlierte, horizontale Linien repräsentieren die Sensortiefen.

Permafrost in Felswänden reagiert auf Grund lokal-
spezifischer Einflussfaktoren (z.B. geringe Schnee-
auflage, niedriger Eisgehalt) besonders sensibel auf 
Veränderungen der Lufttemperatur (Magnin et al. 
2015). Besonders stabilitätsrelevant ist dabei die 
saisonale Entwicklung der Permafrost-Auftaumäch-
tigkeit. Das sommerliche Vordringen der Auftau-
mächtigkeit in überdurchschnittlich große Tiefen – 
beispielsweise während der Hitzesommer 2003 und 
2015 – gilt in diesem Zusammenhang als prominen-
ter Auslöser zahlreicher Felsstürze (Ravanel et al. 
2017). Die Permafrost-Auftaumächtigkeit variiert 
stark in Abhängigkeit von Exposition, Höhenlage, 
Abschattung, Schneelage und Kluftwassertransport 
und kann innerhalb des Untersuchungsgebietes auf 
Grund des Fehlens tiefer Bohrlöcher nicht direkt 

gemessen werden. Wertvolle Anhaltspunkte lie-
fern jedoch am Referenzstandort Kitzsteinhorn seit 
mehreren Jahren durchgeführte kontinuierliche 
Temperaturmessungen in bis zu 30 m tiefen Bohr-
löchern. Nordlagen in einer Höhe von 3.000 m müA 
zeigen dabei maximale Permafrost-Auftaumächtig-
keiten von 3-4 m, die in der Regel Ende August bzw. 
Anfang September erreicht werden (Abbildung 46). 
Mit steigender Höhe ist auf Grund abnehmender 
Lufttemperaturen mit einer deutlichen Abnahme 
der sommerlichen Auftaumächtigkeit zu rechnen. 
Mit abnehmender Höhe sind hingegen eine deutlich 
größere Auftaumächtigkeit, wärmere Permafrost-
temperaturen und instabileres (duktileres) Klufteis 
zu erwarten (PERMOS 2019; Mamot et al. 2018; Da-
vies et al. 2001).

Mit zunehmender Seehöhe verringert 
sich Versagenstiefe und Auftau-
mächtigkeit

Die durchschnittliche Felssturz-Versagenstiefe lag 
im Rahmen der vorliegenden Studie bei 4.0 m, die 
durchschnittliche Höhe der Ablösebereiche betrug 
2.936 m müA. Die am Kitzsteinhorn auf 3.000  m 
müA gemessenen Auftaumächtigkeitsmaxima 
(3-4 m) zeigen dabei eine auffallende Ähnlichkeit 
mit den höhenspezifischen Versagenstiefen der 
vorliegenden Studie – in vergleichbaren Höhenla-
gen (2.900-3.100 m müA) betrug im Ödenwinkel 
die durchschnittliche Versagenstiefe 3.2 m. In den 
untersuchten Felswänden des Ödenwinkels wurde 
darüber hinaus mit steigender Höhe eine geringfü-

gige, aber dennoch signifikante Abnahme der Ver-
sagenstiefen festgestellt (Abbildung 28), welche in 
auffallender Weise mit der vielfach beobachteten 
höhenbedingten Abnahme der Permafrost-Auftau-
mächtigkeit korreliert (PERMOS 2019). Im Einklang 
mit diesem Trend wurde in den oberen Höhenstu-
fen nicht nur eine geringere Felssturz-Mächtigkeit, 
sondern auch generell eine geringere Felssturz-An-
zahl registriert. In Höhenlagen > 3.100 m müA bei-
spielsweise, wurden trotz großer Flächenanteile 
(41 % der Gesamtfläche) nur sieben Felsstürze iden-
tifiziert, wovon sechs Felsstürze West- bzw. Ostla-
gen (größere Auftaumächtigkeit) entstammten. Die 
im Untersuchungsgebiet dominierenden, kühleren 
Nordlagen (geringere Auftaumächtigkeit) waren in 
dieser Höhenstufe hingegen deutlich unterreprä-
sentiert, was einmal mehr auf eine verstärkte De-
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stabilisierung in relativ warmen Lagen hindeutet. 
Die numerischen Modellierungen weisen in Einklang 
mit den Auswertungen der Felsstürze auf einen si-
gnifikanten Einfluss von zunehmenden Auftau- und 
Auflockerungsschichten hin.

Klimawandel wird hochalpine Fels-
sturzaktivität weiter verstärken

In Summe weist die Analyse der Felssturzaktivität 
auf einen klaren Zusammenhang mit Zustandsände-
rungen im Permafrost hin, wobei insbesondere der 
sommerlichen Permafrost-Auftaumächtigkeit ein 
stabilitätskritischer Einfluss zuzukommen scheint. 
Die identifizierte Häufung von Felsstürzen in war-
men Permafrostlagen mit größeren Auftaumäch-
tigkeiten ist konsistent mit Studienergebnissen 
aus den Westalpen. Von der Arge Alp unterstützte 
Untersuchungen aus den Schweizer Alpen deuten 
auf eine spätsommerliche Häufung von Felsstürzen 
in Bereichen mit warmem Permafrost hin (Höhen-
lagen um 3.000 m müA) (Kenner und Phillips 2017). 
Die Auswertung eines mehr als 100 Jahre umfassen-
den Massenbewegungsinventars aus der Schweiz, 
Frankreich und Italien scheint eine Konzentration 
von Felsstürzen entlang der unteren Permafrost-
grenze zu bestätigen (Fischer et al. 2012). Bei den 
genannten Untersuchungen handelt es sich um re-
gionale Studien, die die Massenbewegungsaktivität 
auf Skalenniveau ganzer Gebirgsmassive unter-
suchen. Die vorliegende Langzeit-Studie aus dem 
Ödenwinkel ist somit die bis dato erste Studie, die 
eine höhendifferenzierte Destabilisierung durch 
Permafrostdegradation nicht nur auf regionaler 
Ebene, sondern auch auf dem Skalenniveau einer 
einzelnen Felswand nachweisen konnte.

Zukünftige Herausforderungen für 
hochalpine Infrastrukturen

Diese Erkenntnis verbessert unser Prozessver-
ständnis signifikant und ist von entscheidender 
Bedeutung für die Anpassung von Risikoanalysen in 
hochalpinen Räumen – welche vor allem im Kontext 
der rasch voranschreitenden Klimaerwärmung von 

großer Bedeutung ist. In den kommenden 30 Jah-
ren wird für Österreich ein Temperaturanstieg von 
weiteren 1.5 °C prognostiziert (APCC 2014). Per-
mafrost- und Gletscherausdehnung werden signi-
fikant zurückgehen. Bis zum Ende des 21. Jahrhun-
derts wird sich die Gletscherfläche in den Alpen 
auf etwa ein Fünftel der heutigen Fläche reduzie-
ren (Zemp et al. 2006). Die damit einhergehende 
erhöhte Felssturzaktivität stellt Betreiber und Pla-
ner hochalpiner Infrastrukturen vor große Heraus-
forderungen, die nur auf Basis einer umfassenden 
und qualitativ hochwertigen Datengrundlage zu 
bewältigen sind. Die im Rahmen der vorliegenden 
Studie gewonnenen Erkenntnisse tragen in diesem 
Zusammenhang zu einem wesentlich verbesserten 
Prozessverständnis bei und liefern eine essentielle 
Grundlage für die (zukünftige) Adaption von Risi-
koanalysen in hochalpinen Räumen.
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5 Wissenschaftlicher Output

Publikationen (peer-reviewed)

Hartmeyer, I.; Delleske, R.; Keuschnig, M.; Kraut-
blatter, M.; Lang, A.; Schrott, L.; Otto, J.-C. 
(2020a): Current glacier recession causes signifi-
cant rockfall increase: The immediate paraglacial 
response of deglaciating cirque walls. In: Earth 
Surface Dynamics Discussions 2020, S. 1–25. DOI: 
10.5194/esurf-2020-8.

Hartmeyer, I.; Keuschnig, M.; Delleske, R.; Kraut-
blatter, M.; Lang, A.; Schrott, L.; Otto, J.-C. 
(2020b): 6-year LiDAR survey reveals enhanced 
rockwall retreat and modified rockfall magnitu-
des/frequencies in deglaciating cirques. In: Earth 
Surface Dynamics Discussions 2020, S. 1–23. DOI: 
10.5194/esurf-2020-9.

Medienarbeit
Landes-Medienzentrum Salzburg: Gesicherte Daten 
über unsichere Felszonen, 24.4.2018, Filmbeitrag.

Salzburger Nachrichten: Arge Alp arbeitet an Fels-
sturz-Frühwarnsystem im Pinzgau, 24.04.2018, 
Zeitungsartikel.

Servus TV: Magazin PM Wissen (Episode 7), 
22.11.2018, TV-Beitrag.

Salzburger Nachrichten: Sie blicken in die Kinder-
stube der Felsstürze, 22.10.2019, Zeitungsartikel.

Landes-Medienzentrum Salzburg: Problemzonen 
im Hochgebirge unter Beobachtung, 17.5.2020, 
Filmbeitrag.

ORF2: Salzburg Heute, 23.05.2020, TV-Beitrag.

Kurier: Klimawandel lässt die Alpen bröckeln, 
30.5.2020, Zeitungsartikel.

Die Presse: Null Risiko ist unmöglich, 19.7.2020, 
Zeitungsartikel.

Servus TV: Magazin PM Wissen: Warum sind Nordwände 
so steil und gefährlich?, 8.10.2020, TV-Beitrag.

Wissenschaftliche Abschlussarbeiten

Rau, M. (2019): Stability Assessment of a Large Al-
pine Rock Wall under Climatically Changing Condi-
tions by Means of a Continuum Model using the Eis-
kögele North Face (Hohe Tauern) as an Example. 
Masterarbeit, TU München, 150 Seiten.

Tagungsbeiträge
Hartmeyer, I., Keuschnig, M., Fegerl, L., Valentin, 
G., Helfricht, K., Otto, J.-C. (2017): Long-term 
monitoring of climate-sensitive cirques in the 
Hohe Tauern range. 6th International Symposium 
for Research in Protected Areas 2017, Salzburg, 
Österreich.

Otto, J.-C., Dörfler, M., Keuschnig, M. (2018): Pat-
terns and origin of debris cover of the Oedenwin-
kelkees glacier, Hohe Tauern, Austria. EGU Gene-
ral Assembly 2018, Wien, Österreich, Geophysical 
Research Abstracts Vol. 20, EGU2018-12956.

Wissenschaftliche Symposien
ARGE-ALP-Workshop: Felsstürze in gletschernahen 
Bereichen – Einflussfaktoren, Auslösemechanismen 
und Schlussfolgerungen für die Praxis. 18.-19. Sep-
tember 2019, Rudolfshütte, Salzburg, Österreich.
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