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Kurzfassung

Im Kontext des schnell voranschreitenden, klimatisch bedingten Wandels im Hochgebir-
ge wird in dieser Arbeit die Geomorphodynamik auf proglazialen Morénen im Hinteren
Kaunertal in den Osterreichischen Zentralalpen untersucht. Die bis zu 90 °steilen und bis
zu 200 m hohen Lateralmorédnen des Gepatschferners und des Weiflseeferners dienen als
Untersuchungsflichen, um Verdnderungen von geomorphologischen Prozessen in der Zeit
seit Eisfreiwerdung und deren Saisonalitét fiir Einzugsgebiete mit unterschiedlichen klimati-
schen, lithologischen, morphometrischen, hydrologischen und 6kologischen Charakteristika
festzustellen. Unter Verwendung von airborne und terrestrischem LiDAR-Daten wurden
raumlich (1 m und 0.5 m Auflésung) und zeitlich (ALS: 2006, 2012 und 2014; TLS: 2011-
2015) hochaufgeloste digitale Gelandemodelle (DGMs) berechnet, um die formgebenden
Mechanismen und deren Einflussfaktoren auf den proglazialen Lockermaterialhdngen zu
analysieren. Auf Basis der Geldndemodelle werden die vorherrschenden Prozesse (Rut-
schungen, Murgénge und fluvialer Abtrag) (i) anhand von DEM of Differences (DoDs)
quantifiziert und (ii) modelliert, (iii) mit der Auswertung von Profilanalysen differenziert
und (iv) Verdnderungen der morphometrischen Parameter Hangneigung, Rauigkeit und
Krimmung festgestellt. Des weiteren werden meteorologische Daten ausgewertet und mit
den Ergebnissen der rdumlichen Analysen korreliert, um die erosionsvorbereitenden und
-auslosenden klimatischen Einflussfaktoren zu determinieren.
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Abstract

In the face of the ongoing unprecedented climatic change in high mountain areas and
thereby evoked fast glacier recession, this thesis aims in analysing the geomorphodynamics
on proglacial moraines in the Upper Kaunertal, Central Austrian Alps. The lateral moraines
of Gepatschferner and Weifiseeferner reach slopes of up 90 °and heights of up to 200 m.
Slopes with diverse catchment characteristics, like climatic, lithological, morphometric,
hydrological, and ecological factors are investigated in order to determine changes in
geomorphic processes with the time since deglaciation and during the seasonal course.
Spatially (1 m and 0.5 m resolution) and temporally (ALS: 2006, 2012 und 2014; TLS:
2011-2015) high-resolution airborne and terrestrial LIDAR data is used for the generation of
DEMs as data basis for the investigation the dominant erosion processes (small landslides,
debris flows and fluvial erosion), their driving mechanisms as well as influencing factors.
Short- to midterm derived DEMs are used to (i) calculate DoDs to quantify and (ii)
model sedimenttransport processes, (iii) differenciate processes by analysing DEM-based
profiles of sequential timesteps and (iv) find seasonal changes of in the morphometry of
proglacial slopes (surface roughness, slope, curvature). The results are furtheron correlated
to precipitation and temperature data derivatives to determine climatic preparatory and
triggering factors.
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Teil 1

Einleitung






"How 1s it that, in the face of overwhelming
scientific evidence, there are still some who
would deny the dangers of climate change?
Not surprisingly, the loudest voices are not
scientific, and it is remarkable how many eco-
nomists, lawyers, journalists and politicians

set themselves up as experts on the science.”

Nicholas Stern 2009, The Guardian

Hochgebirge gehéren zu den Landschaftszonen, die stark von den Folgen des Klimawandels
betroffen sind. Sie stehen zu weiten Teilen unter dem Einfluss kryosphérischer Bedingungen
— ihr Landschaftsbild ist von Gletschern und permafrostdurchsetzten Gipfeln gepragt,
die durch ihre Abhéngigkeit von Temperatur-, Niederschlags- und Strahlungsregimen
extrem empfindlich auf Verdnderungen reagieren (KNIGHT & HARRISON 2016) und starke
Verdnderungen bei Temperaturen um den Schmelzpunkt zeigen (HAEBERLI & BENISTON
1998). BEYLICH & WARBURTON (2007, S. 19,20) erklaren:

,It is anticipated that climate change will have a major impact on the
behaviour of Earth surface systems and that the most profound changes will
occur in high-latitude and high-altitude environments.”

Der klimawandelbedingte Anstieg der mittleren Jahrestemperatur (MAAT) seit Beginn der
Aufzeichnungen im spéten 19. Jahrhundert in den Alpen (~2°C) ist doppelt so hoch, wie
jener der gesamten nordlichen Hemisphére (GOBIET et al. 2014) und sogar dreimal so hoch
wie das globale Mittel seit den 1980er Jahren (BENISTON 2005). Dies fiihrt unter anderem
zum Anstieg der Nullgradgrenze der mittleren Jahrestemperatur und somit zur Erhéhung
der Untergrenze der Permafrostverbreitung, der Gletschergleichgewichtslinie (ELA) und
einer Beschleunigung der Gletscherschmelze. Die alpinen Gletscher haben daher zwischen
dem Ende der Kleinen Eiszeit (LIA) und dem Anfang des 21. Jahrhunderts iiber 60% ihres
Volumens verloren (HAEBERLI et al. 2007). Dieser Trend setzt sich seitdem in verstarkter
Weise fort und nimmt nie da gewesene Ausmafle an: So kénnen fiir die Jahre 2001-2010
fast doppelt so hohe Massenverlustraten verbucht werden, wie fiir den Zeitraum 1981-1990
(ZEMP et al. 2015).

Dem auflergewhnlich schnellen Voranschreiten des Klimawandels folgen landschaftliche
Anpassungen an die verdnderten klimatischen Bedingungen. Die Verbreitung eisbedeckter
und von Permafrost beeinflusster Gebiete wird kleiner, wihrend der proglaziale Raum einen
flichenméfBigen Zuwachs erfihrt. Durch die Entgletscherung wird ein neues Landschaftsbild
erschaffen, das von Rundho6ckern, stark {ibersteilten und sedimentbedeckten Héngen,
Gletscherfliisssen und neu entstehenden Seen geprégt ist (BECHT et al. 2003; FREY et al.
2010; HECKMANN et al. 2016; HUGGEL et al. 2004).



Entsprechend einer starken Vereinfachung des paraglazialen ,exhaustion model* nach
BALLANTYNE (2002a) durchlaufen post-glaziale Landschaften direkt nach ihrer Eisfrei-
werdung eine Phase sehr hoher Prozessdynamik. Diese nimmt mit dem Schwinden der
erodierbaren Sedimente ab bis die Oberflachendynamik so gering ist, dass ein sukzessives
FEinwandern der Vegetation auf den ehemals hochdynamischen Oberflachen initialisiert
wird und diese weiter stabilisiert.

Steile Felswande und sedimentdre Hange werden durch die kittende Wirkung des Per-
mafrosts und den Gegendruck des Gletschereises stabilisiert. Fehlen diese Komponenten
kommt es einerseits durch Debuttressing zur Druckentlastung des Gebirgskorpers, anderer-
seits werden dessen Oberflachen den atmosphérischen Bedingungen ausgesetzt und sind
somit anfillig fiir physikalische Verwitterung und Erosion. Gravitative Massenbewegungen,
wie u.a. Steinschlag, Rutschungen oder Bergstiirze (FISCHER, L. et al. 2012; HAEBERLI &
BENISTON 1998; KRAUTBLATTER et al. 2012), und das fluviale Aufarbeiten der verfiigharen
Sedimente sind die Folge (HECKMANN et al. 2012).

In den Européischen Alpen ist in den letzten Jahrzehnten eine signifikante Zunahme von
klimawandelbedingten Felsstiirzen (> 10* m?3) beobachtbar. AuBergewdhnlich grofe Hiu-
fungen von Felsstiirzen kleinerer Magnituden (103 — 10* m?) werden mit besonders heien
Sommern in Verbindung gebracht, wie beispielsweise dem Hitzesommer 2003 (FISCHER, L.
et al. 2012). Hohere Temperaturen fordern auflerdem die Schmelzwasserproduktion, welche
sich in immensen Abflussmengen in proglazialen Flissen wéhrend der Ablationsperiode ma-
nifestiert und Hangunterschneidungen, sowie Fluflbettverlagerungen zur Folge haben kann
(BAEWERT & MORCHE 2014). Je hoher der Abfluss, desto grofler ist die Transportkapazitét
des Wassers. In Kombination mit der Schneeschmelze, extremen oder langandauernden
Niederschlagsereignissen konnen diese Abfliisse auflergewohnliche Ausmafle annehmen und
grofie Sedimentmassen transportieren (MARREN 2005; WARBURTON 1994).

Geomorphologisch wirksame Prozesse in alpinen Einzugsgebieten stehen in Wechselwirkung
zueinander und werden durch das Kaskadensystem nach CHORLEY & KENNEDY (1971)
beschrieben. Demnach werden Sedimente von einer Landform (Subsystem) durch die
jeweils auftretenden Prozesse zu einer anderen transportiert oder kénnen in Speicherformen
zwischengelagert werden (HECKMANN & SCHWANGHART 2013; MESSENZEHL et al. 2014).
Eine iibliche Prozesskette im Hochgebirge hat ihren Ursprung in einer Felswand, aus welcher
Material in Form von Steinschlag gel6st wird und auf einer Sturzhalde oder innerhalb
eines Hangs wieder abgelagert wird. Von dort ausgehend wird das Sediment bei gegebener
Kopplung durch fluviale und gravitative Prozesse weiter transportiert bis es letztendlich
die Erosionsbasis erreicht und aus dem Einzugsgebiet herausgetragen wird (HAaAs 2008;
SCHROTT et al. 2003). Ob der Sedimenttransfer gelingt, ist von der Kopplung innerhalb
eines Subsystems und der Subsysteme untereinander abhéngig und an Prozessfrequenzen
und -magnituden gebunden (HARVEY 2001; MESSENZEHL et al. 2014). Eine wichtige Rolle
spielen hierbei (i) die 6kologischen, geologischen und topographischen Begebenheiten,
(ii) die Sedimentverfiigbarkeit, (iii) Riickkopplungen von nacheinander oder gleichzeitig
wirkenden Prozessen und (iv) die Art und Weise des Auftretens von meteorologischen
Prozessen in ihrer vorbereitenden Funktion und als Auslésefaktoren (FRYIRS et al. 2007;
HaAs 2008; HARVEY 2001; LANE et al. 2017).



Wasser gilt als einer der Hauptfaktoren fiir die Initiierung von Massentransporten (CRO-
ZIER 2010; HUGGEL et al. 2012), ob durch Uberschreiten des hydrostatischen Drucks in
Festgesteinsspalten- und Kliiften oder durch Ubersiittigung von Sedimentpaketen und
Verlust der Scherspannung. In Verbindung mit steilen Temperaturgradienten wie sie im
Hochgebirge tiblich sind (BENISTON 2005), stellen die Wechsel zwischen verschiedenen
Aggregatszustinden des Wassers auflerdem ein wichtiges Element der Disponibilitdt und
Féhigkeit zur Mobilisierung von Sedimenten dar (HAAS 2008; SCHINDEWOLF et al. 2016).

Der Klimawandel hat Verdnderungen im Auftreten von Niederschldgen und jahres-, wie
tageszeitlichen Temperaturgradienten mit entsprechenden Auswirkungen auf die Dynamik
geomorphologischer Prozesse zur Folge. Es existiert eine Vielzahl von Publikationen, die
sich intensiv mit den meteorologischen Folgen des Klimawandels im gesamten Alpenraum
auseinandersetzen (AUER & BOHM 1994; AUER et al. 2007; BENISTON & JUNGO 2002;
BENISTON 2005; BENISTON et al. 2007; BRUNETTI, M. T. et al. 2009; BRUNETTI, M. et al.
2006; GOBIET et al. 2014). Zu deren Erkenntnissen gehort neben dem frither genannten
Anstieg der mittlere Jahrestemperatur (MAAT) u.a. eine Erhohung der Herbst- und
Winterniederschlagsmengen in den Nordalpen, welcher eine Abnahme im Stidalpenraum
gegeniibersteht (BRUNETTI, M. T. et al. 2009). Doch die topographische Komplexitat der
Alpen lisst nur wenige allgemeine Aussagen iiber diese Anderungen und ihre Auswirkungen
zu, da sich die klimatischen Bedingungen regional stark unterscheiden kénnen (BENISTON
2003).

Die vorliegende Arbeit befasst sich mit der Prozessdynamik auf proglazialen Seiten- und
Ufermorénen im Hinteren Kaunertal. Auf Basis von rdumlich und zeitlich hochaufgelésten
Light Detection And Ranging (LiDAR) Daten, die Zeitrdume zwischen wenigen Mona-
ten und maximal 8 Jahren abdecken, werden (1) der Sedimentaustrag quantifiziert, (2)
raum-zeitliche Unterschiede der vorherrschenden Prozesse analysiert, und (2) auf die Auswir-
kungen des Klimawandels auf das Prozessgeschehen iiber die Analyse diverser klimatischer
Parameter eingegangen.






1 Das Forschungsprojekt PROSA

Die Forschungsarbeiten dieser Dissertation finden im Teilprojekt 1 des Forschungsprojekts
,High-resolution measurement of morphodynamics in rapidly changing PROglacial Systems
of the Alps“ (PROSA) statt. Dabei handelt es sich um ein interdisziplindres Paketprojekt,
das aus funf Teilprojekten aufgebaut ist und von der Deutsche Forschungsgemeinschaft
(DFG) und dem Zentrale Einrichtung zur Férderung der Grundlagenforschung in Osterreich
(FWF) gefordert wird.

Insgesamt sechs Forschungsinstitutionen aus Deutschland und Osterreich arbeiten zusam-
men an dem Vorhaben ein holistisches Sedimentbudget fiir den proglazialen Raum des
Hinteren Kaunertals, Westliche Osterreichische Zentralalpen, zu erstellen (Abb. 1.1). Die
dort stattfindenden Prozesse werden von den Teilprojekten 1 - 4 auf Testflichen rdumlich
und zeitlich hochaufgel6st mit diversen In-situ- und Fernerkundungsmethoden gemessen
und anschliefend im Teilprojekt 5 iiber verschiedene Modellansétze regionalisiert.
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Abb. 1.1: Der Aufbau des Forschungsprojekts PROSA

Im Teilprojekt 1 werden alle Themen abgedeckt, die an Lockergesteinshidngen stattfinden.
Hierzu gehoren (i) Prozesse wie fluviale und gravitative Massentransporte und Permafrost-
kriechen, (ii) die Entwicklung sedimentérer Landschaftsformen seit dem Ende der kleinen
Eiszeit (LIA), (iii) die Ermittlung der Machtigkeit von Sedimentkorpern und (iv) die De-



1 Das Forschungsprojekt PROSA

tektion von Permafrost und Toteisvorkommen. Weitere Einblicke in die Forschungsarbeiten
innerhalb des Teilprojekts geben die Fallstudien in HAAS et al. (2012), DUSIK et al. (2015),
DusIK et al. (2019a) und DUSIK et al. (2019b).



2 Forschungsstand

In den folgenden Unterkapiteln wird der Stand der Forschung zu den relevanten Themen die-
ser Arbeit dargelegt. Das erste Kapitel (Kap. 2.1) beschreibt und definiert den proglazialen
Raum, wihrend im zweiten Kapitel (Kap. 2.2) speziell auf den Forschungsgegenstand dieser
Doktorarbeit eingegangen wird: Proglaziale Mordnen und deren Dynamik mit den dort
wirksamen Prozessen, deren Grundlagen und Einordnung in den bestehenden Wissensstand.

2.1 Das proglaziale System — Konzept und Definitionen

Von SLAYMAKER (2011) werden proglaziale Landschaften als "[. . .]located close to the ice
front of a glacier, ice cap or ice sheet"(SLAYMAKER 2011, S. 85, nach PENCK & BRUCKNER
1909) beschrieben. Diese Definition impliziert, dass sich der proglaziale und der periglaziale
Raum tiberschneiden kénnen. Periglaziale Landschaften werden durch ein hohes Mafl an
Frostprozessen und/oder Permafrostvorkommen definiert (FRENCH 2007). Sie gehoren
zu den kalt-klimatischen Regionen und haben vor allem im Hochgebirge nicht selten
eine glaziale Vergangenheit. Haufig kann ein flieBender Ubergang von der vergletscherten
Landschaft iiber die proglaziale Landschaft hin zur periglazialen Landschaft festgestellt
werden (DUSIK et al. 2015). Beide Landschaftszonen dhneln sich dadurch teilweise in ihrer
Prozessdynamik, die sich aus der ehemaligen Vergletscherung ergibt. Um diese Prozesse zu
beschreiben, hat RYDER (1971) den Begriff paraglazial eingefithrt, der spater von CHURCH
& RYDER (1972) als "non-glacial processes, conditioned by glaciation"definiert wird.
Seither werden Bedeutung und Differenzierung der Begriffe proglazial, periglazial und
paraglazial immer wieder kritisch diskutiert, wie es in zahlreichen Publikationen iiber
diese Debatte zum Ausdruck kommt (vgl. EMBLETON-HAMANN 2004; SLAYMAKER 2009,
2011). Paraglaziale Prozesse modifizieren den proglazialen Raum. Ein Beispiel, welches
das terminologische Problem verdeutlicht, sind fluviale Transportprozesse iiber proglaziale
Fliisse: Der stattfindende Prozess ist zwar nicht glazial, jedoch durch glaziales Schmelzwasser
hervorgerufen und findet in direkter Nédhe zum Gletscherterminus statt. Der Wirkungsort
ist also per Definition der proglaziale Raum und der Prozess kann somit gleichzeitig den
Begriffen paraglazial und proglazial zugeordnet werden. Paraglaziale Prozesse wurden
wahrend der letzten Jahrzehnte intensiv erforscht und viele einschlagige Theorien zu
Charakteristika von proglazialen Elementen und zur Prozessdynamik im proglazialen
Raum im Kontext der paraglazialen Geomorphologie publiziert (vgl. BALLANTYNE 1995,
2002a,b; BALLANTYNE & BENN 1994, 1996; COSSART et al. 2008; CURRY 1999; CURRY &
BALLANTYNE 1999; CURRY et al. 2006, 2009; F1TZSIMONS 1996; KELLERER- PIRKLBAUER
et al. 2010; McCoLL 2012; MERCIER et al. 2009). Da die Debatte um die Terminologie der
beiden Begriffe in dieser Arbeit keine Rolle spielt und auch um Verwirrung zu vermeiden,
wird in der nachfolgenden Arbeit ausschliefilich auf den Term proglazial zuriickgegriffen.
Viele der behandelten Prozesse wiirden jedoch ebenso unter die Kategorie der paraglazialen
Prozesse fallen.



2 Forschungsstand

Der Fokus dieser Arbeit liegt auf proglazialen Systemen im Hochgebirge. Um genau zu sein,
beschéftigt sie sich mit den steilen sedimentéren Hangen (Seiten- und Ufermorénen) im pro-
glazialen Raum des Hinteren Kaunertals. Im Zuge des Forschungsprojekts PROSA wurden
préizise Aulengrenzen benétigt, innerhalb derer die Budgetierung des Sedimentaustrags
stattfindet. Demnach wird der proglaziale Raum als

die Fliche, die seit dem dem Hdéchststand der kleinen Eiszeit (LIA) eisfrei geworden ist

definiert (HECKMANN et al. 2012). Dabei stellen die End- und Seitenmorénen des letzten
Vorstofles der kleine Eiszeit (LIA) die nach aufien begrenzenden Elemente dar (CARRIVICK
& HECKMANN 2017; SCHIEFER & GILBERT 2007).

Fiir den Bereich zwischen diesen Auflengrenzen und der aktuell vergletscherten Fliache wird
eine hohe Effizienz der Morphodynamik angenommen (COSSART & FORT 2008; LANE et al.
2017, und dort zitierte Quellen), dem in den letzten Jahren immer mehr Aufmerksamkeit in
der Hochgebirgsforschung geschenkt wird (HECKMANN et al. 2016). Nicht zuletzt herrschen
durch den auflergewohnlich schnellen Volumenverlust der Gletscher seit den 1980er Jahren
(ZEMP et al. 2009) quasi natiirliche Laborbedingungen und erméglichen dadurch in einem
relativ kurzen Zeitraum die Entwicklung des proglazialen Systems vom landschaftlichen
Initialzustand direkt nach der Vereisung bis hin zur Stabilisierung zu erforschen (CARRIVICK
& HECKMANN 2017; HECKMANN et al. 2016). Demnach werden proglaziale Systeme als
transiente Systeme bezeichnet, in welchen das 6kologische, sedimentére und topographische
Ungleichgewicht zwischen glazialen und non-glazialen Bedingungen ausgeglichen wird
(CARRIVICK & HECKMANN 2017; LANE et al. 2017). Diese Phase wird von BALLANTYNE
(2002b, S. 1937) als “paraglaziale Periode’"bezeichnet, deren Dauer skalenabhéngig ist. Es
gilt: Je grofler die rdumliche Skale, desto mehr Zeit wird fiir die landschaftliche Anpassung
in Anspruch genommen, und je ldnger eine Flidche frei von der Gletscherbedeckung ist,
desto ineffektiver sind jene Anpassungsprozesse, die zum Ausgleich des Ungleichgewichts
beitragen (CARRIVICK & HECKMANN 2017). Letzteres impliziert die Moglichkeit einer
Raum-fiir-Zeit Substitution: Je weiter eine Oberfliche vom aktuellen Eisrand entfernt ist,
desto stabiler ist sie (CURRY et al. 2006). Auf der Skale proglazialer Morédnenhénge in den
Alpen kann nach CURRY et al. (2006) davon ausgegangen werden, dass die Phase hoher
Intensitdat nach ca. 50 Jahren ihr Maximum erreicht und der Gleichgewichtszustand nach
80-140 Jahren eintritt (Abb. 2.1).

Neben dem Einfluss der rdumlichen Skale auf die Reaktionszeit des proglazialen Raums auf
die Entgletscherung, stellen Klima, Hydrologie und die Komposition des Formenschatzes
wichtige Steuermechanismen der Intensitat geomorphologischer Prozesse dar (LANE et al.
2017; SLAYMAKER 2011). Non-glaziale Bedingungen liegen vor, sobald die topographischen
Gegebenheiten durch zu geringe Reliefenergie keine hohe Prozessdynamik mehr zulassen,
die glazialen Sedimentspeicher erschopft sind (DELANEY et al. 2017) und verstarkte Suk-
zession fiir die Stabilisierung sedimentarer Oberflichen sorgt (EICHEL et al. 2013, 2016).
In Abhéngigkeit vom Interaktionsgrad (feedbacks) zwischen klimatischen Eigenschaften,
Prozessdynamik, Vegetationbedeckung, sowie der Konnektivitét innerhalb des betrachteten
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Abb. 2.1: Sedimenterschépfung mit der Zeit nach Entgletscherung am Beispiel der Entwicklung
von Runsen und kleiner Schwemmkegel auf proglazialen Morénen von Feegletscher und Glacier
du Mont Miné, verdndert nach CURRY et al. (2006)

Gebiets kann die Dauer der paraglazialen Anpassungsphase regional stark variieren (SLAY-
MAKER 2011). Eine kiirzlich verdffentlichte Studie zur proglazialen Erosion im Einzugsgebiet
des Griesgletschers, CH, berichtet von in hohem Mafle verstarkter Dynamik im ersten
Jahrzehnt des 21. Jahrhunderts: Die effektiven Erosionsraten des proglazialen Raums sind
demnach 50 mal hoher als jene des restlichen Einzugsgebiets (DELANEY et al. 2017). Diese
Beobachtung geht konform mit der enormen Gletscherschmelze in diesem Zeitraum (ZEMP
et al. 2015). In den letzten Jahren nach 2012 konnten die Autoren eine Erosionsraten-
reduktion feststellen, welche sie mit der Erschépfung der verfiigbaren Sedimentspeicher
und beginnender Stabilisierung erkldren. Jedoch ist es ihnen nicht méglich eine Aussage
iber die Dauer der paraglazialen Phase in ihrem Untersuchungsgebiet zu machen, was
dem hohen Sensitivitdtsgrad von Hochgebirgen auf den aktuellen Klimawandel geschuldet
sein diirfte und ein weit verbreitetes Problem darstellt. Geomorphologische Anpassungen
reagieren in nonlinearer Weise auf Storungen und verdnderte Umweltbedingungen, was
die Quantifizierung, die Vorhersage und damit die Modellierung von Prozessen erschwert
(KNIGHT & HARRISON 2016; MICHELETTI et al. 2015).

2.2 Die Morphodynamik proglazialer Moranen

Sedimentare Landformen in vergletschertem, alpinen Geldnde entstehen in erster Linie
durch Erosion an der Gletscherbasis und -talwénden. Vorstolende Gletscher transportieren
das erodierte Material und sind in der Lage Seitenmoradnenwiélle von mehreren hundert
Metern Hohe aufzubauen. Wahrend Phasen des Riickschmelzens werden diese sedimentéren
Flachen, in Form von Seiten-, Ufer- und Grundmorénen freigelegt und der fluvialen und
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gravitativen Aufarbeitung ausgesetzt. Glaziale Ablagerungen besitzen eine heterogene
Zusammensetzung von Sedimenten aus dem gesamten Spektrum der iiblichen Korngrofien
von sehr feinkérnigem Ton (@ < 2pm) bis hin zu grofien Blocken (& > 2m). Extreme
Steilheit, fehlende Vegetationsbedeckung und der Aufbau aus jenem heterogenen und
unkonsolidierten Sediment sorgen fiir einen hohen Grad an Instabilitdt (CURRY et al. 2006,
2009). Somit sind optimale Grundvoraussetzungen fiir ein starkes morphodynamisches
Potential und extrem effektive Massentransportraten auf proglazialen Sedimenthdngen
geschaffen. Magnitude und Frequenz der beteiligten Prozesse werden in erster Linie durch
die klimatischen Gegebenheiten gesteuert (SCHIEFER & GILBERT 2007).

Der beschleunigte Klimawandel hat nicht nur den groflen Massenverlust von Gletschern,
und damit einhergehende landschaftliche Verdnderung des glazialen und proglazialen
Raums wéhrend einer sehr kurzen Zeitspanne zur Folge (HAEBERLI et al. 2015). Auch
Verdnderungen des Niederschlags, der Temperatur und durch sie gesteuerte meteorologische
Phénomene (z.B. Zahl der Frostwechselprozesse, Schneebedeckung, Extremereignisse, etc.),
welche auf Grund der orographischen Komplexitit auf kleinem Raum stark variieren konnen,
unterliegen einem Wandel (BENISTON 2005; BRUNETTI, M. et al. 2009; GOBIET et al. 2014;
STOFFEL & HUGGEL 2012). MICHELETTI et al. (2015) heben hervor, dass es in der aktuellen
Forschung an Korrelationen von Oberflichenveranderungen mit wichtigen Klimaparametern,
wie den vorher genannten fehlt, diese aber notwendig sind um die kausalen Auswirkungen
des Klimawandels auf die Hochgebirgsmorphodynamik zu ergriinden und bestehende
Annahmen zu verifizieren.

Die Mechanismen der Morphodynamik auf proglazialen Moranen im alpinen Raum sind noch
weitgehend unbekannt (BAEWERT & MORCHE 2014; LANE et al. 2017). Frithere Arbeiten
konzentrieren sich auf Untersuchungsgebiete in Norwegen (vgl. BALLANTYNE & BENN 1994;
CURRY 1998, 1999) und Westkanada (vgl. HOLM et al. 2004), wihrend das Thema mit Bezug
auf den européischen Alpenraum erst seit wenigen Jahren Behandlung findet. Die fluviale
Aufarbeitung proglazialer Morénen wird von CURRY et al. (2006) intensiv erforscht. Wie die
Autoren feststellen, fehlte es bis dato an einer “[...]wider representativeness|...]""(CURRY
et al. 2006, S. 211) des Forschungsbereichs, und so weiteten sie ihre Studien auf die
Schweizer Alpen aus. Dort fanden Untersuchungen zur Quantifizierung der Erosion und
von raumlichen, wie zeitlichen Mustern der Prozessdynamik und deren Disposition auf
proglazialen Mordnenhéingen statt (CURRY et al. 2006), auf welche spater noch konkret
eingegangen wird. HOLM et al. (2004) analysieren die postglaziale Morphodynamik in
19 Tributéartédlern entlang des Lillooet River-Tales. Sie spezialisieren sich auf gravitative
Prozesse im Festgestein und auf sedimentédren Hangen und vergleichen deren Aktivitat
in Zonen mit unterschiedlicher Vergletscherungsvergangenheit. Deren Ergebnisse werden
ebenfalls im folgenden Kap. 2.2.1 ndher beleuchtet. Auf diesen (und anderen) Arbeiten
aufbauend werden in den kommenden Unterabschnitten die tragenden Mechanismen der
Moranenmodifikation vorgestellt und die post-glaziale Anpassung sedimentérer Hénge im
Licht des Klimawandels naher betrachtet.
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2.2 Die Morphodynamik proglazialer Morénen

2.2.1 Sedimenttransport auf proglazialen Morinenhingen

Auf den proglazialen Seiten- und Ufermorénen im Hinteren Kaunertal sind die formgebenden
Erosionsprozesse gravitativer oder fluvialer Natur oder bilden Mischformen aus beidem.
Sie unterliegen diversen Kontroll- und Auslésefaktoren, die je nach Art und Auspriagung
zu verschiedenen Prozessablaufen fiithren.

Fluviale Hangprozesse stellen eine wichtige Komponente des Prozessgeschehens dar. Im
Vergleich zu den gravitativen Massentransporten und Murgédngen wird vermutet, dass sie
quantitativ jedoch nur wenig zur Erosion beitragen. Letztere dominieren das Prozessge-
schehen auf den hier untersuchten Flachen und sind eine Folge des Hangversagens, welches
eine Funktion der Hangneigung o und der hangabwérts gerichteten Beschleunigung ist.
Unter Hangversagen fallen die hier vorkommenden Prozesse (kleinskalige Rutschungen und
Hangmuren) genauso, wie beispielsweise tiefgriindige Massenbewegungen, Bergstiirze oder
Talmuren.

Niederschlags- aber auch Schmelzwasser (MALAMUD et al. 2004) durchfeuchten das Sedi-
mentpaket und verdndern dadurch die geotechnischen Parameter des Hangs. Die Hangsta-
bilitat wird durch das Verhéltnis der Scherfestigkeit s zur Scherspannung 7 (auch Factor of
Safety (FS) genannt) einer Storungsfliche beschrieben und ist abhéngig von der Kohésion c,
der Lagerungsdichte des Sediments -y, der Héhe des Sedimentpakets {iber der Stérungsfliache
z, deren Neigung 3, dem Porenwasserdruck v und dem inneren Reibungswinkel ¢ und wird
durch die Formeln

s=c+ (v 2z-cos’f —u) - tany (2.1)

und
T=7-2-snf-cosf (2.2)

beschrieben (CROZIER 2010; FRATTINI et al. 2009). F'S = 1 bedeutet, dass sich der Hang
an der Grenze zur Instabilitit befindet. Ubersteigt die Scherspannung die Scherfestigkeit
(F'S < 1) wird der Hang instabil. Dabei dndert sich der Zustand von stabil zu instabil nicht
plotzlich, sondern unterliegt einem zeitlichen Ubergang, in welchem vorbereitende Prozesse
im Hang ablaufen (z.B. Verwitterung, statische Ermiidigung, Eisaustauen). Prozesse mit
ausreichender Magnitude konnen auch bei noch grofier Scherfestigkeit zum Uberschreiten
der kritischen Scherspannung fithren, wihrend umso kleinere Magnituden nétig sind, je
langer vorbereitende Prozesse auf den Hang einwirken (HUGGEL et al. 2012).

Prozesssteuernde Parameter konnen in verschiedene Kategorien eingeteilt werden. MOSER
& HOHENSINN (1983) unterscheiden interne sowie externe Trigger und indirekte Faktoren.
Interne Trigger sind demnach Prozesse, die lokal auf das Prozessgeschehen Einfluss haben
und unmittelbar auf die Sedimente einwirken (z. B. Niederschlag). Als externe Auslose-
faktoren werden hingegen Prozesse bezeichnet, die an anderer Stelle wirken und durch
ihr Auftreten eine Anpassung der Umgebung nach sich ziehen (z.B. seismische Aktivitét,
Hangunterschneidung). Indirekte Faktoren entsprechen dem Begriff der Grunddispositi-
on und stellen die lokalen Charakteristika, wie topographische Eigenschaften, Lithologie
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oder Vegetationsbedeckung dar. Sie entscheiden tber die Anfélligkeit von bestimmten
Oberflachen fiir Massenbewegungsprozesse. Andere Studien differenzieren die steuernden
Mechanismen nach Grunddisposition, prozessvorbereitenden, auslésenden und bewegungs-
steuernden Faktoren (CROZIER 2010; GLADE, T. W. & CROZIER 2005). Nach CROSTA &
FRATTINI (2003) ist die Grunddisposition eine statische Variable, welche rdumliche Muster
des Hangversagens indiziert, wihrend die Auslésefaktoren dynamischer Art sind und die
temporale Variabilitdt steuern. Die Klassifikationen iiberschneiden sich weitgehend und
werden in dieser Arbeit als sich ergénzend angesehen.

HoLM et al. (2004) fanden u.a. heraus, dass die Dichte gravitativer Lockermaterialprozesse
im proglazialen Raum (nach der in dieser Arbeit verwendeten Definition) wesentlich
héher ist, als unmittelbar aulerhalb der LIA-Gletscherumrisslinie. Als besonders anféllig
gelten sedimentbedeckte Festgesteinshédnge mit Hangneigungen zwischen 30° und 40° und
Lockermaterialhdnge aus méachtigen Sedimentpaketen glazialen und — weniger herausragend
— nicht-glazialen Ursprungs. Fluviale Zerschneidung wird — neben glazialer Ubersteilung
— als ein Grund fiir die hohe Versagenswahrscheinlichkeit dieser Hange angefithrt (HoLMm
et al. 2004), was ein Indiz fiir die Kopplung von Hangprozessen und deren Interaktion
darstellt. Auch CURRY et al. (2006) beschreibt Hangneigungen >30° als besonders anféllig
fir eine hohe Prozessdynamik und stellt einen Zusammenhang zwischen der Entwicklung
von Runsen und der Murgangsaktivitéit auf proglazialen Ufermorédnen her. Die Auspriagung
der prozessverantwortlichen Faktoren, sowie die Art und Weise ihres Zusammenspiels sind
demnach ausschlaggebend fiir Form, Gréfle und Prozessart. Dabei ist der Umfang, in
welchem die einzelnen Steuermechanismen zum Prozessgeschehen beitragen von Prozess
zu Prozess verschieden. Aus diesem Grund werden die Prozesse im Folgenden getrennt
voneinander behandelt.

Rutschungen

Rutschungen kommen im Kontext dieser Arbeit in Form von flachgriindigen flachenhaften
Sedimentbewegungen mit meist kleinem Ausmaf vor. Sie zeichnen sich durch Machtigkei-
ten von 0.3 bis zu 2 m aus und stellen einen stark formgebenden Prozess auf den jiingst
exponierten Mordnenhidngen im Bereich des Gletscherterminus und den stark iibersteilten
Oberhangbereichen hoher Seitenmorénen dar. Der bestehenden Literatur nach kénnen vor-
allem Hangneigungen von 35° bis 50° als rutschungsanfillig angesehen werden (CROSTA &
FRATTINI 2003), was Mordnenhédnge und Gerinneseitenwénde fiir den Prozess pradestiniert.
Sie fungieren als wichtige Sedimentquelle im Hochgebirge und sind weitgehend verantwort-
lich fiir Feedback-Mechanismen im Prozess-Respons-System der Hang-Gerinne-Kopplung,
da sie die Sedimentkonnektivitdt zwischen dem Hang und seiner Erosionsbasis steuern und
sich aus ihnen neue Prozesse entwickeln kénnen (v.a. Muren) (CROSTA & FRATTINI 2003;
SCHUERCH et al. 2006). Zu ihren Auslosefaktoren gehort in erster Linie der Niederschlag
(CROZIER 2010; EvANS, S. G. & CLAGUE 1994).

Fiir flachgriindige Rutschungen spielt die Niederschlagsdauer vor einem Event eine wichtige
Rolle (FRATTINI et al. 2009). Um den Prozess in Gang zu setzen, sind wiahrend Trockenpha-
sen ca. dreimal so lange Niederschlagsintervalle notig wie wiahrend feucht-meteorologischer
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Verhéltnisse (TERLIEN 1998). Starkniederschlagsereignisse schmélern jedoch die Bedeutung
der Niederschlagsdauer. FRATTINI et al. (2009) berichten von zwei Events, die dies veran-
schaulichen: Wahrend eines kurzen Events mit sehr hoher Intensitdt (100 mm in weniger
als 2 h) nach zwei Monaten mit schwachen Niederschlagsintensitédten (insg. 50 mm) wurden
1997 auf 40 km? ihres Untersuchungsgebiets im Osten des Comer Sees (I), 147 Rutschungen
ausgelost (vgl. auch CROSTA & FRATTINI 2003); 2002 hingegen triggerten langanhaltende
Niederschlige von kleiner Intensitdt (max. 170 mm d—!) 22 Rutschungen, verteilt auf eine
Fliche von 180 km?.

Um Rutschungen auszulosen, muss die Infiltrationsrate grofler sein, als die drainierte Was-
sermenge. Bei schon vorhandenem hohen Wassergehalt des Sedimentpakets sind dement-
sprechend geringere Niederschlagsintensitaten und -mengen notwendig, um den Prozess
zu initiieren, als bei trockenen Verhéiltnissen (CROZIER 2010). In Hochgebirgsregionen
wird fiir viele Klimawandelszenarien eine Zunahme der Niederschlagsintensitdten voraus-
gesagt (IPCC 2007). Dies fiihrt zu der Annahme, dass es damit zu einer Haufung von
Prozessen des Hangversagens kommt. Allerdings ist ein wichtiger begrenzender Faktor
die Infiltrationskapazitéit des Untergrunds, welche dariiber bestimmt, wie viel Wasser
tatséichlich aufgenommen werden kann und wie viel als Oberflichenabfluss abgeleitet wird
(CROZIER 2010). Sie ist abhéngig von der Vegetationsbedeckung, der Evapotranspiration,
vom Skelettanteil und diversen anderen Bodeneigenschaften, wie z.B. der Lagerungsdichte,
der hydraulischen Konduktivitdt und deren Veranderungen mit der Zeit (CROZIER 2010;
HORTON 1940; ScHUMM & LUSBY 1963).

Niederschlagsschwellenwerte sind ein héufig genutztes Mafl im Zusammenhang mit dem
Auftreten von Massenbewegungen. FRATTINI et al. (2009) stellen eine Beziehung zwischen
Niederschlagsintensitdten, -dauer, sowie deren Wiederkehrintervallen und der Auslésung
flachgriindiger Rutschungen in den Italienischen Siidalpen auf Basis von physikalischer und
statistischer Modellierung her. Im Gegensatz zu vielen anderen Studien (vgl. SALCIARINI
et al. 2006) zur Bestimmung von rutschungsauslésenden Niederschlagsschwellenwerten
schlieflen sie die Bodenfeuchteverhéltnisse vor und zum Ereigniszeitpunkt in ihre Untersu-
chungen ein. Ein Vergleich der aus beiden Methoden resultierenden Schwellenwerte ergibt
eine gute Ubereinstimmung fiir sehr kurze Niederschlagsdauern <3 h, was dafiir spricht,
dass kurze Starkregenereignisse mehr Einfluss auf Rutschungsauslésungen in ihrem Untersu-
chungsgebiet haben, als langanhaltende Niederschlége. Thre Ergebnisse stehen im Einklang
mit jenen empirischer Daten aus der bestehenden Literatur fiir Niederschlagsdauern unter
50 h und einer Versagenswahrscheinlichkeit von 50 % (FRATTINI et al. 2009).

Proglaziale Morénen enthalten nicht selten Toteis, das hidufig von einer Sedimentschicht
bedeckt und temperaturempfindlich ist. In Abhédngigkeit von der Machtigkeit der iiberla-
gernden Sedimentbedeckung wird das Eis konserviert oder unterliegt Schmelzprozessen. Bei
geringer Bedeckung haben atmosphérische Einfliisse leichten Zugang und Temperaturen
iiber dem Gefrierpunkt, sowie solare Strahlung sorgen fiir ein rasches Erwérmen des Eis-
kerns. Massives Eis ist wasserundurchléssig und fungiert daher als wasserstauende Schicht.
Diese Eigenschaft macht die Grenze zwischen dem Sedimentpaket und dem darunter lie-
gendem Toteis zu einer optimalen Scherfliche (HAEBERLI et al. 2015). Nach MATTSON &
GARDNER (1991) sind eishaltige proglaziale Morénen, in direkter Ndhe zum Gletscherrand
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hochgradig instabil und durch Niederschlagsereignisse und Toteisablation extrem anféllig
fiir Massenverlagerungsprozesse. Translationsrutschungen, die auf dem Toteis abgleiten,
gehoren in diesem Bereich zu den haufigsten Phanomenen (KJAER & KRUGER 2001).

Im Kontext von Klimawandelanpassungen im Hochgebirge untersuchen HUGGEL et al.
(2012) Verdnderungen in Magnitude und Frequenz von Rutschungen anhand mehrerer
Studien in den vergangenen Jahren. Sie folgern, dass der Temperaturanstieg zu einer
hoheren Wahrscheinlichkeit fiir Selbstauslosungen des Prozesses fiihrt, d.h. ohne die Betei-
ligung externer Auslosefaktoren und zusétzlichem Niederschlagswasser, indem er sowohl zu
Verdnderungen der Schmelzbedingungen von Schnee, wie auch von Permafrost und Toteis
flihrt.

Hangmuren

Hangmuren stellen die dominante Prozessart der Aufarbeitung von steilen Morénenhén-
gen dar (BALLANTYNE 2002b, und dort zitierte Quellen). Sie werden nicht selten durch
Rutschungen initiiert und entwickeln sich aus ihnen heraus (u.a. CAINE 1980; OOSTWOUD
WLDENES & ERGENZINGER 1998; REID et al. 1997). VARNES (1978) beschreibt den
Prozess als schnell flieBendes Gemisch von Wasser, Luft und Sedimenten, welches sich
an der Tiefenlinie von Hanggerinnen als Transportweg orientiert (CURRY et al. 2006).
Aufgrund der hohen und heterogenen Sedimentfracht sind Murgénge im Stande ein grofies
energetisches Potential zu entwickeln (OOSTWOUD WIJDENES & ERGENZINGER 1998) und
damit Hanggerinne zu verlegen und zu modifizieren. Thr Ausgangsmaterial stammt aus
sedimentverfiillten Gerinnetiefenlinien, das vom Oberflichenabfluss aufgenommen wird
und sich darin konzentriert. Die Korngréenzusammensetzung des in der Wasser-Sediment-
Matrix enthaltenen Materials hat durch Partikelkollisionen Auswirkungen auf die Dynamik,
das energetische Potential und damit die Magnitude des Prozesses (LyU et al. 2017).
Auf ihrem Transportweg bilden Muren charakteristische Levées aus, die im Geldnde als
parallel angeordnete lineare Wallstrukturen senkrecht zum Hang erkennbar sind und sich
haufig gegenseitig kreuzen und tiberschneiden (BALLANTYNE 2002b). Je nach Magnitude
kommt der Prozess in flacheren Hangbereichen zum Erliegen und schiittet einen Facher
aus feinkornigerem Material (Ton bis Kies und grober) auf oder transportiert Sedimente
teilweise, falls vorhanden bis zum Vorfluter.

Starkregenereignisse, eine schnelle Schneeschmelze und Grundwasserzustrom entlang was-
serstauender Schichten sind die hiufigsten Ursachen fiir die Auslosung des Prozesses (REID
et al. 1997; WIECZOREK & GLADE, T. 2005). Jedoch ist die Auslésung nicht nur von
hydroklimatischen Parametern abhéngig, sondern auch von bestimmten Geldndeeigen-
schaften. Je steiler das Geldnde und je kleiner das zu entwéssernde Gebiet, umso grofler
ist das Verhaltnis der Geschiebefracht zur Schwebfracht des generierten Abflusses und
damit die Wahrscheinlichkeit fiir Murauslésungen (BENNETT 2013). Die Permeabilitat des
Untergrunds wird durch die Zusammensetzung der reliefbildenden Sedimente vorgegeben
und stellt eine weitere wichtige Einflussvariable dar: Eine heterogene Mischung aus gro-
bem und feinem Material gilt als optimale Voraussetzung, damit Wasser in das Material
infiltrieren kann, dies aber nicht zu schnell passiert (CosTa 1984; HAGG & BECHT 2000).
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Lockermaterialhdnge glazialen Ursprungs mit Hangneigungsgradienten zwischen 27° und
38° (ZIMMERMANN & HAEBERLI 1992) bieten die geeignete Grunddisposition.

Bei addquater Grunddisposition ist also der begrenzende Faktor die Verfligbarkeit der Pro-
zesskomponenten Wasser und Sediment. Daraus ergibt sich eine zweigeteilte Klassifikation
der Bedingungen fiir das Auftreten von Muren:

1. Steile Hange, die aus einem méchtigen Sedimentpaket aufgebaut sind und deren
Oberhang stark zerrunst ist, sind pradestiniert fiir transport-limitierte Muren. Thre
Auslosung ist in erster Linie von der Verfiigbarkeit ihres Transportmediums, dem
Wasser abhéngig, da davon ausgegangen werden kann, dass transportfihiges Material
verfugbar ist.

2. Material-limitierte Muren hingegen entstehen in Hangbereichen mit weniger méchti-
gen Sedimentbedeckungen, die sich durch héhere Stabilitdt und geringere Prozessfre-
quenz auszeichnen. Ihre Auslosung ist stark von der Produktion neuen, erodierbaren
Materials abhéngig, welche je nach Untergrundbeschaffenheit einige Zeit in Anspruch
nimmt

(Bovis & JAKOB 1999, nach CARSON & KIRKBY 1972). Dementsprechend schreiben einige
Studien der Materialverfiigbarkeit eine gréflere Bedeutung als bestimmten Niederschlags-
verhéltnissen in Magnitude-Frequenz-Beziehungen von Murgingen zu. HAGG & BECHT
(2000) stellen fest, dass der Verwitterungsgrad des anstehenden Gesteins, welcher die
Materialzusammensetzung mitbestimmt, stédrker zur Prozessauslosung beitréagt als jahrliche
Niederschlagsmittel. JOMELLI et al. (2007) bestétigen dies fiir die Franzosischen Alpen,
wo die Autoren grofle regionale Unterschiede von murauslésenden, hydroklimatischen
Parametern feststellen konnte.

Bovis & JAKOB (1999) stellen eine Beziehung zwischen der mittleren Prozessfrequenz
und -magnitude fiir jeweils transport- und materiallimitierte Bereiche her: Auf Héngen
mit begrenzter Sedimentverfiigbarkeit werden 280 m? km~=2 a~! durch Muren mobilisiert,
wihrend auf transport-limitierten Hangen mit 2000 m® km=2 a=! ca. die 7-fache Menge an
Sediment durch Murgénge transportiert wird. Auf proglazialen Seitenmoranen im Jostedalen
(N) kommen Murgénge laut BALLANTYNE & BENN (1994) in jahrlicher Frequenz vor und
auch hier sind sie unabhéngig von hydroklimatischen Extrema (BALLANTYNE 2002b).

Fiir Murgangsauslosungen sind dennoch kritische Niederschlagswerte von Belang. Schon von
CAINE (1980, und dort genannte Quellen) wurde festgestellt, dass diese Schwellenwerte nicht
durch eine Variable allein dargestellt werden kénnen, da es nicht die Niederschlagsmenge
an sich ist, welche zum Hangversagen fiihrt, sondern der Anteil des Niederschlags, der in
das Material infiltrieren kann (GUZZETTI et al. 2008). Da diese Variable jedoch in den
meisten Fallen unbekannt und schwer messbar ist, stellt die antizidente Niederschlagsdauer
ein wichtiges Indiz fiir das Ausléseverhalten von flachgriindigen Rutschungen und Muren
dar. Aus diesem Grund sind Intensitdts-Dauer-Beziehungen des Niederschlags aufgestellt
worden, deren Ergebnisse erstmals von CAINE (1980) zusammengetragen wurden. Seine
empirische Datenbasis enthélt 73 weltweite Schéitzungen dieser Beziehungen. Wie vom
Autor selbst festgestellt wurde, ist diese zwar unvollstdndig und birgt einige Unsicherheiten,
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doch erzielt er gute Ergebnisse fiir Niederschlagsdauern zwischen 10 Minuten und 10 Tagen.
Seine Schatzungen resultieren in der Gleichung

I =14.82D7 0% (2.3)

,wobei I fiir Intensitdt und D fiir Dauer stehen. GUZZETTI et al. (2008) erweitern diese
Datenbasis auf 2626 Schiatzungen. Sie bedienen sich ebenfalls vorhandener Schéitzungen aus
der Literatur (vgl. http://rainfallthresholds.irpi.cnr.it) und erstellen Beziehun-
gen getrennt nach verschiedenen Klimaten und Arten des Hangversagens. Thre wichtigsten
Ergebnisse beinhalten zum einen, dass es weniger starke Intensitdten zum Auslésen des
Prozesses braucht, als bisher angenommen, dass aber andererseits die mittlere Intensitat
mehr Einfluss auf das Ausléseverhalten besitzt, als die Niederschlagsdauer. Dies spiegelt
sich in einem kleineren Skalierungsexponenten als bei CAINE (1980) wieder. Fiir Hochge-
birgsregionen speziell kommen sie zu dem Schluss, dass bei D > 80h sehr viel geringere
Intensitéten ausreichen, um den Prozess in Gang zu setzen, als fiir kiirzere Dauern und
dass die Dauer generell von groflerer Bedeutung ist, als die Intensitit (GUZZETTI et al.
2008).

Lawinen und nivale Prozesse

Die Schneebedeckung nimmt auf Grund ihrer thermischen Sensitivitdt unterschiedliche
Rollen in der Prozesskette ein. So kann sie selbst Gegenstand von Prozessen sein und
Prozesse der Sedimentbedeckung vorbereiten und auslésen, aber auch hemmen.

Der Sedimentabtrag auf proglazialen Morénen durch die Beteiligung von Schnee beschrénkt
sich weitestgehend auf die Ablationsperiode, die mit der Schmelze durch den Tempera-
turanstieg und die zunehmend stérkere Solarstrahlung im Friithjahr einsetzt (WETZEL
1992).

Schneerutsche und -schurf sind ein wichtiger Bestandteil des Prozessgeschehens im steilen
Oberhang. Insofern sich dort auf Grund der extremen Steilheit eine Schneedecke aufbauen
kann, kommt es auch ohne Schmelzbedingungen und Wasserbeteiligung zur Selbstauslo-
sung dieser Prozesse durch gravitative Kréfte (vgl. HUBL et al. 2011). Die Denudation
durch Bewegungen der Schneedecke besitzt die Eigenschaft raue Oberflachen zu glatten
(HECKMANN 2006a) und somit schwach ausgeprégte, lineare Strukturen zu eliminieren.
Deren Bedeutung fiir den Sedimentabtrag auf proglazialen Morénen ist aber bisher kaum
erfasst worden. Studien zum Abtrag durch kleine Lawinen, Schneerutsche und -schurf sind
fiir vegetationsbedeckte Fldchen in den Alpen zahlreich vorhanden. Die dabei verursachte
flachgriindige Erosionsform wird Blaike oder Plaike genannt und wird in 6kologischen,
forst- und weidewirtschaftlichen Kontexten intensiv untersucht (u.a. LAATSCH 1974; STO-
CKER 1985; WIEGAND & GEITNER 2012, und dort zitierte Quellen). Es wird jedoch davon
ausgegangen, dass die Bewegungen der Schneedecke die Blaikenbildung zwar vorbereiten,
die eigentliche Erosionsarbeit aber durch hangaquatische Prozesse ibernommen wird. Zur
Formung von vegetationsfreien sedimentdren Hangen durch Bewegungen der Schneedecke
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gibt es in der bisherigen Literatur nur wenige Beispiele, und falls doch, fehlen detaillierte
Angaben.

Rutschungen an Mordnenhéngen hingegen stellen neben dem Kollaps von Runsen und
Frostprozessen den Hauptanteil des Abtrags im Oberhang dar. NEUGIRG et al. (2016) und
SCHINDEWOLF et al. (2016) fithren u.a. TLS und Spiihlversuche durch um anhand der
daraus gewonnenen Daten Bodenerosionsmodellierungen mit dem Modell ,,Erosion 3D*(vgl.
SCHMIDT 1996) in verschiedenen Untersuchungsgebieten unterschiedlicher Klimate und
lithologischer Verhéltnisse durchzufiihren. Die Ergebnisse ihrer Untersuchungen an der
Melcherreifie im Lainbachtal (D) zeigen im Winter eine ausgeprigtere Morphodynamik,
als wihrend der Sommermonate (Netto-Erosion Sommer: 6.3 m?, Winter: 32.9 m3). Diese
werden durch nivale Prozesse, die genannten Massenbewegungen und Spiihlprozesse vor-
bereitet und verursacht. Dabei wird aber nicht nur ein Vielfaches an Sedimentvolumen
erodiert — ein Grofiteil des mobilisierten Materials wird in hanginternen Zwischenspeichern
wieder abgelagert und verldsst das System nicht (SCHINDEWOLF et al. 2016).

Lawinen sind ein durchaus iiblicher Prozess auf Mordnenhéngen (CURRY et al. 2006) und
extrem effektiver Erosionsagent, gerade auf sedimentaren Hangen oberhalb der Baumgrenze,
die iiber geeignete Hangneigungen und geringe Vegetationsbedeckung verfiigen (HECK-
MANN 2006a; LUCKMAN 1978). Auf den hier behandelten proglazialen Moranenhéngen
transportieren die sehr klein ausfallenden Exemplare jedoch nur wenig Sediment, da sie mit
grofler Wahrscheinlichkeit bis ins spite Frithjahr hinein die noch vorhandene Schneedecke
im flacheren Unterhang tiberflieen (vgl. BALLANTYNE 2002b). Grundlawinen, wie sie
beispielsweise von BECHT (1995) und HECKMANN (2006a) beschrieben werden, sind auf den
vergleichsweise kurzen und oft zu steilen Morédnenhédngen nicht existent. Definitionsgeméi
reifen Lawinen im Bereich von Hangneigungen zwischen 28° und 55° an (HUBL et al.
2011). Dariiber ist, wie schon erwiahnt, aufgrund der Steilheit des Reliefs im Oberhang
der Aufbau einer konstanten Schneedecke von mehreren Dezimetern Méchtigkeit durch
frequente Selbstentladungen (s.o.) erschwert und die Ansammlung von grofien Schneemas-
sen, die fir die Lawinenbildung nétig wéren, wird verhindert (HUBL et al. 2011). Der
potentielle Prozessraum verkiirzt sich durch die Einschrinkung des Hangneigungsbereichs
stark, weshalb die Laufweiten der Schneebewegungen gering ausfallen und es fraglich ist,
ob der Prozess die Geschwindigkeit von >1ms~! {iberschreiten kann (vgl. BOZHINSKIY &
Losev 1998; HECKMANN 2006b).

Die grofite erosive Wirkung bekommt Schnee beim Zusammenspiel von Schmelzprozessen
und Niederschlag. Regen, der auf eine bestehende Schneedecke féllt, fiihrt durch den
Energieeintrag zu beschleunigter Schmelze und kann grofie Abflussmengen produzieren.
LANA-RENAULT et al. (2011) konnten feststellen, dass in den Zentralen Pyrenden wihrend
der Ablationsperiode von 2 - 2.5 Monaten 50% der jahrlichen Abflusssumme produziert wird,
gleichzeitig fallt aber nur 10 - 13% des Jahresniederschlags. Der Hauptanteil des in dieser
Phase generierten Abflusses ist demnach auf die Schneeschmelze zuriickzufiihren. Dadurch
ausgeloste Vorgénge werden im Englischen als Rain-On-Snow (ROS) bezeichnet (BENISTON
& STOFFEL 2016). Schon das kontinuierlich, langsame Abtauen der Schneebedeckung bei
ansteigenden Temperaturen begiinstigt die Infiltration von Schmelzwasser in den Boden
und sorgt damit fiir einen hohen Porenwasseranteil der permeablen Sedimentschichten.
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Wasserstauende Schichten an der Verwitterungsdeckenbasis fungieren als Scherfliche, deren
Funktionalitit durch die Bildung eines Wasserfilms an ihrer Oberfliche noch begiinstigt
wird. Die zusétzliche Massenzunahme des Schneepakets in Folge der Durchfeuchtung setzt
dessen Scherspannung herab. Zusétzliche Niederschlidge in fliissiger Form sorgen fiir eine
rasche Ubersittigung und Uberschreiten des FS.

WETZEL (1992) stellt ebenfalls im Lainbachtal besonders hohe Feststofffrachten (zwei
Magnituden grofer, als der vergleichbare Wert des Vorjahres) nach einer Phase der Schnee-
schmelze und hinzukommende Niderschlagssummen von 80 mm im Spétwinter 1990 fest. Die
dabei wirksamen Prozesse beschreibt er als gravitatives, weichplastisches Flielen aus einem
Gemisch von Schnee, Wasser und Sedimenten des gesamten lokalen Korngrélenvorkommens.

Schon in der frithen Ablationsphase kommt es zum Transport von Loésungsfrachten im
Schmelzwasser. Mit Abnahme der Schneebedeckung nehmen die Feststofffrachten zu (LANA-
RENAULT et al. 2011) und resultieren in den eben genannten Prozessen (vgl. WETZEL 1992),
die den von HESTNES (1985, 1998) beschriebenen slush fows oder slush avalanches sehr
dhnlich sind. Dabei handelt es sich um ein Gemisch aus Schnee, Wasser und Sedimenten,
das nach Uberschreiten der kritischen Scherspannung in Folge der Ubersittigung und
Massenzunahme von Schneedecke und darunterliegendem Sediment gravitativ initiiert wird.
Ahnlich den Muren orientiert sich die turbulent flieBende Masse an bestehenden Gerinnen
und kann eine hohe erosive Kraft erlangen (GOUDIE 2004; HESTNES 1998). Der Prozess wird
jedoch durch das Auftreffen auf eine kontinuierliche Schneedecke im Unterhang abgebremst
und besitzt deshalb nur kurze Laufweiten mit Depositionszonen im Bereich des Unter- und
Mittelhangs, je nach Ausprigung der Schneedecke.

Die Verfiigbarkeit von Sedimenten ist von der Intensitat der Frostprozesse in der kalten
Jahreszeit abhéngig. Prinzipiell bieten proglaziale Mordnen gute Voraussetzungen fiir deren
Wirken, da im Hochgebirge steile Temperaturgradienten vorherrschen und die extremen
Neigungswerte im Oberhangbereich den Aufbau einer isolierenden Schneedecke verhindern
(HUBL et al. 2011). Frosthub, Frostwechselprozesse und Kammeisbildung besitzen die
Eigenschaft, die obersten Sedimentschichten zu lockern und Material fiir fluviale und
gravitative Transportprozesse mobilisierbar zu machen (WETZEL 1992). Gerade in sehr
steilen Hangabschnitten (45° - 51°, nach WETZEL 1992) sorgt die physikalische Verwitterung
durch nivale Prozesse im Hochgebirge wahrend der kalten Jahreszeit fiir erheblich hohere
Abtragsraten, als in Regionen mit milden Winterklimaten, wie es beispielsweise von CLARKE
& RENDELL (2006) beschrieben in Siiditalien der Fall ist (HAAS 2008).

Frostwechselprozesse werden durch Temperaturwechsel um den Gefrierpunkt herum her-
vorgerufen und lockern die obersten Sedimentschichten durch Volumenausdehnung des
Porenwassers beim Gefrieren und durch Eissegregation (MATSUOKA 2008). Die kompak-
tierten Sedimentschichten brechen dabei auf und der Weg fiir erneute Feuchtigkeitszufuhr
durch Schmelz- und Niederschlagswasser ist beim Anstieg der Temperatur und damit
einsetzende Taubedingungen geebnet. Fallen die Temperaturen wieder in den negativen
Bereich wird das Wachstum von Segregationseis weiter gefordert und der Prozess verstéarkt.
Je haufiger diese Wechsel stattfinden, umso intensiver kann der Prozess wirken. Die meisten
Untersuchungen zur erosiven Wirkung von Frostwechselprozessen finden im Festgestein
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statt. Eine der wenigen Arbeiten, die sich mit dem Prozess auf Lockermaterialhéngen
beschéftigen ist jene von WETZEL (1992): Er beschreibt die Lockerung der oberen 2 - 3 cm
der Verwitterungsdecke durch Frostwechselprozesse und durch Frosthub ausgeloste Stein-
schlage auf steilen sedimentéren Hangen im Lainbachtal (D). Andere Studien heben die
Bedeutung von Frostwechselprozessen fiir die Sedimentproduktion und Gerinneverfiillung
hervor und berufen sich darauf, dass diese eine wichtigere Rolle einnehmen, als Quell- und
Schrumpfprozesse durch wechselnde Bodenfeuchteverhéiltnisse (OOSTWOUD WIIDENES &
ERGENZINGER 1998; SOLE et al. 1992).

Hangaquatischer und fluvialer Sedimenttransport

Hangabtrag durch aquatische und fluviale Prozesse basiert auf dem Oberflichenabfluss
von Niederschlags- oder Schmelzwasser (SUKHANOVSKI et al. 2004) und ist ein wichtiger
Faktor der Formung von steilen, sedimentiren Héngen (CARRIVICK et al. 2013; CURRY
et al. 2006). Anders als im Englischen wird im deutschsprachigen Forschungskontext
zwischen flichenhaftem (Denudation) und linienhaftem (Erosion) Abtrag unterschieden
(AHNERT 1996). Der denudative Abtrag durch Wasser wird als hangaquatischer Abtrag
bezeichnet und setzt sich aus Erosionsprozessen durch flieBendes Wasser (engl. sheet wash)
und durch den Aufprall von Regentropfen auf der Oberfliche und daraus resultierenden
Sedimentbewegungen (engl. splash erosion) zusammen. Als linienhafte oder fluviale Erosion
(engl. rill erosion) wird hingegen der Abtrag durch in Tiefenlinien konzentriertes Wasser
bezeichnet (HAAS 2008).

Die beteiligten Prozesse zeichnen sich durch eine hohe Frequenz, aber geringe, auf kurzen
Zeitskalen kaum messbaren Magnituden aus. Art und Bedeckungsgrad der Vegetation,
topographische und lithologische Begebenheiten sind die wichtigsten Grundvoraussetzungen
fiir den Sedimenttransport. Diese steuern neben klimatischen Parametern insbesondere die
Fahigkeit einer Oberfliche zur Abflussbildung und die Verfiigbarkeit von transportfahigem
Sediment (HAAs 2008). Fir die Abflussbildung ist, wie bei den Rutschungen schon ange-
fithrt, die Infiltrationskapazitédt des Bodenmaterials von erheblicher Bedeutung. Sie wird
mafigeblich von Substrateigenschaften und der Vegetationsbedeckung beeinflusst. Hohere
Feinkornanteile des Substrats fithren zu grofleren Lagerungsdichten und limitieren damit
die Infiltration (BECHT 1995).

Abfluss, der zu hangaquatischem und fluvialem Abtrag fuhrt, bildet sich bevorzugt tiber
verdichteten, vegetationsfreien Oberflichen. Mordnenmaterial kann wahrend warmer Tro-
ckenphasen, die in Regionen der Inneralpinen Trockenklimate durchaus iiblich sind, trotz
extremer Steilheit der Topographie hohe Dichten und zementierte Oberflachen entwickeln
(CURRY et al. 2009). Wasser sammelt sich deshalb zuerst in konkaven Strukturen an der
Oberflache und zerschneidet diese durch Tiefenerosion. Es kommt zur Rillenbildung und —
sofern es die topographischen und lithologischen Verhéltnisse zulassen — zur Entwicklung
von Hanggerinnen oder Runsen (engl. Gully), die Seitenwénde von mehreren Metern Hohe
ausbilden kénnen (vgl. CURRY et al. 2006).

Die fluviale Zerschneidung von Lockermaterialhingen leistet wichtige Vorarbeiten zu ihrer
Destabilisierung und Anfélligkeit fiir eine hohe Morphodynamik durch weitere Prozes-
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se. Hangaquatische Prozesse werden haufig durch die Schneeschmelze im Frithjahr oder
Starkniederschlagsereignisse im Sommer provoziert und hinterlassen schwach ausgeprégte
lineare Strukturen. Die regressive Erosion der Gerinnebasis durch fluviale Prozesse sorgt
weiterhin fiir die Ubersteilung der Gerinneseitenwiinde. Sowohl durch fluviale, als auch
durch hangaquatische Prozesse verlieren Gerinneseitenwénde an Stabilitdt und werden
dadurch anfillig fiir Rutschungen oder kollabieren sogar(SAILER et al. 2012).

Der Ubergangsbereich zwischen tektonisch gestorten Festgesteinsausbissen und sedimenté-
ren Ablagerungen bietet geeignete Initiationspunkte fir fluviale Erosion. Wasser, das in
Kliiften und Spalten an der Grenze zwischen Festgestein und Lockermaterial aufgestaut
wird, bildet Druck aus, welcher zur Beschleunigung der Flie8geschwindigkeit fiihrt und
damit die Auswaschung begiinstigt. Sedimentére Hénge, die sich unterhalb von Felsriegeln
befinden, weisen daher eine grofle Anzahl an Runsen und anderen Anzeichen von fluvialer
Zerschneidung auf (vgl. CURRY et al. 2006). Die morphologische Auspragung dieser Formen
ist jedoch auf steilen Hochgebirgshéngen wesentlich schwécher, als auf landwirtschaftlich ge-
pragten Fliachen, in Badlands oder Wiistenregionen (VALENTIN et al. 2005). Das verwitterte
Festgesteinsmaterial wird sowohl durch klimatische (Frostwechselprozesse, Durchfeuchtung),
als auch durch geomorphologische (z.B. Rutschungen, hangaquatischer Abtrag) Prozesse
fiir den fluvialen Transport vorbereitet, indem es gelockert, mobilisiert und in Tiefenlinien
abgelagert wird (HAAs 2008).

BECHT (1995) untersucht geomorphologische Erosionsprozesse in verschiedenen alpinen
Tilern der Nérdlichen Kalkalpen und der Osterreichischen Zentralalpen. Demnach sind
glazigene, vegetationsfreie Flachen im Pitztal (A) im Vergleich zu Fldchen mit Gras- und
Strauchbewuchs besonders anfillig fiir fluviale Erosion. Bestimmte Niederschlagsparameter
iibernehmen die entscheidende Rolle in der Prozessauslosung. Hier seien vor allem die
Niederschlagsmenge und -intensitét, sowie die Schneedeckendauer genannt. Eine konsistente
Schneedecke schiitzt die Oberfliche an erster Stelle vor fluvialem Abtrag. Beim langsamen
Abschmelzen des Schnees kommt es aber zur Durchfeuchtung des Untergrunds, welche
dann wiederum Erosionsprozesse begiinstigt (BECHT 1995). Der Einfluss von Niederschlag-
sintensitdten und -summen ist stark an die Infiltrationskapazitit gebunden: Bei geringer
Infiltration kann nach BECHT (1995) davon ausgegangen werden, dass der Feststoffaustrag
mit der Niederschlagsstiarke eine Zunahme erfahrt. Ab einer bestimmten Niederschlags-
intensitiat wird die Feststoffkonzentration immer hoher, so dass ein flieBender Ubergang
vom fluvialen Abtrag zum Murgang stattfindet. Ein Starkniederschlagsereignis im Jahr
1990 ist auf Untersuchungsflichen glazialen Ursprungs in den nérdlichen Kalkalpen fiir
bis zu 30% des jahrlichen Feststoffaustrags verantwortlich. Dennoch haben Extrema auf
vegetationfreien Flachen weniger Einfluss, als auf Flachen mit Bewuchs. Dies ist mit einer
schnelleren Erschépfung der Sedimentquellen auf den teilweise stark verdichteten Moranen-
héngen zu begriinden. Ohne die vorbereitende Wirkung von Frostwechselprozessen oder
Durchfeuchtung der obersten Sedimentschichten lassen sich Partikel hier nur schwer durch
Oberflachenabfluss mobilisieren (BECHT 1995).

Bislang existieren nur wenige Studien, die sich detailliert mit der Aufarbeitung von pro-
glazialen Seiten- und Ufermorénen durch fluvialen Abtrag befassen. CURRY et al. (2006)
nehmen in diesem Bereich eine Pionierrolle ein. Sie erforschen den Massenverlust von

22



2.2 Die Morphodynamik proglazialer Morénen

proglazialen Seitenmorédnen durch fluviale Einschneidung und Runsenbildung in zwei Un-
tersuchungsgebieten in den Schweizer Alpen. Die Seitenmorénen des Glacier du Mont Miné
sind seit 1859 eisfrei und haben seither 472 m® m~! (bezogen auf die Morénenlinge vom
aktuellen Eisrand bis zum Stand von 1859) durch fluviale Zerschneidung verloren. An den
Seitenmoranen des Feegletschers hingegen, die erst seit 1922 entgletschert sind, betrégt der
Sedimentverlust durch fluviale Erosion 87 m3 m~!. Anhand der Runsenfrequenz innerhalb
eines lateralen Moranenabschnitts von 1 km Lénge entwickelten die Autoren einen gullying
index und wendeten eine Raum-fiir-Zeit-Substitution an: Je weiter eine Flidche vom aktuel-
len Gletscherrand entfernt ist, desto dlteren Ursprungs sind die dort entwickelten Runsen.
Hierfir wurden die Morénen beider Gletscher in 4 Altersklassen (Sektoren gleicher Linge)
eingeteilt. Innerhalb dieser Sektoren lassen sich bestimmte Muster feststellen: Altere Runsen
sind weniger tief eingeschnitten, ihre Grate haben grofieren Abstand zueinander und die
Seitenwéinde sind weniger steil. Der Auspriagungsgrad von Einschneidung und Seitenwand-
gefille ist 50 Jahre nach Eisfreiwerdung am stédrksten. Danach verlieren die Runsen schnell
an Hohe und Frequenz durch Erosionsprozesse und die instabil gewordenen Seitenwénden
kollabieren in Folge der Ubersteilung. Ca. 80 - 140 Jahre nach Entgletscherung erfolgt die
Stabilisierung des Hanges als Folge der sedimentéren Erschépfung. Die jlingsten Runsen
erreichen Hohen von bis zu 26 m und Weiten von bis zu ca. 46 m. Beide Gréflen und auch
die jahrlichen Erosionsraten nehmen signifikant mit dem Alter ab. Wéhrend die jiingste
Klasse im Glacier du Mont Miné Gebiet noch eine mediale Erosionsrate von 102 mm a~!
aufweist, sind es in der dltesten Klasse nur noch 11 mm a~'. Am Feegletscher ist der Verlauf
dhnlich, jedoch in abgeschwéchter Form: in der jiingsten Klasse kommt es zu Raten von
74mm a~!, die zur iltesten Klasse hin auf 1.9 mm a~! abnehmen. Diese Abnahme geht
jedoch nicht linear von Statten, sondern zeigt einen drastischen Einschnitt zwischen der
zweiten und dritten Altersklasse auf. Zuvor scheint die Anpassung schnell und effektiv zu
sein, danach ldsst die Intensitdt der Verdnderungen deutlich nach (vgl. CURRY et al. 2006).

2.2.2 Inter- und intrasubsystemare Prozesskopplung

Aus der vorangegangenen Vorstellung und Diskussion der einzelnen fir diese Arbeit
relevanten Prozesse wird erkennbar, dass diese nicht alleinstehend betrachtet werden
kénnen. Vielmehr bedingen und steuern sie sich gegenseitig, indem ein Prozess erst durch
das Auftreten eines anderen Prozesses moglich wird. So fungieren einige Prozesse als
Sedimentquelle fiir andere Prozesse und sorgen fiir die Kontinuitdt der Prozesskette im
Hangsystem. Die Interaktion von Prozessen stellt somit die geomorphologische Kopplung
von Sedimentquellen und -speicherformen im Kaskadensystem sicher (HECKMANN &
SCHWANGHART 2013).

Muren beispielsweise entwickeln sich auf steilen Morédnenstandorten bevorzugt aus flach-
griindigen Rutschungen heraus (FRATTINI et al. 2009), ohne deren Ablagerungen in der
Gerinnetiefenlinie oftmals nicht geniigend transportfahiges Material fiir die Auslésung einer
Mure vorhanden wére. Rutschungen oder das Kollabieren von Runsengraten wiirden ohne
die Zer- und Unterschneidung von Hangen durch fluviale Erosion nicht vorkommen. Der
Transport durch hangaquatischen und fluvialen Abtrag wiederum wére nicht effektiv ohne
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nivale und witterungsbedingte Vorbereitungsmechanismen.

Lyu et al. (2017) untersuchen die Auswirkungen der Seitenerosion (engl. bank erosion) auf
das Prozessgeschehen von Murgingen nach dem Wenchuan Erdbeben im Siidwesten Chinas
im Jahr 2008. Sie berichten von zahlreichen Massenverlagerungen entlang der Seitenwénde
von alpinen Hanggerinnen. Die an das Erdbeben anschliefenden Starkniederschlége setzten
eine Prozesskette in Gang, bestehend aus (i) der fluvialen Erosion des im Gerinnebett
abgelagerten Materials durch hohe Abflussraten, (ii) der Bildung von Murgéngen mit
zunehmender Feststoffkonzentration, (iii) der Tiefenerosion (engl. bed erosion) und (iv)
der daraus resultierenden Ubersteilung und Destabilisierung der Gerinneseitenwinden,
die (v) teilweise wiederum zum Hangversagen und der Verlagerung von Sedimenten in
das Gerinnebett fiihrte und (vi) somit den Murgédngen weiteres Material direkt zulieferte.
Durch Seitenerosion provozierte Ablagerungen im Gerinne kénnen einerseits eine erhéh-
te Feststoffkonzentration der Mure zur Folge haben, welche den Prozess beschleunigt,
andererseits erhohen sie die Reibung im Gerinnebett und hindern den Prozess an der
Geschwindigkeitsaufnahme. Seiten- und Tiefenerosion von Hanggerinnen haben daher auch
erheblichen Finfluss darauf, welche Niederschlagsgréfien und -magnituden notwendig sind
um den Prozess auszuldsen und welche Auspriagung die ausgelosten Murgéinge bekommen
(Lyu et al. 2017, und dort zitierte Quellen).

SAILER et al. (2012) beschreiben in ihrer Arbeit die Aufarbeitung eines Ausschnitts der
Ufermoréine des Hintereisferners (A) und behandeln dabei fluviale und gravitative Prozesse
getrennt voneinander. Eine wichtige Erkenntnis ihrer Untersuchungen ist jedoch, dass diese
Prozesse ein komplexes Kaskadensystem aus (i) glazialer Erosion, (ii) glazialer Deposition,
(iii) regressiver fluvialer Aufarbeitung und darauf folgender gravitativer Formung, (iv)
Sedimentumverlagerung in Gletschernihe, (v) Sedimenttransport durch den Gletscher
und (vi) die Bildung von Toteis durch die Zergliederung der schmelzenden Gletscherzunge
darstellen. Demnach kann die eingeschrinkte Betrachtung auf der Hangskale nicht in Génze
die Mechanismen der Aufarbeitung proglazialer Moranen erkliren. Es miissen immer auch
die auf der Einzugsgebietsskale wirkenden Prozesse und deren Einfluss auf den Hang in
Betracht gezogen werden — und viel mehr noch die Verdnderungen dieser mit der Zeit,
welche gerade mit den rasanten klimatischen Verdnderungen ein besonders grofles Ausmafl
im Hochgebirge annehmen.

Bestimmte Landformen kénnen den Einfluss des Klimawandels auf die Morphodynamik
durch ihre entkoppelnde Wirkung verbergen, indem klimawandelbedingt hochdynamische
Subsysteme durch Barrieren vom Hauptsystem getrennt werden (MICHELETTI et al. 2015).
Deshalb stellen MICHELETTI et al. (2015) die Frage, ob klimawandelbedingte Veranderun-
gen in Mustern geomorpholgischer Prozesse unter dem Aspekt der Konnektivitat iiberhaupt
erkennbar sind. Umgekehrt ist die Konnektivitdt zwischen Subsystemen abhéngig von der
Magnitude und Frequenz klimatischer und hydrologischer Prozesse in ihrer prozesssteu-
ernden Funktion (BETTS et al. 2003). Klimatische Extrema sind in vielen Féllen notig,
um Massenbewegungen mit ausreichender Transportenergie zu erzeugen und somit die
Hang-Gerinne-Kopplung zu gewéhren (vgl. FULLER & MARDEN 2011).
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2.2 Die Morphodynamik proglazialer Morénen

2.2.3 Saisonalitidt von Erosionsprozessen und klimawandelbedingte
Verianderungen

Der Temperaturanstieg steht in direkter Wechselwirkung mit der atmosphérischen Zirkula-
tion und hat Anpassungen von diversen Klimaparametern, wie z.B. dem atmosphérischen
Wasserdampfgehalt, dem Bewolkungsgrad oder den Niederschlagsmustern — global, wie
lokal — zur Folge. Seit 1886 konnten einige Trends beobachtet werden. Mit Relevanz fiir
die klimatischen Bedingungen im Hochgebirge sind (i) die Erwarmung der Winter- und
Sommerperioden, (ii) ein Anstieg des mittleren jahrlichen Luftdrucks und (iii) die Zunah-
me sowohl des BewoOlkungsgrads, wie auch der Sonnenscheindauer in groffen Héhen. Die
Erwdrmung der Luftmassen beinhaltet zusétzlich eine Erhéhung der Wasserdampfaufnah-
mekapazitit, die vor allem in den Sommermonaten zu intensivierten Extremniederschlégen
fithrt (STOFFEL & HUGGEL 2012).

Bei spezieller Betrachtung des Alpenraums kénnen erhéhte Niederschlagsmengen in den
Nordalpen erkannt werden, welchen eine Abnahme im Siidalpenraum gegeniibersteht
(BRUNETTI, M. et al. 2009). Einige dieser Trends sind durch die Mechanismen der
Nordatlantischen Oszillation (NAO) zu erkléren, die durch den Meeresspiegeldruckgradien-
ten zwischen den Zentren von Islandtief und Azorenhoch angetrieben wird.

Vorhersagen fiir den Alpenraum basierend auf regionalen Klimamodellen (RCMs) gehen da-
von aus, dass Winterniederschlagintensitédten und -mittel bis zum Ende des 21. Jahrhunderts
um 10% zunehmen. Im Friithjahr und Herbst ist ein Anstieg der Niederschlagsintensititen
konzentriert bei dhnlicher Frequenz der Ereignisse zu erwarten. Fiir die Sommermonate
wird ein starker Riickgang (bis zu 50%) der mittleren Niederschlagsmengen prognostiziert,
der mit einer hoheren Zahl von Extremereignissen einhergeht (RAJCZAK et al. 2013).

Hochgebirge zeichnen sich klimatisch gesehen durch lange Winter und kurze Sommer aus.
Friihling und Herbst sind schwach ausgepriagt und kénnen daher als Ubergangsphasen
betrachtet werden. Der Sommer wird durch die hiufige Uberschreitung von extremen
Niederschlagsschwellenwerten als die geomorphodynamisch aktive Jahreszeit angesehen,
weshalb sich viele Studien auf Prozesse in Folge von Extremereignissen in der warmen
Jahreszeit konzentrieren (z.B. CROZIER 2010; STOFFEL & HUGGEL 2012). Nichtzuletzt,
weil die Zunahme von Magnitude und Frequenz von Extremereignisse im Sommer ein
zentrales Thema der Klimawandeldebatte darstellt. Erosionsprozesse im Winter werden
hingegen in weiten Kreisen als vernachlissigbar angesehen, da Niederschlagswasser im
Schnee gebunden ist und diesem keine grofle erosive Wirkung zugeschrieben wird. Diese
Annahme trifft fiir langere Zeitrdume permanenten Frosts und auf Eistage zu, wihrend
welcher die Tageshochsttemperatur niemals den Gefrierpunkt iiberschreitet. In den vergan-
genen Jahren gewinnen Erosionsprozesse in der kalten Jahreszeit im Hochgebirge jedoch
an Aufmerksamkeit (z.B. BEYLICH & LAUTE 2012; CEAGLIO et al. 2012; LANA-RENAULT
& REGUES 2009; NEUGIRG et al. 2016; SCHINDEWOLF et al. 2016; STANCHI et al. 2014).
In Zeiten intensiver Strahlungsverhéltnisse und bei Rain-On-Snow-Prozessen sind steile,
vegetationsfreie Hange im Hochgebirge in besonderem Mafle anféllig fiir Rutschungen,
Murgénge und Slushflows in Folge von Schneedeckenbewegungen (GUDE & SCHERER
1995).
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2 Forschungsstand

Wie bereits schon frither in dieser Arbeit erlautert, bestatigt auch BRYAN (2000), dass
bestimmte erosionssteuernde Eigenschaften in hohem Mafle von klimatischen Variablen
abhéingig sind und damit systematischen saisonalen Verédnderungen unterliegen. Er fithrt
weiter an, dass diese in nur kurzer Zeit und mit geringfiigigen Dispositionsverdnderungen
stark variieren kénnen und damit groflen Einfluss auf die Hangformung nehmen:

,Property changes between and during rainstorms can dramatically affect
the incidence and intensity of rill and interrill erosion and, therefore, both short
and long-term hillslope erosional response.”

(Bryan 2000, S. 385).

ScHUMM & LUSBY (1963) beobachten eine Abnahme der Infiltrationskapazitat vom Friih-
jahr bis zum Herbst und erkldren dies mit der Kompaktion des Bodens durch Starknie-
derschléage, welche die Zerstérung oder Verdnderung der Anordnung von Bodenpartikeln
hervorrufen kénnen (HAWKE et al. 2006). In den Wintermonaten kommt es zur Auflockerung
und einer Maximierung der Infiltartionsrate als Folge von Frostwechselprozessen (SCHUMM
& LusBY 1963). Osawa et al. (2017) hingegen, konnen eine winterliche Reduzierung der
Infiltrationskapazitit auf Grund sehr hoher Schneelasten feststellen, die das Eindringen
von Schmelzwasser im Spétwinter und Frithjahr verhindert. Allerdings befindet sich ihr
Untersuchungsgebiet in einem Teil Japans, der von groflen Winterniederschlagsmengen
gepragt ist.

Der fluviale Abtrag auf Mordnenhingen in den Nordlichen Kalkalpen und den Osterreichi-
schen Zentralalpen wird laut BECHT (1995) im Winter durch eine Schneedecke verhindert.
Mit Einsetzen der Schneeschmelze im Friihjahr und damit verbundener Durchfeuchtung der
oberen Bodenschichten setzt die Erosion ein und nimmt im Sommer mit dem Aufkommen
von Extremniederschligen Maximalwerte an. Mit geringen Niederschlagsintensitiaten im
Herbst wird auch die fluviale Erosion wieder reduziert (BECHT 1995).

Aus Beobachtungen iiber das gesamte 20. Jhdt. ist bekannt, dass warmere und damit
humidere Winter mit intensiverer Rutschungsaktivitit einhergehen als trockene Winter.
In den Franzosischen Alpen lédsst sich ein drastischer Anstieg der Rutschungsfrequenz seit
den 1990er Jahren feststellen, welcher durch den Anstieg der Frithjahrstemperaturen um
ca. 1°C seit 1980 erklért wird und einem damit verbundenem verédnderten Zeitpunkt des
Einsetzens der Schneeschmelze und deren schnellerem Ablauf (SAEzZ et al. 2013).

Das Piemont zeichnete sich bisher durch eine extrem hohe Rutschungsaktivitiat im Herbst
aus, verursacht durch starke und langanhaltende Niederschlége. Seit 2002 kann dort eine
Abnahme der Prozessdichte und eine saisonale Verschiebung in das Frithjahr beobachtet
werden, was mit einer Erleichterung der Prozessauslosung durch kombinierte Schmelz-
und Regenwasserinfiltration erkldrt wird, wobei eine moderate Niederschlagsintensitét
ausreichend ist (STOFFEL et al. 2014).

BEL et al. (2016) fiithren in den Franzosischen Stidalpen Untersuchungen zur saisonalen
Variabilitat von Murgangsereignissen an drei sequentiellen Stationen entlang des Gerinne-
verlaufs im oberen Wildbacheinzugsgebiet des Réal durch. An der hichstgelegenen Station
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2.2 Die Morphodynamik proglazialer Morénen

mit dem kleinsten Einzugsgebiet, welches von steilen, vegetationslosen Sedimenthéngen
gepragt ist, in welchen sich zahlreiche tributire Hanggerinne entwickeln konnten, stellen sie
einen Zusammenhang zwischen humiden Sommern und verstarkter Murgangsaktivitit fest.
Generell traten die im Zeitraum zwischen 2011 und 2014 beobachteten Murgiange zu 43% in
den Sommermonaten und zu 40% im Friuhjahr auf. Nur 10% der Murgange kamen im Herbst
und 5% im Winter vor, wobei letztere immer im Zusammenhang mit positiven Temperatu-
ren einhergingen und somit héchstwahrscheinlich durch Schneeschmelzprozesse verursacht
wurden. Der Herbst ist in ihrem Untersuchungsgebiet klimatisch durch die héchste Anzahl
von Extremniederschlagsereignissen gekennzeichnet, welche keineswegs in Zusammenhang
mit besonders haufigem Auftreten von Muren in Verbindung gebracht werden kénnen. So
hat im November ein Ereignis von 134 mm d~! mit einem Rekurrenzintervall von 35 Jahren
keinen einzigen Murgang ausgelost.
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3 Hypothesen und Fragestellungen

Dem Forschungsstand folgend ergeben sich einige Liicken und Unklarheiten beziiglich der
rdumlichen und zeitlichen Variabilitdt der Prozessdynamik auf proglazialen Lateralmorénen
unter den Bedingungen eines sich schnell &ndernden Klimas im Hochgebirge. Studien, die
bislang zu diesem Thema verdffentlicht wurden, sind rar, auch wenn es in den letzten
Jahren zu einem deutlichen Zuwachs an Publikationen gekommen ist (HECKMANN et al.
2016), und beziehen sich grofitenteils auf nicht vergleichbare Untersuchungsgebiete, da sie
anderen klimatischen, topographischen und lithologischen Bedingungen unterliegen und
nicht selten auch eine abweichende Entstehungsgeschichte besitzen. Diese Arbeit dient
der weiteren Aufkldrung von raum-zeitlichen Erosionsbedingungen auf steilen proglazialen
Moranenhéngen mit speziellem Bezug auf die inner-alpine Klimazone der Européischen
Zentralalpen. In diesem Kontext werden am Beispiel der proglazialen Lateralmoréanen
zweier Gletscher im Hinteren Kaunertal, deren Einzugsgebiete tiber unterschiedliche topo-
graphische, lithologische, klimatische und glaziologische Charakteristika verfiigen, folgende
Hypothesen und Fragestellungen untersucht:

e Wenn langer entgletscherte Flichen iiber eine andere Prozessdynamik verfiigen, als
kiirzlich eisfrei gewordene Areale, treten raum-zeitliche Unterschiede der Morphodyna-
mik auf der lateralen und longitudinalen Ebene innerhalb eines Einzugsgebietes, sowie
zwischen verschiedenen Einzugsgebieten an Ufermorédnen auf. Um diese Hypothese
zur verifizieren sollten folgende Fragen bearbeitet werden:

— Wie unterscheiden sich Oberhangbereiche von Unterhangbereichen und talab-
wirts gelegene Hangbereiche von auf Gletscherzungenhthe gelegenen Hangberei-
chen in ihren morphometrischen und morphodynamischen Eigenschaften?

— Nimmt die Dynamik mit der Zeitdauer nach Eisfreiwerdung, ausgedriickt als
Entfernung vom aktuellen Gletscherrand ab?

— Gibt es lokale Unterschiede in der Prozessdynamik?

— Welchen Einfluss haben Unterschiede auf der Einzugsgebietsebene, wie bspw.
die glaziale Disposition oder die Hohenlage auf die Morphodynamik?

e Die Saisonalitat von Erosionsprozessen findet seit wenigen Jahren einen intensivierten
Einzug in die Hochgebirgsforschung. Dabei stellt sich immer mehr heraus, dass
Prozesse wahrend der kalten Jahreszeit einen erheblichen Anteil am Sedimentabtrag
oder sogar die dominante Rolle im Jahresverlauf einnehmen (NEUGIRG et al. 2016;
SCHINDEWOLF et al. 2016). Die Formung auf proglazialen Mordnenhéngen im Hinteren
Kaunertal wird stark durch kryogene Prozesse beeinflusst. Daraus ergeben sich
folgende weitere Fragestellungen:

— Treten jahreszeitliche Unterschiede in Sedimentbilanzen auf und sind dabei
lokale Besonderheiten erkennbar?

29



3 Hypothesen und Fragestellungen

30

— Welchen Einfluss hat die Saisonalitat des Klimas auf die vorbereitenden und aus-
l6senden Parameter der Prozessdynamik auf proglazialen Mordnen im Hinteren
Kaunertal?

— Was bestimmt die inter- und intrasubsystemare Konnektivitat? Welche Rolle
iibernehmen dabei die Sedimentverfiigharkeit oder verschiedene Niederschlagsin-
tensitédten?



4 Untersuchungskonzept

Auf den Forschungsstand aufbauend wurde fiir diese Arbeit im Rahmen der verfiigharen
Methoden und Daten ein Untersuchungskonzept herausgearbeitet, das in Abb. 4.1 schema-
tisch dargestellt ist. Hypothesen und Fragestellungen (vgl. Kap. 3) zur Prozessdynamik
werden auf Basis von Relief- und Klimadaten analysiert und iiberpriift. Dabei kommen ver-
schiedene Analysemethoden zum Einsatz, die auf die Fragestellungen und ihre Eignung fiir
die verschiedenen Prozesse abgestimmt sind. Die Datenbasis besitzt den Anspruch auf hohe
rdumliche und zeitliche Auflésung, um jedem relevanten Prozess gerecht zu werden. Eine
hohe rdumliche Auflsung wird durch die Verwendung von Airborne Laser Scanning (ALS)
und TLS als Untersuchungsmethode sicher gestellt (vgl. u.a. CARRIVICK et al. 2013).
Die hohe zeitliche Auflésung wird durch wiederholte TLS-Kampagnen mit grofitmoglicher

Frequenz garantiert (vgl. ORWIN et al. 2010, S. 159: "[...] the most appropriate methods
for establishing integrated sediment flux studies in [...] cold environments are repeat
surveys and terrestrial laser scanning of valley and slope sediment stores [...]"). Um die

prozessvorbereitenden und -auslésenden meterologischen Faktoren bestimmen zu kénnen,
kommen dementsprechend auch zeitlich hoch aufgeléste Klimadaten zum Einsatz.

4 ) r

PROZESSE
DATENBASIS
. ALS * MUREN
. TLS * RUTSCHUNGEN

NIVALE PROZESSE
HANGAQUATISCHER ABTRAG/
FLUVIALE EROSION

¢ KLIMADA-
TEN

Abb. 4.1: Untersuchungskonzept der vorliegenden Arbeit
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5 Das Hintere Kaunertal

Das Hintere Kaunertal befindet sich in den Westosterreichischen Zentralalpen in Tirol.
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Abb. 5.1: Ubersicht iiber das Untersuchungsgebiet. O.: Karte des Hinteren Kaunertals mit Her-
vorhebung der Untersuchungsfliches (Daten: PROSA). U.l.: Ubersicht iiber die geographische
Lage des Tals innerhalb Osterreichs (Daten: Copyright 2019 Esri und dessen Lizenzgeber)
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Nach Stiden wird es durch den alpinen Hauptkamm begrenzt, aus dem u.a. die Gipfel der
Weiflseespitze (3526 m @.M.) und der Vernagtspitze (3539 m i.M.) herausragen (Abb. 5.1).
Im Osten bildet der Kaunergrat, im Westen das Glockturm-Massiv, mit dem Glockturm
(3356 m i.M.) als hochstem Gipfel die natiirliche Grenze. Gemeinsam schlieflen sie das
Tal zu drei Seiten hin ab und definieren damit auch die Auflengrenzen des hydrologischen
Einzugsgebiets des Gepatschferners. Er wird durch den Fluss Fagge entwéssert, welcher bei
1800 m ii.M. in den Gepatschstausee miindet. Das Reservoir wurde 1964 nach dreijahrigem
Bau fertiggestellt und versorgt jahrlich im Mittel 188.000 private Haushalte mit Elektrizitéat
(TIWAG 2016). Der Damm des 6 km langen Stausees ist mit 153 m Hohe der hochste, der
bislang in Osterreich erbaut wurde. Fiir das Forschungsprojekt PROSA spielt der Stausee
eine wichtige Rolle, da die fluvial transportierten Sedimente frither oder spéater durch die
Fagge in seinem Delta abgelagert werden. Der Einlass der Fagge in den Stausee ist somit
gleichzeitig der niedrigste Punkt des PROSA-Untersuchungsgebiets und des hydrologischen
Einzugsgebiets des Hinteren Kaunertals, welches eine Fliche von 61.98 km? einnimmt.

Bei den hier untersuchten Flachen handelt es sich um Seiten- und Ufermordnenabschnitte
innerhalb des proglazialen Raums des Gepatsch- und des Weifiseeferners (Abb. 5.1). Es
wurden insgesamt 13 Flichen mit unterschiedlicher Entfernung zum aktuellen (2015)
Gletscherstand ausgewéhlt um verschiedene Stadien der Morphodynamik zu untersuchen.
Nur 3 der Standorte gehdren zum Proglazial des Weifiseeferners, der auf Grund des deutlich
kleineren Gletschereinzugsgebiets nur eine kleine Anzahl an untersuchbaren Lateralmoranen-
Flachen bildet. Diese sind im Folgenden mit den Standort-Benennungen UF 16, 17-18
und 19 gekennzeichnet. Alle anderen Standorte (UF 1, 2, 3, 4-5, 6, 11, 50, 51, 53 und 54)
befinden sich im Proglazial des Gepatschferners.

Dieses Kapitel beschreibt die morphometrischen und naturraumlichen Begebenheiten
der UF. Themen, wie das Klima oder die Hydrologie werden in einem etwas weiteren
Kontext behandelt, da die vorhandene Datenbasis eine kleinrdumigere Auflésung einzelner
Untersuchungsflaches nur bedingt zuldsst. Andere Eigenschaften, wie Vergletscherung,
Geomorphologie, Vegetation etc., die lokal mit einer besseren Datengrundlage vorliegen,
werden im Anschluss fiir die beiden Untersuchungsgebiete getrennt voneinander beschrieben.

5.1 Klima

Die Européischen Alpen dienen als Wetterscheide dreier Klimatypen: (i) Dem mediterranen,
(ii) dem atlantischen und (iii) dem kontinentalen Typus (BENISTON 2006). Ihre bogenartige
Form erstreckt sich {iber 800 km von den Seealpen an der italienisch-franzosischen Grenze
bis nach Slowenien zu den Julischen Alpen. Die grofiskaligen Wetterlagen und das Klima der
Alpen werden mafigeblich durch die NAO geformt, welche die meridionale Druckschaukel
zwischen dem Islandtief und dem Azorenhoch beschreibt. Geringeren Einfluss auf die
Européischen Alpen besitzt die Oszillation zwischen dem Noérdlichen Kaspischen Meer und
Grofibritannien, welche als Eurasisches Zirkulationsmuster (EU) bezeichnet wird und fiir
kontinental gepriagte Trockenwetterlagen in den Alpen sorgt, wihrend die NAO haupt-
sachlich feuchte Luftmassen an die Alpen heranfithrt (WANNER et al. 2000). Die lokalen
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Wetterlagen innerhalb der Alpen werden durch einstrémende Luftmassen und Frontsysteme
aus den dominanten Windrichtungen W bis NW bestimmt und deren Zusammenspiel mit
der lokalen, und komplexen, orographischen Topographie. Das Hintere Kaunertal liegt
klimatisch gesehen — durch die Gipfel der nordlichen Kalkalpen im Norden, des Engadins,
Montafons und Appenzeller Landes im Stid- bis Nordwesten und des Zentralkamms im
Stiden abgeschirmt vom direkten Einfluss einstromender Luftmassen — innerhalb der Inne-
ralpinen Trockenprovinz. Der Leeeffekt sorgt dafiir, dass Tirol neben dem Wallis (CH) zu
den trockensten Regionen der Européischen Alpen gehort (WEINGARTNER & PEARSON
2001). Die tiroler Téler zeichnen sich durch einen hohen Grad an Kontinentalitat aus, der
dort im Vergleich zu den alpinen Randlagen fiir héhere Raten solarer Strahlung und steilere
Temperaturgradienten sorgt (BARRY 2008).

Die verwendeten Klimadaten stammen von drei Messstationen der TIWAG, die in verschie-
denen Hohenstufen des Hinteren Kaunertals aufgestellt wurden. Station Dammfuss (1770
m 1. A.) ist die am tiefsten gelegene Station. Wie der Name sagt befindet sie sich am Fufl
des Staudamms, wo sie seit 1988 15-miniitig Niederschlags- und Temperaturdaten misst
und aufnimmt. Sie bietet damit die langste verfiighare Messreihe, ist aber am weitesten
von den UF entfernt und kann deshalb nur bedingt fiir die Datenauswertung herangezogen
werden. Station Gepatsch Alm steht auf einer Wiese in direkter Nahe zum Ufer der Fagge
auf 1941 m i. A., wo sie seit 2009 ebenfalls Niederschlags- und Temperaturdaten in einem
15-miniitigen Messintervall aufnimmt. Durch ihr Héhenlage und die Nahe zum Gepatsch-
ferner stellt sie die bevorzugte Station fiir Korrelationen mit der Prozessdynamik auf den
Untersuchungsflichen der unteren Gerpatschferner-Moranen dar. Fiir Korrelationen der
Prozessdynamik der oberen Untersuchungsflichen der Gepatschferner-Mordne und jene der
Weiflseeferner-Moréne mit klimatischen Variablen dienen die Daten der Station Weiflsee
(2516 m 1. A.). Sie misst seit 2006 in 15-miniitigem Abstand Niederschlag, Temperatur und
Schneehéhe. Seit 2009 wird zusétzlich im gleichen Intervall die Solarstrahlung aufgezeichnet.
Auflerdem existieren Totalisatordaten monatlicher Niederschlagssummen, aufgezeichnet an
funf Stationen, die iiber das Hintere Kaunertal verteilt sind.

@44°C ¥ 857.3mm  ©25°C ¥10964mm @ -03°C ¥ 1206.6 mm
Dammfuss (1770 m G.NN.) Gepatsch AIm (1941 m G.NN.) Weillsee (2516 m 1.NN.)
90 - 180 90 - - 180 90 - 180
80 - 160 80 - 160 80 A - 160
70 - 140 70 - - 140 70 4 - 140
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Abb. 5.2: Klimadiagramme nach Walter und Lieth fiir drei Klimastationen der TIWAG im
Hinteren Kaunertal (Daten: TIWAG)
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Abgesehen von sommerlichen Gewittern zeichnet sich das Hintere Kaunertal entsprechend
seiner Lage innerhalb der Inneralpinen Trockenklimate durch relativ geringe mittlere jahr-
liche Niederschlagssummen aus, welche aber mit der Hohe zunehmen und damit einem
typischen Muster folgen, das von BAUMGARTNER et al. (1983) fir 1000 Einzugsgebie-
te in den Europaischen Alpen nachgewiesen werden konnte (BARRY 2008) (Abb. 5.2).
An der Station Dammfuss fallen gerade 857.3 mm im Jahr, wihrend an der Station
Gepatsch Alm 1096.4 mm und am Weifisee 1206.6 mm ermittelt werden. Die mittleren
Jahrestemperaturen der drei Stationen spiegeln den héhenabhéngigen typischen Verlauf des
trocken-adiabatischen Temperaturgradienten der nordlichen Osterreichischen Zentralalpen
wieder. Dieser wurde stellvertretend im Einzugsgebiet der Otztaler Ache bestimmt und
reicht von —0.39° C/100 m im Winter bis —0.65 ° C/100 m im Spatfrithling/Frithsommer
(KunN et al. 2013). Der trocken-adiabatische Temperaturgradient im Hinteren Kaunertal
betrdgt —0.63 ° C/100 m, entsprechend einer MAAT von 4.4° C an der Station Dammfuss
und von —0.3 ° C an der Station Weifisee. Die Aussagekraft von gemittelten klimatischen
Werten der beiden Stationen Gepatschalm (GA) und Weilsee (WS) sollten allerdings auf
Grund der sehr kurzen Monitoringperioden von nur sechs bzw. neun Jahren mit Vorsicht
interpretiert werden.

5.1.1 Der Klimawandel im Hinteren Kaunertal

In Folge der durch die Industrialisierung erzeugten anthropogenen Treibhausgasemissionen
und entsprechenden atmosphérischen Feedback-Mechanismen ist ein Anstieg der mittleren
Jahrestemperatur um 1.4 ° C im Alpenraum zu vermerken (BRUNETTI, M. et al. 2009).
Dieser nahm in den 1940er Jahren die grofite Auspragung an, bevor es zwischen den 1950er
und 1970er Jahren zu einer Abkiihlung kam. Im Anschluss daran folgte eine ausgeprigte
stetige Erwarmung der mittleren Jahrestemperatur um ca. 1 ° C zwischen 1980 und 1998.
Besonders drastisch zeigt sich die Zunahme der Minimaltemperaturen in den Schweizer
Alpen um ca. 2° C (HAEBERLI & BENISTON 1998).

Im Einklang damit wird an der Station Obergurgl im Otztal (Westliche Tiroler Alpen)
zwischen 1851 und 2015 ein signifikanter Anstieg (R? = 0.39,p < 2.2¢ — 16) der mittleren
Jahrestemperatur um 1.8 ° C gemessen (Abb. 5.3, li., Daten: TIWAG). Der Temperaturan-
stieg zeigt sich in rasanten Riickschmelzraten und Massenverlusten der alpinen Gletscher
und der Verschiebung der Baumgrenze in grofiere Hohen (HAEBERLI & BENISTON 1998;
Nicorusst & PATZELT 2000; ZEMP 2006). Im Gegensatz zum deutlich sichtbaren Tempera-
turtrend gibt es in ganz Osterreich keine Anzeichen fiir entsprechende Niederschlagstrends
(AUER & BOHM 1994). Auch die jahrlichen Niederschlagsmittel im Zeitraum 1896-2015, die
von der TIWAG-Station Nauders, westlich des Kaunertals aufgenommen wurden, bestéti-
gen dies: Lediglich ein nicht-signifikant fallender Trend der Niederschlagswerte ist aus den
langjahrigen Jahresmitteln erkennbar (Abb. 5.3, re.). AUER & BOHM (1994) nutzten die
Daten mehrerer iiber ganz Osterreich verteilter Klimastationen, um eine kombinierte raum-
zeitliche (2D) Temperatur-Niederschlags-Analyse durchzufithren, um klimawandelbedingte
Witterungsverinderungen aufzudecken. Ihre Ergebnisse fiir die Westlichen Osterreichi-
schen Alpen zeigen eine deutliche Zunahme von warm-feuchten und einer etwas weniger
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2015, Station Nauders, 1360 m . A.) mit Trendlinien (Daten: TIWAG)

ausgeprigten Zunahme von warm-trockenen Witterungsverhéltnissen. Kalt-feuchte, sowie
kalt-trockenen Witterungsbedingungen treten gegenldufig dazu seltener auf.

Jahresmittelwerte verschleiern Signale, die auf jahreszeitliche Extrema hindeuten. Saisonale
Klimaparameter hingegen besitzen eine grofle Aussagekraft hinsichtlich klimatischer Ver-
dnderungen und werden daher speziell mit Hinblick auf die Alpen ausfiihrlich betrachtet.
Mit einer Ausnahme zwischen den 1930er bis zum Ende der 1950er Jahre, die von kalt-
trockenen Wintermonaten gepragt waren, hilt der Trend zu warm-feuchten Wintern schon
seit dem spéten 19. Jhdt. in den Westlichen Osterreichischen Zentralalpen Einzug. Auch
HAEBERLI & BENISTON (1998) sehen die ausgeprégtesten saisonalen Folgeerscheinungen
des Klimawandels in den Alpen — wo grofiere positive Temperaturanomalien direkt mit
grofleren Hohen korrelieren — in wiarmeren Wintermonaten. Wiarmere Winter werden auch
an der Station Obergurgl bestatigt (Abb. 5.4, 0.1.). Gleichzeitig zeichnet die Klimastation
in Nauders aber eine statistisch nicht-signifikante Abnahme der Winterniederschlage seit
1896 auf (Abb. 5.5, 0.1.).

Das Frihjahr hat nach AUER & BOHM (1994) die geringsten Verdnderungen erfahren. Sie
konnten lediglich einen schwachen Trend hin zu feuchteren und warmeren Verhéltnissen
beobachten. Abb. 5.4 (o.r.) zeigt jedoch im Jahresverlauf den deutlichsten, wenn auch
nur schwach-signifikanten positiven Trend tiber die langjdhrige Zeitreihe der mittleren
Frithjahrstemperaturen. Auch Abb. 5.5 (o.r.) bestétigt die Beobachtungen von AUER
& BOHM (1994) nicht direkt: Bei den mittleren Niederschlagssummen lésst sich eine
nicht-signifikante Abnahme im Frithjahr erkennen.

Die Sommermonate erfahren schon seit dem spéten 19. Jhdt. eine Erwérmung, die aber
nicht explizit mit hoheren Niederschlagssummen einhergeht. Zwischen 1930 und 1960 gab
es in Westosterreich laut AUER & BOHM (1994) eine Serie von warmen, sehr trockenen
Sommern, welche auch in den langjdhrigen Messreihen von Obergurgl (Abb. 5.4, u.l.) und
Nauders (Abb. 5.5, u.l.) zu finden ist. Im Anschluss daran dnderten sich die Bedingungen
hin zu warm-feuchten Sommermonaten (AUER & BOHM 1994). Dies kann mit den saisonalen
Niederschlagssummen der Messreihe von Nauders fiir die Region nicht bestatigt werden.
Der Temperaturanstieg in Obergurgl zeigt jedoch sehr wohl einen deutlich positiven Trend
fiir die Sommermonate.
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Der Herbst spiegelt die geringsten Verdnderungen der langjidhrigen saisonalen Tempera-
turmittel und auch der mittleren Niederschlagssummen wieder. Abb. 5.4 (u.r.) lasst einen
schwach-signifikanten (R? = 0.1, p = 2.072e — 05) positiven Temperaturtrend erkennen. Bei
den Niederschlagssummen (Abb. 5.5, u.r.) hat sich im Messzeitraum kein Trend entwickelt.

5.1.2 Extrema im Hinteren Kaunertal

Extremwerte werden durch seltene Vorkommnisse von besonders hohen oder niedrigen
Werten eines Datensatzes beschrieben. Passt man eine statistische Verteilung auf diese
Daten an, spiegelt der Schwanz dieser Verteilung die Extrema wieder. Héufig handelt es sich
dabei um Werte, die unter dem 10%-Perzentil oder iiber dem 90%-Perzentil der Verteilung
liegen (BEGUERIA 2006).

Meteorologische Extrema stehen in direktem Zusammenhang mit dem geomorphologischen
Prozessgeschehen. Meteorologische Ereignisse mit auflergewOhnlich grofien Intensitdten
implizieren daher ein hohes Gefdhrdungspotential fiir sozio-6konomischen Strukturen
(BENISTON et al. 2007). Hinsichtlich der Art geomorphologischer Prozesse ist es wichtig,
verschiedene zeitliche Auflésungen zu betrachten. Murgéange besitzen beispielsweise eine
kurze Reaktionszeit im Hinblick auf Starkniederschlagsereignisse. Thr Eintreten korreliert
daher mit kurzen Zeitintervallen und wird hiufig mit Niederschlagsintensititen (mm h~1)
verglichen (z.B. HAGG & BECHT 2000). Steinschlag hingegen tritt vermehrt bei extrem
hohen Sommertemperaturen auf (vgl. ALLEN & HUGGEL 2013). Extreme Abfliisse entstehen
in vergletscherten Gebieten nicht selten durch eine Kombination von hohen Temperaturen,
welche die Gletscherschmelze verstérken und Niederschlagsereignissen (vgl. WARBURTON
1990, 1994). Sie sind im Stande grofie Sedimentfrachten mit sich zu fiihren und besitzen
dadurch eine verstéirkte erosive Kraft. Durch laterale Erosion des Gerinnebetts werden
Héange unterschnitten und zusétzlich zu den parallel auf ihnen ablaufenden niederschlags-
initiierten Hangprozessen destabilisiert.

Im Hinteren Kaunertal wurden Niederschlags- und Abflussextrema, sowie deren Wie-
derkehrintervalle fiir die Station GA mit Hilfe der Peaks-Over-Threshold-Methode und
der Anpassung einer generalisierten Pareto-Verteilung ermittelt. Niederschlagsextrema
und deren Wiederkehrintervalle wurden auflerdem auch fiir die StationWS berechnet.

Tab. 5.1: Schwellenwerte meteorologischer Extrema fiir verschiedene Messintervalle

15-Minuten Stunde Tag Monat
Y P GA [mm] 1.7 2.8 14.6 165.4
Y P WS [mm] 2.0 2.6 16.7 180
Timaez GA [°C] < —-86& >21.9
Timaz WS [° C] <-10.3 & > 16.9
Qmaz GA [m3/s] 22.8
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Entsprechend der héhenstufenabhéngigen Zunahme des Niederschlags fallt der minima-
le Schwellenwert fiir Extrema der monatlichen Niederschlagsummen an der Station WS
mit 180 mm etwas hoher aus, als an der Station GA (165.4 mm). Gleiches trifft auf die
15-miniitigen und die Tagessummenwerte zu (vgl. Tab. 5.1).

Lediglich die unteren Grenzwerte der extremen Niederschlagsintensitéten fallen an Station
WS (2.6 mm h™!, Uberschreitungshiufigkeit: 589 von 77 804 (= 0.76 %) etwas niedriger
aus, als an Station GA (2.8 mm h~!, Uberschreitungshiufigkeit: 438 von 53 443 (= 0.82%).
Fiir die Ermittlung der Temperaturextrema dienen Werte unter dem 10%-Perzentil der
maximalen Wintertagestemperaturen (extrem kalte Tage) und Werte tiber dem 90%-
Perzentil der maximalen Sommertagestemperaturen (extrem heifle Tage). Auch hier ist
der hohenabhingige Unterschied zwischen den Grenzwerten der beiden Stationen gut zu

sehen: Oberer und unterer Grenzwert der Station WS sind niedriger angesiedelt, als jene
der Station GA (vgl. Tab. 5.1).

Anhand der Grenzwerte fiir Extrema (vgl. Tab. 5.1) wurden fur Station GA die Anzahl der
Tage pro Quartal mit extremen meteorologischen Ereignissen berechnet. Wie Abb. 5.6 zeigt,
stechen der Winter 2010/2011 und der Herbst 2011 mit einer besonders hohen Anzahl an
trockenen Tagen (X' P; = 0mm) hervor. Die Anzahl nasser Tage (X' P; > 14.6mm) ist in den
Sommermonaten der Jahre 2010 und 2011 am gréfiten. Die Winter 2011/2012 und 2012/2013
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Abb. 5.6: Tageszahl von meteorologischen Extrema pro Quartal (01.10.2009 - 30.9.2015,

Station GA (Daten: TIWAG)

42



5.2 Hydrologie

sind durch eine hohe Tageszahl extremer Kélte ( Ty <—8.6 ° C) gepragt. In den beiden
darauffolgenden Wintern hingegen bleiben Tage extremer Kélte aus. Im sehr trockenen
Sommer 2015 wird fiir die Tage mit extrem hohen Abflussspitzen (X Qg > 22.8m3 s~1) die
zweithochste und fiir extrem heifle Tage ( Tymqr>21.9° C) die maximale Anzahl erreicht.
Die meifiten Tage mit extremen Spitzenabfliissen sind im Sommer 2011 aufgetreten.

In Abb. 5.7 sind die entsprechenden Wiederkehrintervalle fiir Niederschlagsextremwerte der
Monatssummen und Intensitdten der beiden Stationen dargestellt. Intensitéiten basieren
auf deutlich kiirzeren Datensédtzen (WS: Seit 2006, GA: Seit 2009) als die Monatssummen
(seit 1980), weshalb erstere und insbesondere die Daten von Station GA mit groferer
Unsicherheit (vgl. 95%-Konfidenzbereich) zu betrachten sind.
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Abb. 5.7: Wiederkehrintervalle von Extrema der 1.: Niederschlagsintensitdten, m.: Monatl.
Niederschlagssummen, r.: Abflussmaxima an Station GA. Schattierte Bereiche markieren die
95%-Konfidenzintervalle (Daten: TIWAG)

5.2 Hydrologie

Proglaziale Fliisse zeigen auf Grund von saisonal stark variierenden Temperaturen im
Hochgebirge eine typische Ganglinie von sehr niedrigen Abflusswerten im Winter und einem
Maximum wéahrend der Ablationsperiode. Im Kaunertal bildet die Fagge die Haupterosions-
basis. Thr wird das Wasser simtlicher Tributéire und somit auch aller im Untersuchungsgebiet
vorhandenen Gletscher zugefiihrt. Den Hauptanteil ihres Abflusses macht jedoch die Drai-
nage des Gepatschferners aus, dem sie entspringt. In Abb. 5.8 ist das typische saisonal
gepriagte Ganglinienmuster zu sehen. Die Wintermonate sind durch die niedrigen vorherr-
schenden Temperaturen und Niederschlag in Form von Schnee von kontinuierlich geringen
Abflusmengen gepriagt. Mit Einsetzen der Schneeschmelze im Frithsommer steigen auch die
Abfliisse an. Sie erreichen ihr Maximum an Strahlungstagen im Hochsommer und dadurch
verstarkte Gletscherschmelze. Zu dieser Zeit ist auch das Risiko fiir gewittrige Starknie-
derschlage am grofiten. In Kombination kénnen extrem hohe Abflussmengen von mehr
als 22.8 m? s~! entstehen. Ein solches Ereignis fand beispielsweise im August 2012 statt.
Der Tagesmaxima-Schwellenwert fiir Extremabfliisse wurde an vier Tagen hintereinander
iiberschritten. Die Abflussspitze dieses Events, die gleichzeitig den in 2012 gemessenen
Spitzenabfluss mit einer Jahrlichkeit von 9 bis 10 Jahren darstellt (vgl. autoreffig:RLP, r.),
wurde am 26.08.2012 mit 47.3 m3 s—1 aufgezeichnet (vgl. BAEWERT & MORCHE 2014).
Mit sinkenden Temperaturen und relativ trockenen Verhéaltnissen im Herbst verringert sich
auch die Abflussmenge wieder stetig.
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Abb. 5.8: Saisonale Abflussganglinien der Fagge (1985 - 2015, Station GA) (Daten: TIWAG)

5.3 Die Gepatschferner Moranen

Der Gepatschferner ist einer der eindriicklichsten Gletscher der Ostalpen. Sein Nahrgebiet
bildet ein grofles Plateau, welches konstant iiber 2900 m .M. liegt. Die stark vom rezenten
Temperaturanstieg gepriagte Gletscherzunge stellt noch immer ein markantes Objekt des
glazialen Formenschatzes der Otztaler Alpen dar. Sie reicht derzeit bis auf 2100 m {i.M.
hinab und bildete {iber die Zeit ein tiefes Trogtal heraus. Zahlreiche Gletscherspalten und
ein grofler Eisfall geben Aufschluss iiber steile subglaziale Felsstufen und grofie Erosionskraft
der Eismassen. Das Fléchenverhéltnis zwischen Akkumulations- und Ablationsbereich des
Gepatschferners ist noch immer grofl. Doch die schnelle Erwdrmung und geringere Win-
terniederschlige machen sich auch hier bemerkbar. Aufgrund des Hohenniveaus gelten im
Bereich des Plateaus die an Station WS gemessenen klimatischen Charakteristika (mittlere
Jahresniederschlagssummen (MAPS): 1200 mm, MAAT: —0.3 ° C), wéhrend fiir den unte-
ren Zungenabschnitt und das Gletschervorfeld auf Werte der Station GA zuriickgegriffen
wird (MAPS: 1096 mm, 2.5 ° C).

Die 10 UF im Gepatschferner-Proglazial (vgl. Abb. 5.9 und Abb. 5.10) kénnen in mehreren
Kategorien untergliedert werden:

e Seitenmordnenabschnitte, die direkt an die Gletscherzunge anschlieen und die
aktuelle Eisoberflache iiberragen (UF: 1, 50und 51) oder diese bis 2013 tiberragten
(UF: 2, 11): Bis auf die N-exponierte Seitenmoréne Untersuchungsfliche (UF) 11
befinden sich alle UF auf der orographisch rechten Seite der Gletscherzunge und
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Abb. 5.9: Ubersicht iiber die UF und Messpunkte im Gepatschferner-Gebiet

sind S bis SW ausgerichtet. Ihre Flichengréfien variieren deutlich zwischen 70 m?
(UF 2) und 350 m? (UF 51). Die beiden am niedrigsten gelegenen Flichen (UF 2
und 11) besitzen sowohl die kleinste Ausdehnung und Lénge, als auch die geringsten
maximalen und mittleren Hangneigungen (Tab. 5.2).

e Hohe und steile Ufermorénen, die schon seit langerem entgletschert sind und somit
weiter von der Gletscherzunge entfernt liegen (UF: 3, 4-5, 6): Alle UF befinden sich
auf der orographisch rechten Talseite und sind SW- bis W-exponiert. Ihre Hangldngen
reichen von 250 m (UF 3) bis ca. 400 m (UF 6). Das hydrologische Einzugsgebiet
von UF 6 erstreckt sich ca. 150 m tiber die LTA-Moréne in vegetationsbewachsenes,
getrepptes Steilhanggeldinde hinaus. Die Mordnenhénge sind in den oberen Bereichen
extrem steil und weisen Neigungswerte von bis zu 78 °auf. Der niedrigste Punkt liegt
bei 2063 Meter iiber dem Meersespiegel, ellipsoidische Hohe (m .M.) an UF 6.

e Seiten und Front einer Mittelmoréne von N-exponierten Auslassgletschern des Pla-
teaus (UF: 53 und 54): Die Mittelmoréne trennt das Miinchner Kar vom Tal der
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Abb. 5.10: Die UF im Gepatschferner-Gebiet (Foto: DUSIK, 2012-2016)

heutigen Gepatschferner-Nordflanke. Die O-exponierte Seite der Mittelmoradne wird
durch UF 54 abgedeckt, welche mit bis zu 90 °"Hangneigung im nérdlichsten Abschnitt
die steilsten Bereiche der Mittelmordne aufweist. Sie erstreckt sich iiber die gesamte
longitudinale Ausdehnung der Moréne (ca. 700 m) und verfiigt iiber grofitenteils kurze
Hanglangen zwischen 40 m am siidlichen Ende des Morénenzugs und 200 m an dessen
nordlichem Ende. UF 53 markiert den N-exponierten, ca. 240 m hohen Frontbereich
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der Mittelmoréne, welcher als Prallhang der Gepatschfernerzunge diente, als deren
Ausdehnung noch bis an den Gegenhang reichte (bis ca. 1969). Der konstant steile
Hang besitzt mittlere Neigungswerte von 33 °, wobei der maximale Gradient mit
66 °vergleichsweise moderat ausféllt.

Auf den Karten (Abb. 5.9 und Abb. 5.17) sind bei einigen UF schraffierte Bereiche
zu erkennen (Proglazial (TLS)). In diesen Féllen liegen die nicht-schraffierten Bereiche
auflerhalb des proglazialen Raums und kénnen auf Grund von zu grofien Entfernungen
nicht durch TLS-Messungen abgedeckt werden. Sie finden aber dennoch Beachtung, da
sie zum hydrologischen Einzugsgebiet der jeweiligen Untersuchungsfliche gehoren. Diese
Charakteristik kommt jedoch nur bei Untersuchungsflichen zum Tragen, die auch tatsédchlich
durch TLS aufgenommen wurden (vgl.Kap. 6.2).

Tab. 5.2: Morphometrie der Gepatschferner-UF

UF Fldche Min. Max. Min. Max. Mittl. Exposition
[m?] Hohe Hohe Nei- Nei- Nei-
[m [m gung gung gung
h.a.e.] h.a.e.] [°] [°] [°]
1 50549.00 2229.25 2470.17 0.28 74.70 36.82 S
2 10744.00 2205.40 2278.66 1.22 64.59 27.69 S
46933.00 2179.83 2398.90 0.62 74.09 35.44 SW
4-5 84965.00 2086.01 2365.07 0.36 76.82 34.71 W
6 146773.00 2063.34 2456.78 0.27 78.32 36.49 W
11 24149.00 2232.68 2295.83 0.46 67.74 28.69 NW
50 83440.46 2357.25 2661.48 0.37 73.94 34.36 SW
51 156239.31 2459.29 2936.89 0.05 79.03 37.77 W
53 51872.00 2204.40 2441.55 1.10 66.25 33.23 N
54 100964.85 2312.27 2655.04 1.14 89.97 29.23 (0]

5.3.1 Vergletscherung

Der Gepatschferner ist der ldngste und zweitgrofite Gletscher der Ostalpen (WORLD
GLACIER MONITORING SERVICE 2015). Wahrend der letzten groflen Eiszeit, die vor ca.
11000 Jahren endete, war er in den Otztalgletscher, einem grofien Nebengletscher des
Inngletschers, integriert. Die Oberfliche des Otztalgletschers wurde zu dieser Zeit nur von
den héchsten Gipfeln und Graten der Otztaler Alpen iiberragt (KRAINER 2010). NICOLUSST
& PATZELT (2000) gelang es, anhand von Jahrring-Analysen und der Untersuchung von
Boden- und Torfproben die holozéne Entwicklung des Gepatsch- und des Weiflseeferners
zu rekonstruieren. Demnach durchlief der Gepatschferner zwischen 7000 BC und 2000
BC mehrere Vorstof- und Riickschmelzzyklen. Jedoch wurde der Gletscherstand von 1950
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5 Das Hintere Kaunertal

n.Chr. in diesem Zeitraum nur einmal iiberschritten. Zwischen 2000 BC und 336 n.Chr.
gab es einige bedeutendere VorstéBe des Gepatschferners, worauf haufig jahrhundertelang
andauernden Riickschmelzphasen folgten. Im Hochmittelalter um ca. 1284 n. Chr. erreichte
der Gletscher einen Stand, der mit jenem kurz nach dem LIA vergleichbar ist (N1COLUSSI
& PatzELT 2000). VorstoSSphasen wéhrend dem LIA sind auf 1462 n.Chr., ca. 1630/35
n.Chr. und 1679 n.Chr. datierbar, welches mit dem Maximalstand um 1855 n.Chr. endete.
Seitdem verlieren die alpinen Gletscher, mit wenigen Ausnahmen um 1920 n.Chr. und in
den 1970er Jahren, kontinuierlich an Masse (KRAINER 2010; N1coLuss! & PATZELT 2000)
(vgl. Abb. 5.11).

Um 1850 nahm der Gepatschferner eine Fliche von 22 km? ein, was in etwa einem Drittel
des gesamten Hinteren Kaunertals entspricht. Zu diesem Zeitpunkt lagen alle UF unter dem
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Abb. 5.11: Gletscherstinde im Gepatschferner-Gebiet 1850 - 2015 (Daten: STOCKER-
WALDHUBER, DUSIK)

48



5.3 Die Gepatschferner Morénen

Eis. Im Jahr 1922 sind die obersten Hangbereiche der UF 6, 4-5, 3, 1, 50 und 51 und die
UF 53 und 54 bereits fast zur Halfte freigelegt. 1969 war das Gletschertor 2 km talaufwérts
vom Stand 1850 zu finden und die UF 3, 4-5, 6, 53 und 54 vollkommen eisfrei. Die UF
entlang der Gletscherzunge werden kontinuierlich mit dem Absinken der Eisoberfliche
freigelegt und gewinnen durch das Abschmelzen der Zunge an Flache. An UF 1 setzten
die ersten Eisfreiwerdungsprozesse in etwa zeitgleich mit UF 11 um 1982 ein, wihrend
UF 2 erst nach 2009 entstand. Zwischen 2006 und 2015 verlor der Gepatschferner 600 m
an Lange. Davon schmolz er {iber 350 m in den letzten drei Jahren seit 2012 zuriick. Im
Vergleich zu 1850 besitzt der Gepatschferner heute noch 70% seiner Fldche.

5.3.2 Permafrost und Toteisvorkommen

Permafrost und Toteis haben einerseits Einfluss auf die Prozessdynamik von rezent ent-
gletscherten Sedimenthéngen (z.B. Kriechprozesse, Hangdestabilisierung), andererseits
verfilschen sie das tatsdchliche Materialvolumen von Sedimentkérpern und bringen damit
grofle Unsicherheiten in die Ergebnisse von Sedimentbudgetierungen. Eine Differenzierung,
ob Volumenverdnderungen eines Sedimentkoérpers durch einen Erosionsprozess oder durch
schmelzendes Bodeneis hervorgerufen werden, ist deshalb ohne Informationen zu lokalen
Permafrost- und Toteisvorkommnissen nur schwer moglich. Als wichtiger Bestandteil des
Forschungsprojekts PROSA wurden sie im Laufe der Untersuchungen erfasst.

Die Verbreitung von Permafrostvorkommen wurde auf Grundlage von Messungen der
Basistemperatur der Winter-Schneedecke (BTS) (vgl. HAEBERLI 1973) und einer einfachen
multivariablen linearen Regression modelliert. Die topo-klimatischen Variablen

1. Hohe (Z) stellvertretend fiir den trocken-adiabatischen Temperaturgradienten,
2. solare Einstrahlung (SE) als Ma8 fiir Energiefliisse,

3. Oberflachenrauhigkeit (VRM) um den Einfluss der Ventilation in grobblockigem
Geldnde (bulk ventilation) abzudecken und

4. profile Gelandewtlbung (PC) um Hangfusslagen, die haufig bis lang in den Sommer
hinein mit Schnee bedeckt sind, zu beachten

wurden aus einem ALS-basierten digitalem Hohenmodel (DHM) aus dem Jahr 2012 mit
einer Auflésung von 1 m abgeleitet und dienen als erkldrende Faktoren (DUSIK et al. 2015,
2019a; HoELZLE 1992; KELLER 1992; KELLER & HOELZLE 1996). Das Model (R2: 0.6,
p-Wert < 2e — 16) wird durch die Formel

BTS =-0.002-7Z+0.004-SE —8.142- VRM + 0.664 - PC (5.1)
beschrieben und gibt BTS-Werte zwischen —10 und 1 ° C wieder. FEine 10-fache Kreuzvalidie-

rung des Models liefert einen Root Mean Square Error (RMSE) von 2.3 ° C. Eine detaillierte
Beschreibung des Models wird in DUSIK et al. (2019a) gegeben. Im Gepatschfernergebiet
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5 Das Hintere Kaunertal

(Abb. 5.12) wird das Vorhandensein von Permafrost iiberwiegend fiir N-exponierte Hangla-
gen und Gratbereiche vorhergesagt. UF 11 liegt entsprechend der BTS-Klassifizierung nach
HAEBERLI (1975) im Bereich des moglichen Permafrosts (—3 °C < BTS < —2° C) und lasst
deutlich sichtbar massives Eis unter der Sedimentbedeckung erkennen, welches partiell als
Scherflache fiir Rutschungen dient. Der Klasse des moglichen Permafrostvorkommens wird
stellenweise auch den Oberhangbereichen der UF 3, 4-5, 6 und 51 zugeschrieben, was aber
durch diverse andere Methoden (Electric Resistivity Tomography (ERT), Isotopenanalysen
an Quellen) nicht bestétigt werden konnte. Die S-exponierten UF 1, 2, und 50 sind zwar
auflerhalb des von Permafrost betroffenen Bereichs, beherbergen in den Unterhangberei-
chen aber augenscheinlich Toteis. Obwohl Berichte iiber Thermokarsterscheinungen in
Hochgebirgslandschaften laut FRENCH (2007) rar sind, gehéren Boden- und Toteis doch zu
den géngigen Erscheinungen im Hinteren Kaunertal. Das Argument von FRENCH (2007)
bezieht sich auf den grofien Anteil an Festgesteinsoberflichen im Hochgebirge. Die massive
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Abb. 5.12: Modellierte Basistemperatur der Winter-Schneedecke im Gepatschferner-Gebiet
(Daten: EIGENE ERHEBUNG)
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5.3 Die Gepatschferner Morénen

Gletscherschmelze entbléBt jedoch grofie Flachen mit teilweise méchtigen Sedimentauflagen.
Grund- und Stauchmorénen oder Blockgletscher sind pradestiniert fiir Thermokarstphéano-
mene, obwohl diese nicht das Ausmaf} wie im diskontinuierlichen Permafrost der hohen
Breiten annehmen. SCHLOBIES (2016) wandte in ihrer Masterarbeit eine Geofaktorenana-
lyse und logistische Regression an, um Lokalitdten mit Toteiserscheinungen im Hinteren
Kaunertal ausfindig zu machen. Demnach sind vor allem gletschernahe und N-exponierte
Bereiche in grofien Hohen betroffen (SCHLOBIES 2016).

5.3.3 Vegetation

Im Projekt PROSA wurde eine Vegetationskartierung angefertigt, welche 5 Klassen nach
ihrer Wuchshohe unterscheidet (vgl. HILGER 2017).

Der grofite Fliacheanteil des Untersuchungsgebiets ist vegetationslos. Die vier Klassen
Pionier-Vegetation, alpine Graser, Biische/Krummholz und Bdume nehmen alle einstellige
Prozentanteile des Landbedeckung im hinteren Kaunertal ein, wobei Badume den kleins-
ten Anteil ausmachen. Wie in Abb. 5.13 und in Tab. 5.3 zu sehen ist, sind die UF im
Gepatschfernergebiet grofitenteils frei von Bewuchs. Dies trifft zu 100% auf die jiingst
entgletscherten UF 2 und 11 zu, auf welchen eine hohe Rutschungsdynamik auf Grund von
Toteisvorkommen und einer sténdigen Durchfeuchtung zu beobachten ist. Auch innerhalb
der auf aktueller Gletscherhohe gelegenen UF 1, 50 und 51 gibt es auf den Moranen selbst
noch keine Anzeichen fiir Vegetationseinwanderung. Erste Anzeichen von Sukzession sind
wenn {iberhaupt im Oberhang anzutreffen, der schon lénger frei von Eisbedeckung ist. Ab-
gesehen von einem geringen Fliachenanteil in den Unterhangbereichen von UF 4-5 und 6 auf
dem Alpenrosen wachsen, bildet Pioniervegetation die verbreitetste Landbedeckungsklasse.
Sie bedeckt auf UF 53 22% der Flache, gefolgt von UF 6 mit 11%, UF 54 mit 6 % und UF
3 und 4-5 mit 5% Bedeckungsgrad. Bei diesen UF sticht heraus, dass die Sukzession zuerst
in flacheren Hangbereichen am Unterhang und auf Geldndestufen Einzug halt, in welchen
die Morphodynamik abgeschwécht ist.

5.3.4 Geologie

Der lithologische Aufbau des Hinteren Kaunertals besteht aus polymetamorphen Gesteinen
des Otztal-Stubai-Komplexes, welcher auch als Ostalpines oder Otztal-Kristallin bezeichnet
wird. Die Schichten der geologischen Einheit wurden oft gefaltet und so entwickelten sie
sich im Laufe der Zeit zu moderat bis stark deformierten Gneisen. Innerhalb von mind. drei
Gebirgsbildungsphasen (kaledonisch, variszisch und alpidisch) wurden neben geringeren
Vorkommnissen von Glimmerschiefern und metasedimentéren Amphibolit-Wechsellagen
hauptsachlich massive, quartzreiche Orthogneise und blattrige Paragneise mit hohem
Biotitanteil geformt (TROPPER et al. 2012; VEHLING et al. 2013). Der sedimentologische
Aufbau der UF im Gepatschferner-Gebiet besteht aus glazialen Ablagerungen, die mit
Ausnahme der UF 2 und 11 teilweise von Murschutt iiberlagert werden (Abb. 5.14). Bei den
UF 3, 4-5 und 6 trifft dies auf die unteren beiden Hangdrittel zu, wihrend bei Lokalitédten auf
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Abb. 5.13: Vegetationskarte des Gepatschferner-Gebiets (verandert nach HILGER 2017)

Gletscherzungenhohe nur die Hangmitte oberhalb der jiingst (seit ca. 2006) entgletscherten
Bereiche mit Murablagerungen bedeckt ist. Einen Sonderfall stellt UF 53 dar, wo die obere
Hanghalfte, die iiber einer den Gletscherstand von 1969 markierenden Geldndestufe liegt
von Murschutt bedeckt ist. Die Stufe ist das Resultat einer Hangleitung, wobei die obere
Hanghalfte von UF 53 die Anrisszone und die untere Hanghéilfte die Gleitmasse darstellt.
Im Bereich der Gleitmasse treten glaziale Sedimente zu Tage, die wie die Oberhangbereiche
aller anderen UF von den linearen Strukturen fluvialer Erosion zerschnitten werden, aber
auch von Muraktivitdt zeugen (VEHLING 2016).

Im Forschungsprojekt PROSA wurden an einigen Stellen im Gepatschferner-Proglazial
Korngroflenanalysen und Lagerungsdichtemessungen durchgefiihrt (vgl. Abb. 5.9). Die
Korngroflenanalysen schlielen jedoch Sedimente mit einem Durchmesser > 20 mm aus,
obwohl die Morénen alle Korngréfen bis hin zu grofien Blécken enthalten. Eine Entnahme
von drei Kornproben (Probe 3, 4 und 18, vgl. Abb. 5.15) erfolgte in direkter Nihe bzw.
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5.3 Die Gepatschferner Morénen

innerhalb der UF 2. Eine chaotische Verteilung verschiedener Korngréflen auf kleinem Raum
kam zum Vorschein, wie sie fir Mordnenmaterial tiblich ist. Die Probennahmen 3 und 18
bestehen zu groflem Anteil aus sehr feinem Material (Tone und Schluffe: < 0.063 mm) und
zu 40% aus Korngrofen mit einem Durchmesser von 0.1 < 0.63 mm. In Probe 4 fehlt es
an Tonen und Schluffen, wihrend 90% der Probe aus Korngrolen zwischen 0.1 < 10 mm
Durchmesser (Feinsand bis Mittelkies) aufgebaut sind. Der Grund fiir den wesentlich gerin-
geren Feinkornanteil von Probe 4 ist der Tatsache gschuldet, dass diese im Steilhangbereich
genommen wurde und dieser fluvialen Erosionsprozessen ausgesetzt ist, wo in erster Linie
feine Sedimente transportiert werden und grobere Korngroflenklassen liegen bleiben. Die
Probennahmen 3 und 18 befinden sich auf dem Morénengrat, wo fluviale Erosion nicht
angreift bzw. am Hangfuss, wo feine Sedimente abgelagert werden. Auf der gegeniibergele-
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Abb. 5.14: Geologische Karte des Gepatschferner-Gebiets (veréndert nach VEHLING 2016)
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Abb. 5.15: Kérnungslinien fiir Probennahmen auf UF im Gepatschferner-Gebiet (vgl. Abb. 5.9,
Daten: Personlich iiberreicht von SUBERT)

genen UF 11 zeigt die ebenfalls in der Hangmitte genommene Probennahme 5 eine dhnliche
Zusammensetzung wie Probe 4, jedoch mit einem héheren Anteil an Tonen und Schluffen,
was durch geringere schmelzwasserbedingte fluviale Auswaschung auf der N-exponierten
Moréne hinweist. Probennahmen auf den gletscherferneren UF besitzen auf Grund von
schon langer wirkenden Erosionsprozessen merkbar geringere Anteile an Korngréfien im Ton-
und Schluffbereich. Korngréf8enprobe 6 wurde in der unteren Hélfte von UF 4-5 entnommen
und verfiigt iiber den zweitkleinsten Anteil an Tonen und Schluffen. Wie bei Probe 4
besteht auch Probe 6 zu 90% aus groberen Koérnern (0.1 < 0.63 mm). Ahnliche Ergebnisse
gelten fiir Probe 16, die im vorderen, W-exponierten Hang der Mittelmorine entnommen
wurde. In unmittelbarer Ndhe zu Kornprobennahmestelle 6, etwas hoher am Hang auf
einer Gerinneseitenwand gelegen, wurde eine Lagerungsdichte von 1.88 g cm™ gemessen.
Drei weitere Lagerungsdichtemessungen wurden auf UF 6 durchgefiihrt. Dabei konnten auf
einem Gerinnegrat im Oberhangbereich ein Wert von 1.9 g cm ™2 festgestellt werden. Die
beiden Messungen im Ablagerungsbereich von Murgéngen am Hangfuss ergaben Werte
von 2.24 g cm ™3 und 2.17 gcm 3.

5.3.5 Geomorphologie

Der Hoéchststand des LIA hinterlieff im Hinteren Kaunertal ein einpréagsames Landschaftsbild
aus glazial transportierten Sedimenten, die in chaotischer Korngréfenzusammensetzung
in weitldufigen Grundmorédnen und hohen, extrem {ibersteilten Seiten- und Ufermoréanen
abgelagert wurden. Von feinen Tonen bis hin zu metergrofien Blocken finden sich sémtliche
Korndurchmesser in den glazialen Akkumulationsformen wieder. In niedrigeren Héhenlagen
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5.3 Die Gepatschferner Morénen

ist tendenziell ein hoherer Feinkornanteil in den Morénen auffindbar. Die orographische
rechts der Gepatschzunge gelegene Ufer- und Seitenmoréne hat unterhalb von UF 50 einen
Doppelgrat ausgebildet, der talauswérts leicht an Hohe verliert und an einem Felsriegel
am nordlichen Ende der UF 4-5 endet. In der Vertiefung zwischen dem Morénengrat
und den dariiber anschlieSenden Flanken des Wannetkopfs verlduft ein Gerinne, das
auf Hohe von UF 6 aufgestaut wird und einen kleinen See bildet. Stark deformierte
und von Gletscherschrammen gezeichnete Festgesteinsausbisse und Rundhdcker treten
an vielen Stellen aus den Mordnen heraus. Sie nehmen hiufig entscheidenden Einfluss
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Abb. 5.16: Geomorphologische Karte des Gepatschferner-Gebiets (Daten: HILGER, EIGENE
ERHEBUNG)
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auf die Prozessdynamik innerhalb der UF, indem sie entweder, wie bei UF 3 als flache
Geléndestufen fungieren und Prozesse ausbremsen oder diese an der Grenze zwischen Fels
und Sediment in steilen Bereichen initiieren (Kap. 2.2.1, Fluvialer Abtrag).

Der Entgletscherung folgend erfahren die Héange einen kontinuierlichen Wandel. Anfangs
spielen Toteisvorkommen innerhalb der Sedimentkérper eine entscheidende Rolle fiir die
angehende Erosionsdynamik. Sackungprozesse und Rutschungen werden durch die sténdi-
ge Durchfeuchtung des schmelzenden Toteises ausgelost, was im Gepatschferner-Gebiet
besonders gut in den Unterhangbereichen der UF 1, 50 und 51, sowie an den UF 2 und
11 zu beobachten ist. In deren Oberhangbereichen sind die ersten Anzeichen fluvialer
Einschneidung zu erkennen. Je linger die Mordnenbereiche vom Eis befreit sind, desto
deutlicher ausgebildete Runsen sind vorzufinden. An den UF 4-5 und 6 kommen die am
besten ausgebildeten Runsen zum Vorschein. Dort ragen mehrere Meter hohe Grate aus
der Morénenoberfliche auf. An derem unteren Ende im Mittelhang erfolgt ein Ubergang
zu Levées, die sich in Sequenzen quer iiber den Hang verteilen und von hoher Muraktivitét
zeugen. Murginge entwickeln sich aus den Gerinnen im Oberhang heraus, die durch Rut-
schungen, fluvial Erosion und Steinschlége aus den Runsenwénde oder deren Kollaps mit
Material versorgt werden. Thre Ablagerungen finden sich am flachen Hangfuss in Form von
feink6rnigen Schwemmféchern wieder, insofern ihre Transportkraft nicht ausreichend fiir
die Weitergabe an die Fagge als Vorfluter ist. Bei Flutereignissen kommt es am Hangfuss
zur Unterschneidung der Moréne durch die stark geschiebefithrenden Wassermassen der
Fagge.

Murgénge pragen auch die Oberhangbereiche der Seitenmordnen-UF 1, 50 und 51. Levées
sind hier jedoch nicht so deutlich ausgebildet wie an UF 3, 4-5 oder 6, da die Flidchen
durchgingig steiler sind und eine intensivere Uberlagerung mit flichenhaften Abtragspro-
zessen stattfindet. Thr oberflichiges Erscheinungsbild ist noch wesentlich glatter als das
von linearen Erosionsformen stark bearbeitete Relief der gletscherfernen Ufermorédnen. Die
Ablagerungen finden sich entweder oberhalb kleinerer Geldndestufen, die durch das Einsin-
ken der Gletscheroberfliche entstanden sind, wieder oder verschwinden in der Randkluft
des Gletschers, von wo aus sie erneut glazialen Transportmechanismen unterliegen.

Der Mittelmoranegrat im SW der Gepatschfernerzunge hat seinen Ursprung am Fuf der
Felswand unterhalb des Gletscherplateaus auf 2650 m i.M.. Von dort aus erstreckt er sich
auf einer Lange von 700 m — parallel zum Tal des Annebachs, welcher der noch teilweise
vergletscherten Nordflanke entspringt — in NNO-Richtung und legt bis zur Oberkante der
UF 53 ein Gefille von iiber 100 m zuriick. Entsprechend der relativ kurzen Hangldngen
finden sich auf der O-exponierten Seite der Mittelmoréne (UF 54) hauptséchlich Spuren
fluvialen Abtrags. Zahlreiche schwach ausgebildete, engmaschige Runsen haben sich im
hinteren und auch vorderen Drittel des Mordnenzugs vom Grat ausgehend gebildet. Der
Mittlere Teil ist morphodynamisch inaktiv. Im vordersten Teil ist eine Sackungsnarbe
erkennbar, die ein der Entgletscherung folgendes Abgleiten des Seitenhangs um ca. 8 m
erkennen lisst. Abgesehen vom orographisch hintersten Teil hebt sich die untere Hanghélfte
durch einen ausgepragten Geldndeknick vom Oberhang ab und grenzt an das Gerinnebett
des Annebachs. Den Unterhang durchqueren einige kleine Gerinne, die Konnektivitat
zwischen dem Hang und dem Vorfluter gewéhren. Die Front der Mittelmoréne (UF 53) ist
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ebenfalls zweigeteilt: Der Hang oberhalb des Gletscherstands von 1922 ist von wenigen
Runsen und kleineren Levées gepragt, die von fluvialem Einschneiden und Muraktivitat
zeugen. Thre Ablagerungen finden sich in einer Verflachung in der Hangmitte wieder.
Darunter gewinnt das Geldnde erneut an Steilheit und wechselt in einen stark von fluvialem
Abtrag gekennzeichneten Hangbereich, der an der Basis vom Annebach unterschnitten
wird.

Tab. 5.3 fasst noch einmal die in diesem Kapitel beschriebenen naturraumlichen Gegeben-
heiten der Untersuchungsflichen im Gepatschferner-Gebiet zusammen.

Tab. 5.3: Naturrdumliche Charakteristika der Gepatschferner-UF (Stand:2015)

UF Ausgangs- Vegetationslose Flidche mit Min. Max.
gestein Fliche [%] Pionierve- Distanz Distanz
getation zum zum
[%%] Gletscher Gletscher
[m] [m]
1 Orthogneis 86 1 10.05 286.72
2 Orthogneis, 100 0 110.22 229.68
Paragneis
3 Paragneis, 84 5 382.33 655.62
Amphibolit
4-5 Paragneis 63 5 536.69 1016.01
6 Paragneis 55 11 822.16 1319.38
11 Orthogneis, 100 0 236.17 545.88
Paragneis
50 Orthogneis 99 0 0.00 319.23
51 Paragneis, 89 3 0.00 408.33
Orthogneis
53 Paragneis, 77 22 648.63 965.76
Orthogneis
54 Paragneis, 94 6 303.71 889.91
Orthogneis
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5.4 Die Weifiseeferner Moranen

Das Weiflseeferner-Gebiet unterscheidet sich in vielerlei Hinsicht von den Gegebenheiten
am Gepatschferner. Der Gletscher nimmt eine deutlich geringere Fléche ein und ist weniger
maéchtig, als der Gepatschferner. Steile Karriickwéande die vom Gipfel der Weiflseespitze,
dem hochsten Berg des Hinteren Kaunertals tiberragt werden, bilden eine natiirliche
Barriere im Siiden. Uber deren Flanken fillt der Gletscher tief in den flachen Karboden
hinab und iiberwindet dabei einige Felsvorspriinge und kleinere Geldndestufen, die fiir
die Ausbildung von Spalten sorgen. Die Ablationszone des Gletschers hat sich in sein
urspriingliche Nahrgebiet zuriickverlegt, was das Fehlen einer ausgeprigten Gletscherzunge
erklart. Der geringe Masseneintrag sorgt fiir wenig Bewegung des Gletschereises und
dadurch bedingt ineffektive Erosionskraft an der Basis. Den landschaftlichen Beweis hierfiir
liefert eine grofiflichige Grundmoréne, inmitten welcher die Gletscherfront auf 2713 m .M.
zum Erliegen kommt. Seiner Front entspringen mehrere Schmelzwasserbéche, die sich nach
dem verzweigten Durchflieen der Grundmorénenlandschaft und einer steilen Felspassage
zu einem proglazialen Fluss vereinen.

Die 3 Untersuchungsflichen im Weiflseeferner-Gebiet nehmen Teile der Ufer- und Seiten-
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Abb. 5.17: Ubersicht iiber die UF und Messpunkte im WeiBseeferner-Gebiet
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o
B

Abb. 5.18: Die UF im Weifiseeferner-Gebiet (Foto: DUSIK, 2012-2016)

moréane in unterschiedlichen Hohenlagen des proglazialen Raums ein und sind W- bis
SW-exponiert (Abb. 5.17 und Abb. 5.18). Durch die geringere Grofle des Gletschers fal-
len ihre Hangléngen grundsétzlich kiirzer und die Neigungen weniger steil aus, als bei
vergleichbaren UF im Gepatschferner-Gebiet (vgl.Tab. 5.4):

o UF 19 (Abb. 5.18, u.) befindet sich auf Hohe der aktuellen Gletscherzunge am Fufl der
Westflanke des Norderberggrats. Sie reicht bis auf 2692 m .M. hinab und ist somit die
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hochstgelegene Untersuchungsfliche im Weifiseeferner-Proglazial. Die Seitenmoréne
ist wenig ausgepréigt und war bis ca. 1982 noch vollkommen eisbedeckt. Seit 2003
ist selbst die Hangbasis grofitenteils entgletschert. Haufige Steinschlagereignisse aus
den Felswinden in ihrem Hintergrund nidhren die Morédne mit grobem Schutt. Der
siidliche Teil schliefit direkt an die Gletscherzunge an und verfiigt iiber Hangléngen
von bis zu 120 m. Nach Norden (talauswérts) verkiirzt sich der Hang auf min. 50 m
und wird etwas flacher. Die grofiten Neigungen von bis zu 82 °sind im siidlichen Teil
zu finden.

o Bei UF 17-18 (Abb. 5.18, m.) handelt es sich um eine rezent entgletscherte Ufermoréne
des Weiflseeferners, die in etwa mit den UF 3, 4-5 und 6 im Gepatschferner-Gebiet
vergleichbar ist. Sie befindet sich 500 m noérdlich von UF 19 und hat mit bis zu 170 m
die grofiten Hangldngen im Weifiseeferner-Gebiet vorzuweisen. Zu beiden Seiten
bilden Felsriegel eine natiirliche Begrenzung. Nach oben wird ihr hydrologisches
Finzugsgebiet durch den Morénengrat definiert, welcher aber im Siiden von einer
dem Nordergrat entspringenden Rinne unterbrochen wird. Entlang der Hangbasis
flieBt der bereits zu einem Hauptarm vereinte proglaziale Fluss. 1953 reichte der
Gletscher noch fast bis an das nordliche Ende der UF, bedeckte dabei aber lediglich
den Hangfufl. Der Gletscherstand von 1969 endet oberhalb der siidlichen Grenze der
UF und zeigt sie vollstandig exponiert (Abb. 5.19).

e UF 16 deckt die am ldngsten entgletscherte Ufermoréne ab. Eine genaue Aussage zum
Enteisungszeitpunkt kann auf Grund fehlender Daten jedoch nicht getroffen werden.
Ihre nérdliche Spitze markiert den Weiflseefernerhéchststand des LIA. Die Fliache
schliefit sich getrennt durch einen Felsriegel nérdlich an UF 17-18 an. Im siidlichen
Teil wird mit 84 °die maximale Hangneigung erreicht und auch die Hanglangen sind
hier am grofiten (ca. 180 m). Im nérdlichen Teil verliert der Morénenzug an Steilheit
und Hohe bis er vor einer Steilstufe auf flachem Geldnde auslduft. Er setzt sich
durch eine deutliche Zunahme der Vegetationsbedeckung vom siidlichen Teil ab.
Entlang des Hangfusses flieit der proglaziale Fluss. Nach dem erneuten Passieren
einer Steilstufe zwischen UF 17-18 und UF 16 verliert er an Fliegeschwindigkeit
und bahnt sich seinen Weg kurzzeitig in mehreren verflochtenen Armen durch einen
Sedimentationsbereich bevor sein Bachbett im Bereich der Mittelstation des Skigebiets

Tab. 5.4: Morphometrie der Weiflseeferner-UF

UF Fliche Min. Max. Min. Max. Mittl. Exposition
[m?] Hohe Hohe Nei- Nei- Nei-
[m [m gung gung gung
h.a.e.] h.a.e.] [°] [°] [°]
16 148998.41 2471.21 2912.15 0.23 84.11 33.66 SW
17-18 72230.32 2582.16 2872.39 0.53 80.04 33.63 \W%
19 112080.00 2692.16 2959.93 0.30 82.18 35.69 W
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begradigt ist.

5.4.1 Vergletscherung

Wie der Gepatschferner, war auch der Weiflseeferner wihrend der pleistozénen Vereisung in
den Otztalgletscher integriert und erlebte in etwa die gleichen Vorsto- und Riickschmelz-
phasen (vgl.Kap. 5.3.1). Zum Ende des LIA besa$ er eine Fliche von 4.5 km?. Seitdem (bis
2015) hat er 51 % seiner Fliche verloren und ist um ca. 850 m zuriick geschmolzen, wobei
530 m des Langenverlusts seit 2006 und 100 m seit 2012 vonstatten gingen. Diese Werte
spiegeln den aulergew6hnlich schnellen und weltweit zu beobachtenden Klimawandel seit
Beginn des 20. Jhdt.s wieder.
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Abb. 5.19: Gletscherstinde im Weifiseeferner-Gebiet 1850 - 2015 (Daten: STOCKER-
WALDHUBER, DUSIK)

5.4.2 Permafrost und Toteisvorkommen

Die in Kap. 5.3.2 beschriebenen Analysen fithren im Weifiseefernergebiet zu der Annahme,
dass weite Teile der UF im Bereich des moglichen Permafrostvorkommens liegen und fiir
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die Oberhangbereiche stellenweise Permafrostanwesenheit als wahrscheinlich (BTS <-3° C,
nach HAEBERLI 1975) angesehen wird (Abb. 5.20), bedingt durch die gréfiere Hohenlage der
Weiflseeferner-UF, im Vergleich zu den Gepatschferner-UF. An UF 16 ist bei ca. 2500 m .M.
eine Hohengrenze erkennbar unterhalb welcher Permafrost unwahrscheinlich ist (BTS > -
2 ° C, nach HAEBERLI 1975). Toteisvorkommen treten ahnlich wie bei UF 11 bei UF 19 zu
Tage und bieten auch hier eine optimale Scherfliche fiir kleinere Rutschungen. Passend
zu den Ergebnissen von SCHLOBIES (2016) ist die direkt an den Gletscher angebundene
und durch frequente Steinschlége aus dem Noérdergrat genédhrte Moréne priadestiniert fiir
die Existenz eines massiven Eiskerns, die auch im Zuge einer ERT-Kampagne bestétigt
werden konnte (vgl. Kap. 9.1.2).
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Abb. 5.20: Modellierte Basistemperatur der Winter-Schneedecke im Weiflseeferner-Gebiet
((vgl. DUSIK et al. 2019a), Daten: EIGENE ERHEBUNG)

5.4.3 Vegetation

Die Kartierung von Landbedeckungsklassen (vgl. Kap. 5.3.3) durch HILGER (2017) zeigt fiir
das Weiflseefernergebiet hohenbedingt einen noch gréfieren vegetationslosen Flachenanteil,
als im Gepatschfernergebiet. Die UF im Weifiseeferner-Gebiet liegen oberhalb der Hohenlage,
in welcher Krummholz wéchst: Die Artengrenze der Steineiche (Pinus cembra) konnte
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von NICOLUSSI et al. (2005) auf eine Hohe von 2415 m .M. festgelegt werden. Sie stellt
die am hochsten vorkommende Baumart im Hinteren Kaunertal dar. UF 16 ist zu einem
Flachenanteil von 40% mit Pioniervegetation bedeckt (Tab. 5.5), wobei sich die Sukzession
vor allem auf den nérdlichen, morphodynamisch inaktiven Teil beschrankt (Abb. 5.21).
Alpine Gréser bleiben hier weitestgehend aus. Der Vegetationsbedeckungsgrad der beiden
talaufwarts gelegenen UF 17-18 und 19 ist mit 4% und 2% vernachldssigbar und hingt
wohl mit einer héheren Prozessdynamik, aber insbesondere an UF 19 auch mit einem fiir
die Sukzession ungiinstigen Mikroklima durch die Gletscherndhe und Anwesenheit von
Toteis zusammen.
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Abb. 5.21: Vegetationskarte des Weiiseeferner-Gebiets (verdndert nach HILGER 2017)

5.4.4 Geologie

Die lithologische Situation im Weifiseefernergebiet hat den gleichen Hintergrund wie in
Kap. 5.3.4 beschrieben. Die UF werden vom Grat der Norderbergkette iiberragt, der im
siidlichen Teil (auf Hohe von UF 19 und 17-18) hauptséchlich aus dunklen Biotitplagio-
klasgneisen und Granitgneisen und im Norden (oberhalb UF 16 aus rotlichen Paragneis-
Wechsellagen, sowie tiberwiegend Biotitplagioklasgneisen aufgebaut ist (vgl. Abb. 5.22).
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Auf den Seiten- Ufermordnen an deren Wandfuf} sind Sturzschuttablagerungen zu finden,
die durch frequente Steinschlidge aus dem stark beanspruchten Felsgrat gendhrt werden.

Glazial abgelagerte Sedimente im Weifiseeferner-Gebiet sind allgemein grober als im
Gepatschferner-Gebiet, da der Gletscher zum einen weniger méchtig ist und somit nicht so
viel Erosionskraft aufbringen kann, wie der méchtige Gepatschferner, welcher im Zungen-
bereich zusétzlich ein steileres Gefélle iberwindet. Zum anderen ist der Transportweg, den
die Sedimente mit dem Weiflseeferner zuriicklegen wesentlich kiirzer. Genauer Aussagen
zur Korngréfenverteilungen kénnen im Weiflseeferner-Gebiet nicht getroffen werden, da
hier keine entsprechenden Messungen gemacht wurden.
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Abb. 5.22: Geologische Karte des Weifiseeferner-Gebiets (verdndert nach VEHLING 2016)

5.4.5 Geomorphologie

Das LIA hat auch im Weifiseeferner-Gebiet deutliche Spuren hinterlassen, wenn auch
die kleineiszeitlichen Seiten- und Ufermorénen bei weitem nicht die gleiche Auspriagung
erreichen, wie im Gepatschferner-Gebiet. Das glaziale Tal ist weniger tief eingeschnitten und
zeugt von geringerer glazialer Erosionskraft. Ahnlich, wie bei UF 2 und 11 ist UF 19 von
Rutschungen und Setzungsprozessen betroffen. Die Auflage aus grobem Steinschlagschutt
lasst ein fluviales Einschneiden des Mordnenhangs nur bedingt zu. Murbahnen entspringen
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drei Rinnen des stark zerkliifteten Nordergrats und liefern Sedimente auf bzw. iiberqueren
die jiingst eisfrei gewordenen Morédnenabschnitte im Norden der UF. Dafiir kommen an der
insgesamt hochstgelegenen UF Frosthebungsprozesse zum Tragen, die lokal zur Bildung
von Steinpolygonen fithren.

Anders ist die Situation an UF 17-18: Sie ist die am stdrksten von Erosion betroffene
Fldche im Weilseeferner-Gebiet. Die Ufermoréne liegt an der Bergflanke des Nordergrats
an, welcher im stidlichen Teil durch eine grofie Rinne an die Mordne angebunden ist.
Aus dieser werden durch Steinschlige und Muren Sedimente auf die Moréne geliefert.
Schwach ausgepragte, aber engmaschige Rinnen entlang der Oberkante des Hangs zeugen
von fluvialer Zerschneidung. Sie konzentrieren sich unterhalb zu tieferen Rinnen, aus denen
Murbahnen hervorgehen. Zahlreiche Levées reichen bis nahe an den Hangfuf}, der an den
proglazialen Flul angrenzt und von diesem unterschnitten wird. Die Rinnensequenz wird
im Norden fortgesetzt, wo die UF von einem diagonal zum Hang verlaufenden Felsriegel
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Abb. 5.23: Geomorphologische Karte des Weifiseeferner-Gebiets (Daten: HILGER, DUSIK)
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begrenzt ist. Uber Kliifte und Spalten im Festgestein abflieBendes Wasser konzentriert sich
an der Grenze zum Mordnensediment und fiihrt zu fluvialer Erosion. Der stark verwitterte
Felsriegel ist anfillig fiir Steinschlag und baut Halden aus grobem Schutt am Wandfuf auf.

Nordlich von UF 17-18 zieht die Ufermoréne in einem leichten Bogen nach Westen und
endet als alleinstehendes Landschaftselement getrennt von der Flanke des Nordergrats
auf flachem Grund. Der von UF 16 abgedeckte Bereich besitzt lediglich im siidlichen
Abschnitt Anzeichen geomorphologischer Aktivitdat. Fluviale Prozesse entwickelten hier
an der Oberkante eine Sequenz seichter Rinnen, die in kleinen Hanggerinnen fortgesetzt
werden. Von Vegetation bewachsene Levées sind Zeugen ehemaliger Muraktivitdt. Auf dem
nordlichen Teil sind Spuren von aktiven geomorphologischen Prozessen rar, was sich auch
in einem hoheren Grad an Vegetationsbedeckung auflert (vgl. Kap. 5.4.3). Der Vorfluter
entfernt sich in nordlicher Richtung immer weiter vom flachen Hangfuss der UF und hat
insofern keinen Einfluss auf deren Morphodynamik.

In folgender Tabelle werden die naturrdumlichen Eckpunkte der Untersuchungsflichen im
Weifiseeferner-Gebiet nochmals zusammengefasst.

Tab. 5.5: Naturraumliche Charakteristika der Weilseeferner-UF (Stand:2015)

UF Ausgangs- Vegetationsloser Flidchenanteil Min. Max.
gestein Flachenan- Pionierve- Distanz Distanz
teil getation zum zum
[%] (%] Gletscher Gletscher
[m] [m]
16 Paragneis, 54 40 704.52 1236.73
Orthogneis,
Amphibolit
17-18 Paragneis, 95 4 473.57 772.37
Orthogneis,
Glimmer-
schiefer
19 Paragneis, 98 2 0.00 387.78
Orthogneis,
Glimmer-
schiefer
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6 LiDAR

Die rédumliche Datenbasis, auf der die Analysen dieser Arbeit aufbauen, besteht aus dreidi-
mensionalen LiDAR-Punktwolken. In den vergangenen Jahren haben sich LiDAR-Daten
als Grundlage fiir die Bearbeitung von Fragestellungen der Hochgebirgsgeomorphologie
bewédhrt und werden neben dem Erkennen und Erfassen von Prozessformen zu Monitoring-
und Modellierungszwecken, sowie zur Einschétzung von Naturgefahren herangezogen (vgl.
JABOYEDOFF et al. 2012). Zahlreiche Anwendungsbeispiele befassen sich mit der Quantifi-
zierung und Prozessforschung von Massenverlagerungen auf Lockermaterialhéangen (z.B.
BREMER & SASs 2012; NEUGIRG et al. 2016; SAILER et al. 2012) und in Felswénden
(z.B. ABELLAN et al. 2014) oder im fluvialen System (z.B. ANDERSON & PITLICK 2014;
CAvAaLLI et al. 2008; HERITAGE & LARGE 2009), sowie mit Studien zur periglazialen
Morphodynamik (z.B. AVIAN et al. 2009; BAUER et al. 2003; SAILER et al. 2010) und zu
glazialen Entwicklungen (z.B. FISCHER, A. et al. 2015). CARRIVICK et al. (2013) geben
einen Uberblick iiber Anwendungsbeispiele, Nutzen und Potential der Methode mit Bezug
auf die Hochgebirgsgeomorphologie.

Aufgrund der vielen Einsatzmoéglichkeiten kann LiDAR mittlerweile zum Standardrepertoire
gezahlt werden. Die fernerkundliche Methode bietet neben der Erreichbarkeit abgelegener
Areale, einen beriihrungslosen und somit stérungsfreien Zugang zu von Erosion betroffenen
Flachen. Bezogen auf die geomorphologische Prozessforschung ermoglicht sie die Ausweitung
von punktuellen In-situ-Messmethoden, wie beispielsweise Sedimentfallen oder erosion
pins (BECHT 1995; HAAS et al. 2011), die einerseits ungeeignet fiir die Erfassung von
Rutschungen oder Murgéngen sind und andererseits eine Stéorung des Hangsystems mit
sich bringen. Mit rdumlich und zeitlich hochaufgelésten LiDAR-basierten Geldnde und
3D-Modellen ist nun, neben vielfaltigen digitalen Reliefanalyseoptionen, die Moglichkeit
gegeben Erosionsprozesse auf der Hang- und Einzugsgebiets-Skale zu erfassen und zeitliche
Variationen der Prozessdynamik zu ermitteln (vgl. u.a. NEUGIRG 2016).

Auch CARRIVICK et al. (2013) stimmen der Effektivitét von terrestrischem und luftge-
stitztem LiDAR zu, da die Methoden sich insbesondere durch die zeitsparende Aufnahme
rdumlich verteilter Daten und ihre vergleichsweise geringen monitiren Kosten von traditio-
nellen Methoden abheben. Dennoch besteht Bedarf fiir ein gréfleres Erfahrungsfeld und
Verbesserungen fiir den Einsatz in Hochgebirgsfragestellungen:

“Advancements in surveying technology of LiDAR; primarily in the form of
ALS and TLS, for rapid very high-resolution analyses (ABERMANN et al. 2010)
have yet to be exploited for holistically examining multi-scale sediment fluzes
within highly dynamic alpine catchments.“ (vgl. CARRIVICK et al. 2013, S. 84).

Trotzdem birgt die Methode durch die Mdéglichkeit fiir wiederholtes Monitoring grofler
Fléachen den entscheidenden Vorteil multitemporale Aufnahmen auf verschiedenen zeitlichen
Skalen zu generieren und somit die gegenwértige Prozessdynamik alpiner Sedimentspei-
cherformen zeitlich und rdumlich differenzieren zu kénnen (CARRIVICK et al. 2013). Seit
kurzem kommt LiDAR daher gezielt in Studien mit Wiederholungsaufnahmen zum Einsatz
(z.B. ANDERSON & PiTLICK 2014; HECKMANN & VERICAT 2018; NEUGIRG 2016).
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6.1 Aufnahme

Laserscanning liegt der Zeitmessung eines Lichtsignals zu Grunde, das von einer Oberfliche
reflektiert und zum Sensor zuriick gesandt wird (PETRIE & ToOTH 2008). Es gibt zwei
Methoden, um die Entfernung zwischen dem Sensor und der reflektierenden Oberfliche
anhand der zuriickgelegten Dauer des Signals zu bestimmen: Die Time Of Flight (TOF) oder
pulse echo Methode stiitzt sich auf die Laufzeit eines Laserimpulses in einem spezifischen
Medium, das in geomorphologischen Studien die Luft ist (CARRIVICK et al. 2016). Die
Entfernung R (Range) der reflektierenden Oberfliche wird durch die Formel

R=c-t/2-n (6.1)

(BERALDIN et al. 2010) beschrieben, wobei ¢ die Lichtgeschwindigkeit im Vakuum (3 - 108 m s™1),
n der Korrekturfaktor fiir die Lichtgeschwindigkeit in der Luft unter Berticksichtigung von
atmosphérischen Parametern und ¢ die Laufzeit des Laserimpulses ist. Die zweite Methode
basiert auf dem Phasenvergleich der sinusodialen Wellenform zwischen dem Transmitter-
und Empféngersignal einer kontinuierlich emittierenden Lichtquelle. Die Berechnung der
Entfernung R erfolgt dann iiber die Formel

R=\2(M+¢/2 7), (6.2)

(BERALDIN et al. 2010), wobei A die bekannte Wellenlédnge, M die Amplitudenzahl und ¢
die gemessene Phasendifferenz darstellt. In Abhéngigkeit von der Entfernung des Sensors
(satellitengestiitzt > luftgestiitzt > terrestrisch) konnen mit TOF-Laserscannern sehr grofie
Entfernungen gemessen werden, was auf Laserscanner der Phasenvergleich-Methode nicht
zutrifft. Jedoch ermoglichen letztere enorm grofie Datenraten auf kurzer Distanz und
kénnen extrem hochaufgeloste Punktwolken produzieren. Des weiteren sind TOF-Geréte
teurer, schwerer und mit groflerem technischen Aufwand verbunden. Sie besitzen aber
einige, vor allem fiir Geldndeeinsétze im Hochgebirge ausschlaggebende Vorteile gegeniiber
Phasenvergleichs-Sensoren: Zum einen ist die Messdauer kiirzer, was direkten Einfluss auf
die bendtigte Akkukapazitdt hat und zum anderen sind sie nicht auf besonders starke
Wiederkehrsignale angewiesen und konnen deshalb atmosphérische Storungen oder Spiege-
lungen besser ausgleichen (BERALDIN et al. 2010). Deshalb wurden die hier verwendeten
Daten alle mit TOF-Laserscannern aufgenommen.

Dabei auftretende Messfehler haben einerseits einen systematischen Hintergrund und
andererseits beruhen sie auf dufleren Bedingungen, die von Experiment zu Experiment
unterschiedlich sein kénnen. Erstere werden durch Konstruktionsfehler oder Artefakte
hervorgerufen und koénnen teilweise durch Kalibrierungsmodelle des Herstellers minimiert
werden. Letztere sind abhéngig von situationsabhéngigen Parametern, wie den atmosphé-
rischen Bedingungen, der Reflektivitit der gemessenen Oberfliche, der Entfernung des
Sensors zur Oberfliche oder des Winkels zwischen dem Laserstrahl und der Oberfliache
(LicHTI & SKALOUD 2010). Auftretende Fehler gehen im Fall dieser Arbeit vor allem mit
dem footprint einher, der durch die Strahlendivergenz mit gréflerer Entfernung auftritt.
Auf geneigten Fléachen verstdrkt sich der Effekt zusétzlich und macht die Punktmessung

70



6.2 Datenbasis

ungenau. Bei Scannermodellen, die nicht full-waveform-fahig sind, wird im Falle von zu nah
beieinander gelegenen Oberflachenelementen, die vom gleichen Impuls getroffen werden, ein
Signal an den Sensor gesandt, dass die Punktkoordinaten der verschiedenen Oberflichen
vermischt (mized pizels). Stark reflektierende Oberflachen (Wasser, Eis, Schnee) erzeugen
besonders bei kurzen Entfernungen Ungenauigkeiten durch Riickstreuung, detector satu-
ration oder blooming. Aufgrund der situationsgebundenen Umsténde liegt die Beachtung
dieser Messungenauigkeiten beim Anwender (LICHTI & SKALOUD 2010). Eine detaillierte
Beschreibung des Vermessungsprinzips, der Datenaufnahme, -prozessierung und -analyse
des Laserscannings, sowie damit verbundener Fehler und Unsicherheiten kann bei SHAN &
ToTH (2008), LicHTI & SKALOUD (2010) und VOSSELMAN (2010) nachgelesen werden.

6.2 Datenbasis

Das Forschungsprojekt PROSA nutzt neben eigenen Aufnahmen Datensétze fremder Anbie-
ter, die vor Projektbeginn im Jahr 2012 aufgenommen wurden. Eine weit zuriickreichende
Rohdatengrundlage an Luftbildern (1953 bis 2010) konnte iiber das Land Tirol bezogen
werden. Nach deren Orthorektifizierung dienten sie als Basis fiir viele Kartierungen. Bereits
prozessierte ALS-Punktwolken aus dem Jahr 2006 stellte die TIWAG dem Projekt zur
Verfiigung. Die Aufnahme aller weiteren ALS-Datensétze (vgl. Tab. 6.1) wurde durch das
Projekt an ein externes Unternehmen vergeben. Die Kontrolle und Prozessierung (Registrie-
rung und Streifenausgleich) der aufgenommenen Punktwolken fithrte die Forschergruppe
fiir Photogrammetrie und Fernerkundung der TU Wien im PROSA-Projekt unter Prof.
Dr. N. Pfeifer durch.

Die TLS-Datensatze wurden alle im Eichstatter Teilprojekt selbst aufgenommen. Fiir
Aufnahmen vor 2013 kam ein Riegl LMS-Z420i Laserscanner zum Einsatz, danach ein
Riegl VZ-4000. Letzterer besitzt eine gréflere Reichweite, eine kleinere Strahlendivergenz
und eine groflere Genauigkeit und Prézision, als sein Vorgénger und ist zusétzlich in der
Lage schnee- und eisbedeckte Oberflichen zu erfassen. Auch die Durchfithrbarkeit der
teilweise abgelegenen Hochgebirgsgeléndearbeiten erleichterte der VZ-4000 im Vergleich
zum LMS-Z420i deutlich, da dieser kleiner und leichter ist und groflere Datenmengen in
kiirzerer Zeit aufnehmen kann. In Tab. 6.2 sind die technischen Details der beiden Modelle
zusammengefasst.

ALS-Daten decken zwar das gesamte PROSA-Untersuchungsgebiet ab, sind aber sowohl
rdumlich, auf Grund der relativ groflen Entfernung, als auch zeitlich, wegen der hohen Kos-
ten, niedriger aufgelést. Fiir die steilen Mordnenhédnge ist aulerdem der Aufnahmewinkel
der bisher hier eingesetzten Methode nicht immer optimal. Ausgewahlte Untersuchungs-
flichen wurden mit deutlich geringerem Kostenaufwand mehrmals pro Jahr terrestrisch
aufgenommen. Dadurch war die Moglichkeit gegeben, den Scanner mit kurzen Entfernungen
und besserer Aufnahmegeometrie zu platzieren, was sich in einer hoheren Punktdichte und
kleineren systematischen Fehlern der Datensdtze bemerkbar macht. Aus dichten Punkt-
wolken lassen sich sehr hochaufgeloste DGMs gewinnen. Vor allem fiir die Analyse von
Prozessarten mit kleiner Magnitude, wie z.B. hangaquatischem /fluvialem Abtrag ist eine
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hohe rdumliche Auflésung der zugrundeliegenden Daten unabdingbar, da diese nur geringe
Auswirkungen der Hangerosion auf kurzem Zeitraum zeigen. Niedrig-frequente Prozesse, wie
z.B. Muren zeigen groflie Verdnderungen in kurzer Zeit, werden aber hiufig durch andere
Prozesse innerhalb des Messintervalls liberlagert. Fiir die Bestimmung ihres zeitlichen
Auftretens und um durch sie verursachte Verdnderungen von jenen iiberlagernder Prozesse
differenzieren zu kénnen, sind hdufige Messungen mit kurzem Intervall ntig. Um dem
Anspruch hoher zeitlicher und rdumlicher Auflésung gerecht zu werden, wurden entlang
der proglazialen Mordnen von Gepatsch- und Weifiseeferner Positionen ausgewéhlt, die
fiir TLS-Messungen geeignet sind. Tab. 6.3 gibt einen Uberblick iiber in dieser Arbeit
verwendete Standorte, vorhandene Messungen, das verwendete Scanner-Modell, sowie
Informationen iiber Punktdichte und Co-Registrierung der generierten Punktwolken. Die
Aufnahmezeitpunkte und -héaufigkeit jeder Position wird in Abb. 6.1 illustriert. Einige UF
wurden durch zwei TLS-Positionen vermessen, um Abschattungen zu reduzieren. Bei diesen
setzt sich die Bezeichnung der Untersuchungsfliche aus den verwendeten TLS-Positionen
zusammen (UF 4-5 und 17-18).
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Datum
Abb. 6.1: Ubersicht iiber die TLS-Aufnahmen der hier untersuchten UF
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Tab. 6.1: ALS-Datenbasis und Hintergrundinformation

Aufnahmedatum Scanner Wellenlinge Ausfiihrende Mittlere
Modell [nm)] Institution Punktdichte
[pts/m?]
05.09.2006 999 4.6
04.07.2012 Riegl 1064 Milan 11.9
LMS-Q680i-S Geoservice
GmbH
05.07.2012 Riegl 1064 Milan 7.2
LMS-Q680i-S Geoservice
GmbH
18.07.2012 Riegl 1064 Milan 7.9
LMS-Q680i-S Geoservice
GmbH
28.09.2012 Riegl LMS- 1550 Milan 10.8
Q680/400 Geoservice
GmbH
25.10.2012 Riegl LMS- 1550 Milan 9.6
Q680/400 Geoservice
GmbH
18.07.2014 Riegl 1064 Milan 9.6
LMS-VQ580 Geoservice
GmbH

Tab. 6.2: TLS-Modelleigenschaften

Scanner Modell Wellen- Max. Strahlen- Genauig- Préazision Kamera-
lange Reich- divergenz keit [mm] system
weite [mrad] [mm]
Riegl LMS-Z420i NIR 0.25 10 ¢ 4,4 Nikon
D70
Riegl VZ-4000 NIR 4000 0.15 15 2 10 2 intern

1 1 SD bei 50 m Entfernung unter Riegl-Testbedingungen
2 1 SD bei 150 m Entfernung unter Riegl-Testbedingungen
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Tab. 6.3: TLS-Datenbasis und Hintergrundinformation

UF Scanposition- Reichweite Aufnahme- Scanner Winkel- Mittlere SD der Co-
Koordinaten [m] datum Model auflésung Punkt- Registrierung
[°] dichte [m]
[pts/m?]
24.09.2011 205.62 Master
04.07.2012 Riegl LMS-7Z420i 0.05 201.20 0.0233
21.09.2012 148.33 0.0159
04.07.2013 195.25 0.0154
N 46 © 52.534°
2 E 10° 45.103’ 30-100 28.09.2013 173.17 0.0215
10.07.2014 169.80 0.0168
Riegl VZ-4000 0.02
23.09.2014 228.28 0.0167
(0.0088%*)
10.07.2015 190.27 0.0020
22.09.2015 162.93 0.0051
24.09.2011 81.22 0.0166
05.07.2012 Riegl LMS-Z420i 0.05 84.12 0.0270%*
21.09.2012 80.76 0.0045
N 46 © 52.659’
3 E 10°44.835’ 25-450 04.07.2013 52.38 0.0122
10.07.2014 172.64 0.0125
Riegl VZ-4000 0.02
23.09.2014 174.59 0.0037
10.07.2015 178.75 0.0028

Fortsetzung auf der néchsten Seite . ..
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.. Fortsetzung
UF Scanposition- Reichweite Aufnahme- Scanner Winkel- Mittlere SD der Co-
Koordinaten [m] datum Model auflésung Punkt- Registrierung
[°] dichte [m]
[pts/m?]
24.09.2011 26.59 0.0156
05.07.2012 Riegl LMS-Z420i 0.05 8.14 0.0384
20.09.2012 25.92 0.0045
01.07.2013 158.71 0.0050
N 46 ° 52.768’

4 E 10 ° 44.524° 90-480 28.09.2013 80.34 0.0153
10.07.2014 109.31 0.005

Riegl VZ-4000 0.02
23.09.2014 109.83 0.0119
10.07.2015 93.59 0.0157
22.09.2015 104.76 0.0172
05.07.2012 14.34 0.0224

Riegl LMS-Z420i 0.05
20.09.2012 20.18 0.0182
01.07.2013 117.84 0.0313
° ) 28.09.2013 69.24 0.0084

s Ndewmsmo

’ 10.07.2014 86.72 0.0059

Riegl VZ-4000 0.02
23.09.2014 99.96 0.0081
10.07.2015 68.43 0.0082
22.09.2015 62.36 0.0063
° ) 24.09.2011 22.17 0.0110

6 g leg ° iigig, 100 - 400 Riegl LMS-Z420i 0.05
’ 20.09.2012 22.17 0.0110

Fortsetzung auf der néchsten Seite . ..
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... Fortsetzung
UF Scanposition- Reichweite Aufnahme- Scanner Winkel- Mittlere SD der Co-
Koordinaten [m] datum Model auflésung Punkt- Registrierung
[°] dichte [m]
[pts/m?]
01.07.2013 89.07 0.0097
08.07.2014 103.64 0.0449*
N 46 ° 52.023’ .
6 E 10 ° 44.448° 100 - 400 23.09.2014 Riegl VZ-4000 0.02 105.39 0.0102
10.07.2015 84.41 0.0101
22.09.2015 84.5 0.0099
16.07.2014 Riegl 0.02 124.33 0.0106
VZ-4000
24.09.2014 111.63 0.0167
N 46 ° 52.371’
16 E 10° 42.996° 70 - 360 28.07.2015 107.19 0.0075
21.09.2015 111.14 0.0079
16.07.2014 Riegl 0.02 108.94 0.0246
VZ-4000
24.09.2014 131.22 0.0235
N 46 ° 52.248’
17 E 10 ° 43 088’ 95 - 400 28.07.2015 94.99 0.0046
21.09.2015 0.02 102.83 0.0090
16.07.2014 Riegl 0.02 117.0 0.0093
VZ-4000
24.09.2014 95.46 0.0498*
N 46 ° 52.161’
18 E 10 ° 43 109’ 95 - 330 28.07.2015 105.41 0.0069
21.09.2015 118.90 0.0101

* Master-Punktwolke, global registriert auf Reflektorenkoordinaten, die mit einer Genauigkeit von + 2 ¢m per dGPS oder Tachymeter eingemessen
wurden. Der Wert stellt die SD der globalen Registrierung dar.
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6.3 Georeferenzierung und Co-Registrierung

Um eine Vergleichbarkeit der unterschiedlich gewonnenen Datensétze (ALS und TLS) zu
erhalten, werden diese in dasselbe globale Koordinatensystem transformiert. Dies birgt die
Vorteile, moglichst lange Datenreihen zu gewinnen und eine grofie rdumliche Genauigkeit
ihrer Lage garantieren zu konnen. Alle Datensétze liegen im projezierten Koordinatensystem
ETRS89 Zone 32N vor, das sich auf den GRS80-Ellipsoid bezieht und fiir die Lage des
Untersuchungsgebiets am geeignetsten ist. Die urspriinglich im lokalen Koordinatensystem
des Scanners aufgenommenen TLS-Datensétze werden iiber im Geldnde installierte und
global eingemessene Reflektoren co-registriert und so mit den schon von vornherein mit
globalen Koordinaten ausgestatteten ALS-Daten kompatibel gemacht. Eine detaillierte
Beschreibung des Vorgehens wird in HILGER (2017) gegeben.

6.4 Prozessierung

Die Prozessierung von rdumlichen Daten unterliegt einem der Aufnahmemethode angepass-
tem Workflow, fiir den diverse Softwareprogramme nétig sind. ALS- und TLS-Rohdaten
besitzen Fabrikanten-spezifische Formate fiir deren Bearbeitung hiufig eigens entwickelte
Softwareprogramme vom Geréatehersteller verfiigbar sind.

Die Prozessierung und Handhabung der ALS-Daten wurde fiir alle Teilprojekte durchge-
fihrt, so dass fertige DGM zur Verfligung standen. Der entsprechende Workflow kann
bei HILGER (2017) im Detail nachgelesen werden. Nach der Rohdatenprozessierung ent-
spricht dieser, abgesehen von der Anpassung diverser Parameter an die unterschiedlichen
Aufnahmebedingungen und Punktwolkeneigenschaften, im Prinzip dem hier dargestellten
TLS-Daten-Workflow, der in Zusammenarbeit mit TP 5 ausgearbeitet wurde (Abb. 6.2).
Dieser beginnt mit der Rohdatenprozessierung in RiSCAN PRO, der eigens fiir die Pro-
zessierung von TLS-Punktwolken entwickelten Software von Riegl Laser Measurement
Systems. Alle Punktwolken einer TLS-Position werden in das gleiche Projekt geladen und
in mehreren Schritten auf die Registrierung vorbereitet (vgl. Abb. 6.2). Eine der Aufnah-
men wird als Master-Punktwolke ausgewéhlt. Diese zeichnet sich idealerweise durch eine
gute Registrierung auf im Geldnde gescannte Reflektoren (Mindestanzahl = 3) aus und
besitzt daher eine préazise Lage im globalen Koordinatensystem. Die restlichen, sogenann-
ten Slave-Punktwolken werden iiber tie points auf die Master-Punktwolke registriert. Tie
points konnen entweder Reflektoren oder gleiche, eindeutig in den Punktwolken manuell
identifizierte Punkte sein, welche einander per Coarse Registration zugeordnet werden.
Die Lage der Punktwolken ist nach dieser ersten Grobregistrierung noch zu ungenau,
weshalb sie tiber den iterative closest point (ICP)-Algorhitmus auf Basis von TINs im Multi
Station Adjustment (MSA )-Verfahren nachgebessert wird. Im Anschluss an die Korrektur
ihrer inneren Lageparameter und der Co-Registrierung durchlaufen die hier verwendeten
rdumlichen Daten generell folgende Schritte:

1. Erneute Entfernung von Storsignalen (z.B. flying points, Ausreifier, Rauschen),
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2. Homogenisierung der Punktdichte iiber 2-D Blockthinning,

3. Klassifizierung der Punkte entsprechend ihrer Oberflichenbedeckung tiber Segmenta-
tion by Planes und Ground Seeds und

4. Generierung von (bare Earth-)DGM iiber Moving Planes.

Die genannten Schritte erfolgen im Programm LIS des Innsbrucker Unternehmens Laser-
data GmbH. Es stellt eine Erweiterung der vor allem im Rasterdaten-Bereich méchtigen
Open Source GIS-Software System for Automatic Geoscientific Analysis (SAGA) dar
und bietet vielfaltige Moglichkeiten zur Prozessierung und Analyse von Laserscanning-
Daten. Die Prozessierungsschritte werden, soweit moglich, iiber die Ansteuerung der
SAGA-Kommandozeile iiber Python oder RSAGA automatisiert.

AUTOMATIC PROCES- IMPORT - SEG- GROUND
SING WITH RSAGA POINTS MENTA- CLASSI-
*
AND PYTHON VIA FROM *.As- TION BY FICATION
SAGA CMD cll PLANES

M P SIGNIFCANT DIFFERENCE DTM AND
PRI [PREARCEES: GRID CALCULATION PROPAGATED
SING AND TERRAIN CONTROL & MANUAL

ANALYSIS " ERROR GRID 5
DTM PROFILE ANALYSIS GENERATION ECLASSIFICATION

Abb. 6.2: Workflow der TLS-Datenprozessierung

6.5 DGM-Erstellung

In Abhéingigkeit von der Methode, den Geriteeigenschaften und lokalen Parametern der
untersuchten Fléache, wie dem Aufnahmewinkel, der Entfernung zwischen dem Gerét und
der Oberfliche kann die Bodenauflosung der Punktwolken in sich stark variieren. Im Fall
von LiDAR-Punktwolken ist die Punktdichte bei kurzen Entfernungen und nicht zu flachem
Aufnahmewinkel am grofiten. Mit grofierer Entfernung zwischen dem Laserscanner und der
reflektierenden Oberfliche wird die Punktdichte geringer. Gleichzeitig wird mit grofierer
Entfernung der footprint bei den geneigten Mordanenhdngen mit der Héhe immer gréfer,
was zusédtzlich zu einer Reduzierung der Punktdichte in den Oberhangbereichen fiihrt, die
umso mehr an Bedeutung gewinnt, je grofler die Strahlendivergenz des TLS-Modells ist
(vgl. Abb. 6.3). Die sinnvollste einheitliche Rasterauflosung der TLS-basierten DGM liegt
daher bei 0.5 m und der ALS-basierten DGM bei 1.0 m. Alle DGM wurden entsprechend
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der weiterfithrenden Analysen bearbeitet. Dazu wurden Festgesteinsbereiche maskiert
und ihre Auflenlinien an die Begrenzungen der jeweiligen UF angepasst. Bei Letzterem
wurden Verdnderungen mit der Zeit berticksichtigt, wie z.B. die Flachenzunahme durch

den Gletscherschwund oder Modifizierungen der Hangbasis durch Unterschneidung.

LMS-Z2420i

VZ-4000

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 120 130 m

Abb. 6.3: Punktdichteverteilungen von Aufnahmen der verschiedenen TLS-Modelle. Beide
Darstellungen zeigen den gleichen Ausschnitt von UF 4
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7 DGM-basierte Analysemethoden

Auf Grundlage der zuvor dargestellten Prozessierung der LIDAR-basierten DGM werden zur
Erarbeitung der in Kap. 3 erlduterten Fragestellungen diverse Analysemethoden angewandt,
die im Folgenden erklért werden.

7.1 DEM of Difference

Multitemporale DGM bieten die einfache Moglichkeit Rasterzellen-basierte Differenzen zu
berechnen, indem aufeinander folgende Zeitschnittaufnahmen voneinander subtrahiert wer-
den. Anhand der Differenzraster oder DEMs of Difference (DoDs) sind Volumenénderungen
an der Landschaftsoberfliche quantifizierbar, die beispielsweise durch geomorphologische
Prozesse hervorgerufen werden (WHEATON et al. 2009; WiLLIAMS 2012). In der Hochge-
birgsgeomorphologie findet die Methode Anwendung im Monitoring von Massenbewegungen
(z.B. JABOYEDOFF et al. 2012; OPPIKOFER et al. 2009), Murgéngen (z.B. BULL et al. 2010;
HaAs et al. 2012) oder der Erfassung von fluvialen Transportprozessen (z.B. BRASINGTON
et al. 2000; LANE et al. 2003).

7.2 Level of Detection und Interpolationsfehler

Auf dem Weg von der Rohpunktwolke zum DoD werden Fehler propagiert, die zum
Teil systematischer Natur sind, teilweise vom Vermessungsdesign abhéngen oder durch
die Interpolationsmethode hervorgerufen werden (BRASINGTON et al. 2000; WHEATON
2008; WHEATON et al. 2009). Diese Fehler und Unsicherheiten sind dort gering, wo gute
Messbedingungen vorhanden sind, d.h. fiir Oberflichen mit relativ kurzen Entfernungen
zum Scanner, fiir welche der Auftreffwinkel des Laserstrahls nicht zu flach ist. Hingegen fiir
Oberflédchen, die weniger gut geeignet sind, weil sie z.B. einen starken footprint verursachen,
konnen die Vermessungsungenauigkeiten erheblich sein. Um diese Ungenauigkeiten und
Fehler (Rauschen) nicht in die Ergebnisse einflieflen zu lassen, werden sie aus den DoDs
ausgeschlossen. Dieses Rauschen wird als Level of Detection (LoD) bezeichnet und wird
durch einen statistischen Ansatz, der auf den Prinzipien der Gaus’schen Fehlerfortpflanzung
aufbaut, bestimmt, welcher von LANE et al. (2003) etabliert wurde. Das Level Of Detection

(LoD) wird tber die Formel
LoD =1.96 - \/o? + o2 (7.1)

berechnet, wobei o die Standardabweichung (SD) ist und der Faktor 1.96 den t-Wert des
95%-Konfidenzintervalls darstellt, in welchem der wahre Wert der statistischen Grund-
gesamtheit zu finden ist, nachdem die Oberflichenverinderungswerte in eine t-Statistik
konvertiert wurden. o1 und o9 konnen durch verschiedene Ansatze bestimmt werden:
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e Wiederholungsaufnahmen in direktem Anschluss an die eigentliche Messung garantie-
ren, dass Verdnderungen, die auf einem DoD aus den beiden zeitnahen Aufnahmen
zu sehen sind, keine geomorphologische Ursache haben. o1 wird durch die Standard-
abweichung der gemittelten DoD-Werte der einen Zeitschnittaufnahme beschrieben,
und o9 durch die SD des anderen Zeitschnitts mit seiner Wiederholungsmessung.

o Ein Stable Area (SA)-Approach kommt zum Einsatz, wenn keine Wiederholungsauf-
nahmen verfiigbar sind. Hierflir werden geomorphologisch stabile Areale innerhalb der
UF genutzt, um den LoD zu bilden. Das DoD zwischen zwei aufeinander folgenden
Messungen, die auf die SAs reduziert wurden, liefert die Werte von o1 und o2, welche
sich in diesem Fall gleichen.

 Fiir diese Arbeit werden auf den Publikationen von BRASINGTON et al. (2000), FuL-
LER et al. (2003), LANE et al. (2003) und MILAN et al. (2011) basierend, rdumlich
verteilte LoDs berechnet. D.h., dass der LoD fiir jede Rasterzelle eines DGM gesondert
berechnet wird. Dies birgt den Vorteil, dass Bereiche mit guter Aufnahmegeometrie
nicht mit einem unndétig hohen LoD verglichen werden und andersherum wird ausge-
schlossen, dass in Arealen mit schlechten Voraussetzungen nicht alle Unsicherheiten
erfasst werden. Als o1 und o9 werden bei der Interpolation der Punktwolken zu DGM
die rdumlich verteilten SDs zwischen den Hohenwerten der Punktwolke und dem
jeweiligen Zellwert berechnet und als zusétzliches Raster ausgegeben. Die Differenz-
bildung geschieht im von DRr. LUuDWIG HILGER und PD DR. TOBIAS HECKMANN
entwickelten SAGA-Modul Cut and Fill auf Grundlage der Pre- und Post-Event-
digitales Gelandemodels (DGMs) und den jeweiligen SD-Rastern. Es ermoglicht den
rdumlich verteilten LoD direkt in das DoD einfliefen zu lassen und gibt ein Significant
Difference Grid, sowie ein Propagated Uncertainty Grid aus.

In Tab. A.1 und Tab. A.2 sind die Untersuchungsflichen- und -zeitraum-spezifischen LoDs
zusammengefasst.

Trotz der Anwendung eines LoDs bleiben einige interpolationsbedingte Fehler bestehen.
An den Ubergiingen zwischen Data und No Data-Bereichen der Pre- und Post-Event-
DGM (Licken und Randbereiche) sind Interpolationsfehler auf Grund des Datenmangels
am Grofiten. In den DoDs tritt in Folge dessen das Salz-und-Pfeffer Phinomen auf, das
durch ungewdhnlich hohe und niedrige Differenzwerte in benachbarten Zellen entsteht.
Meistens sind diese in systematischen Mustern um Liicken herum oder entlang der Ras-
teraulengrenzen angeordnet und koénnen durch die Anwendung eines Buffers eliminiert
werden. Interpolationsbedingte Ausreifler sind héufig an Stellen mit geringer Punktdichte
anzutreffen und werden manuell in No Data-Zellen umgewandelt.
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Im Sinne der Untersuchungen zu Unterschieden der Geomorphodynamik zwischen Ober-
und Unterhangbereichen wurde eine Grenzwert gesucht, der die Bereiche klar voneinander
abgrenzt. Anstelle des fiir Massenbewegungsstudien iiblichen Hangneigungsgrenzwertes von
30°wurde ein Hohenwert als Grenze verwendet, oberhalb welchem innerhalb eines mittel-
fristigen Zeitraums (Juli 2012 bis Juli 2014) Erosion dominiert und unterhalb welchem im
gleichen Zeitraum Akkumulation dominiert. Hierfiir wurden die UF in 10m-H6henabschnitte
unterteilt. Fiir jeden Hohenabschnitt wurden die DoD-Werte summiert und die Summen-
werte anschliefend hangabwérts akkumuliert. Fiir UF, die nicht durch das Austauen von
Toteis oder Oberflichenverinderungen von Nivationsnischen betroffen sind, besitzt der Plot
der kumulativen Summe einen Wendepunkt, der dem Héhenwert entspricht, an dem die
dominante Transportgréfie von Erosion zu Akkumulation wechselt (vgl. Abb. 7.1). Diese
Arte der Zonierung liefert jedoch, wie schon angedeutet, keine verniinftigen Ergebnisse
an Positionen, welche ganzjahrigen Schmelzprozessen ausgeliefert sind und wurde daher
nur auf die UF 3, 4-5, 6, 16 und 17-18 angewandt. Diese besitzen den zusétzlichen Vorteil,
dass sie mit TLS aufgenommen wurden und somit die Analysen zu Unterschieden der
Geomorphodynamik zwischen Ober- und Unterhang anhand von rdumlich und zeitlich
hochaufgelosten Daten geschehen.
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Abb. 7.1: Hangzonierung am Beispiel von UF 6
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7.4 Erosionsbilanzierung und Prozessanalyse

Sedimentbilanzen, sowie Erosions- und Akkumulationssummen werden durch das Aufsum-
mieren der DoD-Zellenwerte gewonnen. ALS-basierte Bilanzierungen zwischen 2006 und
2014 dienen als Maf} fiir die mittelfristigen Verdnderungen der Mordnenhénge. Mit den
zeitlich hochaufgelosten TLS-basierten Datensétzen hingegen sollen kurzfristige saisonale
Verédnderungen durch Erosionsprozesse quantifiziert und die vorherrschenden Prozessarten
rdumlich und zeitlich voneinander differenziert analysiert werden.

7.4.1 Quantifizierung und Modellierung der fluvialen Erosion

HaAs et al. (2011) fanden eine statistische Beziehung zwischen dem Sedimentaustrag
(Sedimentaustrag (SY)) durch Gerinneerosion und der sedimentliefernden Fléche (sediment
contributing area (SCA)) eines Gerinnes an dessen unterem Ende. Sie installierten Sedi-
mentfallen um den jahrlichen Austrag von Hanggerinnen in zwei alpinen Einzugsgebieten
der Bayerischen Alpen quantifizieren zu kénnen. Die dabei gemessenen Sedimentmassen
wurden anschlieflend logarithmiert und mit der ebenfalls logarithmierten SCA in ein linea-
res Regressionsmodell eingespeist. Fiir die Erfassung der SCA wurde das hydrologische
Einzugsgebiet (EZG) des unteren Gerinneendpunkts auf Basis eines DGM berechnet. Da
aber angenommen wird, dass

1. nicht alle Flachen innerhalb des EZG Oberflachenabfluss produzieren,
2. frei von Vegetationsbedeckung sind und

3. der kontinuierliche Sedimenttransport zum Gerinne nicht von allen Stellen des EZG
aus gegeben ist,

nimmt die SCA nicht die ganze Flidche des hydrologischen EZG ein. Deshalb flielen in die
Ableitung der SCA die Parameter

¢ Entfernung zum Gerinne

o Existenz eines Fliefwegs zwischen Rasterzelle und dem Gerinne, dessen Neigung
niemals unter einen Grenzneigungswert von 25°féllt

e Vegetationsbedeckung in Form eines gewichteten Faktors

ein (HAAS et al. 2011). Das Model ist von NEUGIRG (2016) Arbeitsgruppen-intern wei-
terentwickelt und auf die Verwendung von Sedimentertrigen, die auf DoD-Basis erhoben
wurden, abgestimmt worden. Virtuelle Sedimentfallen (virtuelle Sedimentfalle (VST)) erset-
zen die im Geldnde verbauten Sedimentfallen. In diesem Sinne wird die DGM-Rasterzelle
am unteren Ende eines Gerinnes als VST bestimmt und als Ziel fiir das hangabwartige
Routing von DoD-Werten eingesetzt. Die Zellwerte der Gerinnetiefenlinie werden dabei
vom Gerinnestartpunkt bis zur VST aufsummiert. Eine weitere Verbesserung des Modells
zeigte der erfolgreiche Versuch, beliebige Rasterzellen der Gerinnetiefenlinien als VST zu
deklarieren, unabhéingig von deren Lage innerhalb des Hangs und somit auch von der
Fléche der SCA (vgl.Abb. 7.2). In 100 Modelldurchldufen wird pro Lauf und Gerinne die
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Beziehung fiir eine zuféllig ausgewéhlte Zelle berechnet. Damit wird die Aussage iiber
die Unabhéangigkeit der Beziehung von der Einzugsgebietsgrofie mit groflerer Sicherheit
bestétigt und der SY kann fiir jede Rasterzelle am Hang bestimmt werden. Das Modell
besitzt nach HAAS et al. (2011) und NEUGIRG et al. (2016) die Formel:

log. SY = Intercept + Hangneigung - log. SC A (7.2)

Bei HAAS et al. (2011) sind die untersuchten Fldchen wesentlich grofler, teilweise stark
bewachsen und die Hangprofile nicht durchgehend steil. Das Modell wurde dementsprechend
den naturrdumlichen Beschaffenheiten der hier untersuchten Hénge angepasst. Diese zeich-
nen sich durch keine bis spérliche Vegetationsbedeckung aus und besitzen vergleichsweise
kurze Hangldngen. Auch die Hangneigung ist konstant steil, wobei das zum Teil sehr grobe
Moranenmaterial fur getreppte Gerinneldngsprofile sorgt. Das fluviale Netzwerk ist zum
Vorteil fiir die Konnektivitdt sehr dicht ausgebildet. Insofern kann das hydrologische EZG
der Gerinneendpunkte mit der SCA gleichgesetzt werden und abgesehen von einem Hang-
neigungsschwellenwert entlang der Gerinnetiefenlinie miissen keine weiteren Schwellenwerte
oder Gewichte berticksichtigt werden.

Fiir diese Arbeit werden auf der TLS-Datengrundlage aufbauend zum einen der saisonale
fluviale Abtrag tiber den Ansatz der VSTs quantifiziert, und zum anderen die Giite der
rdumlich verteilten Beziehung zwischen dem SY und der SCA fiir Sommer- und Winter-
perioden gesondert analysiert. Hierfiir nétige Rasterinformationen werden jeweils vom
jungeren, hydrologisch korrigierten Zeitschnitt-DGM eines jeden Untersuchungszeitraums
in SAGA abgeleitet.

X}* Zufallig gewahlte Zellen fur das SCA-Modell
* (gleiche Grauabstufung steht fiir den gleichen Sampling-Schritt)
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Abb. 7.2: Schematische Darstellung des SCA-Modells und der Erfassung des fluvialen SY an
VSTs auf der Hang-Skale mit Benennung der Prozessrdume, verdndert nach NEUGIRG et al.
2016
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1. Gerinnenetzwerke mit einer minimalen Strahler-Ordnung von 4 werden mit dem
Modul Channel Network and Drainage Basins berechnet. Mit dieser Ordnungszahl
dhnelt das modellierte dem reellen Netzwerk und die Gerinnestartzellen sind enthalten,
obwohl eine zu starke Verzweigung vermieden wird. Interpolationsfehler sorgen an
manchen Stellen fiir dementsprechend fehlerhafte Gerinnedarstellungen. Sie werden
zusammen mit Gerinnen welche eine kiirzere Gesamtlénge als 20 m besitzen, manuell
entfernt. Jedes Gerinne bekommt eine ID entsprechend seines EZG zugewiesen. Fiir
die Erfassung des SY an VSTs werden die Gerinneendpunkte kartiert und in ein
Raster umgewandelt.

2. Das EZG-Raster wird auf Basis eines Real Surface Grids, das Fliachenverzerrungen in
steilen Bereichen iiber den Kosinus-Satz ausgleicht, iber den Multiple Flow Direction
(MFD)-Ansatz nach FREEMAN (1991) im Modul Slope limited Flow Accumulation
abgeleitet. Es bezieht einen lokalen Neigungsgrenzwert ein, der an Zellen, die flacher
geneigt sind als der Grenzwert (hier 5°) das Routing iiber diese Zelle hinaus verhindert.

3. Der SY einer bestimmten Zelle wird tiber das Aufsummieren von DoD-Rasterwerten
entlang des Gerinnes bis zu der jeweiligen Zelle berechnet. Das entsprechende Raster
mit dem Modul Flow Accumulation (Top-Down) erzeugt, wofiir ebenfalls der MFD-
Algorhitmus angewandt wird.

Die Informationen der drei Raster werden fiir jede Gerinne-/VST-Zelle exportiert und in R
in Beziehung gesetzt.

7.4.2 Erfassung und Quantifizierung von Massenbewegungen

Die Bilanzierung der von Massenbewegungen und Muren transportierten Sedimente ist
auf Grund von fehlenden Information {iber den exakten Zeitpunkt ihres Vorkommens
und der in dieser Hinsicht zu geringen zeitlichen Auflésung von TLS-Messungen oftmals
schwierig. Um sie trotzdem bestimmen zu kénnen, werden durch die Betrachtung von
DGMs und DoDs Prozess-spezifische Erosions- und Depositionsmuster ausfindig gemacht.
Muren zeigen beispielsweise kontinuierliche Gerinneerosion im Anrissgebiet und der oberen
Transitzone, unterhalb gefolgt von der Aufschiittung von Levées kommen Akkumulationen
zu den Gerinneseiten hinzu. Im Ablagerungsraum féchert der Prozess auf und zeigt flachige
Deposition. Rutschungen sind relativ leicht auf DoDs erkennbar. Der flichige Prozess zeigt
Erosion vom Anrissgebiet bis zur Oberkante des Rutschkérpers, darunter anschlielend
sind bis an die Hangbasis Akkumulationswerte anzutreffen. Uber Querprofilverinderungen
zwischen dem Pre- und Post-Fvent-DGM lassen sich diese Muster zusétzlich verifizieren. Im
Anschluss an die Erfassung wird der Prozessraum kartiert und die innerhalb stattfindenden
Veranderungen auf Basis der DoD-Werte bilanziert.
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7.5 Hangmorphometrische Analysen

Erosions- und Depositionsvorgange verandern die Wolbung, Steilheit und Textur land-
schaftlicher Oberflichen. Im Kontext dieser Arbeit werden kleinskalige (Rasterzellenskale)
Verdnderungen der hangmorphometrischen Parameter untersucht, um Riickschliisse auf
saisonspezifische und raum-zeitliche Unterschiede der Prozessdynamik ziehen zu kénnen.
Die nachfolgend erlduterten Parameter wurden dafiir von Pre- und Post-Event-DGMs
in SAGA abgeleitet und deren Werte fiir Zellen mit signifikanten Héhendnderungen ver-
glichen. Fiir die Vergleichbarkeit kommt der zweiseitige Welch t-Test zum Einsatz, der
t-Statistiken fiir die Mittelwerte unabhéngiger Variablen berechnet und Auskunft tiber den
Grad der Gleichheit von Wertepaaren gibt. Dabei lautet die Null-Hypothese Hy: Die wahre
Differenz der Mittelwerte von Pre- und Post-Event-DGM ist gleich 0, welche abgelehnt
werden kann, wenn der p-Wert der Teststatistik das Signifikanzniveau a=0.05 bei einem
Konfidenzintervall von 95% tibertrifft.

FErosion durch Massenbewegungen hinterlédsst normalerweise konkave oder lineare Oberfla-
chenmerkmale, wohingegen deren Ablagerungen zur Bildung konvexer Formen tendieren.
Plan- und Profilw6lbung kommen héufig in Studien zum Flieverhalten zum Einsatz. Die
Planwolbung (PIC) dient dabei als KenngroBe fiir die Konvergenz (<0) oder Divergenz
(>0) von FlieBwegen und ist lotrecht zum Hang ausgerichtet. Die Profilwlbung (PrC)
hingegen ist hangparallel ausgerichtet und zeigt den Weg des steilsten Gefélles an. Hier
stehen negative Werte fiir Konkavitdt und positive Werte fiir Konvexitét der Oberflache,
der neutrale Wert 0 bedeutet, eine Fliche ist eben oder linear (BLAGA 2012).

Fluviale Erosionsprozesse sorgen mit der Zeit durch das Zer- und Unterschneiden von
Hingen und Gerinneseitenwinden fiir deren Ubersteilung. Die Hangneigung wird, wie auch
die Woélbungsparameter iiber den Ansatz von ZEVENBERGEN & THORNE (1987), welche
die topographischen Indizes zur Geldndeanalyse von EVANS, I. S. (1972) modifizierten und
weiterentwickelten, berechnet.

Als Ma$ fir die Oberflachenrauhigkeit wurde die Vector Ruggedness (VRM) nach SAPPING-
TON et al. (2007) gewéhlt. Es misst die 3-dimensionale Dispersion von Normalenvektoren
der Rasterzellen und besitzt somit den Vorteil, die Heterogenitéit der Hangneigungen und
Expositionen einer Geldndeoberfliche besser wiederzugeben. Ein dimensionsloser Wert zwi-
schen 0 (glatt) und 1 (rauh) ist das Ergebnis. Die Verédnderung von Oberflichenrauhigkeiten
nimmt eine wichtige Rolle bei der Erforschung der Saisonalitdt von Erosionsprozessen
ein. Rutschungen der Schneedecke glatten sedimentére Oberflichen und kénnen somit den
Fortschritt von fluvialen Erosionsmustern nach dem Winter (zumindest partiell) auf den
Initialzustand zuriicksetzen. Frosthub oder das Quellen und Schrumpfen von Tonmineralen
konnen groflere Rauhigkeiten auf sehr kleinem Mafistab erzeugen. Hangaquatischer Abtrag
und fluviale Erosion zerschneiden sedimentére Oberflichen und sorgen fiir eine auf Zellgrofie
detektierbare Erhohung der Oberflachenrauhigkeit.

Tab. 7.1 fasst die Datengrundlage fiir das t-Test-Verfahren zusammen.
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Tab. 7.1: Datengrundlage fiir das zweiseitige t-Test-Verfahren zur Analyse von Verdnderungen
der Hangmorphometrie

UF Hangzone Zeitraum Stichproben- N Beobach- N Stichpro-
grofe [%)] tungen bengrofie
Winter 2011-2012 0.1 1344 134
Sommer2012 10 1896 190
Unterhang Winter 2012-2013 10 1344 134
Sommer2014 10 4231 423
3 Winter2014-2015 10 1523 152
Winter 2011-2012 20 990 198
Sommer2012 20 574 115
Oberhang  Winter 2012-2013 20 990 198
Sommer2014 10 1538 154
Winter2014-2015 10 1419 142
Winter 2011-2012 10 3812 381
Sommer2012 10 4441 444
Winter 2012-2013 10 7621 762
Unterhang Sommer 2013 10 1875 188
Winter 2013-2014 10 2163 216
Sommer2014 10 9674 967
Winter2014-2015 10 3210 321
A5 Sommer2015 20 898 180
Winter 2011-2012 1 11112 111
Sommer2012 10 4745 475
Winter 2012-2013 1 11187 112
Oberhang Sommer 2013 20 919 184
Winter 2013-2014 10 4905 491
Sommer2014 10 6489 649
Winter2014-2015 10 7299 730
Sommer2015 100 358 358
Winter 2012-2013 10 5917 592
6 Unterhang Sommer2014 10 9970 997
Winter2014-2015 10 2408 241
Sommer2015 100 259 259

Fortsetzung auf der néchsten Seite . . .
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... Fortsetzung
UF Hangzone Zeitraum Stichproben- N Beobach- N Stichpro-
grofle [%] tungen bengrofie

Winter 2012-2013 10 9440 944

6 Oberhang Sommer2014 10 4303 430

Winter2014-2015 10 3576 358

Sommer2015 100 97 97

Sommer2014 100 219 219

Unterhang  Winter2014-2015 100 150 150

16 Sommer2015 100 123 123

Sommer2014 100 478 478

Oberhang Winter2014-2015 100 186 186

Sommer2015 100 69 69

Sommer2014 20 546 109

Unterhang Winter2014-2015 10 1788 179

17-18 Sommer2015 100 25 25

Sommer2014 100 354 354

Oberhang Winter2014-2015 10 1223 122

Sommer2015 100 66 66
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Um die dominierenden erosionssteuernden Witterungs- und Klimavariablen ausfindig zu
machen, werden verschiedene Komponenenten und Ableitungen der in Kap. 5.1 genannten
meteorologischen Daten herangezogen. Die Wahl dieser Parameter basiert auf dem aktuellen
Forschungsstand zu Landschaftsverdnderungen im Hochgebirge, der in Kap. 2 erarbeitet
wurde, sowie Beobachtungen im Geldnde. Unter diesen sind sowohl hyrdologische, wie auch
temperaturbedingte Faktoren und Kontrollmechanismen, die sich aus beiden Faktoren
zusammensetzen. Meteorologische Daten sind jedoch immer zeitabhéngig. Ihre Aussagekraft
kann daher auf verschiedenen zeitlichen Skalen stark variieren. Langjahrige Zeitreihen
besitzen fiir gewohnlich niedrige zeitliche Auflésung (téglich - monatlich), welche schlecht
geeignet sind, um schnell ablaufende und pl6tzlich auftretende geomorphologische Prozesse
erkldaren zu kénnen. Zum Vorteil dieser Arbeit kann die TIWAG sehr hoch aufgeloste
(15-mintitige) meteorologische Daten fiir den hier abgedeckten Zeitraum zu Verfligung
stellen.

8.1 Differenzierung von Niederschlagsphasen

Um Regen von Schneefall unterscheiden zu kénnen, wird ein Schwellenwert des stiindlichen
Temperaturmittelwerts genutzt, oberhalb dessen Niederschlag in seiner fliissigen und unter-
halb in seiner festen Form angenommen wird. Beim Vergleich mit anderen meteorologischen
Parametern gibt diese Information einen Anhaltspunkt tiber die thermischen Konditionen
(Schmelz-, Frost-, warme Bedingungen) zum Zeitpunkt des Niederschlags. Schneefall wird
durch das gleichzeitige Auftreten von Temperaturen < 2° C, und Regen entsprechend durch
Temperaturen > 2 ° C definiert. In der Literatur genannte Rain-Snow-Thresholds (RSTs)
nehmen in lokaler Abhéngigkeit eine breite Spannweite zwischen 0 ° C und 8 ° C ein (ROH-
RER 1989). LUNDQUIST et al. (2008) gibt an, dass bei Temperaturen < 0 ° C mehr als 90%
des Niederschlags in Form von Schnee fallen und bei Temperaturen > 3 © C mehr als 90%
des Niederschlags als Regen fallen. Bei 1.5 ° C sind Regen oder Schnee in Gebirgsregionen
gleich wahrscheinlich. Da Schnee in Regionen mit geringer Luftfeuchte (DING et al. 2014;
ROHRER 1989) und in grofleren Hohen (DING et al. 2014) aber tendenziell bei hoheren
Temperaturen fallen kann, wurde der RST fir das trockene inneralpine Kaunertal etwas
hoher gewéhlt und stimmt mit der von ROHRER (1989) etablierten Feuchttemperatur
oberhalb welcher Schneefall nicht mehr zu erwarten ist iiberein.
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8.2 Frostwechsel

Verschiedene Studien verwenden unterschiedliche, situationsangepasste Temperatur- und
Zeitspannen, um einen Frostwechselzyklus (FTC) zu beschreiben. MATSUOKA (2001) defi-
niert einen solchen Zyklus durch einen Temperatursturz unter —2 ° C, gefolgt von einem
Anstieg auf iber +2°C. Bei LEWKOWICZ (2001) besitzt ein Zyklus einen Temperatur-
wechsel mehr und er verwendet mittlere stiindliche Temperaturwerte beginnend bei einer
Temperatur > +1°C, einem anschlielendem Temperaturabfall auf < —1°C und einem
Wiederanstieg auf > +1°C. Diese Werte sind jedoch stark von lokalen Parametern, wie
der Materialbeschaffenheit und der Anwesenheit einer Schneebedeckung abhédngig und
kénnen daher nicht als allgemein giiltig angesehen werden. Die Studien von MATSUOKA
(2001) beziehen sich auf Felshédnge und deren Verwitterung durch Frostwechselprozesse. Im
Festgestein ist das Eindringen von momentanen Temperaturen stark zeitverzogert, weshalb
hier eine Orientierung an MATSUOKA'’s Ansatz erfolgt, die Temperaturspanne jedoch an
die Lockermaterialbedingungen angepasst wird. Die Frostwechselanzahl wird entsprechend
iiber die Anzahl der 0 ° C-Durchgénge der stiindlich gemittelten Lufttemperatur geschétzt.
Um die Unabhéngikeit der Daten zu gewédhren, muss zwischen zwei Wechseln mindestens
eine Stunde vergehen. Die Temperaturdifferenz betriagt bei einem Vorzeichenwechsel wegen
der kiirzeren Reaktionszeit der Temperaturanpassung im Lockermaterial gegeniiber dem
Festgestein mindestens 1° C.

8.3 Eis- und Frosttage

FEis- und Frosttage gehoren den Temperaturkenntagen an und werden in Studien zum
Klimawandel oder zu Extremklimaten héufig als Indikatoren eingesetzt (vgl. HEWITT 1968;
KELLERER-PIRKLBAUER et al. 2012). Eistage sind als Tage, an welchen die Maximaltem-
peratur die 0° C-Grenze nicht tiberschreitet, definiert und werden daher aus Zeitreihen der
maximalen Tagestemperatur abgeleitet. Sie sind auflerdem ein geeignetes Maf3, um die
Anzahl an Wintertagen zu bestimmen, an welchen keine morphodynamische Aktivitat zu
erwarten ist. Dementsprechend werden sie in dieser Arbeit dazu verwendet, die Winterperi-
ode auf die maximale Tagesanzahl zu beschrinken, an welchen Erosionsprozesse potentiell
stattfinden. Frosttage hingegen werden durch die Zeitreihe der Tagesminima bestimmt und
sind durch Werte <0° C definiert (EASTERLING 2002).
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Die in Kap. 5.1.2 beschriebenen Schwellenwerte fiir diverse meteorologische Extrema wur-
den auf Basis verschiedener zeitlicher Auflésung berechnet, damit sie mit unterschiedlichen
Prozessen korreliert werden kénnen. Beispielsweise ist fiir die schnell ablaufenden Murgénge
die hochste zeitliche Auflésung mit 15-Minuten-Messintervallen der Niederschlagssummen
verwendet worden. Um die Auslésung von Murgédngen in Zusammenhang mit in der Litera-
tur auftauchenden Niederschlagsschwellenwerten vergleichen zu kénnen, sind zuséatzlich
stiindliche und tégliche Schwellenwerte berechnet worden.

Fiir alle hier ermittelten Schwellenwert mussten im Vorfeld diverse Dateneigenschaften
iiberpriift werden: Einerseits miissen die Daten unabhdngig sein, was fiir niedrig aufgeloste
Messintervalle (z.B. vierteljahrlich, jahrlich) zutrifft, jedoch nicht fiir hohere Auflésungen
mit monatlichen Intervallen oder kiirzer. Zum anderen muss auf Grund des angewandten
Workflows die Stationaritit der Daten in Betracht gezogen werden. Schwellenwerte von
instationdren Datenreihen sind zeitabhéngig und besitzen einen Trend, dessen Aussehen
von Extremwerten beeinflusst wird (MUDELSEE 2006). Die hydrologischen Extrema (Nieder-
schlag und Abfluss) der 15-miniitigen-Daten wurden iiber das Partial Duration Series oder
Peaks Over Threshold (POT)-Verfahren (vgl. z.B. BEGUERIA & VICENTE-SERRANO 2006)
nach folgendem Workflow in R unter Verwendung der Packages evir, extRemes, tseries und
xts ermittelt:

1. Testen auf Stationaritdt mit Hilfe des Augmented Dickey-Fuller (ADF)-Tests (EL
SAID & DICKEY 1984). Dieser ist notwendig, um den anschliefenden Workflow richtig
zu wihlen. Der ADF verwendet eine lineare Regression mit einem autoregressiven
Koeffizienten ersten Grades von 1 fiir die Trendermittlung. Die Null-Hypothese des
Tests entspricht der Existenz eines Trends oder der Instationaritdt der Datenreihe.

2. Die Wahl des Schwellenwerts basiert auf Subjektivitdt und kann schwierig sein.
Als Hilfestellung kénnen auf verschiedene Weisen objektive Schitzungen ermittelt
werden. Hier wurde auf Mean Residual Life (MRL) und threshold choice (TC)-
Plots zuriickgegriffen. Beide berechnen die Schétzer einer Generalized Pareto (GP)-
Extremwertverteilung (Shape-, Scale- und Location-Parameter) mit der Maximum
Likelihood Estimation (MLE)-Methode. Die Linearitat der dabei berechneten Kurven,
die Konfidenzintervalle und die Anzahl an Uberschreitungen (vgl. Abb. 8.1) helfen
bei der Wahl eines geeigneten Schwellenwerts.

3. Declustering der Zeitreihe ist notig, um mehrere Uberschreitungen von Extremschwell-
werten pro Ereignis dem gleichen Event zuzuordnen. Die Zeitspanne eines Events
muss manuell ermittelt werden und wird durch die lokalen Minima vor und nach
dem hochsten Extremwert aufgespannt.

4. Anwendung der POT-Methode, die

o das Auftreten der Datenpunkte tiber dem ermittelten Schwellenwert durch einen
Poisson-Punkt-Prozess charakterisiert und
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8 Klimadaten-Analyse

o diesen extremen Punkten eine GP-Verteilung mit der MLE-Methode anpasst,
um die statistische Richtigkeit des Verfahrens zu iiberpriifen. Dies ist dann der
Fall, wenn sich die GP-Verteilung tatséichlich den Extremwerten anpassen lésst.
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8.5 Intensitats-Dauer-Beziehungen des Niederschlags

8.5 Intensitats-Dauer-Beziehungen des Niederschlags

Intensitédts-Dauer-Beziehungen sind ein Maf3, um herauszufinden inwiefern die Dauer und
die Intensitdt des Niederschlags Einfluss auf die Auslosung von Prozessen haben (vgl.
z.B. HacG & BECHT 2000). Niederschlagsereignisse werden dementsprechend auf ihre
Dauer hin analysiert und die in dieser Zeit gefallene Niederschlagsmenge aufsummiert. Die
Ereignissummen, aber auch stiindliche Summen werden mit bekannten geomorphologischen
Events (z.B. Murgingen) in Verbindung gebracht und mit diversen Parametern, wie
beispielsweise der erodierten Masse, der Art oder der Anzahl an Prozessen korreliert.
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9 Quantifizierung der Erosionsdynamik

Die Quantifizierung der Erosion auf den proglazialen Lateralmordnen des Gepatsch- und
des Weiflseeferners wurde wie in Kap. 7.4 beschrieben zuerst fiir einen mittelfristigen
Zeitraum von 8 Jahren durchgefiihrt. Die ALS-Datensétze der Jahre 2006 und 2014 dienen
als Grundlage und ermdéglichen durch ihre weitldufige Abdeckung die Erfassung aller
UF. Gerade bei UF, deren hydrologisches Einzugsgebiet sich iiber den proglazialen Raum
hinaus erstreckt und auf Grund zu grofler Entfernung zwischen dem Gerétestandort und der
aufzunehmenden Oberflache nicht mit TLS-Messungen abgedeckt sind, sichern ALS-Daten
eine ganzheitliche Quantifizierung der gesamten sedimentliefernden Flédche, wie es bei
UF 6, 16 und 17-18 der Fall ist (vgl. Abb. 5.9 und Abb. 5.17). Die Bilanzierung ist auf
Grund der teilweise recht unterschiedlichen Untersuchungsflichengréfie zwischen den beiden
Aufnahmezeitpunkten jedoch auf Bereiche beschriankt, die 2006 schon eisfrei bzw. 2014
noch nicht durch Hangunterschneidungen der proglazialen Fliisse erodiert waren. Ersteres
schliefit an den Gletscher grenzende UF ein, zweiteres UF, die durch fluviale Erosion der
Basis betroffen sind.

Darauf folgend werden die subjédhrlichen Bilanzen auf ALS- und TLS-Datenbasis behandelt.
ALS-DoDs werden fiir eine kurzfristige Bilanz fur die Gesamtfliche (hydrol. EZG) aller
UF fiir einen Sommerzeitschnitt zwischen dem 04. Juli und dem 28. September 2012
herangezogen. TLS-Daten existieren fiir Winter- und Sommerzeitschnitte von 2011 bis
2015 im Gepatschfernergebiet bzw. 2014 bis 2015 im Weiflseefernergebiet. Sie schlieflen
ausschliellich die Erosionsdynamik im proglazialen Raum der UF ein. Die Ergebnisse
werden fiir die beiden Untersuchungsgebiete separat dargestellt und interpretiert und
anschlieffend in einem gesonderten Kapitel verglichen und diskutiert.

Die Uberschneidung von ALS und TLS fiir UF im Gepatschferner-Proglazial im Sommer
2012 erdffnet auflerdem die Moglichkeit, einen methodischen Vergleich zwischen ALS und
TLS herstellen zu kénnen. Auch hier sind die Auflenlinien der UF an den Gletscherstand und
die Uferbegrenzungen zum jeweiligen Untersuchungszeitraum angepasst. Die verwendeten
TLS-Zeitschnitte sind in Tab. 9.1 dargestellt.

9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

9.1.1 Gepatschferner-Gebiet

Im Gepatschferner-Gebiet stechen UF, die von Toteisvorkommen beeinflusst sind mit
deutlich héheren Massenverlusten im Untersuchungszeitraum zwischen 2006 und 2014
heraus (Tab. 9.2). Dies ist vor allem an UF 11 mit einer iiber die Flidche gemittelten
Oberflichensubsidenz von —11.1 m? m~2 gut sichtbar und wird an UF 1 mit —2.8 m? m~2
bestétigt. Auch SAILER et al. (2012) stellen fest, dass tauendes Toteis zu den grofiten Ober-
flichenverinderungen fithrt und konnten max. Subsidenzwerte von —0.48 und —0.24 m a~!
an zwei Toteiskdrpern am Hintereisferner (Otztal, A) ausmachen. Die Werte fiigen sich,
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Tab. 9.1: Aufnahmezeitpunkte der untersuchten TLS-basierten DoDs

UF 2 3 4-5 6 16 17-18
Periode Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum Datum
1 2 1 2 1 2 1 2 1 2 1 2

Winter 24.09. 04.07. 24.09. 05.07. 24.09. 05.07.
2011-2012 2011 2012 2011 2012 2011 2012

Sommer 04.07. 21.09. 05.07. 21.09. 05.07. 20.09.

2012 2012 2012 2012 2012 2012 2012

Winter 21.09. 04.07. 21.09. 04.07. 20.09. 01.07. 20.09. 01.07.
2012-2013 2012 2013 2012 2013 2012 2013 2012 2013

Sommer 04.07. 28.09. 01.07. 28.09.

2013 2013 2013 2013 2013

Winter 28.09. 10.07. 28.09. 10.07.
2013-2014 2013 2014 2013 2014

Sommer 10.07. 23.09. 10.07. 23.09. 10.07. 23.09. 08.07. 23.09. 16.07. 24.09. 16.07. 24.09.
2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014 2014
Winter 23.09. 10.07. 23.09. 10.07. 23.09. 10.07. 23.09. 10.07. 24.09. 28.07. 24.09. 28.07.
2014-2015 2014 2015 2014 2015 2014 2015 2014 2015 2014 2015 2014 2015
Sommer 10.07. 22.09. 10.07. 22.09. 10.07. 22.09. 28.07. 21.09. 28.07. 21.09.
2015 2015 2015 2015 2015 2015 2015 2015 2015 2015 2015

NIWRUAPSUOISOIY] Iop SUNIdIZYIjuend) 6



9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

abgesehen von UF 11, wo diese weit iiberschritten werden, gut in die Subsidenzraten der
hier von Toteis betroffenen Fléchen ein. Dabei handelt es sich um die gletschernahen UF,
die 2006 teilweise noch vom Gletscher bedeckt waren. UF 2 war zu diesem Zeitpunkt
komplett eisbedeckt und fallt aus diesem Grund aus der Quantifizierung heraus.

Die gletschernahen Lateralmordinen

Die stark negative Bilanz von UF 11 wird durch ein kontinuierliches Massendefizit {iber
die gesamte Fliche sichtbar.

Die stark homogene Reliefverdnderung, sowie das Fehlen jeglicher Spuren von linearen
Erosionsstrukturen und Hangfuflerosion geben oberflachliche Anzeichen auf die Dominanz
von Toteis in der frisch entgletscherten Morédne. Im mittleren Teil der UF sind mit —17.42 m

Tab. 9.2: Zusammenfassung der ALS-basierten DoDs des Zeitraums 2006 - 2014

UF Erosion Deposition Bilanz Bilanz/ a Bilanz/ m?
m?) m?] m?] [m®a] [m® m~?]
1 -142301.9 12.0 -142289.9 -18064.4 -2.81
3 -12906.6 727.5 -12179.2 -1546.2 -0.26
4-5 -19774.8 3098.1 -16676.7 -2117.2 -0.20
({] -18166.1 3170.4 -14995.6 -1903.8 -0.10
6* -14262.7 3170.4 -11092.3 -1408.2 -0.10
11 -267717.0 0.0 -267717.0 -33988.1 -11.09
50 -39472.0 1849.8 -37622.3 -4776.3 -0.45
51 -72690.4 13301.7 -59388.8 -7539.7 -0.38
53 -13217.7 1100.7 -12117.1 -1538.3 -0.23
54 -9200.3 1214.8 -7985.5 -1013.8 -0.08
16 -19444.9 365.7 -19079.2 -2422.2 -0.13
16* -9892.9 276.4 -9616.5 -1220.9 -0.18
17-18 -10484.1 495.2 -9988.9 -1268.1 -0.14
17-18* -10062.2 490.4 -9571.8 -1215.2 -0.19
19 -41794.3 5986.8 -35807.5 -4546.0 -0.32

* mit Beschriankung auf den proglazialen Raum der UF
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9 Quantifizierung der Erosionsdynamik

die hochsten negativen Verdnderungen anzutreffen. Die N-exponierte Mordne weist in
diesem Bereich einen stellenweise zu Tage tretenden Toteiskern auf, der in den 8 Jahren
des Untersuchungszeitraums stark degradiert wurde und zusétzlich zum Abgleiten der ihn
iiberlagernden Sedimente gefithrt hat. Auf dem Foto u.r. in Abb. 9.1 sind am oberen Rand
des exponierten Eises Rutschungsnarben zu erkennen, die dies bestétigen. Insgesamt weist
UF 11 iiber die 8 Jahre ein Massendefizit von —267717 m? auf. Zu welchem Anteil dieses
Volumen jedoch durch thermische Prozesse verursacht wurde, kann nicht exakt bestimmt
werden. Es ist jedoch davon auszugehen, dass es sich um ein Vielfaches im Vergleich zur
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Abb. 9.1: Oben: DoD von UF 11 auf Basis der ALS-DGMs von 2006 und 2014 mit Histogramm
der Hohenverdnderungswerte, die griine Linie markiert die UF-Grenze, @LoD: 0.16 (vgl.
Tab. A.1). Unten: ERT-Profil vom 21.08.2012 an UF 11 mit Foto des Toteiskerns (u.r.)
und einer Frostspalte (0.1.) (Daten, Abbildung und Fotos verindert nach LEOPOLD, personl.
Kommunikation Mai 2013)
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9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

gravitativen oder fluvialen Beteiligung am Erosionsgeschehen handelt.

Um Sedimentméchtigkeiten und Bodeneis (Toteis und Permafrost) ausfindig zu machen,
wurden innerhalb des TP1 geophysikalische Prospektionen an AsST. PROF. DRrR. M.
LeopoLD (The University of Western Australia, Perth) in Auftrag gegeben. Laut seinen
Untersuchungsergebnissen der ERT-Kampagne vom August 2012 verfiigte der Eiskern zum
Aufnahmezeitpunkt {iber ca. 5 m Méchtigkeit und wurde von einer ca. 1 m méchtigen
Sedimentschicht iiberlagert. Die Fliache der UF wird, wie alle anderen UF durch das
hydrologische EZG des Hangfufles definiert. Bei der Liicke handelt es sich um einen
Hangabschnitt, der nicht in dieses integriert ist.

Auch die UF 1, 50 und 51 (Abb. 9.2) zeigen grofiflichige Oberflichendegradation, vor allem
in den jlingst exponierten niedrigeren Hangabschnitten, die zwischen 1990 und 2006 eisfrei
geworden sind. Im Bereich von UF 1 konnte durch ein ERT-Profil quer zur Gletscherzunge
im Unterhangbereich ebenfalls die Priasenz von Toteis nachgewiesen werden. Auf der S
exponierten Moréne unterliegt es intensiver Degradation und nimmt grofien Einfluss auf
den Sedimenttransport innerhalb des Hangs. Im talabwértigen Abschnitt von UF 50 hat
der Méchtigkeitsverlust der Gletscherzunge zur Freilegung einer flacheren Gelédndestufe
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Abb. 9.2: DoD von a: UF 1, b: UF 50 und c: UF 51, auf Basis der ALS-DGMs von 2006
und 2014, farbige Linien markieren die UF-Grenzen, @LoD: 0.12 (vgl. Tab. A.1). Unten:
Histogramme der Hohenverdnderungswerte zu a, b und ¢
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9 Quantifizierung der Erosionsdynamik

gefithrt, die nun als Depositionszone von Massentransporten dient. In diesem Bereich
sind deshalb auch {iber die 8-jahrige Monitoringperiode positive Hohenverdnderungen
der Oberflache feststellbar. Zusétzlich zum Toteisaustauen werden bei UF 50 und 51
Muster der Hangunterschneidung deutlich, die die Akkumulation von Sedimenten am
Hangfufl verhindern. Quantitativ lassen sich die beiden — sich {iberlagernden — Prozesse
nicht differenzieren. In Richtung der Hangoberkanten der gletschernahen UF werden
die Anzeichen linearer Erosion immer deutlicher. Mit ihr ist eine Magnitudenabnahme
der Oberflichenverdnderungen zu erkennen. Bei den Bilanzen hebt sich UF 1 deutlich
von UF 50 und 51 ab. Ahnlich, wie bei UF 11 sind auch hier ausschlieBlich negative
Hohenverinderungswerte anzutreffen, jedoch sind diese mit —2.81 m3 m~2 deutlich geringer
angesiedelt. An den UF 50 und 51 sind vereinheitlichte Bilanzen von —0.45 m3 m—?2
—0.38 m3 m~? vorzufinden.

und

Die gletscherfernen Ufermordnen

Mit groBerem Abstand zum aktuellen Gletscherrand nehmen die DoDs ein anderes Er-
scheinungsbild an. Lineare und flichenhafte Erosionsformen dominieren zunehmend die
Oberhangbereiche der UF 3, 4-5 und 6, wiahrend am Mittel- und Unterhang immer deutli-
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Abb. 9.3: DoD von a: UF 6, b: UF 4-5 und c: UF 3, auf Basis der ALS-DGMs von 2006
und 2014, farbige Linien markieren die UF-Grenzen, numm. Polygone markieren im Text
beschriebene Bereiche, @LoD: 0.10 (¢) bzw. 0.11 (a, b) (vgl. Tab. A.1). Unten: Histogramme
der Hoéhenverdnderungswerte zu a, b und c
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9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

cher Akkumulationsbereiche in Erscheinung treten. Im linken Teil von UF 6 erstreckt sich
das hydrologische EZG weit iiber die proglaziale Morane hinaus. Es wird nach oben durch
den Grat der Egesenmorédne begrenzt und sorgt somit fiir eine Zweiteilung der UF in einen
morphodynamisch ruhigeren Teil im Norden (Abb. 9.3a 1) — was vermutlich einerseits
durch die starke Vegetationsbedeckung oberhalb der proglazialen Moréne und andererseits
durch geringere Sedimentméchtigkeiten iiber dem anstehenden Gestein bedingt ist — und
einen aktiveren siidlichen Teil (Abb. 9.3a 2). Der Hangbereich links oben fliefit zwar in die
ALS-Bilanzierung ein, da von dort potentiell Sediment auf die Moréne geliefert wird und
er Einfluss auf die Erosionsdynamik der Flache besitzt, doch ist mit der Beschreibung des
Oberhangs der obere Teil der proglazialen Morédne gemeint, insofern die Egesenmoréne
nicht explizit genannt wird (vgl. Abb. 5.9, Schraffur).

Die grofiten Abtragswerte der gletscherferneren UF 3, 4-5 und 6 konzentrieren sich auf
Gerinnetiefenlinien, sowie deren Seitenwénde im Ober- und Mittelhang und die Kopfbe-
reiche der Runsen. Maximale Abtragswerte von —7.31 m sind bei UF 4-5 im Bereich der
Runsenkopfe des mittleren Morédnenabschnitts (Abb. 9.3b 1) zu finden, der innerhalb dieser
UF den morphodynamisch aktivsten Teil darstellt. Dies wird auch durch die Présenz von
meterhohen Runsen und hochaktiven Murbahnen deutlich. Akkumulationsformen treten
bei allen 3 UF in Form von Sedimentationsfachern am Hangfufl auf. Im Mittelhang von
UF 4-5 und 6 ist eine Aufschiittung von Levées erkennbar und es kommen Muster der
Gerinnenverfiilllung und -verlegung deutlich zum Vorschein. Die Fagge hat hier in den
8 Jahren fiir eine Riickverlegung des Hangfufles von stellenweise bis zu 4.3 m auf Hohe
von UF 4-5 und bis zu 3.6 m auf Hohe von UF 6 gesorgt. Die Bilanzen nehmen mit der
Entfernung vom Gletscher ab: UF 3 kommt auf —0.26 m® m~2, UF 4-5 auf —0.2 m? m—2
und bei UF 6 sind es noch—0.1 m3 m~2 (vgl. Tab. 9.2). Entgegengesetzt verhilt es sich mit
dem Runsenquerschnitt, der mit der Entfernung vom Gletscher tendenziell grofler wird,
sowie mit der Hohe relativ zur Hanglénge, in welcher Ablagerungen gefunden werden. Diese
wandern mit der Entfernung vom Gletscher immer weiter den Hang hinauf.

Die gletscherfernen Mittelmordinen

Im oberen und damit langer entgletscherten Teil von UF 53 verhélt es sich dhnlich wie
an den UF 3, 4-5 und 6. Im Oberhangbereich, direkt unterhalb der Oberkante der Mit-
telmoranenfront sind die Gerinneanrisszonen, -seitenwénde und -grate erodiert worden.
Das dort abgetragene Material wurde aber noch im Oberhang (Abb. 9.4a 1) oberhalb der
Geléndestufe, die durch eine Hanggleitung geschaffen wurde, wieder abgelagert. Unterhalb
der Stufe sind teilweise flichige Erosionsmuster auffindbar (Abb. 9.4a 2), die jenen der
gletschernahen UF dhneln. Im Unterschied zu den gletschernahen UF gibt es in diesem
Bereich der Mittelmoréne keine Anzeichen fiir die Préasenz von Toteis. Jedoch handelt es
sich hier um einen extrem steilen Hangabschnitt, der wiahrend der Ablationsphase vom
Annebach unterschnitten wird und daher anfallig fiir Rutschungen ist. Dafiir spricht auch
die Absenz eines Ablagerungsbereichs, was darauf schlieffen lasst, dass das Rutschmaterial
direkt vom Annebach abtransportiert werden konnte. Die Unterschneidung resultierte hier
in einer Riickverlegung des Hangfufies von ca. 7 m zwischen 2006 und 2014. Die Oberkante
der Geldndestufe im Mittelhang bildet eine weitere Anrisszone fiir Hanggerinne. Deren

105



9 Quantifizierung der Erosionsdynamik

Erscheinungsbild fallt wesentlich grofler aus, als das der Runsen im Oberhang und sie
zeigen zusédtzlich héhere Erosionswerte. Die Griinde hierfiir sind zum einen mit grofler
Wahrscheinlichkeit im Expositionsalter der beiden Hangabschnitte zu suchen. Zusétzlich ist
der Oberhang durch die Geldndestufe quasi von der Sedimentkaskade abgeschnitten und
die Konnektivitit zwischen Ober- und Unterhang nur noch bei grofieren Abtragsereignissen
gegeben. Levées deuten auf Muraktivitdt hin, welche am Hangfufl zur Aufschiittung eines
Sedimentkegels gefithrt hat, der weiterhin von oben mit Sedimenten versorgt wird und
gleichzeitig Spuren des fluvialen Abtrags aufweist. Uber den langen Monitoringzeitraum
sind daher keine Spuren von Akkumulation feststellbar. UF 53 kommt auf eine Bilanz
von —0.23 m® m~2. Sie ordnet sich damit zwischen die Einheitsbilanzen von UF 3 und 4-5
ein und leistet mit —12117.07 m? insgesamt ebenfalls in etwa den gleichen Beitrag zum
Gesamtabtrag auf den hier untersuchten Morénen im Hinteren Kaunertal.
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Abb. 9.4: DoD von a: UF 53 und b: UF 54, auf Basis der ALS-DGMs von 2006 und 2014, farbige
Linien markieren die UF-Grenzen, numm. Polygone markieren im Text beschriebene Bereiche,
@LoD: 0.10 (a) bzw. 0.09 (b)(vgl. Tab. A.1). Unten: Histogramme der Hohenverdnderungswerte
zu a und b

Die Bilanz von UF 54 fillt dagegen mit —0.08 m® m~2 vergleichsweise gering aus. Die
morphodynamisch aktivsten Bereiche beschréanken sich auf den hintersten (Abb. 9.4b 1)
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9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

und den vordersten Teil (Abb. 9.4a 2) der langgestreckten Moranenflanke. Ersterer ist
durch Erosion des Mordnenkamms gepragt, wobei das dort abgetragene Material direkt am
abgeflachten Hangfuf}, durch einen unterhalb anschliefenden Rundhécker bedingt, wieder
abgelagert wird. Im vorderen Teil, der dem rutschungsaktiven Bereich von UF 53 sehr
nah gelegen ist, weist das DoD von UF 54 ebenfalls auf Zeichen der Hangunterschneidung
durch den Annebach hin, welcher deren Basis um mehr als 3 m zuriickverlagert hat.

9.1.2 Weiflseeferner-Gebiet

Die gletschernahe Seitenmordne

Im Weiflseeferner-Gebiet ist ebenfalls eine klare Differenzierung zwischen der gletscherna-
hen und den gletscherfernen Untersuchungsflichen moglich. Die Erosionsbilanz von UF 19
(Abb. 9.5) tbertrifft die der UF 16 und 17-18 um das 3 bis 4-fache. Die Interpretation des
flaichenhaften Abtragsmusters fillt hier etwas schwerer aus, da durch beide geophysikali-
sche Messungen in den Sommern 2012 und 2014 die Présenz von Toteis oder Permafrost
zumindest entlang der Messprofile ausgeschlossen werden kann. Die Moréne ist, wie ein
drastischer Widerstandswechsel im ERT-Profil 23 bestatigt, aus einer 5-8 m méchtigen
Schicht sehr feuchter Sedimente iiber grobblockigem Material bzw. stark zerriittetem Fest-
gestein aufgebaut (Abb. 9.5, Mitte). Talauswérts dndern sich die Feuchtebedingungen im
Morénenkorper: Das ERT-Profil 24 weist durchgéingig héhere Widerstandswerte auf, die ein
Zeichen fiir trockene Bodenverhéltnisse darstellen. Oberflichennah ist die fiir ERT-Profil
23 beschriebene Periglazialdynamik in verstarktem Maf} feststellbar (LEOPOLD, personl.
Kommunikation August 2015). Die stellenweise starke Durchfeuchtung des Morédnenmateri-
als impliziert kleinere Translationsrutschungen, wie im Geldnde mehrmals bestétigt werden
konnte und auch in Abb. 9.5 (1) zu erkennen ist. Eisaustauen spielt jedoch sicherlich
die entscheidende Rolle beim stark von Oberflichensubsidenz (bis zu —7 m) gepriagten
Hangfufibereich der Moréne (Abb. 9.5 2).

Dies wird bei Betrachtung des Gletscherrandbereichs in talaufwartiger Verlangerung deut-
lich, wo sich eine markante supraglaziale Morédne ausbilden konnte. Es erklart jedoch nicht
die grofiflichigen negativen Werte von bis zu ca. —5.3 m auf den die Moréne iiberlagernden
Schutthalden (Abb. 9.5 8). Dabei handelt es sich teilweise um Schneefelder, die im Panora-
ma (Abb. 9.5, u.) eindeutig identifiziert werden kénnen. Allerdings sind die Werte so hoch,
dass eine Beteiligung (i) von vor 2012 ausgeschmolzenem Toteis, (ii) von Setzungsprozessen
des Materials in Folge verdnderter Bodenwassergehaltsbedingungen und (iii) von perigla-
zialen Frostprozessen nicht auszuschlieflen ist. Stellenweise wird die in den ERT-Profilen
festgestellte Periglazialdynamik durch strukturelle Oberflichenmerkmale bestétigt, die auf
einen Ubergang vom glazialen zum periglazialen Zustand hinweisen. Sie duflern sich in
aktiven Steinpolygonen auf der Ufermoréne und Frostspalten am Mordnenhang. Letztere
schaffen optimale Oberflachenstrukturen fiir die Abflusskonzentration und einsetzenden
fluvialen Abtrag. Der starke Verwitterungsgrad des anstehenden Gesteins zeigt sich auch
in der groflen Anzahl von Steinschlégen, die sich aus dem Nordergrat 16sen und auf der
lateralen Morédne Schutthalden ausgebildet haben. Die grobblockige Steinschlagauflage
bietet optimale Bedingungen fiir die Ventilation des oberflichennahen Mordnenmaterials
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9 Quantifizierung der Erosionsdynamik
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Abb. 9.5: Oben: DoD von UF 19 auf Basis der ALS-DGMs von 2006 und 2014 mit Histogramm
der Hohenverdnderungswerte, die rote Linie markiert die UF-Grenze, die Nummerierung
indiziert im Text beschriebene Bereiche, @LoD: 0.10 (vgl. Tab. A.1). Mitte: ERT-Profil vom
03.09.2014 entlang des Mordnenkamms von UF 19 mit Foto eines Steinpolygons (Foto: DUSIK,
03.09.2014; Daten und Abbildung verdndert nach LEOPOLD, personl. Kommunikation August
2015). Unten: Panorama von UF 19 mit entsprechenden Markierungen zur Abb. oben(Foto:
Dusik, 03.09.2014)
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9.1 Quantifizierung der Dynamik auf ALS-Datenbasis (2006 - 2014)

durch Gletscherfallwinde. Periglaziale Frostprozesse und {iber den ldngeren Zeitraum gute
Temperaturbedingungen fiir das Wachstum perennierender Schneeflecken sind fiir die
stark positiven Werte von teilweise bis zu 3.84 m am Wandfufl auf der lateralen Moréine
verantwortlich (Abb. 9.5 4).

Die gletscherfernen Ufermordnen

Sowohl UF 16, als auch UF 17-18 sind von relativ regelméfiger, flichenhafter Subsidenz
gekennzeichnet (Abb. 9.6). An UF 17-18 ist diese mit einem durchschnittlichen Zellwert von
—0.32 m und einer negativen Bilanz von —0.19 m® m~2 des proglazialen Raums (Abb. 5.17)
bzw. —0.14 m® m~2 mit Bezug auf das gesamte EZG der UF verbunden.

Anders als bei UF 19 ist der hohe und durchgehend steile Hang jedoch viel mehr von linea-
ren Erosionsprozessen, wie Murgingen und fluvialem Abtrag betroffen, als von gravitativen
Massenbewegungen. Die Runsenkodpfe im norlichen Moradnenabschnitt direkt unterhalb
des Morénengrats und Gerinneseitenwénde im Mittelhang wurden mit minimalen Werten
von knapp unter —2 m am starksten erodiert. Ablagerungsbereiche sind in linearer Form
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Abb. 9.6: DoD von a: UF 16 und b: UF 17-18, auf Basis der ALS-DGMs von 2006 und
2014, farbige Linien markieren die UF-Grenzen, nummerierte Polygone indizieren im Text
beschriebene Bereiche, @LoD: 0.08 (a) bzw. 0.10 (b) (vgl. Tab. A.1). Unten: Histog