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Kapitel 1

Einleitung

1.1 Zielsetzung und geowissenschaftlicher Kontext

Das topographische Erscheinungsbild der Gebirge unseres Planeten ist durch ei-
ne immense Formen- und Skalenvielfalt gekennzeichnet. Die steilen, tief zertalten
Gipfelregionen des Himalaya erheben sich auf iiber 8000 m . NN und bilden einen
eindrucksvollen Kontrast zu der noérdlich anschliefsenden tibetischen Hochebene, die
mit 5000 m Hoéhe und iiber 5 Mio. km? das hochste und grofte Plateau der Erde dar-
stellt. Die siidamerikanischen Anden erstrecken sich kettenférmig tiber 9000 km und
sind durch grofse regionale Hohenunterschiede und ein breites Spektrum strukturel-
ler Merkmale gepragt. Schliefllich weisen die schottischen Highlands mit Héhen bis
lediglich 1300 m i. NN und ihren charakteristischen runden Talformen ein wiederum
vollig gegensitzliches Landschaftsbild auf. Es stellt sich die Frage, welche Prozesse
zu diesem Formenreichtum fiihren und welche geowissenschaftlichen Erkenntnisse
daraus gezogen werden konnen.

Forschungsgegenstand der vorliegenden Arbeit ist die Reliefstruktur der Schweizer
Alpen, anhand der dieser Frage exemplarisch nachgegangen werden soll. Die Schwei-
zer Alpen erstrecken sich iiber eine Fliche von ca. 23000 km? und stellen somit
nach allgemein gebréuchlichen Klassifikationsschemata eine Formenassoziation der
Makroskala dar (KUGLER 1974; SUMMERFIELD 1999; DIKAU 1988). Die Bildung
makroskaliger geomorphologischer Strukturen erfolgt in geologischen Zeitraumen.
Im vorliegenden Fall wird die Reliefentwicklung wahrend des Spatkdnozotkum un-
tersucht, dem néherungsweise der Zeitraum der letzten 15 Ma Jahre entspricht.

In erkenntnistheoretischer Hinsicht besitzt das Relief einen dualen Charakter, indem
es als Produkt und als Regler von Naturprozessen aufgefalst werden kann. Es ist da-
mit in ein System eingebunden, dessen Bestandteile in Wechselwirkung miteinander
stehen. Als wichtigste Systemkomponenten einer Gebirgsbildung werden die tektoni-
schen Prozesse, die klimatischen Einfliisse, die lithologischen Materialeigenschaften
sowie die morphometrischen Charakteristika der Reliefstruktur selbst angesehen.



2 Einleitung

Eine Erklarung der heutigen Gebirgsstrukturen lafit sich durch zwei aufeinander-
folgende Schritte erreichen, die durch eine zunehmende wissenschaftsmethodische
Integration gekennzeichnet sind. Den ersten Schritt bildet das funktionale Verstand-
nis des Systemverhaltens. Im Mittelpunkt steht dabei die Modellierung des rezenten
Prozefresponsesystems, in dem das Relief die heutigen Prozesse steuert und dabei
Wechselwirkungen zwischen Form und Prozef unterworfen ist (CARSON & KIRKBY
1972). Das heutige Relief besteht jedoch aus verschiedenen Reliefgenerationen, d. h.
aus ineinander verschachtelten, hierarchisch organisierten Formassoziationen, die das
Resultat unterschiedlich alter Formungsprozesse sind (CHORLEY et al. 1984). Im
zweiten Schritt wird daher das funktionalmethodisch entwickelte System mit Pro-
zeRkdaten der erdhistorischen Vergangenheit parametrisiert und dem Aktualismus-
prinzip von HUTTON folgend zur Erklarung der rezenten Reliefstruktur herangezo-
gen. Da das tektonische und klimatische Milieu im Verlauf der Gebirgsbildung z. T.
gravierenden Anderungen unterlag, reicht es nicht aus, die rezenten Prozefraten iiber
entsprechend lange Zeiten zu extrapolieren, sondern es mufs deren zeitliche Variabi-
litat beriicksichtigt werden. Dies kann entweder durch entsprechende Methodiken,
die das Prozefsgeschehen iiber ausreichend lange Zeitrdume aufzeichnen, realisiert
werden (z. B. Thermochronologie, Stratigraphie) oder es miissen Anhaltspunkte aus
dem geowissenschaftlichen Bezugsrahmen gefunden werden, die eine Extrapolation
auf eine grofe Zeitskala ermdglichen.

Das Ziel der vorliegenden Arbeit ist die Rekonstruktion der spatkidnozoischen Re-
liefentwicklung der Schweizer Alpen, die iiber eine umfassende empirische Unter-
suchung des Zusammenhangs zwischen endogenen und exogenen Prozessen sowie
ihrer korrespondierenden Reliefformen realisiert werden soll. Dabei stehen folgende
Fragestellungen im Zentrum der Untersuchung:

e Kann der EinfluR der einzelnen relevanten Faktoren auf die Reliefstruktur
durch analytisch-statistische Verfahren signifikant differenziert werden?

e Wenn ja, wie stark sind die Reliefparameter mit den einzelnen Prozefpara-
metern korreliert, d. h. welche Faktoren kontrollieren das Relief der Schweizer
Alpen?

e Sind diese Faktoren regional unterschiedlich?

e Befinden sich die Schweizer Alpen im dynamischen Gleichgewicht zwischen
tektonischer Hebung und Erosion?

e Wenn ja, welches Systemverhalten bedingt die Einstellung eines dynamischen
Gleichgewichts, d. h. welche Mechanismen begrenzen das Hohenwachstum der
Schweizer Alpen?

e Konnen anhand der statistischen Ergebnisse qualitative Modelle zur Reliefent-
wicklung hergeleitet werden?

e Lassen sich diese durch numerische Modellverfahren quantitativ verifizieren?

Die zugrunde liegenden Konzepte und die verwendeten Methodiken zur Beantwor-
tung dieser Fragestellungen sind einer noch jungen Forschungsrichtung zuzuordnen,
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die als Tektonische Geomorphologie bezeichnet wird. Das Forschunginteresse an die-
ser Thematik verstarkte sich zunehmend, seit sich gegen Ende der achtziger Jah-
re ein Paradigmenwechsel in den Geowissenschaften von reduktionistischen, fach-
spezifischen Forschungsansétzen zu einer interdisziplindren, holistischen Betrach-
tung von Geosystemen vollzog. Die vorliegende Arbeit stellt ein Teilprojekt des
DFG-gefoérderten Graduiertenkollegs der Universitat Bonn ,,Das Relief - eine struk-
turierte und verénderliche Grenzflache* dar, dessen stark fachiibergreifend ausge-
richteter Aufbau dieser neuen Sichtweise gerecht wird. Das Relief bildet als Grenz-
flache zwischen der Lithosphére und der Atmosphére, Hydrosphére sowie Biosphé-
re eine Schnittstelle zwischen unterschiedlichen naturwissenschaftlichen Disziplinen
und stellt damit einen Forschungsgegenstand der modernen Geowissenschaft mit
zukunftsweisenden Perspektiven dar. Eine Vielzahl der neueren Studien integriert
mittlerweile die Expertise aus den Fachbereichen Geophysik, Geomorphologie, Pa-
laoklimatologie, Hydrologie, Stratigraphie, Strukturgeologie, Geochronologie, Geo-
désie w.a. (z.B. MOLNAR & ENGLAND 1990; BROZOVIC et al. 1997; Hovius 2000;
SUMMERFIELD & BROWN 1998; SCHLUNEGGER et al. 2001; BURBANK & VERGES
1994).

1.2 Stand der Forschung

Mit der Etablierung der Fernerkundungstechniken in den Geowissenschaften und
der zunehmenden Leistungsfihigkeit der Computerhardware zu Beginn der achtzi-
ger Jahre erfuhr die Tektonische Geomorphologie einen bedeutenden Aufschwung, da
nun zum einen durch die umfangreiche Verfiigbarkeit von Digitalen Hohenmodellen
(DHMs) eine Fiille hochaufgeloster, grofsflichiger Raumdatensétze bereitstand und
zum anderen die numerische Modellierung komplexer grofskaliger Phdnomene reali-
siert werden konnte. Die topographische Analyse digitaler Hohendaten in Form von
DHMs bietet gegeniiber den konventionellen, auf analogen topographischen Kon-
turkarten beruhenden Techniken (z.B. HACK 1974; STRAHLER 1952) eine Reihe
deutlicher Vorteile. 3D-Darstellungen sowie Shaded-Relief-Darstellungen (BATSON
et al. 1975) erlauben eine préazise Visualisierung und daraus resultierend detaillier-
te Interpretationsmoglichkeiten. Methoden der digitalen Bildverarbeitung, wie z. B.
Filteroperationen, kdnnen zur Verstarkung analytisch relevanter Informationen ver-
wendet werden. Algorithmen zur Ableitung geomorphometrischer Parameter und
Objekte aus DHMs ermoglichen eine flachendeckende quantitative Charakterisie-
rung der geometrisch-topologischen Merkmale des Reliefs. Diese stellt die Grund-
lage fiir die Rekonstruktion morphogenetischer Prozesse sowie fiir die Parametri-
sierung rezenter Prozefiresponsesysteme dar. Weiterhin gestatten Frequenzzerlegun-
gen eines DHMs die Untersuchung unterschiedlicher topographischer Wellenldngen
unabhéngig voneinander und ermdglichen somit geomorphologische und hydrologi-
sche Analysen auf unterschiedlichen Raumskalen. Verfahren zur Reliefmodellierung
und zur Extraktion geomorphometrischer Objekte sowie deren hierarchisch organi-
sierte Klassifikation finden sich in BRANDLI (1997), DikAU (1996, 1989) und DI-
KAU & SCHMIDT (1999). Die Skalenabhéngigkeit morphometrischer Parameter wird
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in EVANS & Cox (1999), SHARY et al. (2002) und SCHNEIDER (2001) diskutiert.
Einen zusammenfassenden Uberblick iiber die Anwendungsméglichkeiten digitaler
Hohenmodelle in der makroskaligen Geomorphologie bieten OHMORI (2001) und
MAYER (2000), der fachiibergreifende Einsatz von DHMs und geomorphometrischen
Analysen sowie deren Bedeutung und Perspektiven fiir zukiinftige Forschungsvorha-
ben werden von PIKE (2000) dargestellt.

Neuere thermochronologische Techniken zur Bestimmung von langzeitigen Denu-
dationsraten erreichen eine deutliche hohere rdumliche Auflésung als konventio-
nelle Methoden wie z.B. die Ermittlung von Sedimentvolumina in Senkungsge-
bieten (RUST & SUMMERFIELD 1990; PAZZAGLIA & BRANDON 1996). Insbesonde-
re die Apatit-Fission-Track-Analyse stellt aufgrund ihrer Sensitivitdt im Bereich
niedriger Temperaturen ein geeignetes Datierungssystem zur quantitativen Kali-
brierung der spitkinozoischen Reliefentwicklung auf einer Zeitskala von 10°-10%a
dar (WAGNER & REIMER 1972; GLEADOW & BROWN 2000). Mit der kosmogenen
Radionuklid-Technik (BROWN et al. 1995; NISHIIZUMI et al. 1993) steht eine weite-
re Datierungsmethode zur Verfiigung, welche die Bestimmung von Denudationsraten
auf einer Zeitskala von 10*-10°%a ermdglicht und damit die Liicke zwischen rezen-
ten und tiber die Fission-Track-Analyse ermittelten Denudationsraten schliefst. Fiir
die zentralalpine Region ist eine kompilierte Darstellung der umfangreich erhobenen
Fission-Track-Daten sowie von Daten weiterer thermochronologischer Datierungs-
systeme verfiighar (HUNZIKER et al. 1997, 1992). Weiterhin erstellten RAHN &
SEWARD (2000) eine Karte der Apatit-Fission-Track-Alter fiir die Schweizer Al-
penregion.

Neuere satellitengestiitze geodétischen Verfahren wie GPS (Global Positioning
System) (BLEWITT 1993), VLBI (Very Long Baseline Interferometry) (ROBAUDO &
HARRISON 1993) und SLR (Satellite Laser Ranging) (SMITH et al. 1994) sind fiir
die Tektonische Geomorphologie von besonderer Bedeutung, da sie eine Quantifi-
zierung des makroskaligen Geschwindigkeitsfeld der Lithosphére erméglichen. Diese
Daten gehen mittlerweile in eine Vielzahl von makromorphologischen Studien ein
(z.B. TipPETT & HOvIus 2000; FEIGL et al. 1993). Auch die rezente vertikale Ki-
nematik der Schweizer Alpen wurde neben umfassenden terrestrischen Messungen
durch GPS-Messungen bestimmt (KAHLE et al. 1997).

Tiefenseismische Untersuchungen im Rahmen des National Research Program 20
(NRP 20) (PFIFFNER et al. 1997a) ermoglichten die Konstruktion eines dreidi-
mensionalen Strukturmodells der zentralalpinen Lithosphére (VALASEK & MUEL-
LER 1997). Neben wesentlichen Erkenntnissen tiber die tektonisch-geologische Ent-
wicklung der Schweizer Alpen (SCHMID et al. 1996, 1997) konnten auch Modelle
zur Kopplung der rezenten Reliefkinematik mit dem Spannungsfeld der Lithosphére
entwickelt werden (PAVONI et al. 1997; KAHLE et al. 1997; MUELLER 1997).

NEUGEBAUER & WALLNER (1993) formulieren einen Ansatz zur Erklarung der Seis-
motektonik des nordwestlichen Alpenvorlandes. Thre Untersuchung zielt auf die Wir-
kung der strukturbezogenen Volumenkrifte des Alpenkorpers ab, die sich unter dem
Einfluf der Gravitation ergeben. Die Kompensation der Gebirgsauflast innerhalb der
Lithosphére erfolgt nicht nur in vertikaler, sondern auch in horizontaler Richtung,
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indem die angrenzenden Strukturelemente der Vorlandbecken ein festes Widerlager
bilden. Die unter diesen Randbedingungen mittels eines Finite-Elemente-Modells
berechnete Verteilung der effektiven Scherspannungen im nordlichen Vorlandbecken
weist eine hohe Korrelation mit der beobachteten seismotektonischen Situation auf.

Bei der physikalisch orientierten Modellierung orogenetischer Systeme wurden in
den letzten Jahren grofe Fortschritte erzielt. Einen Schwerpunkt der numerischen
Modellierung bildet dabei die exogene Prozeleinwirkung auf die Reliefentwicklung,
insbesondere die Wechselwirkung zwischen fluvialen Prozessen und Hangprozessen
(u.a. TUCKER & SLINGERLAND 1997, 1994; KOOIl & BEAUMONT 1994; WILLGOOSE
et al. 1991a; KOONS 1989). Die Integration des tektonischen Prozefeinflusses erfolgt
zumeist in Form einer kinematischen Hebungsfunktion, welche die Systemanregung
darstellt und keine Wechselwirkungen mit anderen Systemkomponenten aufweist.
Einen wesentlichen Untersuchungsaspekt dieser Modelle stellt die Beziehung zwi-
schen der Responsezeit des Systems und der zeitlichen und rdumlichen Variation
der Hebungsrate, den klimatischen und lithologischen Verhéltnissen sowie der Relief-
struktur dar (Koo1 & BEAUMONT 1996; BEAUMONT et al. 2000). Weiterhin beschéf-
tigen sich WILLGOOSE (1994), WILLGOOSE et al. (1991b) und WHIPPLE & TUCKER
(1999) mit verschiedenen theoretischen Konzepten zum dynamischen Gleichgewicht.
Einen weiteren Untersuchungsschwerpunkt bildet die stratigraphische Entwicklung
der Vorlandbecken von Gebirgen (TUCKER & SLINGERLAND 1996; SINCLAIR et al.
1991).

Der Einflut glazialer Prozesse auf die langzeitige Erosionsgeschichte einer Region
ist nach wie vor umstritten. Rezente Erosionsraten vergletscherter Einzugsgebie-
te in unterschiedlichen Regionen der Erde weisen mit Raten zwischen 0,1 mm/a -
100 mm/a eine enorme Variationsbreite auf (HALLET et al. 1996) und lassen haufig
keinen signifikanten Unterschied zu vergleichbaren fluvialen Erosionsraten erkennen
(HARBOR & WARBURTON 1993; ANDREWS et al. 1994; HICKS et al. 1990). Insbe-
sondere stellt sich die Frage nach dem langzeitigen Einfluft der Glazialerosion auf
den Sedimentaustrag (HALLET et al. 1996). Stratigraphische Untersuchungen un-
ter Verwendung des Konzepts des Paraglazialen Zyklus (CHURCH & RYDER 1972;
CHURCH & SLAYMAKER 1989) ermoglichen jedoch eine differenzierte Bestimmung
fluvialer und glazialer Erosionsraten auf unterschiedlichen Zeitskalen. Diesem Kon-
zept folgend zeigen neuere Studien in verschiedenen Regionen der Erde trotz der va-
rilerenden Substrat- und Reliefverhéltnisse sowie der unterschiedlichen klimatischen
Einfliisse einen iibereinstimmenden Trend, nach dem die Intensitdat der Glazialero-
sion diejenige der Fluvialerosion tibertrifft (BOGEN 1996; EINSELE 2000; ELVERHOI
et al. 1995; KUHLEMANN 2000). Fiir die vorliegenden Untersuchung ist in diesem
Zusammenhang besonders die Arbeit von HINDERER (2001) zu erwéhnen, in der
die spéatquartéare Erosionsgeschichte der Schweizer Alpen anhand von Sedimentvolu-
mina in perialpinen Télern und Seebecken quantifiziert wird. Die Integration glazia-
ler Prozesse in numerische Reliefentwicklungsmodelle ist bisher kaum erfolgt, eine
der wenigen Arbeiten zu dieser Thematik ist diejenige von BRAUN et al. (1999). Ein
wesentliches Problem bei der prozefbasierten Modellierung der Glazialerosion ist,
dak zwar eine Reihe physikalischer Modelle vorhanden sind (HARBOR 1992; DRE-
WRY 1986), die Kalibrierung der Prozefsparameter aber mit Schwierigkeiten verbun-
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Erosional
mass flux

Erosional
mass flux

Lithospheric

mass flux » 2 Upper crust &=

v=const.

. Upper crust

v=0 Lower crust &

Lithospheric mantle
Lower crust &
Lithospheric mantle

Abbildung 1.1: Schematischer Querschnitt eines Kollisionsorogens nach
dem Critical-Wedge-Modell. Dargestellt ist ein oberes Ak-
kretionsstockwerk (Oberkruste) und ein unteres Subduk-
tionsstockwerk (Unterkruste und Mantel) sowie der litho-
sphérische Massenfluff, der durch die Subduktion indu-
ziert wird. v = Konvergenzgeschwindigkeit. Verandert nach
SCHLUNEGGER & HINDERER (2001).

den ist, da sich die prozefbestimmenden Aktivitdten an der schlecht zugénglichen
Grenzflache zwischen Gletscherbasis und Relief abspielen. Die aktuellen empirischen
Forschungsergebnisse zur Gletscherdynamik sowie den assoziierten Transport- und
Sedimentationsmechanismen faftt EVANS (2000, 2001) zusammen.

Unter den vielen kontinuumsmechanischen Modellen zur Lithospharendeformation
ist fiir die Alpenorogenese das Critical Wedge Model (DAVIS et al. 1983; DAHLEN
1990; WILLETT et al. 1993) besonders zu erwihnen, da es die Entwicklung eines obe-
ren Akkretions- und eines unteren Subduktionsstockwerks simuliert und damit den
empirischen Befunden iiber die alpine Lithosphérenstruktur entspricht (PFIFFNER
et al. 1997a). Das Modell beschreibt eine subduktionsbedingte, laterale Zufuhr von
Lithosphéarenmaterial in einen keilférmigen Gebirgskorper, in dem es deformiert, ge-
hoben und schliefslich exhumiert wird (Abb. 1.1). Die Materialzufuhr bewirkt solange
eine Versteilung der Oberflichenneigung des Gebirgskeils, bis ein minimaler Winkel
erreicht ist, bei dem die topographisch induzierte gravitative Spannung der basa-
len Zugspannung der subduzierten Platte entspricht. Die Oberflichengeometrie des
Gebirgskeils ist dabei durch eine flach geneigte Vorderseite in Richtung der Subduk-
tionszone und eine steile Riickseite gekennzeichnet. Ein wesentlicher Punkt dieser
Modellvorstellung ist, daf Lithosphirendeformationen nicht nur von den tektoni-
schen Kréften abhingig sind, sondern ebenfalls von den Oberflachenprozessen, die
zu einer Massenumverteilung auf dem Relief fiihren und damit das gravitative Span-
nungsfeld verdndern. Damit ist nicht mehr ausschlieklich die Tektonik als treibende
Kraft der Orogenese anzusehen, sondern von einer ,gleichberechtigten Wechselwir-
kung zwischen endogenen und exogenen Prozessen auszugehen, bei der die Erosion
nicht nur eine passive isostatische Hebung der Lithosphére zur Folge hat, sondern
auch das aktive tektonische Hebungsmuster beeinfluftt (BEAUMONT et al. 1992;
WILLETT et al. 1993). Neuere Untersuchungen zielen daher auf eine dynamische
Kopplung von Lithosphérenmodellen und Oberflichenprozefimodellen ab (HORTON
1999; BEAUMONT et al. 2000; ISAAKS 1992; GOTTSCHALK & NEUGEBAUER 2000).
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Basierend auf dieser neuen Hypothese untersuchen SCHLUNEGGER & HINDERER
(2001) die Korrelation zwischen Erosion und tektonischer Hebung in den Schwei-
zer Alpen. Sowohl die rezenten als auch die langzeitigen Erosionsraten der im Oro-
genzentrum gelegenen Finzugsgebieten der Rhone und des Rhein sind im Mittel
1,6-1,7fach hoher als in den iibrigen, am Orogenrand gelegenen Einzugsgebieten.
Die hoheren Erosionsraten im zentralalpinen Raum fiihren sie auf die Grofse der
beiden Einzugsgebiete und den dadurch bedingten hohen Abfluf sowie die niedrige
Erosionsresistenz des Substrats zuriick. Die hohen Erosionsraten des zentralalpi-
nen Raumes korrelieren mit den maximalen rezenten Hebungsraten. SCHLUNEG-
GER & HINDERER (2001) sehen die Ursache dieser rdumlichen Ubereinstimmung
darin, dafs die erosive Massenabfuhr das Gebirge entsprechend der Dynamik des
Critical-Wedge-Modells in einen subkritischen Zustand fiihrt. Die hohen Hebungs-
raten in der zentralalpinen Region stellen somit die dynamische Reaktion der Li-
thosphére auf die Stoérung des gravitativen Spannungsfeldes durch die Wirkung der
Oberflachenprozesse dar.

SCHLUNEGGER et al. (2001) modellieren die langzeitige topographische Entwick-
lung der Schweizer Alpen sowie die stratigraphische Entwicklung des Nordalpinen
Vorlandbeckens seit dem Oligozén (30 Ma). Anhand eines einfachen Modells der Li-
thosphérenstruktur mit einer vertikalen Abfolge unterschiedlich resistenter Schichten
und mittels paldofloristischer Daten parametrisieren sie den zeitlich variablen Ein-
flufs der Lithologie und des Paldoklimas auf die Reliefentwicklung. Unter Anwendung
einer zeitkonstanten, rdaumlich geneigten Hebungsfunktion léft sich in Grundziigen
sowohl die stratigraphische Entwicklung des Nordalpinen Vorlandbeckens als auch
die Entwicklung der Makrotopographie simulieren. Letztere ist durch die friithzeiti-
ge Bildung eines siidlich gelegenen Hohenzuges (dem Wallis und der Graubiindener
Alpen) sowie die spétere Ausbildung eines nordlich gelegenen Hohenzuges (dem Zen-
tralmassiv) gekennzeichnet. Ein wesentlicher Punkt dabei ist, daf die Bildung des
Zentralmassivs nicht auf eine lokale tektonische Hebung, sondern auf die sich im
Modellverlauf entwickelnde rdumliche Differenzierung der Erosionsresistenz zuriick-
zufithren ist.

Untersuchungsgegenstand der Arbeit von KUHNI& PFIFFNER (2001a) ist ebenfalls
die langzeitige Reliefentwicklung der Schweizer Alpen seit dem Oligozédn. Der Schwer-
punkt ihrer numerischen Modellstudie liegt allerdings auf dem Einflufs der zeitlichen
und raumlichen Variabilitat der tektonischen Hebungsrate auf die Reliefentwicklung.
Das wesentliche Ergebnis ihrer Arbeit ist, dafs weder eine zeitlich versetzte noch ei-
ne synchrone Hebung der stidalpinen Region und des Zentralmassivs die rezente
Makrotopographie produzieren. Im ersten Fall wird die auf die Hebung der siidal-
pinen Region folgende Hebung des Zentralmassivs vollstandig durch die erhéhten
Erosionsraten kompensiert, die sich durch den erhéhten Abfluft des siidalpinen Ho-
henzuges gebildet haben. Im Fall der synchronen Hebung beider Regionen verringert
sich die Erosionsrate in dem dazwischen liegenden Bereich. Die beiden Kammlinien
wandern daher aufeinander zu und vereinigen sich schlieflich zu einer einzigen to-
pographischen Erhebung, die keiner zeitlichen Anderung mehr unterliegt. Demnach
laft sich die heutige, durch zwei Hohenziige gekennzeichnete Makrotopographie der
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Schweizer Alpen nicht ausschlieklich auf eine rdumliche und zeitliche Anderung der
tektonischen Hebungsrate zuriickfiihren.

1.3 Offene Fragen

Ein zentrales Problem der Tektonischen Geomorphologie besteht darin, dafs mit der
Thermochronologie bisher lediglich zuverlassige Techniken zur Bestimmung langzei-
tiger Erosionsraten vorliegen, die Quantifizierung des tektonischen Hebungsfeldes
iiber geologische Zeitraume bzw. die Ermittlung eines Intitialreliefs zu einem be-
stimmten Zeitpunkt jedoch durch erhebliche Schwierigkeiten gekennzeichnet sind.
Die gingige Praxis, thermochronologische Daten als tektonische Hebungsraten zu
interpretieren, ist zum einen zwingend an Annahmen iiber die erosionsrelevanten
Parameter gebunden (SUMMERFIELD & BROWN 1998), zum anderen l6st sie das
Problem der Unterbestimmtheit des Systems nicht. Neuere Methoden zur Ableitung
eines Initialreliefs basieren u. a. auf paldobotanischen Untersuchungen (GREGORY &
CHASE 1994; FOREST et al. 1995), Korrelationen zwischen Grofsenverteilungen von
Gaseinschliissen in Basalten und dem atmosphérischen Druck zum Eruptionszeit-
punkt (SAHAGIAN & MAUS 1994) sowie Variationen der Produktionsrate kosmoge-
ner Isotope mit der Relieththe (BROOK et al. 1996). Sie beinhalten jedoch sehr
spezielle Anforderungen an das Untersuchungsgebiet und sind daher nicht als gene-
rell anwendbare Techniken zu nutzen.

Eine oft zitierte und nach wie vor ungeloste Kontroverse in der Wechselwirkung
zwischen tektonischer Hebung und Klima ist ebenfalls auf dieses Problem zuriickzu-
fithren. Thermochronologische Daten zeigen, daff mit dem Finsetzen der Kiszeit zu
Beginn des Quartérs weltweit viele alpide Orogene einer verstarkten Erosion unter-
lagen. RAYMO et al. (1988) und RAYMO & RUDDIMAN (1992) schen die tektonische
Hebung der Gebirge als Ursache des globalen Klimawandels, da die erhohte tekto-
nische Aktivitdt zu einer erhohten Verwitterungsrate gefiihrt habe, die wiederum
eine erhohte COq-Absorption und somit eine Abkiihlung des Klimas zur Folge habe.
Die erhohte Verwitterungsrate entsteht nach ihrer Vorstellung durch die Wirkung
der Glazialerosion auf das sich hebende Gebirge, die durch Gletscherabrasion und
grofse Schmelzwasserstrome die verwitterungshemmende Regolithdecke entfernt hat.
Im Gegensatz dazu sehen MOLNAR & ENGLAND (1990) umgekehrt den globalen Kli-
mawandel als Ursache fiir die Hebung vieler Orogene zu Beginn des Quartars. Sie
gehen davon aus, dafs die Glazialerosion eine grofiere Intensitét als die Fluvialero-
sion aufweist und damit eine erhéhte isostatische Hebungsreaktion der Lithosphére
bedingt, bei der es zur topographischen Hebung der Gipfelregionen kommt.

Im Gegensatz zur Erosionsgeschichte ist das langzeitige raumliche und zeitliche He-
bungsmuster der Schweizer Alpen noch weitgehend unklar, so dafs makromorpholo-
gische Untersuchungen dieser Region ebenfalls vor dem Problem des unterbestimm-
ten Systems stehen. Dies findet auch Ausdruck in den Arbeiten von SCHLUNEGGER
et al. (2001) und KUHNI & PFIFFNER (2001a) zur langzeitigen prozefsbasierten Mo-
dellierung der Entwicklung des Schweizer Alpenreliefs, in denen die kinematische
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Hebungsfunktion einen frei wiahlbaren Parameter darstellt.

Weiterhin sind die tektonischen Hebungsmechanismen in der Schweizer Alpenregion
noch nicht ausreichend verstanden. Es existiert jedoch eine Vielzahl von unterschied-
lichen Thesen zur Lithosphérendynamik, die versuchen, die rezente Hebungskine-
matik des Reliefs zu erkléren. Dazu zéhlen u. a. Modelle der isostatischen Anomali-
en (KAHLE et al. 1979, 1997; KLINGELE & KISSLING 1982; GUBLER et al. 1981),
des horizontalen Druckspannungsfeldes infolge Plattenkonvergenz (PAVONI 1980;
PAVONT et al. 1997; PFIFFNER et al. 1997b) sowie Reaktionen der lithosphérischen
Massenbewegungen auf die gravitative Entlastung durch die Wirkung der Oberfla-
chenprozesse (SCHLUNEGGER & HINDERER 2001).

Im Hinblick auf die jiingere Reliefentwicklung der Schweizer Alpen iiber einen Zeit-
raum von wenigen Millionen Jahren ist eine kombinierte Betrachtung der mafgeb-
lichen Einflukfaktoren (Lithologie, Klima und Hebung) noch nicht erfolgt. Dabei
ist insbesondere die Frage, ob sich die Schweizer Alpen im dynamischen Gleichge-
wicht zwischen tektonischer Massenzufuhr und erosiver Massenabfuhr befinden, noch
nicht beantwortet. Weiterhin sind in dieser Region bisher noch keine Untersuchun-
gen durchgefiihrt worden, die auf die Mechanismen abzielen, welche die Einstellung
eines dynamischen Gleichgewichts ermdglichen.

1.4 Innovationen der vorliegenden Arbeit

Im Gegensatz zu vorigen Arbeiten zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen seit
dem Oligozén (30 Ma) (SCHLUNEGGER et al. 2001) zielt die vorliegende Untersu-
chung auf die jiingere Reliefentwicklung iiber einen Zeitraum von wenigen Millionen
Jahren ab. Gleichzeitig ergibt sich damit eine geeignete Zeitskala zur Beurteilung
eines dynamischen Gleichgewichtszustandes, auf der kurzzeitige Reliefluktuationen
durch kleinrdumige Prozesse keine Relevanz haben. Zusétzlich ermoglicht diese Zeit-
skala die Untersuchung hoher aufgeldster raumlicher Strukturen, wobei neben der
Hohe nun auch die Hangneigung des rezenten Reliefs in plausibler Form durch das
wirkende Prozefgefiige erklart werden kann. Dies ist von vorrangiger Bedeutung, da
die Hangneigung einen kritischen Parameter fiir die Einstellung eines dynamischen
Gleichgewichts darstellt.

In der vorliegenden Arbeit wird erstmalig eine flichendeckende statistische Analyse
des Zusammenhangs zwischen den Reliefparametern Hohe und Hangneigung, den
Materialeigenschaften des Substrats, dem klimatischen Einflut sowie der tektoni-
sche Hebungsrate durchgefiihrt, so daf alle mafsgeblichen, makroskalig relevanten
Faktoren vergleichend betrachtet werden. Von besonderer Bedeutung ist dabei die
Wechselwirkung zwischen Tektonik und Klima, da Untersuchungen, die diese The-
matik betreffen, sehr spérlich sind (ISAAKS 1992; BROZOVIC et al. 1997). Weiterhin
kann die rezente Hebungskinematik aufgrund von Korrelationen mit strukturellen
und dynamischen Informationen iiber die Lithosphére auf die geologische Zeitskala
extrapoliert werden. Im Gegensatz zu den meisten Studien, die sich ausschlieflich
auf thermochronologisch bestimmte Exhumierungsraten stiitzen, liegen somit He-
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bungsraten und Erosionsraten unabhéngig voneinander vor, so daf eine Bilanzierung
zur Untersuchung von topographischen Relativbewegungen bzw. eines dynamischen
Gleichgewichtszustandes durchgefiihrt werden kann. Zudem koénnen auf der Basis
empirischer Beziechungen zwischen Reliefstruktur- und Prozefparametern Analogien
zu unterschiedlichen theoretischen Reliefentwicklungsmodellen gefunden werden, die
so in synoptischer Form analysiert werden kénnen. Insbesondere ist auf diese Weise
die Herleitung differenzierter Erklarungsmodelle zur Einstellung eines dynamischen
Gleichgewichts in den Schweizer Alpen moglich.

Eine weitere Innovation der vorliegenden Arbeit stellt die Integration des Einflusses
der Glazialerosion auf die Reliefentwicklung der Schweizer Alpen dar. Die meisten
Studien haben diesen Einfluf entweder vernachléssigt oder ihn isoliert von den {ibri-
gen, fiir die makroskalige Reliefentwicklung relevanten Faktoren betrachtet, so dafs
nur wenige Studien die kombinierte Wirkung glazialer und fluvialer Prozesse behan-
deln (KIRKBRIDE & MATTHEWS 1997; SUGDEN & JOHN 1976; DE GRAAFF 1996).

1.5 Aufbau der vorliegenden Arbeit

In Kap. 2 erfolgt eine Einfithrung in das geomorphologische Prozefresponsesystem
der interkontinentalen Kollisionsorogenese, um die grundlegenden Mechanismen der
Gebirgsbildung zu erldautern. Besondere Beriicksichtigung findet dabei die Skalen-
problematik, welche die methodische Realisierung der Systemanalyse erschwert. An-
schlieffend werden bestehende konzeptionelle und numerische Modelle zur makroska-
ligen Reliefentwicklung vorgestellt, die das theoretische Grundgeriist fiir die Interpre-
tation der in Kap. 5 und 6 dargestellten empirischen Ergebnisse bilden. Nachfolgend
wird auf den Wirkungsmechanismus der Isostasie eingegangen, der einen wesentli-
chen Aspekt bei der Betrachtung der lithosphérendynamischen Prozesse darstellt.
Abschliefsend wird die Funktionsweise der Apatit-Fission-Track-Analyse erlautert,
die eine Methodik zur Quantifizierung langzeitiger Erosionsraten mit hoher rdumli-
cher Auflésung darstellt und daher mittlerweile ein Standardverfahren der Tektoni-
schen Geomorphologie darstellt.

Nach einer geographischen Einordnung und topographischen Charakterisierung des
Untersuchungsgebietes wird in Kap. 3 ein Uberblick iiber die geologischen und kli-
matischen Verhéltnisse der Schweizer Alpen gegeben, da diese die Reliefentwicklung
mafgeblich beeinflussen. Den Abschlufs des Kapitels bildet eine synthetische Dar-
stellung der aktuellen qualitativen Modelle zur tektonischen und topographischen
Entwicklungssequenz der Schweizer Alpen.

In Kap. 4 werden zunéchst die rezenten Lithosphédrenhebungsraten und die Apatit-
Fission-Track-Daten des Untersuchungsgebietes vorgestellt und Anhaltspunkte fiir
eine zeitliche Skalierung der vorliegenden Untersuchung diskutiert. Nach einer Kon-
vertierung der Fission-Track-Daten in Erosionsraten erfolgt eine rdumliche Bilanzie-
rung mit den rezenten Hebungsraten der Region, die auf ein dynamisches Gleichge-
wicht zwischen tektonischer Hebung und Erosion schliefen lafit. Es folgt eine aus-
fithrliche Diskussion der potentiellen Deformationsmechanismen der alpiden Litho-



1.5 Aufbau der vorliegenden Arbeit 11

sphére sowie deren Korrelation mit der rezenten Hebungskinematik. Dazu werden
die isostatischen Anomalien des Untersuchungsgebietes sowie ein tiefenseismisch de-
terminiertes Modell der alpinen Lithosphére vorgestellt, dessen Struktur sowohl hin-
sichtlich der tektonische Genese des Alpenkorpers als auch beziiglich der rezenten
Kinematik der Lithosphéare von entscheidender Bedeutung ist.

Im Zentrum von Kap. 5 steht die Quantifizierung der Einfluistérke der tektonischen
Prozesse und der Lithologie auf die Reliefstruktur der Schweizer Alpen. Ausgehend
von der Korrelationsuntersuchungen zwischen Lithosphérenhebung und Reliefhohe
wird eine empirische Sensitivitdtsanalyse anhand multipler Regressions- und Korre-
lationsanalysen durchgefiihrt. Anschliefend werden die Ergebnisse im Kontext theo-
retischer Modelle interpretiert und ein konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell fiir
das Untersuchungsgebiet hergeleitet.

In Kap. 6 wird der Einflufs des Klimas mit in die Korrelationsuntersuchung einbe-
zogen. Dieser duftert sich mafgeblich in der Vergletscherung der Region wéhrend
des Pleistozédn. Aus den ermittelten empirischen Zusammenhéngen zwischen Form-
und Prozefparametern wird auf Grundlage der theoretischen Modelle aus Kap. 2
ein weiteres konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell hergeleitet.

In Kap. 7 wird ein quantitatives Reliefentwicklungsmodell, das die tektonische He-
bung und die fluviale Erosion simultiert, anhand ausgewiesener Regionen des Schwei-
zer Alpenreliefs kalibriert, um die theoretischen Hangneigungen fiir die Situation des
dynamischen Gleichgewichts zu bestimmen. Der Vergleich der Statistiken der theo-
retischen und der empirischen Hangneigungen in der Zentralregion ermoglicht eine
quantitative Beurteilung des konzeptionellen Reliefentwicklungsmodells aus Kap. 5.
Eine ausfiihrliche Diskussion und Plausibilitdatspriifung der gewonnenen Ergebnisse
stellt den Abschluf des Kapitels dar.

Im letzten Kapitel wird die Arbeit zusammenfassend dargestellt und ein Ausblick
auf weitergehende Fragestellungen gegeben.






Kapitel 2

Theorie

2.1 Skalenaspekte in der Geomorphologie

Geomorphologische Prozesse operieren auf unterschiedlichen Raumskalen und fiih-
ren daher zu einer Uberlagerung unterschiedlich dimensionierter Reliefformen. Die
Grofsenordnungen dieser Formen reichen von Erosionsrillen und Gletscherschram-
men am unteren Ende des geomorphologisch relevanten Spektrums tiber Hinge und
Bergketten bis zu Gebirgen und Kontinentalschilden. Grofsraumige Formunterschie-
de sind in erster Linie das Resultat der meist grofrdumig angelegten Differenzie-
rungen in der Art und Intensitdt der endogenen Prozesse, auf welche die exogenen
Abtragungsprozesse dann ebenfalls groffraumig differenziert reagieren. Diese Bezie-
hung kann als einfacher Diffusionsprozef angesehen werden, bei dem die tektonische
Hebung dem Relief potentielle Energie zufiihrt und die Abtragung dem entstehenden
Energiegradienten mit dem Bestreben entgegenwirkt, die Entropie zu maximieren.
Die Art und Intensitdt der exogenen Prozesse variiert jedoch zusétzlich auf sehr viel
kleineren Raumskalen. Die detaillierte rdumliche Differenzierung des Reliefs ist da-
her vorwiegend das Resultat der exogenen Prozesse. Thre Intensitéiten sind wiederum
riickgekoppelt mit den Eigenschaften der Form, die sie erzeugen. Hinzu kommt die
ebenfalls rdumlich differenzierte Beschaffenheit des beteiligten Substrats. Das Relief
stellt damit ein multiskaliges Kontinuum dar, das sich in hierarchisch organisierte
Reliefeinheiten untergliedern 1a#t (AHNERT 1988; DIKAU 1989; PIKE & DIKAU 1995;
BRUNSDEN 1993). Dabei lassen sich einzelne Formen durch Aggregation liickenlos
und ohne Uberlagerungen in gréfere Formationen einbinden. So kann z. B. ein Sys-
tem, das aus einer Anzahl von Talern, Kdmmen und glazialen Formen besteht,
das geomorphologische Objekt des Gebirges auf der nidchsthoheren Hierarchieebene
aufbauen. Demgegeniiber lassen sich einzelne Formen in formbeschreibende Kompo-
nenten wie Bereiche dhnlicher Neigung, Kriimmung etc. zerlegen.

Die vorhandenen Formen und die vorhandenen Materialien sind zu jeden Zeitpunkt
iiberlieferte Erzeugnisse von Prozessen der Vergangenheit. Diese waren ihrerseits
raumlich differenziert, unter Umstédnden in anderer Weise als die Prozesse der Gegen-
wart, die nun Formen und Material weiter verdndern. Die rdaumliche Differenzierung
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Abbildung 2.1: Beziehung zwischen der Existenzdauer und der charakteri-
stischen Ausdehnung geomorphologischer Objekte. Verén-
dert nach AHNERT (1988).

der Formen, des Materials und der Prozesse wird daher iiberlagert und vervollstan-
digt durch deren zeitliche Differenzierung. Fiir die Bildung oder die Umformung
grofsskaliger Strukturen ist mehr Arbeit erforderlich, so daf die korrespondierenden
Prozesse iiber einen ldngeren Zeitraum ablaufen miissen (AHNERT 1988; BRUNS-
DEN 1993). Die rdumliche Dimension eines geomorphologischen Phénomens ist da-
her immer an eine entsprechende zeitliche Dimension gekoppelt. So sind z. B. zur
Erkldarung der Entwicklung von Erosionsrillen an einem Hang Prozefereignisse von
wenigen Wochen bis Jahren heranzuziehen, wihrend die Bildung oder Abtragung
eines Gebirges iiber Jahrmillionen ablauft (Abb. 2.1). Wahrend dieser Zeitraume
unterlagen die formrelevanten Einflutfaktoren wie Lithologie, Klima und Tektonik
jedoch z.T. gravierenden Anderungen. Ein hiufig auftretendes Problem bei grof-
skaligen geomorphologischen Untersuchungen besteht daher in der Parametrisierung
des Systems, da die langzeitige Variabilitdt der Prozefsraten und -parameter meist
nicht bekannt sind, so daf von langzeitigen Mittelwerten oder sogar von rezenten
Werten ausgegangen werden muf.

In systemtheoretischer Hinsicht verlangt die Festlegung der Raum-Zeit-Skala eines
Reliefentwicklungsmodells die Einbeziehung einer skalengerechten Variablenassozia-
tion, da sich die Systemkonfiguration mit der betrachteten Skala dndert. Dies be-
trifft sowohl den Status der Variablen als auch die Wechselwirkungen der Varia-
blen untereinander und somit deren Beziehung hinsichtlich Ursache und Wirkung
(ScHUMM & LICHTY 1965; CHORLEY & KENNEDY 1971). Abb. 2.2 zeigt beispiel-
haft, dal eine Variable A (z.B. Abflufs oder Sedimentaustrag) auf einer kleinen
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Abbildung 2.2: Abhéngigkeit der Variabilitét einer Systemkomponente von
der Zeitskala.

Zeitskala signifikant variiert und damit eine abhéangige Variable darstellt, wihrend
eine Variable B (z. B. Klima oder Lithologie) zeitkonstant ist und damit als unabhén-
gige Systemkomponente oder als Randbedingung angesehen werden kann. Auf der
geologischen Zeitskala werden die kurzzeitigen Variationen der Variablen A durch
langzeitige Variationen iiberlagert. Variable A bleibt daher eine abhéngige System-
komponente, allerdings ist auf dieser Skala nur der systematische Anteil der Varia-
tion bedeutsam. Gleichzeitig weist Variable B auf der geologischen Zeitskala eine
signifikante Variation auf und stellt nun ebenfalls eine abhéngige Variable dar. Ana-
log fithrt eine Vergroferung der Raumskala zu einer stirken rdumlichen Variabilitét
der Systemkomponenten.

Die Ursache dieses Verhaltens ist darin zu sehen, daf bei einer Ausweitung der
Raum-Zeitskala zusdtzliche Komponenten und Wechselwirkungen mit in das System
einzubeziehen sind. Dies hat zur Folge, dafs sich das Relief auf einer bestimmten
Skalenebene in prozessualer Hinsicht nicht durch den kumulativen Effekt der hier-
archisch darunterliegenden Ebene erkéren 14kt (DE BOER 1991; PHILLIPS 1999).

Bei einer prozeforientierten Modellierung eines geomorphologischen Phanomens ist
zu beriicksichtigen, dafs die physikalischen Gesetze an die jeweilige Skala angepalfst
sind und die entsprechende Systemkonfiguration in geeigneter Form abbilden. Dabei
muf die rdumliche und zeitliche Auflésung des Modells an die Grofse und Heteroge-
nitédt des Untersuchungsgebietes, die raumliche und zeitliche Variabilitdt der Prozef-
parameter sowie die Datenverfiigbarkeit angepaft sein. Weiterhin ist eine Skalierung
der einzelnen Datengitter auf die Auflosung des Modellgitters erforderlich. Damit
stellen sich grundséatzlich zwei Hauptfragen: Die Festlegung der Diskretisierungs-
weite des Modells und die Parametrisierung der Datenvariabilitdten innerhalb eines
Diskretisierungselements. Die konkrete Umsetzung dieser Forderungen ist mit einer
Reihe von methodischen Schwierigkeiten verbunden, die unter dem Begriff des upsca-
ling zusammengefafst werden (z. B. WALSH et al. 1998; QUATTROCHI & GOODCHILD
1997; HOOSBEEK 1998). Das grundsétzliche Problem bei der Aggregation hochauf-
geloster Flacheninformationen zu groferen Raumeinheiten besteht in der Auswahl
oder Herleitung reprasentativer Werte, die ihre Aussagekraft beziiglich der jeweili-
gen Fragenstellung in der iibergeordneten Raumeinheit behalten. Dies trifft nicht
immer fiir den arithmetischen Mittelwert zu, insbesondere nicht bei Prozessen, die
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von einem Schwellwert abhéngig sind. Wird beispielsweise im Rahmen einer Geféhr-
dungsabschétzung fiir das Auftreten einer Hangrutschung von einer Uberschreitung
eines kritischen Hangneigungswinkels ausgegangen, stellt das arithmetische Mittel
der Hangneigungen keinen geeigneten Parameter fiir die aggregierte Raumeinheit
dar, da es keine Information iiber eine Schwellwertiiberschreitung einzelner Hiange
beinhaltet.

Ein dhnliches Problem ergibt sich, wenn sich die Prozefparametrisierung auf klein-
skalig gewonnene Werte stiitzt und diese im Kontext eines grofsskaligen Prozefige-
fiiges nicht als repréasentativ betrachtet werden konnen. Diese Situation ergibt sich
z. B. bei der Bestimmung von mechanischen Gesteinseigenschaften oder der hydrau-
lischen Leitfahigkeit im Labor, da diese Parameter durch das Auftreten von Dis-
kontinuitatsflachen innerhalb grofserer rdaumlicher Dimensionen einen ausgepragten
Skalensprung aufweisen.

2.2 Das makroskalige Prozeliresponsesystem

Abb. 2.3 skizziert die auf der Makroskala relevanten Systemkomponenten der inter-
kontinentalen Kollisionsorogenese und ihre wesentlichen Zusammenhénge. Die mei-
sten Beziehungen besitzen keine einseitige Wirkungsrichtung, sondern sind durch
eine dynamische Wechselwirkung gekennzeichnet, bei der die Wirkung verandernd
auf die Ursache zuriickgreift. In diesem Sinne kann das Relief-als zentraler Be-
standteil des Systems- iiber zahlreiche Zusammenhénge als Produkt und als Regler
endogener und exogener Prozesse aufgefalst werden. Die Betrachtung der {ibrigen
Komponenten verdeutlicht auferdem, dafs zur Systemparametrisierung ein interdis-
ziplindrer Ansétz erforderlich ist, der im vorliegenden Fall Methoden und Daten der
Geophysik, Geomorphologie, Thermochronologie, Fernerkundung, Klimatologie und
Geologie gleichermafsen integriert.

Weiterhin wird in Abb. 2.3 das multi-skalige Wesen des Systems deutlich, das so-
wohl Mantelkonvektionsprozesse mit riaumlichen Dimensionen >103km als auch
Erosionsprozesse, die durch die lokale Hangneigung beeinflufst werden, beinhaltet.
Der hohe Abstraktionsgrad des konzeptionellen Modells in Abb. 2.3 fithrt zwar zu ei-
ner Reduktion der in Wirklichkeit sehr komplexen Systemstruktur auf einige wenige
Schliisselkomponenten, jedoch konnen anhand derer die wesentlichen formbildenden
Mechanismen einer orogenetische Entwicklung qualitativ veranschaulicht werden:
Konvergierende Plattenbewegungen fithren zur Deformation der Lithosphére im Be-
reich zweier kollidierender Kontinente. Daraus resultiert eine Hebung der Erdober-
fldche, die sowohl auf horizontale tektonische Kompressionskrafte als auch auf isosta-
tische Ausgleichsbewegungen infolge der Verdickung der Lithosphére zurtickgefiihrt
werden kann. An der Grenze der Hebungsregion kommt es zu einer lokalen Verstei-
lung der grenziiberschreitenden Tallangsprofile. Der erhchte Gradient fithrt aufgrund
der hoheren Scherspannung zu einem lokalen Anstieg der Eintiefungsrate. Dies hat
wiederum eine lokale Versteilung des unmittelbar flufsaufwérts anschlieflenden Profil-
abschnitts zur Folge, so dafs der Knickpunkt und die erhéhte Tiefenerosionsleistung



2.2 Das makroskalige Prozefiresponsesystem 17

Mantel- Sonnenstrahlung
konvektion
Klima
horizontale
Lithospharen-
Platien Relief Verwitterung
konvergenz — Niederschlag
v "1 Hohe ii. NN —
vertikale
ILithosphéiren- Talgradient |« Abflu Erosionstyp 4
ewegungen =
: Hangneigung L5 r v Erosionsresistenz
tektonische Hebung: A 4 < 3
- isostatisch 2 = Erosion )
- kompressiv %E, = Exhum|erun§L chemische
Denudativ-isostatische xXa M Temenercaion Léslichkeit
Hebung
- Verwitterung mechanische
> Hangdenudation < Eigenschaften

Massenabfuhr

Abbildung 2.3: Konzeptionelle Darstellung des makroskaligen Prozefsre-
sponsesystems der interkontinentalen Kollisionsorogenese.

sukzessive profilaufwérts propagieren. Aus dem verstérkten Einschneiden der Fliisse
resultiert im Talquerprofil eine Versteilung der Hangneigung und damit eine Erho-
hung der Denudationsrate. Neben der topographischen Neigung ist die Erosions-
und Denudationsleistung auch von dem klimatischen Milieu abhéngig. Das Klima
kontrolliert iiber das Niederschlagsangebot die Menge des zur Verfiigung stehenden
Transportmediums, bestimmt den vorherrschenden Erosionsmechanismus (Fluvial-
oder Glazialerosion) und steuert im Zusammenhang mit den physiko-chemischen
Materialeigenschaften des Substrats die Verwitterungsrate. Zudem legt die stetige
Oberflachenerosion Gesteine unterschiedlicher Resistenz aus der Tiefe frei und fiihrt
damit zu zeitlich variierenden Substratverhéltnissen. Weiterhin stehen exogene und
endogene Prozesse in einem engen Zusammenhang, da die Lithosphéare auf die de-
nudative Massenabfuhr mit einer isostatischen Hebung reagiert und - nach neueren
Paradigmen - Massenverlagerungen durch Oberflichenprozesse die aktive tektoni-
sche Hebung beeinflussen (z. B. HORTON 1999).

Ein wesentliches Merkmal der meisten geomorphologischen Prozefsresponsesysteme
ist die Tendenz, einen stationdren Zustand' anzustreben, da ihre Systemkompo-
nenten durch intensitdtsddmpfende Wechselwirkungen (negative Riickkopplungen)
gekennzeichnet sind. Grundsitzlich fiihrt dabei die Anderung einer Prozefrate zu
Anderungen anderer Prozekraten, die wiederum der urspriinglichen Anderung ent-
gegenwirken. Das System enthilt also Mechanismen der Selbstregulierung, die es
von einem eksystemisch bedingten Ungleichgewicht zwischen zwei oder mehreren
Prozefraten (z.B. durch eine Erhhung der Hebungsrate) wieder zu einem dynami-
schen Gleichgewicht! fiihren. In diesem Fall unterliegt das Relief trotz anhaltender

! Die Begriffe ,dynamisches Gleichgewicht“ und ,stationérer Zustand“ werden nach der Definition
von AHNERT (1994) verwendet.
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Prozefaktivitit keiner progressiven Anderung. Kurzzeitige Variationen der Prozef-
raten fithren lediglich zu einer kleinskaligen Fluktuation des Reliefs um eine mittlere
Gleichgewichtstopographie. Intensitatsverstiarkende positive Riickkopplungen treten
seltener auf und sind gewohnlich nur von kurzer Dauer. Sie sind an das iiberschrei-
ten eines systemspezifischen Schwellwertes gebunden und fithren zu einem neuen,
veranderten Gleichgewichtszustand oder schlagen in eine negative Riickkopplung
um.

Fir das Erreichen des dynamischen Gleichgewichts wird eine bestimmte Anpas-
sungszeit benotigt. Die Anpassung erfolgt asymptotisch und wird von mehr oder
weniger zyklischen Schwankungen der Prozessraten iiberlagert, so daft kein genau-
er Zeitpunkt fiir das Eintreten des Systems in den stationdren Zustand festgelegt
werden kann. Die Lange der Anpassungszeit ist sowohl von der betrachteten Raum-
skala abhingig als auch von der Sensitivitit des Reliefs, auf Anderungen der ex-
ternen Systemvariablen zu reagieren (BRUNSDEN & THORNES 1979; THOMAS 2001;
BRUNSDEN 1993). Wesentliche Einflukfaktoren stellen dabei die Erosionsresistenz
des Substrats, das lokale Relief, die Flufdichte sowie die Intensitdt der Kopplung
zwischen einzelnen Systemkomponenten dar (SUMMERFIELD 1999). Hochgebirgsre-
gionen wie die Schweizer Alpen bilden ein hochsensitives Milieu, da sie durch ein
grofses lokales Relief und eine intensive Kopplung zwischen Fluvialprozessen und
Hangprozessen gekennzeichnet sind und damit eine schnelle Ausbreitung eines ex-
ternen Signals (z. B. einer Anderung der Hebungsrate) erméglichen.

Die Einstellung eines dynamischen Gleichgewichts erfordert eine ausreichende zeit-
liche Konstanz der externen Variablen beziiglich der Reaktionszeit der internen
Systemkomponenten. Dauert diese Konstanz langer als die notwendige Anpassungs-
zeit, wird der stationdre Zustand tatsdchlich erreicht. Tritt jedoch vorzeitig eine Ver-
anderung der eksystemischen Bedingungen ein, so wird die bisherige Entwicklung
unterbrochen. Das System #&ndert dann seine internen Prozefsraten, um ein ande-
res, der neuen Situation entsprechendes Gleichgewicht anzustreben, das seinerseits
eine neue Anpassungszeit erfordert. Unter solchen Bedingungen enthélt das Relief
Reliktformen, die keine Korrelation mit dem rezenten Prozefigefiige aufweisen. Es
setzt sich aus unterschiedlichen, rdumlich ineinander verschachtelten Reliefgenera-
tionen zusammen, deren jeweilige Bildung auf Prozelassoziationen zuriickzufiihren
ist, die in unterschiedlichen Zeitfenstern der Vergangenheit wirkten. Im Sinne von
CHORLEY et al. (1984) und BRUNSDEN (1993) stellt ein solches Relief ein Palimp-
sest dar, das durch eine partielle Ausloschung &lterer Formen durch jiingere Formen
gekennzeichnet ist, bei deren Bildung die &lteren Formen die Randbedingung dar-
stellen.

2.3 Theoretische Reliefentwicklungsmodelle

Die Beziehung zwischen Topographie und endogenen Prozessen stellt ein immer wie-
derkehrendes Diskussionsthema in der erdhistorischen Forschung dar, das bis in das
17. Jahrhundert zurtickreicht. Zu dieser Zeit war die Fahigkeit, Strukturen unterhalb
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der Erdoberfliche zu untersuchen, sehr beschréinkt, so daft die Analyse der Topo-
graphie die einzige Moglichkeit war, Informationen iiber die internen Prozesse der
Erde zu gewinnen (OLDROYD 1996). Neben konzeptionellen Reliefentwicklungsmo-
dellen, von denen erste einfluftreiche Varianten auf die geowissenschaftlichen Pioniere
LYELL (1830-1833) und DARWIN (1840) zuriickgehen, gewinnen seit etwa zwei Jahr-
zehnten numerische Modelle zunehmend an Bedeutung, die eine Auseinandersetzung
mit den physikalischen Gesetzméfigkeiten der wirkenden geodynamischen Prozesse
erfordern.

2.3.1 Qualitative Modelle

Gegen Ende des 19. Jahrhunderts begann DAVIS systematische Konzepte zur Relief-
genese zu entwickeln, denen im Verlauf des 20. Jahrhunderts weitere Modelle folgten,
welche die geowissenschaftliche Forschung nachhaltig pragten und nach wie vor noch
aktuelle Dogmen darstellen (KOo1 & BEAUMONT 1996). Neben DAvIS’ Cycle of ero-
sion (1899) sind dies die qualitativen Reliefentwicklungsmodelle von PENCK (1924)
und HACK (1960).

Nach dem Modell von DAvis (1899) erfolgt der initiale Aufbau der Topographie
durch einen diskreten tektonischen Hebungsimpuls (Abb. 2.4a). Anschliefend ist

uplift —youth = —maturity — old age

"% rock-uplift rate: short-lived, constant
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Abbildung 2.4: Konzeptionelle Reliefentwicklungsmodelle nach DAvIS (a),
PENCK (b) und HACK (c). Aus BURBANK & ANDERSON
(2002).
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das Relief den exogenen Prozefeinwirkungen ausgesetzt, die zu einer graduellen Re-
duktion der Topographie fiihren, bei der sowohl die Gesamthohe des Reliefs als
auch die lokalen Hohenunterschiede abnehmen. Dabei durchléduft das Relief eine
progressive Sequenz von Entwicklungsstadien, die jeweils durch charakteristische
Formassoziationen gekennzeichnet sind.

Im Gegensatz zu der DAviSschen Vorstellung, dafs die gesamte tektonische Deforma-
tion zu Beginn des Zyklus stattfindet, geht PENCK (1924) von einer variablen tek-
tonischen Hebung {iber einen langeren Zeitraum aus (Abb. 2.4 b). Die resultierende
Topographie ergibt sich daher aus der Wechselwirkung zwischen der relieferhéhen-
den Hebung und der relieferniedrigenden Erosion. Das Stadium des Reliefaufbaus
ist durch ein sukzessives Wachstum der Topographie gekennzeichnet, bei der das
Relief zunehmend zertalt wird. In der Phase des abnehmenden endogenen Einflus-
ses iibertrifft die Erosion schliefslich die Hebung, und es kommt zu einer langsamen
Einebnung des Reliefs.

Das Modell von HACK (1960) unterscheidet sich dahingehend von den beiden zu-
vor dargestellten Modellen, dafs es keine Reliefverdnderung mit der Zeit impliziert
(Abb. 2.4 ¢). Danach stellt sich nach einer initialen Phase des Reliefaufbaus ein dy-
namisches Gleichgewicht zwischen Hebung und Erosion ein, wenn die tektonische
Hebungsrate iiber einen ausreichend langen Zeitraum konstant bleibt. Das Relief
befindet sich dann in einem stationdren Zustand, d.h. von kurzzeitigen Oszillatio-
nen um eine mittlere Gleichgewichtstopographie abgesehen ist es zeitunabhéngig
und weist eine Nettomassenbilanz von 0 auf.

2.3.2 Numerische Modelle

Numerische Studien zur Reliefentwicklung ermdoglichen eine quantitative Untersu-
chung des Systemverhaltens geomorphologischer Prozesse und Formen. Bei der ma-
kroskaligen Reliefentwicklung von Gebirgen kommt den fluvialen Prozessen eine be-
sondere Bedeutung zu, denn sie operieren als Transportmechanismus iiber grofse
Distanzen und fithren so zu weitrdumigen Massenverlagerungen und schliefslich zum
Massenaustrag in die Vorlandbecken. Weiterhin ist die Fluvialerosion bei der Gestal-
tung der Reliefstruktur von zentraler Bedeutung, da sie das Muster des Flufnetz-
werks und die topographische Amplitude kontrolliert, die wiederum eine Randbe-
dingung fiir die denudativen Hangprozesse darstellt. Schliefslich stellen die Fluvial-
prozesse in dynamischer Hinsicht das Verbindungsglied zwischen der tektonischen
Hebung und der Reliefreaktion dar, da sich tektonische Signale iiber eine Knick-
punktpropagation ausbreiten entlang der Tallinien ausbreiten (WHIPPLE & TUCKER
1999; HOWARD et al. 1994).

Mechanismen der Fluvialerosion

Die Wirkungsweise der Fluvialerosion sowie ihre resultierenden Formen konnen an-
hand eines quantitativen Modells von HERGARTEN (2002) veranschaulicht werden.
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Abbildung 2.5: Flufsnetzwerk des Aus-
gangsreliefs fiir einen Modellversuch nach
Gl. 2.1. Die schwarze Linie entspricht der
Profillinie fiir Abb. 2.6, die griine Linie
derjenigen fiir Abb. 2.7. Nach HERGAR-
TEN (2002).
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Das Modell wird als ,Shear-stress incision model* bezeichnet (HOWARD & KERBY
1983) und beschreibt die Anderung der Reliethdhe h mit der Zeit als Funktion der
tektonischen Hebungsrate U sowie der Erosionsrate F, die {iber die Erosionsresistenz
k, den Abflufs A und den topographischen Gradienten |§h| parametrisiert wird:

— —U—k-A"-|Vh|" (2.1)

m und n sind prozef- und formabhéngige Exponenten. Im vorliegenden Beispiel ist
m = 1, n = 2 und k = const. Bei zeitlich konstantem Niederschlag entspricht A
dem lokalen Einzugsgebiet eines Punktes. Die Berechnung von A erfolgt, indem fiir
jeden Gitterpunkt des Modellrasters der Nachbarpunkt mit dem grofsten Gefille be-
stimmt wird und anschliefsend rekursiv das lokale Einzugsgebiet jedes Gitterpunktes
ermittelt wird.

Abb. 2.5 stellt das Flunetzwerk des Ausgangsreliefs dar, wobei Gitterpunkte mit
A > 10 Pixel als Fliisse dargestellt wurden, deren Breite proportional zu A ist. Das
Ausgangsrelief befindet sich im dynamischen Gleichgewicht (0h/dt = 0) und wurde
durch eine zeit- und raumkonstante Hebung eines Initialreliefs mit einem schwachen
topographischen Rauschen zum Zeitpunkt ¢ = —oo erzeugt. Die Rasterdimension
betragt 256 x 256 Gitterpunkte. Der untere Modellrand stellt die Erosionsbasis dar
mit

h(z,y = 0,t) = const., (2.2)

fiir die iibrigen Rénder gilt
A(z,y,t) = 0. (2.3)

Abb. 2.6 illustriert die topographische Entwicklung des in Abb. 2.5 markierten Pro-
fils, die sich infolge einer sprunghaften Erhéhung von U zum Zeitpunkt ¢t = 0 ergibt,
dabei ist

Ut>0)=10-U(t <0) (2.4)
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Abbildung 2.6: Zeitliche Entwicklung des topographischen Querprofils aus
Abb. 2.5. Nach HERGARTEN (2002).

Die einzelnen Hohenprofile geben die Entwicklungsstadien mit dquidistanten Zeit-
schritten wieder. Es zeigt sich eine Abnahme der topographischen Hebungsrate mit
der Zeit bis sich schlieflich zum Zeitpunkt ¢ = ¢., das Relief wieder im dynamischen
Gleichgewicht befindet und keiner weiteren Anderung mehr unterliegt. Weiterhin
ist eine Zunahme der topographischen Amplitude mit der Zeit zu beobachten. Sie
ist darauf zuriickzufiihren, daf die abflukireichen Talregionen eine stéarkere Erosion
erfahren (Gl. 2.1) und daraus bei einer rdumlich konstanten tektonischen Hebung
eine relative Hebung der Gipfelregionen gegeniiber den Talregionen resultiert.

Die dynamische Kopplung zwischen der tektonischen Hebung und der Reliefentwick-
lung erfolgt iiber den Mechanismus der rickschreitenden Erosion. Abb. 2.7 zeigt die
zeitliche Entwicklung des fluvialen Langsprofils aus Abb. 2.5, dessen linkes Ende dem
Modellrand mit h(z,y=0,t) =0 entspricht. Ausgehend von dem initialen Gleichge-
wichtsprofil mit 0h/0t = 0 fithrt die Erhhung von U zum Zeitpunkt ¢ = 0 zu einer
lokalen Erhohung des Gradienten am linken Profilende und damit nach Gl. 2.1 zu ei-
ner Erh6éhung der Erosionsrate an dieser Stelle. Die lokale Tiefenerosion des Flusses
erzeugt ihrerseits ein hoheres Gefille fiir die unmittelbar flukaufwarts anschlieflende
Laufstrecke und fiihrt daher auch dort zu einer erhohten Tiefenerosion. Auf die-
se Weise pflanzt sich der durch die tektonische Hebung ausgeloste Erosionsimpuls
mit jedem Iterationsschritt weiter flulsaufwérts fort, bis schlieflich iiber das gesamte
Profil wieder die Hebungsrate gleich der Erosionsrate ist. Die erhohte Hebungsrate
wird demnach durch eine flukaufwérts migrierende Justierung des Gradienten und
einer dadurch bedingten Erhéhung der Erosionsrate kompensiert. Das resultieren-
de longitudinale Flufsprofil besitzt eine logarithmische Form, die fiir Gebirge mit
aktiver tektonischer Hebung und sich in das Festgestein einschneidenden Fliissen
charakteristisch ist (Hovius 2000).
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Abbildung 2.7: Zeitliche Entwicklung des topographischen Langsprofils aus
Abb. 2.5. Nach HERGARTEN (2002).

Responsezeit

Einen wesentlichen Aspekt der Reliefdynamik stellt die Dauer dar, die das Relief
zur Anpassung an Anderungen des tektonischen und/oder klimatischen Milieus be-
notigt. Dazu werden im folgenden einige Ergebnisse numerischer Modellstudien von
BEAUMONT et al. (1992) und Koo1& BEAUMONT (1994, 1996) dargestellt. Das
Modell simuliert den tektonischen Einfluf auf die Reliefentwicklung durch eine ki-
nematische Hebungsfunktion und die Reaktion der Oberflichenprozesse durch ein
simultan wirkendes Hangprozef- und Fluvialtransportmodell. Die Anderung der Re-
liethéhe h durch die Wirkung der Hangprozesse wird durch lineare Diffusion model-
liert:

oh

— =k-V?h 2.5
oy \Y (2.5)
Die Diffusivitat & schlieftt implizit die klimatischen Verhéltnisse und die Substrat-

bedingungen ein.

Der fluviale Transport erfolgt entlang dem steilsten Gefille, die Gleichgewichtstrans-
portkapazitét g2 ist proportional zum Erosionskoeffizienten K ;, zum lokalen Abflufs

¢w und zum topographischen Gradienten 0h/0l:

oh
= Krqp— 2.6
qs 1wy (2.6)
Der Sedimentflufs ¢, wird durch Integration einer Erosions- / Depositionsgleichung
iiber das lokale Einzugsgebiet eines Punktes bestimmt, bei der die Menge des mitge-
fiihrten Materials durch den Gradienten zwischen abgelagertem und suspendiertem
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Abbildung 2.8: Reaktion der Responsevariablen des numerischen Modells
von Koo1& BEAUMONT (1994) auf einen diskreten Hebungs-
impuls. 7= Responsezeit, F' = Gleichgewichtsasymptote. Aus
BEAUMONT et al. (2000).

Material kontrolliert wird. Dann ist

Oh _ 9¢s 1

l; ist ein Skalenfaktor, der den Erosions-/Depositionsprozefs charakterisiert. Fiir
Oh/0t < 0 ist Iy proportional zur Erosionsresistenz des Substrats.

Abb. 2.8 zeigt das Ergebnis eines Modellversuchs, bei dem ein ebenes Initialrelief
mit einem schwachen topographischen Rauschen zum Zeitpunkt ¢ = 0 eine zeit-
konstante tektonische Hebung erfahrt. Die Responsevariablen (Morphometrie, Ero-
sionsrate und Sedimentaustrag) steigen logarithmisch mit der Zeit an und n&hern
sich asymptotisch einem neuen Gleichgewichtswert F. Die Responsezeit 7 ist eine
charakteristische Grofe des Systemverhaltens und definiert als die benétigte Zeit,
um (e —1)/e = 63,2% von F zu erreichen (BEAUMONT et al. 2000). 7 ist neben den
klimatischen Verhéaltnissen und den Substrateigenschaften, also Faktoren die K, g,
und [; beeinflussen, auch von der rdumlichen Skala und der Form der Hebungsfunk-
tion abhingig.

Die Responsezeit 7 stellt einen kritischen Parameter fiir die Reaktion der Variabeln
auf eine zeitlich verdnderliche tektonische Hebungsrate dar, denn die Responsefunk-
tion ist abhéngig von dem Verhéltnis t7/7, wobei t7 die Zeitskala (Periode) der
Hebungsfunktion darstellt (K0OO1 & BEAUMONT 1996). Bei einer langsamen Ande-
rung der Hebungsrate mit tr/7 >> 1 sind die Responsevariablen fast unmittelbar
im Gleichgewicht mit der momentanen Hebungsrate (Abb. 2.9a). Bei einer hochfre-
quenten Anderung der Hebungsrate mit ¢7/7 << 1 konnen die Responsevariablen
der Variabilitat der Hebungsrate nicht folgen und reagieren lediglich auf den nie-
derfrequenten Anteil des tektonischen Signals (Abb. 2.9c¢). Ist jedoch tr/7 ~ 1,
so konnen die Responsevariabeln der Hebungsrate folgen, weisen aber eine Damp-
fung der Amplitude und eine signifikante Phasenverschiebung auf, die etwa der
Responsezeit 7 entspricht (Abb. 2.9b). Eine wichtige Schlufsfolgerung aus diesem
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Abbildung 2.9: Zusammenhang zwischen Anregung (rdumlich gemit-
telte Hebungsrate) und Reaktion (rdumlich gemit-
telte Denudationsrate) des numerischen Modells von
Koo1& BEAUMONT (1994). t7 =Periode der Hebungs-
funktion, 7= Reaktionszeit der Denudationsfunktion. Aus
BEAUMONT et al. (2000).

Zusammenhang besteht darin, daf die maximale Sedimentausfuhr eines Orogens
gegeniiber der maximalen tektonischen Aktivitat zeitlich verzogert auftritt und die
Stratigraphie der Vorlandbecken daher nur eine untere Grenze fiir die Datierung
tektonischer Ereignisse angibt. Bei einem instantanen Aufbau der Topographie mit
tr/T — 0 (Abb. 2.9d) reagieren die Responsevariabeln zunéchst mit einem kur-
zen Anstieg, der jedoch mangels anhaltender Hebung geddampft wird und in eine
anndahernd exponentielle Zerfallskurve iibergeht.

Diese Ergebnisse implizieren, daf die drei qualitativen Reliefentwicklungsmodelle
von DAvIS, PENCK und HACK (Kap. 2.3.1) keine sich gegenseitig ausschliefenden
Alternativen darstellen, sondern sich unter Beriicksichtung der Zeitskala der He-
bungsrate komplementér zu einem einheitlichen Konzept integrieren lassen. Dabei
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entspricht Abb. 2.8 dem Modell von HACK, Abb. 2.9b ist analog zu dem Modell
von PENCK und Abb. 2.9d zu demjenigen von DAVIS (vgl. Abb. 2.4). Weiterhin
stellen die Modellergebnisse ein quantitatives Bezugssystem dar, im Rahmen des-
sen geomorphologische Konzepte wie die Skalenabhéngigkeit der Responsezeit (z. B.
AHNERT 1984) oder die landscape sensitivity (BRUNSDEN & THORNES 1979) unter-
sucht werden kénnen (vgl. KOor& BEAUMONT 1996).

Maximale Gebirgshohen

Das Hohenwachstum eines Gebirges wird durch das Erreichen eines dynamischen
Gleichgewichtszustandes begrenzt. Im Sinne des im vorigen Abschnitt erlduterten
Konzepts der Responsezeit, postuliert AHNERT (1984) durch empirische Untersu-
chungen von unterschiedlichen Gebirgen der Erde einen potenzfunktionalen Zusam-
menhang zwischen der Gipfelhohe R iiber dem Vorland und der Distanz vom Ge-
birgsrand L:

R=1L" (2.8)

mit a = empirischer Exponent. Ausgehend davon, daf die mittlere langzeitige He-
bungsrate fiir den gesamten Gebirgskorper etwa gleich grofs ist, sieht er die Ursache
dieses Zusammenhangs darin, daff am Gebirgsrand die Hebung schneller von der
riickschreitenden Erosion eingeholt wird als im Gebirgszentrum (vgl. Kap. 2.3.2).
Je breiter das Gebirge ist, desto mehr Zeit verstreicht also, bis dieses Gleichgewicht
bis zum Gebirgskamm vordringt und desto hoher werden die dort liegenden Gipfel.
Die Exponenten a der einzelnen Gebirge nehmen einen mittleren Wert von @ = 0, 64
an, wahrend viele Werte in jungen, alpinen Regionen das globale Maximum von
Umaz = 0,8 erreichen. AHNERT (1984) interpretiert a,,q, als das geomorphologische
Resultat eines dynamischen Gleichgewichts zwischen einer langzeitigen, geodyna-
misch maximal moglichen Hebungsrate und der denudativen Reaktion des Gebirges.

WHIPPLE & TUCKER (1999) untersuchen das ,Shear-stress incision model*

oh m 2
o = U—Fk-A™-|Vh| (2.9)
(vgl. Kap. 2.3.2) hinsichtlich der Reliefmorphometrie im dynamischen Gleichge-
wichtszustand. Sie zeigen durch Standardisierung der Parameter, daf die Sensitivitét
der Gleichgewichtsgipfelhéhe R beziiglich Anderungen der externen Einflukfakto-
ren U und k (d.h. Hebungsrate, Lithologie und Klima) in starkem Mafe von dem
Exponenten n abhéngig ist, der die Mechanik und die relative Effizienz des Ero-
sionsprozesses beschreibt (HOWARD & KERBY 1983). Uber das Gesetz von HACK
(1957),

A = kqa*, (2.10)

mit A = lokales Einzugsgebiet, x = Entfernung vom Talanfang, k, und w = Pa-
rameter der Beckengeometrie, zeigen WHIPPLE & TUCKER (1999), dafs der Einflufs
der Gebirgsbreite L = x,,,, auf die Gleichgewichtsgipfelh6he R fiir typische Becken-
geometrien w und typische Werte fiir m und n nur gering ist, denn es ist

R~ L% U K™ n (2.11)
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mit a € [—0,15;0,42] und n € |0, 66;2,33], wobei a = wm/n (HANCOCK et al.
1998; WHIPPLE et al. 2000). Der Exponent a ist damit deutlich niedriger als der
von AHNERT (1984) empirisch bestimmte Wert. R ist daher im stérkeren Mafe
von der Hebungsrate U sowie den lithologischen und klimatischen Verhéltnissen &
abhéngig und weniger von dem Weg L, den die riickschreitende Erosion bis zum
Gipfel zuriicklegen muf. Da GIl. 2.9 lediglich die fluviale Erosion beschreibt, ist zu
beriicksichtigen, dafs das Gleichgewichtsrelief eines Gebirges zudem von der Lange
und Neigung der kolluvialen oberen Talabschnitte sowie von der Fluftdichte und der
Neigung der Hénge abhéngig ist (WHIPPLE & TUCKER 1999).

2.4 Isostasie

2.4.1 Wirkungsweise der Isostasie

Der Grundsatz der Isostasie ist analog zu dem ARCHIMEDISCHEN Prinzip des hy-
drostatischen Gleichgewichts: Die Auftriebskraft, die ein Kérper erfahrt, ist vom
Betrag nach gleich der Gewichtskraft der vom Korper verdréangten Fliissigkeit. Fiir
das Modell der Plattentektonik bedeutet dies, dak die im Mittel leichtere, starre
Lithosphére auf dem plastisch fliefsfahigen, dichteren Substrat der Asthenosphére
schwimmt und dabei so tief in sie eintaucht, daf sie eine ihrer eigenen Masse glei-
che Masse Asthenosphédrenmaterial verdrangt. Diskretisiert man die Lithosphére in
vertikale Gesteinssdulen bedeutet das, daft oberhalb des Niveaus der groften Ein-
tauchtiefe, der Kompensationstiefe zyom,p, das Integral der Dichte p bei allen Saulen
gleich ist:

20
/ pdz = const. (2.12)

Zkomp

Gl. 2.12 kann aber bei einer vorgegebenen Topographie auf unterschiedliche Wei-
se realisiert werden. Zwei mechanische Modelle erlautern diesen Sachverhalt. Nach
AIRY (1855) werden Lithosphérensdulen einheitlicher Dichte umso hoher iiber das
Meeresniveau hinausgehoben, je tiefer sie ins Substrat eintauchen (Abb. 2.10). Ob-
wohl der isostatische Auftrieb an der Grenze zwischen Lithosphére und Astheno-
sphére ansetzt, sind im wesentlichen Unterschiede in der Méchtigkeit der Erdkruste

-
0 Ihl i Pw
NN7 - - T #d 41 -
Abbildung 2.10: Modell der Isostasie nach AIRY
t Px (1855). Bei einer konstanten Dichte der Erdkruste pg
I r, und des Erdmantels pjs ist die Hohe einer Gesteinsséu-
— 5 *Irj = le iiber dem Meeresspiegel (NN) von der Eintauchtiefe
o o der Erdkruste abhangig. Erlauterungen im Text.
M

Z komp
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td

Abbildung 2.11: Modell der Isostasie nach PRATT
D| Po| PP Ps (1855). Bei einer konstanten Eintauchtiefe D und Man-
teldichte pjy ist die Hohe einer Gesteinsséaule iiber dem
Meeresspiegel (NN) von der Dichte der Erdkruste p;
abhéngig. Erlauterungen im Text.

Zkomp N

Py

fiir die isostatische Kompensation der gesamten Lithosphéarenséiule verantwortlich,
da der Dichtekontrast an der Grenze Lithosphére / Asthenosphére nur sehr gering
ist. Dementsprechend kann auch das Niveau der grofiten Krustentiefe als Kompen-
sationstiefe angesehen werden, so daf gilt (vgl. Abb. 2.10):

tpx +ripy = (b1 +t+7m)pK (2.13)
= (h2+t+r2)pK—|—(T1—r2)pM
= dpw + (t—d—r3)px + (r1+7r3)pm

wobei pg die Dichte der Erdkruste, pj; die Dichte des Erdmantels und py die Dichte
des Wassers darstellt. Die Hohe h eines Gebirges mit einer Gebirgswurzel r ist damit

_ r(pm — pK)
= T ) (2.14)

Fiir ein junges Orogen mit einer verdickten Erdkruste ergibt sich damit die Analogie
zu einem schwimmenden Eisberg.

Die von PRATT (1855) entwickelte alternative Vorstellung geht davon aus, dafs bei
gleicher Eintauchtiefe der Gesteinsséulen der isostatischer Ausgleich und damit die
Hohe beziiglich des Meeresniveaus durch unterschiedliche Dichten der Erdkruste p;

verursacht wird (Abb. 2.11):

poD = (hi+ D)p (2.15)
= (ha+ D)p2
= pwd+p3(D —d)

Die Hohe einer Lithosphérensaule by beziiglich der Meeresoberfliche ergibt sich da-

mit aus:

_ D
P1

Ein isostatisch kompensiertes System reagiert auf Anderungen der Lithosphiren-
méchtigkeit oder der lateralen Dichteverteilung, die zu einem Masseniiberschufs oder
-defizit oberhalb der Kompensationstiefe fiihren, mit einer vertikalen Ausgleichsbe-
wegung, um den in Gl. 2.12 beschriebenen Gleichgewichtszustand wieder herzu-
stellen. Das Ungleichgewicht kann sowohl durch endogene als auch durch exogene

ha (2.16)
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Prozesse verursacht werden. Bei dem plattentektonischen Mechanismus der Konti-
nentalkollision, dem in der vorliegenden Arbeit zentrale Bedeutung zukommt, fiihrt
die Konvergenz zweier Platten durch Kompression und/oder Krustenunterschiebung
zu einer Verdickung der Lithosphére, so daf der isostatische Auftrieb im wesentli-
chen durch das Modell von AIRY beschrieben werden kann. Dieser Mechanismus
wird im Rahmen dieser Arbeit als endo-isostatische Hebung bezeichnet.

Eine weitere Konsequenz der isostatischen Wirkungsweise ist, daf sich die Litho-
sphiire auch bei Anderungen der topographischen Auflast, also durch die Wirkung
exogener Prozesse, in der Vertikalen neu justiert. Eine denudative Massenabfuhr
fiihrt nach Gl. 2.14 unter Annahme einer mittleren Krustendichte von 2,67 g/cm?
und einer mittleren Manteldichte von 3,3g/cm?® zu einer Hebung der Lithosphi-
re um 81% der Abtragungstiefe. Ein Orogen, das tektonisch gehoben wird und
einer erosiven Massenabfuhr unterliegt, erfahrt demnach eine zusétzliche isostati-
sche Hebung, die hier als denudativ-isostatische Hebung bezeichnet wird. Analog
fithrt die Deposition des abgetragenen Materials zu einer isostatischen Senkung der
Lithosphére. Berticksichtigt man die im Vergleich zum Festgestein geringere Kom-
paktion und entsprechend hohere Porositdt des abgelagerten Materials und wahlt
man fiir die enstandene Auflast eine mittlere Dichte von 1,75 ¢g/cm?® (FUCHTBAUER
1988), ergibt sich eine isostatische Absenkung von 53% des Aufschiittungsbetrags.
Die isostatische Ausgleichsbewegung der Lithosphére fiihrt demnach dazu, dafs die
durch Aufschiittung oder Abtragung verédnderte Hohenlage der Erdoberflache teil-
weise kompensiert wird. Dabei verliuft die isostatische Reaktion auf eine Anderung
der Massenverteilung nicht instantan, sondern nimmt geologische Zeitrdume in An-
spruch. Die Ursache dafiir ist darin zu sehen, dafs das Aufsteigen und Absinken
der Lithosphére nur durch Materialverlagerungen in der darunterliegenden Asthe-
nosphére moglich ist, die aufgrund ihrer hohen Viskositit auf Druckdnderungen nur
sehr langsam reagiert.

Da die Schweizer Alpenregion wéihrend des Pleistozén einer intensiven Vergletsche-
rung unterlag, ist neben der denudativen Entlastung der Lithosphére auch die iso-
statische Reaktion auf das Abschmelzen der Eismassen nach dem letzten glazialen
Hochstand vor ca. 17.000 a zu beriicksichtigen, da diese moglicherweise noch immer
wirksam ist. So werden z. B. die rezenten topographischen Hebungsraten in Skan-
dinavien auf diesen glazio-isostatischen Entlastungsprozefs zuriickgefiihrt, der z. Zt.
mit einer Maximalrate von 9 mm/a ablauft (FLINT 1971).

Das AIRY- und das PRATT-Modell stellen vereinfachte mechanische Modelle dar,
bei denen sich die Lithosphére wie ein Paket reibungsfrei vertikal gegeneinander
verschiebbarer Gesteinssdulen verhélt und die isostatische Kompensation ausschliefs-
lich durch die Auftriebskraft der fluiden Asthenosphére erfolgt. Es ist jedoch zu be-
riicksichtigen, daf die Lithosphére kontinuierlich ist und eine dynamische Rigiditat
besitzt, so daf sie sich wie eine elastische Platte verhilt, die auf der hochviskosen
plastischen Asthenosphéare schwimmt. Dies hat zur Folge, daf die isostatische Kom-
pensation nicht ausschlieflich durch die Auftriebskraft der Asthenosphére, sondern
auch durch die elastischen Riickstellkréifte der Lithosphére erfolgen kann. Dabei voll-
zieht sich die isostatische Ausgleichsbewegung nicht lokal, d. h. unmittelbar unter
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(a) lokale Kompensation (b) regionale Kompensation

Auflast W Auflast

Lithosphire

Asthenosphére

\ \
Lithosphére
\ \

Asthenosphére

Abbildung 2.12: Isostatische Kompensation nach AIRY (a) und MEI-
NESZ (b). Verdndert nach MUSSETT & KHAN (2000).

der Be- oder Entlastung, sondern regional unter Mitwirkung der sich wolbenden
Lithosphérenplatte (MEINESZ 1941) (Abb. 2.12).

Die elastischen Riickstellkréfte treten lediglich in den Flexurbereichen der Lithosphéa-
re auf. Ob sie zur Kompensation beitragen, hangt daher sowohl von der raumlichen
Dimension der Auflast als auch von der Rigiditdt und Méchtigkeit der Lithosphére
ab. So werden kleine Auflasten im wesentlichen durch das Biegemoment der Litho-
sphére getragen, wahrend grofe Auflasten wie Gebirge und Eisschilde hauptséchlich
durch den isostatischen Auftrieb kompensiert werden (MUSSETT & KHAN 2000).

2.4.2 Isostatische Anomalien

Die Bestimmung isostatischer Anomalien ermoglicht die Lokalisierung und Quantifi-
zierung von Masseniiberschiissen oder -defiziten in der Lithosphére und stellt damit
eine Information iber die Auftriebsdynamik eines Orogens dar. Fiir die Berechnung
der isostatischen Anomalien ist eine Bestimmung der Bouguer-Anomalien Agp er-
forderlich, die Informationen iiber die Dichteverteilung der Lithosphére liefern. Sie
lassen sich iiber Messungen des regionalen Schwerefeldes der Erde und anschliefen-
der Korrekturen der Hohe beziiglich eines definierten Referenzniveaus, der gravita-
tiven Wirkung der dazwischen befindlichen Masse sowie des Einflusses topographi-
scher Stormassen berechnen (BERCKHEMER 1990):

Agp =g —0gr — 09 — 0gr — Y0 [mGal] (2.17)
g ist der auf der Erdoberfliche gemessene Schwerewert im Punkt P (Abb. 2.13).

dgr ist die Schwereverminderung in P infolge seiner Hohe A iiber dem Referenzni-
veau, wobei der Raum iiber dem Referenzniveau massefrei gedacht wird (,,Freiluft-
reduktion”). Mit dem mittleren Kugelradius der Erde R, der Erdmasse M und der
Gravitationskonstante G gilt:

M M

G— ~ —0,3086-h [mGall (2.18)

Sgp = G—2
=" RynE TR

0gp tragt der Tatsache Rechnung, daf sich zwischen P und der Referenzflaiche Masse
befindet. P erfahrt eine Massenanziehung durch eine homogene, lateral unbegrenzte
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Topogr\aphische

Stormasse
NN

G

niveau

Abbildung 2.13: Reduktion des Mefkwertes g auf das Referenzniveau.
h =Hohe iiber Referenzniveau, p= mittlere Gesteinsdich-
te. Aus BERCKHEMER (1990).

Gesteinsplatte mit der Dichte p und der Dicke h (,,Bouguer-Reduktion®):
dgp = 2nGph = 0,0419ph  [mGal] (2.19)

dgr beriicksichtigt die Gravitationswirkung von Geldndeerhebungen oder -vertiefungen
beziiglich des Niveaus von P (,topographische Reduktion®). Zur Bestimmung von
dgr ist die genaue Kenntnis der Topographie in der Umgebung von P erforderlich.

Yo ist die Normalschwere entsprechend der internationalen Schwereformel. Sie setzt
sich aus der Gravitationsbeschleunigung und der Zentrifugalbeschleunigung zusam-
men, die eine Masse im Punkt P entsprechend seines geographischen Breitengrads
auf dem Referenzellipsoid erfahrt.

Die isostatische Anomalie Ag; ergibt sich aus der Differenz zwischen der empiri-
schen Bouguer-Anomalie Agg und dem gesamten Schwere-Effekt einer theoretischen
Massenverteilung im Untergrund, welche die topographische Auflast zu 100% kom-
pensieren wiirde (FOWLER 1997):

Agz(lf,y,Z) - AgB(xuy’Z) - ZAgn(x7y7Z) (220)

In einem ersten Schritt wird unter Annahme eines ausgewéhlten isostatischen Mo-
dells (z.B. AIRY) fiir die gesamte Topographie die zur Kompensation notwendige
Massenverteilung berechnet. Anschliefend werden fiir jede Schwerestation alle von
dieser Massenverteilung verursachten Schwere-Effekte aufsummiert und von der ent-
sprechenden empirische Bouguer-Anomalie subtrahiert. Ist Ag; < 0mgal deutet dies
auf ein Massendefizit im Untergrund in Relation zur Topographie hin und fiihrt da-
mit zu einer Hebung der Lithosphére, fiir Ag; > 0mgal verhélt es sich entsprechend
umgekehrt. Bei Ag; = 0mgal ist von einer vollstindigen Kompensation auszugehen.

2.5 Apatit-Fission-Track-Analytik

Die Apatit-Fission-Track- Analytik stellt eine thermochronologische Methode zur Be-
stimmung langzeitiger Denudationsraten iiber eine Zeitskala von 10°-10% a dar. Thr
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Vorteil gegeniiber konventionellen Verfahren wie der Volumenbestimmung von litho-
stratigraphischen Einheiten in Sedimentationsbecken (z. B. RUST & SUMMERFIELD
1990; PAZZAGLIA & BRANDON 1996) besteht darin, daf eine deutlich hohere raumli-
che Auflésung erreicht werden kann. Das Prinzip thermochronologischer Datierungen
beruht auf der Tatsache, dafs Minerale der Erdkruste, die radiogene Nuklide enthal-
ten, infolge von Oberflachenerosion exhumiert werden und sich entlang ihres lokalen
geothermischen Gradienten abkiihlen. Dabei passieren sie eine vom betrachteten Da-
tierungssystem abhéngige Schlieffungstemperatur, unterhalb der sich die Produkte
des radioaktiven Zerfalls innerhalb der Minerale akkumulieren und somit eine Da-
tierung des Schlieffungszeitpunktes ermoglichen. Im Gegensatz zu den klassischen
thermochronologischen Datierungstechniken, bei denen iiber das Konzentrationsver-
héltnis der Mutter- und Tochterisotope einer Zerfallsreihe der Schliefungszeitpunkt
bestimmt wird, basiert die Fission-Track-Datierung auf der Messung von Strahlungs-
schiden im Kristallgitter. Die spontane Kernspaltung von 238U verursacht lineare,
rohrenformige Gitterstorungen (,fission tracks“ oder ,Spaltspuren®), die im Fall des
Apatits bei ihrer Entstehung eine Linge von 16 um besitzen. Durch Atzmethoden
kénnen sie vergrofert und lichtoptisch nachgewiesen werden. Die Spurdichte ist ei-
ne Funktion der Akkumulationsdauer der Spaltspuren sowie der 23¥U-Konzentration
des jeweiligen Minerals. Die 23¥U-Konzentration kann durch Neutronenbeschuf$ der
Probe und anschliefiender Auszédhlung der auf diese Weise kiinstlich gebildeten zu-
satzlichen Spaltspuren berechnet werden (z. B. GALLAGHER et al. 1998). Somit kann
der Zeitpunkt datiert werden, seit dem sich Spaltspuren in einem Mineral bilden.

Die radioaktiven Strahlungsschédden sind nur bei relativ niedrigen Temperaturen
iiber geologische Zeitraume stabil. Hohere Temperaturen fiihren zu einer partiellen
Ausléschung der Spaltspuren, d. h. die entlang der Gitterstorungen versetzten Ato-
me diffundieren zuriick zu ihren urspriinglichen Gitterplatzen. Oberhalb der Schlie-
Bungstemperatur erfolgt die Ausléschung dann so schnell, daf sich praktisch keine
Spaltspuren mehr bilden kénnen. Die thermische Stabilitat der Spaltspuren ist mine-
ralspezifisch, die partielle Ausloschungszone (PAZ) des Apatits liegt ndherungsweise
zwischen 60 und 120°C (HUNZIKER et al. 1992). Das bedeutet fiir die Apatit-Fission-
Track-Datierung, daf das berechnete Alter den Zeitpunkt angibt, als das analysierte
Mineral die 120 °C-Isotherme unterschritten hat.

Die Bestimmung einer mittleren Denudationsrate D erfolgt dann iiber den geother-
mischen Gradienten dT'/dz:

ar\ !
D=c- (E) cat (2.21)

mit ¢ = Schliefungstemperatur und a = Schliefungszeitpunkt (= Fission-Track-
Alter).

Bei der Interpretation der Fission-Track-Alter treten einige Schwierigkeiten in Er-
scheinung, auf die im folgenden kurz eingegangen wird. Ein grundsétzliches Problem
bei der Konvertierung von Abkiihlungsraten in Denudationsraten stellt die Quantifi-
zierung des geothermischen Gradienten dar. Wird von einem regionalen Gradienten
ausgegangen, muf der Einflufs der Topographie auf die Isothermen beriicksichtigt
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werden, da der oberflichennahe geothermische Gradient unter Gipfeln flacher ver-
lauft als unter Télern (STOWE et al. 1994). Weiterhin sind in Gebieten mit hohen
Exhumierungsraten Korrekturen erforderlich, da der aufsteigende Massenfluft die
Wiérme advektiv mittransportiert, so daf sich der geothermische Gradient versteilt
und zu einer Uberschiitzung der Denudationsrate fiithrt (CRAW et al. 1994; MANCK-
TELOW & GRASEMANN 1997). Modelle zur Korrektur der Fission-Track-Alter bieten
u. a. BROWN & SUMMERFIELD (1997). Eine besondere Schwierigkeit bei der Bestim-
mung langzeitiger Denudationsraten stellt die Variabilitat des thermischen Milieus
in der Vergangenheit dar. In den meisten Arbeiten wird daher - sofern Warmefluf-
messungen vorliegen - von dem rezenten geothermischen Gradienten ausgegangen,
der als langzeitig konstant angenommen wird, oder ein ,typischer* kontinentaler
Gradient von 20-30°C verwendet. Neuere Methodiken erlauben jedoch eine Ab-
schitzung der Paldo-Variationen des geothermischen Gradienten, wenn in Gebieten
mit hohem lokalen Relief oder dort, wo Tiefenbohrungen vorliegen, mehrere Fission-
Track-Alter in der Vertikalen bestimmt werden konnen (GLEADOW & BROWN 2000).

Eine weitere Schwierigkeit der Fission-Track-Methodik stellt die exakte Bestimmung
des Schliefsungszeitpunktes dar, da der Aufenthalt in der PAZ eine progressive Ver-
kiirzung der bereits gebildeten Spaltspuren zur Folge hat. Bei einer schnellen Ab-
kithlung unter 60°C wird ein Grofteil der in der PAZ entstandenen Spaltspuren
konserviert, ein langsamer Durchgang durch die PAZ fiihrt dagegen zu einer geringe-
ren Spurendichte und damit zu einem scheinbar jiingeren Schliefsungsalter. Anhand
der Haufigkeitsverteilung der Spurlingen kann jedoch mithilfe numerischer Model-
le die thermische Geschichte eines Minerals ermittelt werden und der wahrschein-
lichste Zeitpunkt bestimmt werden, an dem die Abkiihlung unter 120 °C erfolgte
(GLEADOW et al. 1986; GREEN 1996).

Die weitverbreitete Praxis, Fission-Track-Daten zur Ableitung von tektonischen He-
bungsraten zu verwenden, basiert auf der stark vereinfachten Annahme, dafs sich in
aktiven Orogenen Hebungs- und Erosionsraten kompensieren. Solche Interpretatio-
nen bendtigen jedoch eine explizite Verbindung zwischen tektonischer Hebung und
denudativer Reaktion. Diese ist jedoch aus zwei Griinden oftmals problematisch. Er-
stens fiihrt eine tektonisch bedingte topographische Hebung nicht notwendigerweise
zu einer Erhohung der Erosionsrate, da diese durch die lokale Hangneigung und nicht
durch die absolute Hohe ii. NN kontrolliert wird. Zweitens ist zu beriicksichtigen, dafs
die Erosionsrate durch weitere Faktoren - wie Lithologie, Klima und Konfiguration
des Flufnetzwerks - mafgeblich beeinfluft wird (SUMMERFIELD & BROWN 1998).






Kapitel 3

Untersuchungsgebiet

3.1 Geographische Lage und Abgrenzung

Die Schweizer Alpen stellen den zentralen Sektor des européischen Alpenbogens dar,
der sich von Nizza bis Wien iiber eine Lénge von rund 1000 km erstreckt. Abb. 3.1
zeigt ein Digitales Hohenmodell der Schweizer Alpen mit einer Horizontalauflésung
von 100 m x 100 m. Um die morphologischen Strukturen zu betonen, wurde das DHM
von Nordwesten ,beleuchtet”, indem die Farbintensitét jedes Pixels durch das Ska-
larprodukt aus dem NW-SE orientierten Vektor und der Expositionsrichtung skaliert
wurde. Als nordliche Begrenzung der Schweizer Alpen gegen das Schweizer Mittel-
land wird im Rahmen der vorliegenden Arbeit die Nordalpine Vorlandverwerfung
gewahlt, da sich eine eindeutige topographische Abgrenzung vielerorts aufgrund des
allméhlichen Anstiegs zu groferen Hohen nicht realisieren léft. Analog erfolgt im
auflersten Siiden die Abgrenzung des Untersuchungsgebietes gegen die Po-Ebene
entlang der Siidalpinen Vorlandverwerfung. Die verbleibende Abgrenzung im We-
sten und Osten erfolgt entlang der Schweizer Landesgrenze. Die Schweizer Alpen
besitzen damit eine Fliche von 22909 km? und verfiigen iiber eine maximale Linge
von 278 km in Ost-West-Richtung und iiber eine maximale Breite von 170km in
Nord-Siid-Richtung. Die Lage des Untersuchungsgebietes im Gradnetz ist durch die
geographischen Koordinaten der folgenden dufsersten Grenzpunkte gegeben:

nordlichster Punkt: 9°38'E/47°19’N
ostlichster Punkt:  10°21'E/46°37'N
stidlichster Punkt: ~ 9°03’E/45°48'N
westlichster Punkt: 6°47'E/46°23'N.
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Abbildung 3.1: Topographie und raumliche Gliederung des Untersuchungs-
gebietes (unten) und Lage innerhalb der européischen
Alpen  (oben). NV =Nordalpine Vorlandverwerfung,
SV =Siidalpine Vorlandverwerfung, GP = Gotthardpak.
Datenbasis: DHM des SCHWEIZER BUNDESAMTES
FUR STATISTIK, GEOSTAT (1997), Horizontalauflosung:
100 mx 100 m.
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3.2 Topographische Ubersicht, raumliche Gliederung
und Gewassernetz

Das Untersuchungsgebiet weist ein ausgesprochenes Hochgebirgsrelief mit tief einge-
schnittenen Télern sowie markanten Bergketten und Gipfeln auf (Abb. 3.1). In den
Schweizer Alpen ragen etwa fiinfzig Viertausender auf; sie bilden damit - zusammen
mit der stidwestlich der Schweizer Landesgrenze gelegenen Mont-Blanc-Gruppe - die
héchste Region des européischen Gebirgsdaches.

Die beiden méchtigen Langsvertiefungen des oberen Rhonetals und des Vorderrhein-
tals stellen ein auffilliges Merkmal des Schweizer Makroreliefs dar. Sie verlaufen von
Martigny im Westen bis Chur im Osten iiber etwa 200 km in bemerkenswert gerad-
liniger Form und unterteilen die Schweizer Alpen in eine nordliche und eine siidliche
Gebirgskette. Der nordliche Hohenzug (NHZ) verlduft in etwa parallel zum Vorder-
rhein und oberen Rhoénetal und wird durch die Gipfelregionen der Berner Alpen,
der Innerschweizer Alpen und der Glarner Alpen gebildet. Die Berner Alpen steigen
in ihrem ostlichen Bereich auf iiber 4000 mii. NN an und kulminieren im héchsten
Punkt der Nordalpen, dem Finsteraarhorn, mit 4274 m . NN (8°08’E/46°32’N). Wei-
ter im Nordosten fallen die Innerschweizer Alpen und die Glarner Alpen auf maxima-
le Héhen von etwa 3600 m ii. NN ab. Die Nordalpen gehen im Norden in die Voralpen
tiber und laufen dann im Schweizer Mittelland aus. Der sitidliche Héhenzug (SHZ)
folgt in der stidwestlichen Schweiz den Gipfelregionen der Walliser Alpen. Sie bil-
den die groftten Massenerhebungen des Untersuchungsgebietes und kulminieren in
ihrem siidostlichen Teil in der Dufourspitze (7°52’E/45°56’N), die mit 4634 m ii. NN
den hochsten Punkt der Schweizer Alpen markiert. Weiter in Richtung Osten knickt
der SHZ nach Norden ab; im Bereich der Innerschweizer Alpen konvergieren die
beiden Gebirgsketten und bilden am Gotthardpafs eine natiirliche Nord-Siid-Achse.
Stdlich des Gotthardpasses bilden die Tessiner Alpen die Siidabdachung des Unter-
suchungsgebietes. Sie fallen von 3402 m {i. NN am Rheinwaldhorn (9°05’E/46°30°N)
auf 193mii. NN am Lago Maggiore, der den tiefsten Punkt der Schweizer Alpen
darstellt. Der SHZ biegt am Gotthardpaf zuriick nach Siiden um und folgt in der
siidostlichen Schweiz den Gipfelregionen der Graubiindener Alpen, die sich am Piz
Bernina (9°52’E/46°23’N) bis auf 4049 m ii. NN erheben.

Der SHZ bildet die Grenze zwischen dem nordalpinen Abflufregime, dessen Vor-
fluter in das Molassebecken entwéssern, und dem siidalpinen Abflufregime, das in
das Po-Becken entwéssert. Der NHZ unterteilt das nordalpine Abfluiregime in drei
Einzugsgebiete 1. Ordnung und zwar in das Rhonesystem, das Rhein-/ Innsystem
und das Flufssystem der Vorderalpen. Die Rhone und der Rhein verlaufen zunéchst
parallel zur Orogenachse, knicken dann aber nahezu senkrecht nach Norden ab. Die
Flufssysteme der Vorderalpen, namentlich Saane, Simme, Kander, Aare, Reuss und
Linth, entwassern quer zum Streichen in das Vorlandbecken. Die grofsten Vorfluter
des stidalpinen Abflukregimes bilden der Ticino und die Maggia, die ebenfalls na-
hezu senkrecht zur Orogenachse verlaufen und in den Lago Maggiore miinden. Bei
der Betrachtung der Talstrukturen der Schweizer Alpen féllt das rechtwinklige Mu-
ster auf, bei dem Léngstédler dem Streichen der Alpen folgen und Quertéler einzelne
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Gebirgsketten durchbrechen und die Entwésserung in die Gebirgsvorlander leiten.
Dieser Sachverhalt war Gegenstand jiingerer Forschung und fiihrte zu verschiede-
nen Thesen zur Genese und Antezendenz von Flufisystemen im orogenen Milieu
(SCHEIDEGGER 2001; KUHNI & PFIFFNER 2001a).

Die Alpenseen am Gebirgsrand und im Vorland, wie Genfer See, Vierwaldstéatter
See, Ziirichsee, Bodensee und Lago Maggiore, befinden sich in den Zungenbecken
der einstigen Gletscher. Thre Bildung wird auf den kombinierten Einflufs glazialer
Erosion und subglazialer Schmelzwassererosion zuriickgefiihrt. Dabei soll teilweise
die Deposition von Endmoranen durch ihre abddmmende Wirkung zur Wannen- und
Seenbildung beigetragen haben (MOBUS 1997).

3.3 Geologie

Die Schweizer Alpen lassen sich nach Abb. 3.2 von Norden nach Siiden in die folgen-
den geologischen Haupteinheiten gliedern: das Molasse-Becken, die Deckenkomplexe
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Abbildung 3.2: Tektonische Ubersichtskarte des Untersuchungsgebietes.
NV = Nordalpine Vorlandverwerfung, SV = Siidalpine
Vorlandverwerfung, AR = Aiguilles-Rouges-Massiv, MB
= Mont-Blanc-Massiv, DB = Dent-Blanche-Decke, SL =
Simplon-Linie, IL = Insubrische Linie, BG = Bergell-Granit,
EL = Engadiner Linie. Verdndert nach LABHART (2001).
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des Helvetikums inklusiv der Zentralmassive, die Deckenkomplexe des Penninikums
und des Ostalpins, das Siidalpin und das Po-Becken. Die geologischen Einheiten
zwischen den Vorlandbecken entsprechen den einzelnen Faziesrdumen des Ozean-
beckens, aus dem sich wahrend der Kreide und des Tertidrs durch Subduktion,
Kontinentalkollision und Deckentiberschiebungen das alpine Orogen bildete (Kap.
3.5). Obwohl das Molasse-Becken und das Po-Becken in den nachfolgenden Unter-
suchungen keine Beriicksichtigung finden, werden sie als Bestandteil des alpiden
Gebirgssystems der Vollstiandigkeit halber in diesem und im néchsten Kapitel mit
einbezogen.

Die wichtigsten tektonischen Lineamente bilden die Nordalpine und die Stdalpine
Vorlandverwerfung, die das alpine Orogen gegen ihr jeweiliges Vorland abgrenzen,
die Insubrische Linie im Tessin, die als Suturzone die Grenze der kollidierten Kon-
tinente markiert, die Simplon-Verwerfung im Wallis, die eine immer noch aktive
Schrégabschiebung darstellt (SEWARD & MANCKTELOW 1994), sowie die Engadiner
Linie in den Graubiindener Alpen.

Das Molasse-Becken besteht aus oligozédnen bis miozénen klastischen Sedimenten,
die wiahrend der spaten synorogenetischen Phase als Detritus des wachsenden Ge-
birges in das Vorland transportiert wurden. Im nérdlichen Bereich tiberlagert die
Sedimentsequenz seine mesozoische und kristalline Basis relativ ungestort. Im siidli-
chen, an das Orogen grenzenden Bereich wurden die Molassesedimente gefaltet und
tiberschoben und bilden die Subalpine Molasse (PFIFFNER et al. 1997d).

Die helvetischen Decken bauen ein grofses, geschlossenes Gebiet zwischen der Nord-
alpinen Vorlandverwerfung und der Rhein-Rhone-Linie auf. Sie setzen sich aus méch-
tigen, erosionsresistenten Dolomiten der Trias und jurassisch-kretazischen Karbonat-
sequenzen sowie aus tonigen bis sandigen Siliziklastika mesozoischen bis oligozénen
Alters zusammen. Der Ton-Anteil nimmt im siidlichen Bereich des Helvetikums,
dem ,,Ultrahelvetikum®, sukzessive zu und fiithrt zu einer tonig-mergeligen Ausbil-
dung der Gesteine. Die Schichten des Helvetikums stellen den randfaziellen Bereich
des ehemaligen Meeresbeckens dar und weisen eine intensive Faltungs- und Uber-
schiebungstektonik auf (PFIFFNER 1993).

Im inneralpinen Bereich werden die helvetischen Decken von den Zentralmassiven
durchbrochen, die Teile der européischen Kontinentalkruste darstellen. Sie unter-
teilen sich in das Aiguilles-Rouges-Massiv mit dem unmittelbar siidostlich angren-
zenden Mont-Blanc-Massiv im Siidwesten des Untersuchungsgebietes sowie in das
Aarmassiv und das Gotthardmassiv im zentralalpinen Bereich. Die Zentralmassi-
ve bestehen aus préavariscischen polymetamorphen Gneisen und Metasedimenten,
in die spatvariscische Granitoide intrudiert sind, die von pyroklastischen Sequen-
zen begleitet werden. Die Gesteine der Zentralmassive sind durch eine sehr hohe
Erosionsresistenz gekennzeichnet (KUHNI& PFIFFNER 2001b).

Die penninische Region umfaft hauptsichlich das Gebiet der Walliser Alpen stidlich
der Rhone, das Nordtessin und den Westteil Graubiindens. Penninische Gesteine
finden sich aufferdem im Unterengadin in einem tektonischen Fenster unter den ost-
alpinen Decken und in den Klippen der West- und Zentralschweiz iiber den helveti-
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schen Decken. Anders als im Helvetikum hat die Faltung dieser Region den kristalli-
nen Sockel des européischen Kontinents sowie die kristalline Briangonnais-Schwelle,
die das ehemalige Meeresbecken unterteilte, miterfafst. Demzufolge befinden sich in
weiten Bereichen des Wallis und des Tessin sowie im westlichen Graubiinden z.T.
mehrere Kilometer méachtige Deckfalten und Platten aus paldozoischen Para- und
Orthogneisen, die Fragmente der européischen Oberkruste und der Brianconnais-
Schwelle darstellen. Faltenstrukturen und Deckenbau sind im Penninikum jedoch
wesentlich weniger deutlich als im Helvetikum ausgebildet.

Die penninischen Sedimente kénnen nach ihrer Lage im ehemaligen Ozeanbecken
und der heutigen Situation im Deckenstapel dreigeteilt werden: Die jurassische bis
frithkretazische, einige Kilometer machtige Sedimentsequenz des nordlichen Mee-
resbeckens, dem ,Walliser Trog®, befindet sich 6stlich des Mont-Blanc-Massivs, ent-
lang der Rhone, siidlich des Gotthardmassivs und des Rheins sowie im Bereich des
Bergell-Granits in Graubiinden. Sie besteht aus monotonen turbiditischen Schie-
fern und Areniten (STEINMANN 1994), die als Biindnerschiefer bezeichnet werden
und von spatkretazischen bis eozénen Flyschsequenzen dhnlicher Zusammensetzung
tiberlagert werden (SCHMID et al. 1996, 1997). Die Ablagerungen der Briangonnais-
Schwelle bestehen hauptséichlich aus Karbonaten und Brekzien mit triassischen bis
cozénen Alter (ESCHER et al. 1997) und befinden sich zum kleineren Teil noch im
Wallis und Nordtessin, wo sie als schmale Sedimentzonen die Kristallindecken tren-
nen. Zum weitaus grofseren Teil sind sie in den Klippen der Westschweiz ( Préalpes)
und der Zentralschweiz sowie im westlichen Graubiinden weit nach Norden iiberscho-
ben worden. Die hochsten penninischen Einheiten bilden turbiditische Tonschiefer
und Arenite des siidlichen Meeresbeckens, dem ,Piemont-Trog", sowie Ophiolithe,
die sich aus Basalten, Gabbros und Serpentiniten der unterlagernden ozeanischen
Kruste zusammensetzen. Sie befinden sich im siidlichen Wallis sowie 0stlich des Ber-
geller Granits in Graubiinden und weisen jurassisches bis kretazisches Alter auf. Im
Bereich des Lepontinischen Doms, der vom siidlichen Gotthardmassiv bis zur Insub-
rischen Linie reicht und in Ost-West-Richtung durch die Simplon-Verwerfung und
die Biindner Schiefer begrenzt wird, wurden die penninischen Gesteine synorogene-
tisch metamorphisiert. Maximale Temperaturen von 525-675°C (ENGI et al. 1995;
FREY et al. 1999) und maximale Driicke von 6 -7 kbar (TODD & ENGI 1997) fiihrten
zu einer amphibolit-faziellen metamorphen Uberpriagung der Region.

Die Ostalpinen Decken stellen Teile des Afrikanischen Kontinents dar und sind in
den &stlichen Graubiindener Alpen und im siidlichen Wallis aufgeschlossen, wo die
Dent-Blanche-Decke ein klippenartiges Relikt darstellt. Das Ostalpin besteht aus va-
riscischen Gneisen, Glimmerschiefern, Gabbros, Dioriten, Graniten und Rhyolithen
und sedimentdren Deckschichten aus machtigen, triassischen Dolomiten und juras-
sischen Brekzien.

Im stidwestlichen Graubiinden durchbricht die Bergeller Intrusion die penninischen
Kristallindecken. Sie besteht aus massivem Granit und Tonalit des friithen Oligo-
zan und erzeugte Ostlich von ihr die mit einer klassischen Kontaktmetamorphose
assoziierte Aureole.
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Die Insubrische Linie trennt im Untersuchungsgebiet das Penninikum vom Siidalpin,
das weiter in Richtung Siiden unter das Po-Becken abtaucht. Es stellt den Rand-
bereich des Afrikanischen Kontinents dar und besteht im wesentlichen aus Gneisen,
Amphiboliten und Glimmerschiefern, die von permischen Vulkaniten durchbrochen
werden und von mesozoischen Karbonaten und turbiditischen Areniten iiberlagert
werden.

Das siidlich anschliefende Po-Becken stellt das siidliche Vorlandbecken der Alpen
dar, das aus oligozénen bis miozédnen klastischen Sedimenten besteht, die sich wéh-
rend des Molasse-Stadiums der Orogenese bildeten.

3.4 Klima

Das Klima der Alpen ist durch die dynamische Wechselwirkung mehrerer grofsraumi-
ger Wettersysteme und deren reliefbedingter Abwandlung gekennzeichnet. Entspre-
chend lassen sich verschiedene Klimazonierungen mit grokraumigen Ubergangsberei-
chen beobachten. In Nord-Siid-Richtung tritt infolge des Ubergangs vom geméRigten
mitteleuropéaischen Klima zum feucht-warmen mediterranen Klima eine planetari-
sche Zonierung auf. Dieser Ubergang zeigt sich deutlich an der mittleren Jahres-
temperatur: Ziirich (556 m . NN) im Schweizer Mittelland besitzt ein Jahresmittel
von 8,5°C und Lugano (239mii. NN) im siidlichsten Tessin ein solches von 11,8°C
(WIESLI 1986). Die hohe Aufragung des Gebirges fiihrt zu einer Abschirmung der
kalten Luftmassen aus dem Norden und bewirkt eine Verstarkung des horizontalen
Temperaturgradienten, der rund zweimal so hoch ist wie im iibrigen Mitteleuropa.
Gleichzeitig verursacht die Advektion warmer und feuchter Luft vom Mittelmeer
eine hohere Niederschlagsintensitét in den Stidalpen im Vergleich zu den Nordalpen.
Die Grenze zwischen diesen Klimabereichen ist jedoch nicht starr, sondern kann je
nach Wetterlage betrachtlich variieren.

Weiterhin zeigen die rdumliche Temperatur- und Niederschlagsverteilung in den
Schweizer Alpen eine deutliche peripher-zentrale Variation. Unterschiede in den
Niederschlagsmengen werden dabei im wesentlichen durch Luv-Lee-Effekte verur-
sacht, indem die topographische Erhebung der Alpen zur vertikalen Ablenkung der
horizontalen Luftmassenadvektion fithrt. Dadurch ist der Bereich der Gebirgsflan-
ken durch orographische Niederschliage gekennzeichnet, wiahrend die inneralpinen
Regionen von den Niederschlagen abgeschirmt werden. Die Alpenquerdepression
,Reusstal-Gotthard-Nordtessin“ (Abb. 3.1) stellt eine in Nord-Siid-Richtung getft-
nete Pafregion dar und ist daher durch eine erh6hte Niederschlagszufuhr aus beiden
Richtungen gekennzeichnet. Die Isothermen liegen in den Zentralalpen héher als in
den Randgebieten, so dafs ein Anstieg der meisten Hohenstufen sowie der Schnee-
grenze in der zentralalpinen Region zu beobachten ist. Dieses Phéanomen wird als
,Massenerhebungseffekt bezeichnet und ist auf die Tatsache zuriickzufiithren, dafs
die Erwarmung der Luft durch Riickstrahlung der Bodenoberfliche erzeugt wird und
damit die ,Heizflache im Gebirge hoher liegt als in der freien Atmosphére. Zusétzlich
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fiihrt die Niederschlagsarmut im zentralalpinen Bereich dazu, daf die Strahlungsbi-
lanz positiver ausfillt und somit zur Temperaturerhohung beitragt.

Ein weiterer Klimaiibergang vollzieht sich in west-dstlicher Richtung, der einen
Temperaturanstieg vom ausgeglicheneren, westeuropéisch-ozeanischen Klima zum
etwas abwechslungsreicheren, osteuropéischen Kontinentalklima bedingt. Montreux
(408 m 1. NN) am Genfer See weist ein Jahresmittel von 17,3°C auf, Altstitten
(468 mii. NN) in der Néhe des Bodensees ein solches von 18,6 °C und das betrécht-
lich hoher gelegene Schuls/Scuol (1237mii. NN) im 6stlichsten Graubiinden eine
mittlere Jahrestemperatur von 20,2 °C (WIESLI 1986).

Bei der hypsometrischen Klimavariation sind die vertikalen Temperaturunterschiede
im Verhéltnis zu den horizontalen Temperaturdifferenzen in gleicher Hohe i. NN so
bedeutend, dafs die Isothermen weitestgehend den Hohenkurvenverlaufen entspre-
chen. Im Sommer nimmt die Temperatur pro 100 m Héhenzunahme um 0,7 °C ab,
im Winter liegt die Abnahme infolge der hdufigen Inversionsbildung in den Télern
nur bei einem Wert von 0,4-0,5°C pro 100m (VEIT 2002). An der Alpennord-
seite erreichen die mittleren jahrlichen Niederschlagsmengen ca. 900 mm in einer
Hohe von 500mii. NN und steigen nahezu linear auf ca. 2500 mm in einer Hohe
von 2500 mii. NN an. Im zentralalpinen Bereich bilden das Wallis sowie Graubiin-
den zwei ausgeprégte Trockenzonen mit mittleren Jahresniederschliagen zwischen 600
und 900 mm bis in eine Hohe von 2200 m ii. NN. Oberhalb dieses Niveaus gleicht sich
die Niederschlagsmenge sprunghaft derjenigen der Nordalpen an. Das Tessin besitzt
den flachsten Hohengradienten des Untersuchungsgebietes und stellt mit mittleren
Jahresniederschldgen von 1900 mm in einer Hohe von 200 mii. NN bis 2400 mm in
2200 m 1. NN die feuchteste Region der Schweizer Alpen dar (WANNER 1993).

Der Schneeanteil am jahrlichen Niederschlag wéichst um 2,5 bis 3,5% pro 100 m
Hohenzunahme. Oberhalb von rund 3500 m ii. NN fallt praktisch 100% des Nieder-
schlages in fester Form. Die Hohenlage der Schneegrenze variiert innerhalb eines
Haushaltsjahres betréchtlich. Dabei ist der Verlauf der Zunahme und der Abnah-
me der Schneeméchtigkeit in verschiedenen Hohenstufen unterschiedlich. Wahrend
der Akkumulationsphase wird die Schneehohe unterhalb der Waldgrenze vorwiegend
durch die topographische Hohenlage bestimmt. Oberhalb der Waldgrenze beginnt
mit zunehmender Hohe #i. NN die Wirkung des Windes zu dominieren, so dafs vor
allem bei isolierten, in die freie Atmosphére aufragenden Bergketten und -kimmen
die Schneehéhe hauptséchlich durch die Gelandebeschaffenheit kontrolliert wird. Die
Ablationsphase verlauft raumlich und zeitlich anders als die Akkumulationsphase. Es
zeigt sich eine starke Abhéngigkeit vom Strahlungshaushalt und damit von der Re-
liefstruktur. Dadurch kommt es nicht nur zu einem hoéhenstufenbedingten, sondern
vor allem zu einem reliefbedingten fleckenhaften Ausapern, so daf die Schneegren-
ze wahrend dieses Zeitraums kaum durch Isophypsen anzugeben ist (VEIT 2002).
Weiterhin weist die Hohe der Schneegrenze eine ausgeprégte, im wesentlichen kli-
matisch bedingte langzeitige Variation auf. MAISCH (2000) gibt fiir den Zeitraum
von 1850-1973 einen mittleren Anstieg der Schneegrenze in den Schweizer Alpen
von 90m an.
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3.5 Tektonische und topographische Entwicklungs-
geschichte

Im folgenden werden die aktuellen Modelle zur orogenetischen Entwicklung der
Schweizer Alpen synthetisch dargestellt. Sie basieren auf einer Vielzahl geologischer,
geophysikalischer und geochronologischer Untersuchungen, anhand derer versucht
wird, den Prozefs der Gebirgsbildung zu rekonstruieren. Raumliche Anhaltspunkte
dafiir werden im wesentlichen durch sedimentologisch-fazielle Daten, durch die Ana-
lyse metamorpher Mineralparagenesen sowie durch die klassischen geometrischen
Prinzipien der Strukturgeologie gegeben. Die zeitliche Kalibrierung der orogeneti-
schen Entwicklungssequenz erfolgt durch die stratigraphisch-paldontologische Datie-
rung sedimentérer Gesteine sowie durch radiometrische Analysen von Magmatiten
und Metamorphiten. Hinweise auf die langzeitliche Entwicklung der Makrotopogra-
phie der Schweizer Alpen, die fiir die vorliegende Arbeit von besonderer Bedeutung
sind, werden durch thermochronologische, petrologische und stratigraphische Daten
gegeben. Abb. 3.3 fakt die nachfolgend beschriebene orogenetische Entwicklung der
Schweizer Alpen schematisch zusammen.

N (W) S(E)
a)

0. -Trias
~200Mio. 1

Jahre

Tethys

b) SP OA-SA

Ol g m—
~140Mio. Offnung

Jahre

Tiefseerinne

) H NP MP sp | 0A
U.-Kreide S~ <
~110 Mio. _—-/()m,ung
Jahre
Subduktion
SP
d) H NP ( OA
0O.-Kreide
~75Mio. <
Jahre MP 1. Kollision

A Deckenbildung
Nordl Kalkalpen

Alnertlar

~40 Mio.

Jahre 2 Kolhsxon

u. Deckenbildg. Subduktmn
Kontinentale Kruste

2"] 0A D (durchschnittlich

glemar——“\

~20 Mio. _,,_@ 30km dick)

Jahre H SN we sp wmmm  Ozeanische Kruste
Fort- NP (6-10km dick)
schreitende
Einengung t  Hebung

Abbildung 3.3: Schematische Profile durch das Alpenorogen zwischen Obe-
rer Trias und Jungtertidr. NP = Nordpenninikum, MP =
Mittelpenninikum, SP = Siidpenninikum, H = Helvetikum,
OA = Ostalpin, SA = Siidalpin, M = Molasse. Aus FRISCH
(1979).



44 Untersuchungsgebiet

Im frithen Mesozoikums zerfallt Pangéa in auseinanderdriftende Kontinentschollen,
zwischen denen sich Ozeanbecken zu bilden begannen. Dies fiihrte ab der oberen
Trias (200 Ma) zur Bildung der Tethys, die Eurasia von Afrika trennte (DEWEY
et al. 1973; Blyu-DUVAL et al. 1977). Als die Tethys zwischen spdtem Jura und frither
Kreide ihre maximale Ausdehnung erreichte, war die paldogeographische Ausgangs-
situation fiir die alpidische Orogenese geschaffen. Das Tethysbecken war zu diesem
Zeitpunkt wahrscheinlich mehr als 700 km breit und bestand zumindest teilweise aus
ozeanischer Kruste (TRUMPY 1980), die heute in Form von Ophioliten erhalten ist.
Im Wallis (Tsaté-Decke und Zone von Zermatt) sowie in Graubtinden (Platta-Decke
und Zone von Arosa) treten solche Ophiolitkomplexe mit regionaler Ausdehnung
auf. Gleichzeitig werden einige Kristallindecken der Schweizer Alpen als Fragmen-
te ehemaliger kontinentaler Kruste gedeutet (TRUMPY 1975, 1980; FRISCH 1979),
so z.B. die Bernhard-Decke im Wallis sowie die Suretta- und die Tambo-Decke in
Westbiinden. Die exakte paldogeographische Struktur des Tethysbeckens ist nach
wie vor weitgehend spekulativ. Anhand sedimentologisch-stratigraphischer Befunde
sowie petrologischer Untersuchungen gliedern die meisten Autoren die Tethys wéh-
rend des Zeitraums zwischen dem spédten Jura und der frithen Kreide in mehrere
Teilbecken, die durch Schwellenregionen aus kontinentaler Kruste getrennt werden
und nur phasenweise synchron existieren (FRISCH 1982; TRUMPY 1980; PLATT 1986;
SCHMID et al. 1996; DERCOURT et al. 1986; STAMPFLI 1993, 1997).

Ab der Unterkreide (110 Ma) existierten mindestens zwei Teilbecken zwischen Eura-
sia und Afrika. Im Norden hatte sich iiber dem absinkenden Eurasischen Kontinent
ein flaches Schelfmeer ausgebildet, das den Sedimentationsbereich des Helvetikums
darstellt. Der angrenzende Ablagerungsraum der bathyalen Fazies wird als Ultrahel-
vetikum bezeichnet. Das sich weiter siidlich und siidostlich anschliekende Pennini-
kum untergliedert sich in den Walliser Trog (Nord-Penninikum), ein Meeresbecken
mittlerer Tiefe mit ozeanischer Kruste (SCHMID et al. 1996), in die Briangonnais-
Schwelle (Mittel-Penninikum), eine Mikro-Kontinentalplatte mit {ibergelagerten Se-
dimenten neritischer Fazies, die sich wihrend der Offnung der Tethys von Eurasia
l6ste, und in den Piemont-Trog (Siid-Penninikum), ein breites pelagisches Becken
mit ozeanischer Kruste, das die zukiinftige Suturzone des alpidischen Orogens bildet.
Die Faziesbereiche des Ostalpins und des Sidalpins (zusammen Austroalpin) stellen
neritische bis bathyale Ablagerungen des Adriatischen Sporns dar, der sich im Ju-
ra als eigenstdndige Kontinentalscholle vom nordwestlichen afrikanischen Kontinent
loste.

In der mittleren Kreide (110-90 Ma) fiihrte die Offnung des Siidatlantiks zu ei-
ner Rotation von Afrika im Gegenuhrzeigersinn und somit zu einer Verengung der
Tethys in siidostlich-nordwestlicher Richtung. Damit begann gleichzeitig die erste
Phase der alpidischen Orogenese (CARON et al. 1982), in der die Tethys sukzessi-
ve unter die kontinentale Kruste des Adriatischen Sporns subduziert wurde. Das
Austroalpin wurde dabei durch westwérts gerichtete Bewegungen (FROITZHEIM
et al. 1994; HANDY et al. 1993) auf die noch unverfalteten penninischen Sedimen-
te des Piemont-Troges iiberschoben und stellte damit bereits zu diesem Zeitpunkt
das oberste tektonische Bauelement der Alpen dar. Deformationen des Austro-
alpins und des Siid-Penninikums (SCHMID et al. 1997) sowie die metamorphe Uber-
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priagung der betroffenen Region unter Hochdruck-Niedertemperatur-Bedingungen
(BAUDIN & MARQUER 1993; HURFORD et al. 1989) zeugen von dieser friithalpinen
Subduktion (eoalpine Deformationsphase). Wahrend des gesamten alpinen Subduk-
tionsstadiums wurden bestimmte Partien der ozeanischen und kontinentalen Kruste
des Troges sowie der iiberlagernden Sedimentschichten obduziert und unter Bildung
eines Akkretionskeils zusammengestaucht (TRUMPY 1980).

Zum Ende der Oberkreide (75 Ma) war der Piemont-Trog bereits komplett versenkt,
wahrend die Sedimentation im Bereich der Briangonnais-Schwelle und des Walliser
Troges bis in das Paldozan (65-50 Ma) anhielt (SCHMID et al. 1996). Im Verlauf
des Palédozén folgte die Subduktion der Briangonnais-Schwelle bis im frithen Eozéan
(50 Ma) auch der siidliche Bereich des Walliser Troges die Subduktionszone erreich-
te (EIERMANN 1988). Seit dem Beginn des Tertiérs unterlag das Austroalpin keiner
wesentlichen Deformation mehr, und seine Uberschiebungsrichtung war von Westen
nach Norden rotiert (LAUBSCHER 1983; MERLE & GUILLIER 1989). Seit diesem Zeit-
punkt glitt das Austroalpin daher als starrer ,Deckel* iiber das sich deformierende
Penninikum (FROITZHEIM et al. 1994; HANDY et al. 1996).

Im Verlauf des Eozéns (50-35 Ma) kam es dann zur Kollision zwischen den Konti-
nentalmassen des Adriatischen Sporns und Eurasia. Dieser Zusammenprall erfolgte
nicht iiberall synchron, sondern hielt in bestimmten Bereichen noch an, wahrend
andernorts bereits die Hauptphase der Deckenbildung eingesetzt hatte. Unter dem
Druck der kollidierenden Kontinentalmassen zersplitterte die eurasische Oberkruste
des penninischen Raumes. Die so entstandenen Krustenspine wurden gleichzeitig
mit den ozeanischen Sedimenten des Walliser Troges, die von ihrem kristallinen Un-
tergrund abgeschert wurden, nach Norden auf das noch ungefaltete Helvetikum iiber-
schoben und dachziegelartig als Decken iibereinandergestapelt (LABHART 2001). Im
spaten Eozén 16sten sich dann auch die Sedimente des Helvetikums von ihrer Kri-
stallinbasis und wurden als Decken nach Norden transportiert (SCHMID et al. 1996).
Durch die Kollision bildete sich die Insubrische Linie (Abb. 3.2), die als steil nach
Norden einfallende Suturzone die Grenze zwischen Eurasia und dem Adriatischen
Sporn markiert.

Der Kontinentalkollision folgte eine Phase der verstiarkten Einengung der Schweizer
Alpen. Zunéchst verursachte die anhaltende Kompression eine weitere Auftiirmung
des Deckenstapels. Die erhebliche Verdickung der kontinentalen Kruste des Kolli-
sionsgebietes fiihrte wihrend des Oligozéan (35-19 Ma) (HURFORD et al. 1989) zu
einer regionalen Versenkungsmetamorphose der Gesteine im Bereich des Leponti-
nischen Doms (Abb. 3.2), die als mesoalpine Deformationsphase bezeichnet wird.
TobDD & ENGI (1997) geben bei Driicken von 6-7kbar eine maximal erreichte Ver-
senkungstiefe von iiber 20 km an. Wahrend der gleichen Zeit wurden die Klippen der
Préalpes, welche die abgescherte Sedimentbedeckung des penninischen Monte-Rosa-
Kristallins im siidlichen Wallis darstellen, iiber die noch ungefalteten helvetischen
und ultrahelvetischen Sedimente iiberschoben und dabei ein erstes Mal deformiert
(LABHART 2001).

Im frithen Oligozén zeichneten sich erste Hebungsbewegungen nérdlich der Insub-
rischen Linie ab, gleichzeitig kam es zur Bildung des Bergell-Granits (VON BLAN-
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CKENBURG 1992; ROSENBERG et al. 1995). Die Bewegungen werden mit dem Vor-
dringen des Adriatischen Sporns in Verbindung gebracht, der durch die anhaltende
Kompression weiter nach Norden gepreftt wurde und sich zwischen die européische
Unter- und Oberkruste zwéngte. Diese neue Konfiguration der kontinentalen Kru-
ste blieb in ihren wesentlichen Merkmalen bis heute bestehen (vgl. Abb. 4.7) und
bewirkte, dal nur noch die européische Unterkruste subduziert wurde und die eu-
ropéische Oberkruste entlang der Insubrischen Linie aufgeschoben wurde (SCHMID
et al. 1996; TRUMPY 1992; PLATT 1986; MERLE 1994). Zusétzlich wird der durch
die Unterschiebung des Adriatischen Sporns erzeugte isostatische Auftrieb als weite-
rer Hebungsmechanismus diskutiert (PLATT 1993, 1986; MERLE 1994; RUBIE 1984).
Im weiteren Verlauf des Oligozén hoben sich die Schweizer Alpen allméhlich iiber
den Meeresspiegel und erreichten damit das Molasse-Stadium ihrer Orogenese, das
mit einer graduellen Intensivierung der Sedimentation in das nordalpine Molasse-
Becken und das siidalpine Po-Becken verbunden war (PFIFFNER 1986; SCHLUNEG-
GER 1999). Geochronologische Untersuchungen von HURFORD et al. (1989) und
GIGER & HURFORD (1989) dokumentieren, dafs diese Phase durch sehr hohe Exhu-
mierungsraten mit Maximalwerten von 5 mm /a gekennzeichnet war. Die gerade erst
versenkten und metamorphisierten Gesteine des Lepontinischen Doms wurden da-
her innerhalb weniger Jahrmillionen wieder an die Eroberflache beférdert (WAGNER
et al. 1977). Die hohen Exhumierungsraten werden von einigen Autoren darauf zu-
riickgefiihrt, dafs hohere tektonische Stockwerke mechanisch instabil wurden und
gravitativ kollabierten (z. B. RING 1992; MANCKTELOW 1992; MERLE 1994).

Wihrend der Hebung entlang der Insubrischen Linie im Oligozén setzte die Haupt-
phase der helvetischen Deckenbildung ein (PFIFFNER 1981, 1986), gleichzeitig wur-
de das bereits vorliegende Faltenpaket der Préalpes unter erneuter Stauchung und

Verbiegung weiter nach Norden zu seiner heutigen Position verfrachtet (LABHART
2001).

Bei einem letzten grofen Vorschub der helvetischen Decken im frithen Miozén (19 Ma)
wurden die Molasseablagerungen am heutigen Alpenrand um 15-25km iiberfahren
und zur supalpinen Molasse aufgefaltet und aufgeschuppt (PFIFFNER et al. 1997d).
Im weiteren Verlauf des Miozén (19-15 Ma) klangen die Vertikalbewegungen entlang
der Insubrischen Linie aus (LAUBSCHER 1990; HURFORD 1986). Thermochronolo-
gische Untersuchungen von MICHALSKI & SOOM (1990) und SoOM (1990) ergaben,
dak etwa mit dem Beginn des Pliozén (5 Ma) die Hebung der Zentralmassive begann.
Die Wanderung der Hebungsachse nach Norden wird mit dem weiteren Vordringen
des Adriatischen Sporns zwischen européische Unter- und Oberkruste in Verbindung
gebracht (vgl. Kap. 4.4) (PFIFFNER et al. 2000; PFIFFNER et al. 1997b).



Kapitel 4

Spatkanozoische Massenbilanz

Die Zielsetzung dieses Kapitels ist die Untersuchung der topographischen Entwick-
lung der Schweizer Alpen seit dem Spéatkdnozoikum, dem néherungsweise der Zeit-
raum der letzten 15Ma entspricht. Anhand einer Bilanzierung der Lithosphéren-
hebungsraten mit den Erosionsraten des Untersuchungsgebietes soll herausgefun-
den werden, ob wihrend dieses Zeitraums eine topographische Relativbewegung
des Schweizer Alpenreliefs bzw. einzelner Regionen stattgefunden hat oder ob sich
die Schweizer Alpen im dynamischen Gleichgewicht befinden. Uber Apatit-Fission-
Track-Daten konnen die langzeitigen Erosionsraten des Untersuchungsgebietes be-
stimmt werden (Kap. 2.5), die verwendeten Hebungsraten stellen jedoch nur die
kurzzeitige Kinematik der Lithosphére dar. Thre Eignung fiir eine langzeitige Ana-
lyse erfolgt in ausfiihrlicher Form am Ende des Kapitels.

4.1 Datenbasis

4.1.1 Rezente Hebungsraten

Seit 1943 werden Hohenmessungen an den geodéatischen Mefpunkten des schweizeri-
schen Nivellementnetzes erster Ordnung durchgefiihrt, das im Rahmen einer ersten
Landesvermessung in den Jahren 1905 bis 1927 erstellt wurde. Seit 1985 ergénzen
GPS-Messungen die konventionellen geodatischen Techniken zur Landesvermessung.
Aus den Daten wurden die Hebungsraten der Mefspunkte in Relation zum Referenz-
punkt Aarburg im noérdlichen Vorlandbecken berechnet (KAHLE et al. 1997). Die
Hebungsraten bilden das vertikale Geschwindigkeitsfeld der Lithosphdre ab, da die
Meforte im Fels verankerte Fixpunkte darstellen, die wiahrend des betrachteten Zeit-
raums keiner erosiv bedingten Hohendnderung unterlagen.

Abb. 4.1 zeigt, dak die rezenten Hebungsraten von 0,1 mm /a im Bereich des Orogen-
randes bis 1,4 - 1,5 mm/a im Orogeninneren ansteigen und entlang des Oberlaufs der
Rhone sowie im Bereich des Rheinknies lokale Maxima ausbilden. Das Hebungsmaxi-
mum des gesamten Untersuchungsgebiet liegt im 6stlichsten Teil der Schweizer Alpen
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Abbildung 4.1: Rezente Lithosphéirenhebungsraten des Untersuchungsge-
bietes. Verdndert nach KAHLE et al. (1997).

bei 1,6 mm/a. Die negative Korrelation zwischen den Hebungsraten und der Topo-
graphie (Abb. 3.1) entlang der Rhein-Rhone-Linie stellt einen wesentlichen Punkt
fiir die folgenden Untersuchungen der vorliegenden Arbeit dar. Da die Hebungsraten
nur kurzzeitige Mittelwerte darstellen, bilden sie eigentlich kein geeignetes Datum
fiir die Beurteilung einer makroskaligen, langzeitigen Reliefentwicklung. Es gibt je-
doch Anhaltspunkte, die fiir eine Ausdehnung der Zeitskala auf das Spatkdnozoikum
sprechen. Diese werden ausfiihrlich in Kap. 4.4 diskutiert.

4.1.2 Apatit-Fission-Track-Daten

Abb. 4.2 zeigt eine Karte der Apatit-Fission-Track-Alter des Untersuchungsgebie-
tes, die auf der Basis von etwa 300 publizierten Fission-Track-Daten und einer Reihe
unpublizierter Daten erstellt wurde (RAHN & SEWARD 2000). Die Daten sind topo-
graphisch korrigiert, Storungseffekte durch Warmeadvektion im Bereich jlingerer
Fission-Track-Alter wurden jedoch nicht beriicksichtigt. Fiir die Interpolation wur-
de ein Krigingverfahren mit schriger Suchellipse angewendet. Die Léngsachse der
Ellipse wurde parallel zum alpinen Streichen gewéhlt, so dafs bei der Suche benach-
barter Proben eine gewisse Zylindrizitat der alpinen Struktur beriicksichtigt wurde.
Die Interpolation wurde getrennt fiir das Teilgebiet nordlich der Insubrischen Linie
und der Simplon-Linie sowie das Teilgebiet siidlich davon durchgefiihrt.

Die Siidalpen zeigen ein Muster mit Konturen, die im siidlichen Bereich in Streich-
richtung verlaufen und im nordlichen Bereich die Insubrische Linie meist senkrecht
schneiden. Die Alter werden generell zur Insubrischen Linie hin jiinger und haben di-
rekt siidlich der Linie ein Alter zwischen 8 und 18 Ma. Die sehr alten Werte im Stiden
stellen nicht-alpin zuriickgesetzte Alter dar. Im Wallis zeigt sich eine ausgeprigte
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Abbildung 4.2: Apatit-Fission-Track-Alter des Untersuchungsgebietes. Ver-
andert nach RAHN & SEWARD (2000).

Sattelstruktur mit Altersmaxima von 9-10 Ma, dessen Konturen die Simplon-Line
in zumeist hohem Winkel schneiden. Der zentralalpine Raum nordlich der Insubri-
schen Linie und der Simplon-Linie zeigt ein komplexes Muster von Domstrukturen
und Alterssenken. Aufféllig sind die vier Domstrukturen mit jungen Altern < 2 Ma.
Sie bilden zusammen eine WSW-ENE verlaufende, also zum alpinen Streichen par-
allele Achse, die praktisch mit der Rhein-Rhone-Linie zusammenféllt. Parallel zu
dieser Achse mit jungen Altern bilden sich an der Nordflanke der Schweizer Al-
pen drei Inseln deutlich héherer Alters aus, deren Position und Grésse in etwa den
penninischen Klippen entspricht (Abb. 3.2). Weitere Altersenken befinden sich am
Bodensee sowie im 6stlichsten Graubiinden.

4.2 Zeitskala der vorliegenden Untersuchung

Die Fission-Track-Analytik ermoglicht eine absolute Datierung der Erosionsgeschich-
te einer Region, diese ist jedoch aus folgendem Grund problematisch: Fission-Track-
Alter geben den Zeitpunkt an, zu dem das betrachtete Mineral die 120°C-Isotherme
unterschritten hat. Unter Annahme eines zeitlich konstanten geothermischen Gradi-
enten von 30°C/km ist dies gleichbedeutend mit dem Zeitpunkt, zu dem sich das Mi-
neral in einer Tiefe von 4 km befunden hat. Die aus den Fission-Track-Altern berech-
neten Erosionsraten geben daher Mittelwerte iiber unterschiedlich lange Zeitrdume
an, so dak bei einer Einbeziehung mehrerer Fission-Track-Alter die Zeitskala raum-
lich variiert. Im vorliegenden Fall reichen die Fission-Track-Alter von 0,5-150 Ma.
Eine Moglichkeit die thermochronologische Zeitskala zu erweitern, besteht in der
Einbeziehung von Datierungssystemen, die im Bereich héherer Temperaturen sensi-
tiv sind. Durch die Altersbestimmung ko-existenter Mineralphasen mit unterschied-
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Abbildung 4.3: Abkiihlungskurven des Lepontinischen Doms und des Aar-
massivs. *) Maximale Metamorphose nach ENGI et al.
(1995) und **)JAGER (1973). Aus KUHNI& PFIFFNER
(2001a).

lichen Schlieffungstemperaturen lassen sich ,,Abkiihlungskurven und somit die zeit-
lichen Variabilitdten der Erosionsraten bestimmen. Anhand ihrer jeweiligen Schlie-
flungstemperatur lafst sich fiir die einzelnen Phasen folgende Abkiihlungssequenz
angeben:

Rb-Sr (Muscovit) > K-Ar (Muscovit) > Rb-Sr (Biotit) ~ K-Ar (Biotit) > Fission-
Track (Zirkon) > Fission-Track (Apatit).

Detaillierte Informationen zu den jeweiligen Schliefsungstemperaturen sowie zur Ther-
mochronologie im Alpenraum finden sich in HUNZIKER et al. (1992, 1997). Abb. 4.3
zeigt jeweils drei Abkiihlungskurven aus der Region des Lepontinischen Doms in den
Tessiner Alpen und des Aarmassivs, also den beiden wichtigsten Hebungsgebieten
der Schweizer Alpen (Kap. 3.5). Bei einer Umrechnung der Temperatur in die Tiefe
entspricht die Steigung der Kurven der Erosionsrate. In den Tessiner Alpen zeigt
sich eine signifikante Abnahme der Erosionsrate vor 15-20 Ma, wihrend es im Be-
reich des Aarmassivs zu einer Zunahme der Erosionsrate vor ca. 5 Ma kam. Dieses
Erosionsmuster wird darauf zuriickgefiihrt, daf die Hebungsachse im Zuge der anhal-
tenden Kompression des Gebirges von den Tessiner Alpen nach Norden gewandert ist
(Kap. 3.5). Die Region des Aarmassivs ist somit seit ca. 5 Ma und die Tessiner Alpen
seit ca. 15 Ma durch konstante Erosionsraten gekennzeichnet. Da die Fission-Track-
Alter innerhalb der beiden Regionen diese Altersgrenzen meist nicht iiberschreiten,
kann angenommen werden, daf die Fission-Track-Daten die Erosionsgeschichte der
Schweizer Alpen seit den letzten 5 Ma in repriasentativer Form abbilden.
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4.3 Bilanzierung der Erosions- und Hebungsraten

Zur Konvertierung der Fission-Track-Alter in Erosionsraten mufs der geothermische
Gradient bestimmt werden (Kap. 2.5):

iT O
— == 4.1
dz k (41)
mit 7= Temperatur [°C|, z = Tiefe [m|, Q = Warmefludichte [W/m?| und k = Wiér-
meleitfahigkeit [W/°Cm].

@ wurde anhand der ,Karte der terrestrischen Warmestromdichte von RYBACH &
BODMER (1990) bestimmt. Der Karte liegen 150 Mefspunkte in der gesamten Schweiz
zugrunde, das flichengewichtete Mittel betrigt (+10):

Q=88,24+19,8 mW/m? (4.2)

Fiir die Warmeleitfahigkeit wurde ein mittlerer Wert fiir kontinentale Kristallinge-
steine von

k=3 W/°Cm (4.3)

gewéhlt (FOWLER 1997). Damit ergibt sich ein mittlerer geothermischer Gradient
von

T
U; =29,4+6,6 °C/km (4.4)
z

Nach GI. 2.21 wurden anschliefend aus den Fission-Track-Altern die mittleren Ero-
sionsraten berechnet und mit Hilfe der Statistik-Software ,SPSS 11.0“ iiber das ge-
samte Untersuchungsgebiet mit den Hebungsraten korreliert (Abb. 4.4). Durch die
interpolierte Darstellung der Daten ergeben sich 16 Kategorien fiir die Hebungsrate U

4
3,5
3
m
825
7
g 2
‘B | ¢
e IS ¢ 7 3
S P
_ (/ L 2R 2
Clestttt
0 T T T
0 0,5 1 1,5 2
Hebungsrate U

Abbildung 4.4: Regression der Erosionsrate E nach der Lithosphérenhe-
bungsrate U im Bereich der Schweizer Alpen. Die Fehler-
balken entsprechen 1o.
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und 22 Kategorien fiir die Erosionsrate £ (Abb. 4.1 und 4.2). Das Bestimmtheits-
malfs B des Zusammenhangs, d.h. der Anteil der systematischen Variation an der
Gesamtvariation von E betragt:

L =13,6% (4.5)
(E;; — E)?

1

M=

..
Il

B =

.MQ
3

Il
—

=17

mit ¢ =Index der Kategorien, j =Index der Elemente innerhalb einer Kategorie,
q = Anzahl der Kategorien der unabhéngigen Variablen (=16) und n; = Anzahl der
Elemente innerhalb Kategorie .

Die Signifikanz des Zusammenhangs wurde varianzanalytisch iiber einen F-Test ge-
priift. Mit

|
Sy = ——7 2 (B = E)* = 2045,89 (4.6)
=1z
und
1 L& _
Sresid = SN (B — Ei)?*=1,01 (4.7)
N —q=H—
i=1j
1st
~ 32
F — 2sy5 — 2032, 83 > Fq—l;N—q;5% - 1, 67, (48)
Sresid
wobei sgys = systematische Varianz ( = Varianz zwischen den Gruppen), s2__., = Resi-

dualvarianz (= Varianz innerhalb der Gruppen), N = Anzahl der Datenpunkte des
gesamten Untersuchungsgebietes, F = empirischer F-Wert und F = theoretischer
F-Wert. Damit ist die systematische Variation von E trotz des geringen Anteils
an der Gesamtvariation auf dem 95%-Niveau signifikant.

Die Regressionsgleichung mit den Konfidenzintervallen fiir das 95%-Niveau lautet:
E =(1,01940,014) - U + (0,059 £ 0,015). (4.9)

Damit ist
U= FE, (4.10)

so dak davon ausgegangen werden kann, daf sich die Schweizer Alpen auf der Skala
des Spéatkidnozoikum im dynamischen Gleichgewicht befinden.

Weiterhin zeigt sich, daf die mittlere Erosionsrate (= Kategorienmittelwerte) und
die Hebungsrate mit
R =0,90 (4.11)

hoch korreliert sind, so dafs auch regional keine wesentlichen Abweichungen von
einem dynamischen Gleichgewichtszustand auftreten.

Die Signifikanz der Regressionsparameter von Gl. 4.9 wurde durch zweiseitige t-Tests
gepriift. Der Regressionskoeffizient b ist wegen

. VN =2
f=0- 20V T2 141,91 >ty sy = 2,60 (4.12)

2 _ 1242
s — b2sg
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Abbildung 4.5: Zusammenhang zwischen dem Umfang n und der Standard-
abweichung s der Kategorien von U.

und der Korrelationskoeffizient R wegen

~ R-v/N-=-2
t=——— =2910,53 > ty_205% = 2,60 4.13
T N-2,0,5% (4.13)
auf dem 99%-Niveau signifikant, dabei ist sy g = Standardabweichung von U bzw.
E.

Aufserdem ist zu beobachten, daf die Standardabweichungen der einzelnen Kate-
gorien mit U grofser werden (Abb. 4.4). Die Anzahl der Elemente innerhalb einer
Kategorie n; ist mit

R=0,21 (4.14)

jedoch nur sehr schwach mit den Standardabweichungen s; der jeweiligen Kategorien
korreliert (Abb. 4.5), so daf eine datenstrukturelle Ursache auszuschliefen ist und
von einer starkeren raumlichen Differenzierung von E im Bereich groferer Hebungs-
raten ausgegangen werden kann.

Der dynamische Gleichgewichtszustand impliziert neben der Zeitkonstanz des Reliefs
einen weiteren wichtigen Aspekt fiir die in Kap. 5.4 und 6.5 folgende Herleitung
qualitativer Kausalmodelle zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen. Danach ist
davon auszugehen, dafs sich das Relief an das Prozefgefiige angepaft hat und keine
Reliktformen aufgrund einer verzogerten Reaktion auf Anderungen der Prozefraten
aufweist. Somit konnen die vorliegend verwendeten Prozeldaten, die Mittelwerte der
letzten 5 Ma darstellen, zur Erklarung des rezenten Reliefs herangezogen werden.

4.4 Diskussion der Hebungsmechanismen

Die statistische Analyse des vorigen Kapitels spricht formal dafiir, daf sich die
Schweizer Alpen iiber einen Betrachtungszeitraum von etwa 5 Ma im dynamischen
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Gleichgewicht befinden. Es ist jedoch zu beriicksichtigen, dafs die verwendeten He-
bungsraten lediglich die kurzzeitige Hebungskinematik des Untersuchungsgebietes
beschreiben. Es stellt sich daher die Frage, ob sie sich auf die Zeitskala des Spét-
kdnozoikum extrapolieren lassen, um damit - wie die verwendeten Erosionsraten -
eine Ubereinstimmung mit der zugrunde liegenden Raumskala zu gewihrleisten
(Kap. 2.1). Auferdem wurde implizit angenommen, dafs die beobachtete Hebungs-
kinematik endogen bedingt ist. Es miissen jedoch ihre ursdchlichen Mechanismen
untersucht werden, da sich die zuvor geschilderte raumliche Korrelation zwischen
Hebung und Erosion grundsatzlich durch unterschiedliche Wechselwirkungen zwi-
schen Lithospharenbewegungen und Oberflichenprozessen erkléren laft.

Der Terminus ,Hebung* besitzt in der Geomorphologie zwei unterschiedliche Be-
deutungen. Zum einen wird damit die Hebung der Erdoberfliche, zum anderen die
Hebung der Lithosphére beziiglich eines bestimmten Referenzniveaus gemeint. Zur
Unterscheidung der beiden Bedeutungen wird nachfolgend erstere als topographische
Hebung Up und letztere als Lithosphdrenhebung Uy bezeichnet. Es gilt:

Ur = U — D. (4.15)

Der Fall Ur = 0 stellt die Sondersituation des dynamischen Gleichgewichts dar.

Endogen bedingte Lithospharenhebungen treten im konvergenten tektonischen Mi-
lieu durch eine Verdickung der Lithosphére auf und sind zum einen auf isostatische
Auftriebskrifte zuriickzufiihren (tekto-isostatische Hebung Uyepy,) und zum anderen
auf Scherdeformationen infolge horizontaler Druckspannung (kompressive Hebung
Ukompr)- Exogene Ursachen einer Lithosphérenhebung konnen in der isostatischen
Reaktion auf eine Reduktion der topographischen Auflast (denudativ-isostatisch
Ugenua) sowie auf das Abschmelzen der pleistozdnen Eismassen bestehen (glazio-
isostatisch Ugjazio). Die Lithosphéarenhebung ist die Summe der einzelnen Kompo-
nenten:

UL = Utekto + Uk:ompr + Udenud + Uglazio (416)

endogen erogen

Eine endogene Hebung fithrt dazu, dafs sich die Fliisse tiefer in das Relief einschnei-
den, wodurch wiederum der topographische Gradient und damit auch die Erosions-
rate erhoht wird. Dieser Vorgang entspricht der Wachstumsphase des Reliefentwick-
lungsmodells von PENCK (Kap. 2.3.1), wobei Ur > 0 ist. Neben dem endogenen
Anteil tragt auch die isostatische Reaktion auf die gleichzeitig stattfindende Mas-
senabfuhr zur Hebung der Lithosphére bei, so dal U, = Userto + Ukompr + Udenud-
Ebenso ist fiir den Fall des dynamischen Gleichgewichts (Ur = 0) eine aktive endo-
gene Hebung erforderlich. Es ergibt sich jedoch dasselbe rdaumliche Muster fiir He-
bung und Erosion, wenn die tektonische Aktivitat erloschen ist und stattdessen die
Lithosphére auf die stetige erosive Entlastung durch isostatische Hebungsbewegun-
gen reagiert. Diese Situation entspricht dem Einebnungsstadium des PENCKschen
Reliefentwickungsmodells mit Uy < 0, wobei Uy, = Ugenug-

Nachfolgend werden empirische Indizien tiber die gebirgsbildenden Hebungsmecha-
nismen im Schweizer Alpenraum diskutiert, wobei besonders berticksichtigt wird,
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ob sich Anzeichen fiir eine anhaltende endogene Hebung der Schweizer Alpen finden
lassen, da diese fiir die Bildung eines dynamischen Gleichgewichts erforderlich ist.

4.4.1 Isostatische Anomalien

Abb. 4.6 stellt die isostatischen Anomalien der Lithosphére im Bereich der Schwei-
zer Alpen dar (KLINGELE & KISSLING 1982). Die Karte basiert auf gravimetri-
schen Messungen, die in den Jahren 1971 bis 1979 im Auftrag der Schweizerischen
Geophysikalischen Kommission durchgefiithrt wurden. Die mittlere Mefspunktdichte
des untersuchten Gebiets betrigt etwa 1 MeRpunkt pro 20 km?2. Zunichst wurden
aus den gemessenen Schwerewerten durch Freiluftreduktion, Gesteinsplattenreduk-
tion und topographische Reduktion die Bouguerschen Schwereanomalien berechnet
(Kap. 2.4) (KLINGELE & OLIVIER 1979). Um Aussagen tiber die Dichtestruktur der
tieferen Lithosphére machen zu kénnen, mufiten die gravitativen Effekte von lokalen,
oberflichennahen Stérkérpern eliminiert werden. Dies betrifft im Untersuchungsge-
biet die Gesteine der Siidalpen in der Zone Ivrea-Verbano, die aufgrund ihrer anomal
hohen Dichte regional ein positives Storfeld ausbilden, sowie den méchtigen Sedi-
mentstapel des nordlichen Molassebeckens, dessen geringe Dichte einen negativen
Schwere-Effekt verursacht. Basierend auf dieser von Storfeldern bereinigten Karte
(K1SSLING 1982) wurden schlieflich unter Annahme einer AIRY-Kompensation und
einer seismisch determinierten Dichteverteilung die isostatischen Anomalien berech-
net (Abb. 4.6). Die Karte zeigt, daf die Struktur der Anomalien in etwa parallel
zum Streichen des Orogens verlduft. Die Anomalien werden von 0 bis -10 mgal im
Bereich der nordlichen Schweizer Alpen in Richtung des Gebirgszentrums sukzessi-
ve negativer und bilden am Rheinknie mit -50 mgal ihr regionales Extremum aus.
Weitere lokale Minima von -30 mgal befinden sich im 6stlichen sowie im westlichen

-50 mgal
-40 mgal

-30 mgal
200°

000 | -20 mgal

-10 mgal
0 mgal

+10 mgal
+20 mgal

100°
000

600°000 700’000 800’000

Abbildung 4.6: Isostatische Anomalien des Untersuchungsgebietes. Verén-
dert nach KLINGELE & KISSLING (1982).
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Wallis, nahe dem Oberlauf der Rhone. Im siidalpinen Bereich fallen die isostati-
schen Anomalien wieder auf 0 bis -10mgal ab. Die negativen Anomalien deuten
auf ein Massendefizit in der Lithosphére und damit auf eine unvollstédndige isosta-
tische Kompensation der zentralalpinen Region hin, infolge derer eine Hebung der
Lithosphére zu erwarten ist.

4.4.2 Tiefenstruktur der Lithosphare

Im Rahmen des SNF-geforderten National Research Programm 20 (NRP 20) wurde
zwischen 1986 und 1995 die dreidimensionale Tiefenstruktur der alpinen Lithosphére
mit geophysikalischen Methoden untersucht. Entlang von vier senkrecht zum Strei-
chen angeordneten Haupttraversen, die vom nordalpinen Molasse-Becken bis zum
siidalpinen Po-Becken reichen, und kleineren Langstraversen kamen hauptséchlich
seismische Verfahren zum FEinsatz. In vereinzelten Regionen wurden ergénzend gra-
vimetrische Untersuchungen durchgefiihrt, deren Ergebnisse erfolgreich in die seis-
mischen Modelle integriert werden konnten (KLINGELE 1997). Um eine ausreichende
Auflésung iiber den gesamten untersuchten Tiefenbereich von iiber 50 km zu gewéhr-
leisten, wurden unterschiedliche seismische Quellen verwendet. Die Strukturanalyse
der oberen Erdkruste (bis etwa 15km) erfolgte mittels Vibroseis, die der tieferen
Lithosphére durch sprengseismische Techniken. Die Kombination von refraktions-
seismischen, Near-vertical- und Weitwinkel-Reflexionsverfahren sowie die Verwen-
dung von 3D-Migrationstechniken unter Einbeziehung der Langstraversen erméglich-
te eine 3D-Modellierung der alpinen Lithosphérenstruktur (VALASEK & MUELLER
1997). Durch die Integration lithologischer und tektonisch-struktureller Daten der
Erdoberfliche und deren Projektion in die Tiefe wurde das seismische Lithosphéren-
modell geologisch kalibriert. Detaillierte Angaben zur Datenakquisition und
-prozessierung, zur Migration sowie zur geologischen Interpretation der seismischen
Profile finden sich im Syntheseband des NRP 20 (PFIFFNER et al. 1997a).

In Abb. 4.7 ist ein schematisches geologisch-tektonisches Profil der zentralen Schwei-
zer Alpen dargestellt, das vom nordalpinen Molasse-Becken bis in das Siidalpin reicht
(vgl. Abb. 3.2). Das Profil lafst sich in drei strukturelle Hauptkomponenten gliedern,
und zwar in einen Oberkrustenkomplex, bestehend aus européischen und adriati-
schen Anteilen, einen adriatischen Lithosphirenkomplex und einen européischen Li-
thospharenkomplex. Der adriatische Lithosphirenkomplex zwéangt sich von Siiden
zwischen die européische Oberkruste und die abtauchende européische Unterkruste
und bildet den sogenannten Adriatischen Sporn. Oberhalb der européischen und der
adriatischen Conrad-Diskontinuitéit bilden Splitter der zersprungenen européischen
Oberkruste einen zentralalpinen Deckenstapel, in dem die Kristallinplatten im Be-
reich der Insubrischen Linie nordvergent und im Bereich des Aarmassivs siidvergent
lagern. Ebenfalls dargestellt sind die tertidren Deckschichten des Molasse-Beckens im
Norden des Profils, die méchtigen helvetischen und penninischen Sedimentdecken,
die Bergell-Intrusion sowie die mesozoischen Karbonate der Siidalpen.
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Abbildung 4.7: Tiefenstruktur der alpinen Lithosphére. Der Verlauf
des Profils ist im oberen Bildbereich angegeben. Aus

PFIFFNER & HEITZMANN (1997).

4.4.3 Erklarungsmodelle

Ein Vergleich der isostatischen Anomalien (Abb. 4.6) mit den rezenten Hebungs-
raten der Lithosphére (Abb. 4.1) zeigt eine sehr gute regionale Korrelation. Insbe-
sondere die Hebungsmaxima von 1,4 mm/a am Rheinknie und 1,5 mm/a am oberen
Rhonelauf fallen prazise mit den isostatischen Minima von -50 mgal bzw. -30 mgal zu-
sammen. Diese Kongruenz legt nahe, dafs die rezente Hebungskinematik mafgeblich
an die Massenverteilung der Lithosphére und den damit verbundenen isostatischen

Auftriebskraften gekoppelt ist (KAHLE et al. 1979).

Es stellt sich nun die Frage, ob die isostatischen Anomalien hauptséichlich durch
endogene oder durch exogene Prozesse verursacht werden. Eine Erklarung beziig-
lich der endogenen Prozesse bietet das in Abb. 4.7 dargestellte Lithosphérenmodell,
das deutlich den ,Adriatischen Sporn“ erkennen léft, der im Verlauf der alpiden
Orogenese in die européische Kruste eingedrungen ist und zu einer Verdickung der
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Lithosphére gefiihrt hat. Moglicherweise sind die isostatischen Anomalien Ausdruck
dieser Lithosphéreniibertiefung, die bis heute noch nicht kompensiert ist (KAHLE
et al. 1979).

Eine naheliegende exogene Ursache fiir die isostatischen Anomalien ist in der sehr
effektiv wirkenden Glazialerosion zu sehen, die wihrend des Quartérs zu einer Re-
duktion der Topographie gefithrt haben kénnte und diese noch nicht vollstandig
isostatisch kompensiert wurde. Dadurch liefen sich grundsétzlich die negativen iso-
statischen Anomalien im Schweizer Alpenraum erkléren. Allerdings kam es nach dem
Riickzug der Gletscher zu einer weitrdumigen Verlagerung der glazial produzierten
Sedimente von den Hangregionen in die Talregionen. Untersuchungen von PFIFFNER
et al. (1997c) zeigen, dak diese Sedimente mit Méchtigkeiten bis zu 900 m weitge-
hend in den Téler der grofen Vorfluter erhalten sind und noch nicht abtransportiert
wurden, so dals es zu einer Belastung der Téler und einer Entlastung der umlie-
genden Bergregionen kam. Die negativen Maxima der isostatischen Anomalien im
Rhein- und Rhonetal lassen sich daher weder durch das Modell von MEINESZ er-
kldren, nach dem keine differentiellen Hebungen auftreten sollten, noch durch das
Modell von AIRY, nach dem eine Hebung der Bergregionen und nicht der Téler zu
erwarten ware.

Neben isostatisch bedingten Hebungen sind aber auch besonders an tiefreichenden
Storungszonen kompressive Vertikalbewegungen wahrscheinlich, die durch die anhal-
tende Konvergenz der afrikanischen und européischen Platte verursacht werden. Be-
rechnungen der Herdflichenlosungen von Erdbeben zwischen 1983 und 1992 (PAVONI
et al. 1997) zeigen, daf die p-Achsen meist in der Horizontalen und senkrecht zum
alpinen Streichen verlaufen. Dabei rotieren sie sehr regelméfig von NNW-SSE in der
Ostschweiz nach WNW-ESE in der Westschweiz und spiegeln demnach das durch
NW-SE-Konvergenz der Adriatischen und Européischen Platte induzierte horizon-
tale Druckspannungsfeld wider. Weiterhin korreliert die Orientierung der maxima-
len horizontalen Druckspannung mit der Richtung der maximalen Krustenverkiir-
zung, die iiber eine kinematische Analyse pliozdner Faltenstrukturen ermittelt wurde
(PAVONI 1975). Im Rhein- und Rhonetal treten jedoch hauptséchlich Abschiebungs-
briiche auf (MAYER-ROSA & PAVONI 1977; PAVONI et al. 1997), die infolge einer
vertikal verlaufenden maximalen Druckspannung entstehen. BoTT (1990) fiihrt die-
se Orientierungsdnderung der p-Achsen auf eine ausgeprigte isostatische Hebung
der Region zuriick.

Abb. 4.8 zeigt die rdumliche Verteilung der Epizentren jiingerer Erdbeben mit
M >2,5. Es zeigt sich, daf in der Rhein-Rhone-Region die grofite seismische Akti-
vitdt des Untersuchungsgebietes zu verzeichnen ist. Demnach korreliert sowohl die
Rotation der p-Achsen als auch die Seismizitdt mit den isostatischen Anomalien
und den rezenten Hebungsraten, so dafs die Typen und die Haufigkeit der auftre-
tenden Erdbeben fiir eine ausgeprigte tektonische Hebungsaktivitdt entlang der
Rhein-Rhone-Linie sprechen.

Alternativ zu der Vorstellung einer isostatischen Reaktion infolge einer Krusten-
tibertiefung erkldren KAHLE et al. (1997) die rezente Hebungskinematik mit dem
anhaltenden Eindringen des Adriatischen Sporns in die européische Lithosphére
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Abbildung 4.8: Raumliche Verteilung der Epizentren von 551 Erdbeben mit
M > 2.5, die sich zwischen 1975 und 1997 ereigneten. Aus
DEICHMANN et al. (1998).

(Abb. 4.7), oberhalb dessen es zur Deformation des alpinen Deckenstapels kommt.
Die lokalen Hebungsmaxima im Rhein- und Rhénetal enstehen dabei durch Aufschie-
bung tieferer tektonischer Stockwerke auf das als Rampe wirkende Zentralmassiv.

Weiterhin zeigen numerische Modellierungen von GUDMUNDSSON (1989), daf sich
die rezente Hebungskinematik sowie das horizontale Spannungsfeld und die Bouguer-
Anomalien der Schweizer Alpen durch die horizontale Kompression eines Newton-
Mediums erzeugen lassen. Dieses ist aus drei Schichten unterschiedlicher Viskositéat
aufgebaut ist, welche die Erdkruste, den lithosphérischen Mantel und die Astheno-
sphéare simulieren.

Die aufgefiihrten Schilderungen haben dargelegt, dak die rezente Hebungskinematik
der Schweizer Alpen eine hohe Korrelation mit dem tektonischen Spannungsfeld der
alpinen Lithosphére aufweist und rechtfertigt daher die Annahme, dafs sie zumin-
dest teilweise an das im Erdinnern wirkende tektonische Prozefigefiige gebunden ist,
wobei sowohl tekto-isostatische als auch kompressive Hebungsmechanismen als Ur-
sache in Frage kommen. Die Lithosphére der Schweizer Alpen wiirde demnach weiter
aktiv gehoben und grundsétzlich die Einstellung eines dynamischen Gleichgewichts
ermoglichen. Gleichzeitig konnen damit die rezenten Hebungsraten als reprasentati-
ve Mittelwerte einer Zeitskala angesehen werden, die fiir die Variabilitét tektonischer
Prozesse charakteristisch ist, so daf sie ein geeignetes Datum fiir die Interpretation
der makroskaligen Reliefentwicklung der Schweizer Alpen darstellen.






Kapitel 5

Korrelation zwischen Reliefstruktur,
Hebung und Lithologie

Im folgenden werden die wesentlichen Zusammenhénge des konzeptionellen Prozefs-
responsesystems (Abb. 2.3) anhand multipler Korrelations- und Regressionsanaly-
sen quantifiziert. Die Reliefparameter Hohe und Hangneigung stellen die abhéingigen
Variablen der statistischen Modelle dar, wihrend die Hebungsrate und die Litholo-
gie als unabhéngige Variablen betrachtet werden. Es wird rdumlich differenziert die
Einflustérke der einzelnen unabhéngigen Variablen auf die Reliefstruktur ermittelt,
um die regional mafgeblichen Einfluftfaktoren zu bestimmen. Diese reduktionistische
Vorgehensweise ermdoglicht kein allumféngliches Systemverstandnis, da direkte und
indirekte Riickkopplungen vernachléssigt werden und es sich um rein formale Schétz-
modelle handelt, die keine Beurteilung im Sinne einer Ursache-Wirkungs-Beziehung
gestatten. Analogieschliisse aus den in Kap. 2.3 vorgestellten theoretischen Relie-
fentwicklungsmodellen erlauben jedoch eine inhaltliche Interpretation der Zusam-
menhénge und eine Herleitung qualitativer Kausalmodelle zur Reliefgenese.

5.1 Datenbasis

5.1.1 Reliefhohendaten

Die Hebungsdaten (Abb. 4.1) sowie die iibrigen Datensétze, die nachfolgend als
unabhéngige Variablen einbezogen werden, liegen lediglich in grofiskalig interpo-
lierter Form vor, so dafs sie eine wesentlich geringere Auflésung besitzen als die
Reliefhohendaten des DHM, die in einem Raster mit 100 m Maschenweite vorliegen
(Abb. 3.1). Die hochfrequenten Variationen der Reliefh6he kénnen daher nicht mit
den Datensétzen, die fiir die unabhéngigen Variablen zur Anwendung kommen, er-
klart werden. Sie fithren jedoch zu erheblichen Residualvarianzen, welche die Kor-
relationskoeffizienten der statistischen Modelle signifikant reduzieren. Aus diesem
Grunde wurde das DHM mit einem linearen Tiefpaffilter der Grofse 10 km x 10 km
geglattet (Abb. 5.1) und somit an die Auflésung der iibrigen Datensétze angepafst.
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Abbildung 5.1: Mittlere Reliefhohe des Untersuchungsgebietes. Die Gléat-
tung des DHMs erfolgte durch die Anwendung eines linearen
Tiefpaffilters mit 10 km x 10 km Grofse.

5.1.2 Hangneigungsdaten

Neben der mittleren Reliethohe wird in den nachfolgenden statistischen Untersu-
chungen die Hangneigung als weitere abhangige Variable betrachtet. Die Hangnei-
gung s wurde durch partielle Differentiation des DHM mit den Filterkernen

1 -1 0 1 1 -1 -1 -1
D,=——1| -1 01 D,=——1| 0 0 o0 (5.1)
6Ax 1 1 6AY 1 1 1

und Berechnung des Gradientenbetrags nach

s = arctan J (gg)Q + (gzy) (5.2)

bestimmt, wobei h = Hohe und Ax = Ay =100m. Anschliefend wurde aus s durch
Glattung mit einem linearen Tiefpaffilter der Grofse 10 km x 10 km die mittlere Hang-
neigung S bestimmt (Abb. 5.2). Es zeigt sich eine tiefe Zertalung mit S > 25° im
Bereich des Zentralmassivs, der Walliser Alpen, der Tessiner Alpen sowie in den
Graubiindener Alpen. Regional treten in den Tessiner Alpen und im Bereich des
Zentralmassivs sogar Hangneigungen > 30° auf. Weite Bereiche des Untersuchungs-
gebietes sind jedoch durch Hangneigungen mit 20° < S < 25° gekennzeichnet. Das
Rhein- und Rhone-Tal sowie die Voralpen und die Siidalpen stellen mit S < 20° die
flachsten Regionen des Untersuchungsgebietes dar.
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Abbildung 5.2: Mittlere Hangneigungen des Untersuchungsgebietes. Die
Hangneigungen wurden iiber einen 3x3-Filter aus dem
DHM berechnet und anschliefsend mit einem 10 km x 10 km-
Tiefpakfilter gegléttet.

Ein Vergleich mit der Karte der mittleren Reliefhéhe (Abb. 5.1) zeigt, daf die topo-
graphischen Hochlagen des Zentralmassivs, der Walliser Alpen sowie Graubiindens
mit A >2000m und die mittlere Hangneigung korrelieren. Es ist jedoch auch zu er-
kennen, dafs die Tessiner Alpen besonders tief zertalt sind, obwohl sie mit H < 2000 m
ein deutlich tieferes topographisches Niveau darstellen. Tektonische Aktivitat und
dadurch bedingte Taleintiefung (Kap. 2.3.2) scheint aufgrund der vergleichsweise
geringen Hebungsraten und Reliefhohen der betroffenen Region unwahrscheinlich.
Als Ursache hierfiir wird jedoch die Austrocknung des Mittelmeeres wahrend des
spaten Miozén (,Messinian Event“) diskutiert, die zu einer eustatischen Absenkung
der Erosionsbasis gefithrt hat (BINI et al. 1978; PFIFFNER et al. 1997c). Da die
vorliegend verwendeten Hebungsdaten jedoch die relative Hebung beziiglich eines
Referenzpunktes im Molasse-Becken angeben (Kap. 4.1) und nicht beziiglich NN;,
wird der Einflufs von langzeitigen eustatischen Variationen des Meerespiegels auf die
Reliefentwicklung im Rahmen dieser Arbeit nicht beriicksichtigt und stellt damit
eine nicht erfakte Fehlerquelle dar.

5.1.3 Lithologische Daten

Neben der tektonischen Hebung wird in diesem Kapitel der Einfluk der Lithologie
auf die Reliefstruktur untersucht und die FErosionsresistenz als weitere unabhén-
gige Variable betrachtet. Die Datengrundlage bildet die ,Karte der Erosionsresi-
stenz* (Abb. 5.3) von KUHNI& PFIFFNER (2001b). Sie basiert auf der ,Geotech-
nischen Karte der Schweiz* (NIGGLI& DE QUERVAIN 1936), welche die auftreten-
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Abbildung 5.3: Erosionsresistenz der Gesteinsformationen des Unter-
suchungsgebietes. Verdndert nach KUHNI& PFIFFNER
(2001Db).

den Gesteinsformationen nach ihren petrologischen und geotechnischen Eigenschaf-
ten sowie ihrer Bedeutung als Baugrund und Baustoff klassifiziert. Die Einteilung
beruht im wesentlichen auf qualitativen Angaben iiber die mineralogische Zusam-
mensetzung, Verwitterungsanfalligkeit, Intensitdt der Schichtung und Schieferung,
Durchléssigkeit und Grundwasserzirkulation sowie Sackungs- und Rutschungsanfél-
ligkeit. Darauf aufbauend wurden in der ,Vereinfachten Geotechnischen Karte der
Schweiz“ (BUNDESAMT FUR STATISTIK, SCHWEIZ) geotechnische Einheiten, die
sich beziiglich ihrer geomorphologischen Prozesse @hnlich verhalten, zusammenge-
fakt. KUHNI & PFIFFNER (2001b) wiesen jeder dieser Einheiten eine Resistenz gegen
mechanische und chemische Verwitterung zu und faften sie schlieflich nach ihrer
,Gesamtresistenz in vier Klassen zusammen. Unkonsolidierte quartire Sedimente
wurden dabei vernachlassigt und durch das darunterlagernde Festgestein ersetzt.
Gesteinsformationen mit niedriger Erosionsresistenz bestehen im wesentlichen aus
klastisch-sedimentéren Beckensequenzen. Dies sind insbesondere paldogene pennini-
sche und helvetische Flyscheinheiten sowie die stark geschieferten ,Biindner Schiefer
des Piemont-Troges (vgl. Kap 3.3 und 3.5). Die mesozoischen Karbonat- und Do-
lomitsequenzen des Helvetikums, Penninikums, Austroalpins und Siidalpins stellen
Lithologien mit mittlerer Erosionsresistenz dar. Eine hohe Erosionsresistenz weisen
die polymetamorphen Gneise und Paragneise des pra-mesozoischen Grundgebirges
auf, wahrend schliefslich die Granitoide, Orthogneise und Amphibolite des metamor-
phen Kristallinsockels eine sehr hohe Erosionsresistenz besitzen.

Ein wesentliches Problem bei der Beurteilung der makroskaligen Erosionsresistenz
des Substrats besteht darin, daf sie nicht nur von den spezifischen Materialparame-
tern des Gesteins abhéngig ist, sondern ebenfalls eine Funktion der Vegetationsbe-
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deckung sowie des Klimas und des wirkenden Prozefityps ist. Beispielsweise besitzt
ein Sandstein im Gegensatz zu einem Granit in feucht-warmen Klimaten zumeist ei-
ne schwache Anfilligkeit gegeniiber hydrolytischer Zersetzung und somit eine geringe
Verwitterungsrate, wahrend er in kalten Klimaten gegeniiber Frostsprengung und der
mechanischen Einwirkung der Glazialerosion fiir gewohnlich eine geringere Stabilitat
aufweist als ein Granit. Weiterhin ist zu beriicksichtigen, dafs die Erosionsresistenz
mit wachsender raumlicher Skala durch Schwéchezonen in den Gesteinsformationen,
wie Diskontinuitdten und schwach-kohésive Gleitschichten, insbesondere beziiglich
gravitativer Prozesse erniedrigt wird (BIENIAWSKI 1989). Da die o. g. Klassifikation
der Erosionsresistenzen auf lokal ermittelten Parametern beruht, ist die Beurteilung
ihrer Reprasentativitat im Hinblick auf die regionalisierte Form ihrer Darstellung
problematisch.

5.2 Korrelation zwischen Topographie und Hebung

Die geglatteten Hohendaten (Abb. 5.1) wurden unter Einsatz des GIS-Systems ,, Arc-
View 3.2 mit den Hebungsdaten (Abb. 4.1) verschnitten und mit der Statistik-
Software ,SPSS 11.0¢ ausgewertet. Abb. 5.4 zeigt die Variation der mittleren Re-
liefhohe H mit der Hebungsrate U. Nach einem anndhernd linearen Anstieg zeigt
sich, dafs der tektonische Hebungsprozef fiir U > 0,9mm/a keinen signifikanten
Einfluf mehr auf die Relieth6he ausiibt und damit die Topographie nicht mehr mit
der Hebungsrate korreliert.

Unter Einbeziehung der Hypothese eines langzeitigen dynamischen Gleichgewichts
(Kap. 4) lafst sich dieser Zusammenhang nicht mit einem einfachen fluvialen Relief-
entwicklungsmodell erkléren, da zur Kompensation hoherer Hebungsraten steilere
Hangneigungen und damit auch grofere Reliefhohen erforderlich sind (Kap. 2.3.2).
Im Bereich héherer Hebungsraten (U > 0,9 mm/a) scheint also ein anderer, von der
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Abbildung 5.4: Variation der mittleren Reliefhéhe H mit der Hebungs-
rate U. Die Fehlerbalken entsprechen 1o.
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Abbildung 5.5: Rdumliche Unterteilung des Untersuchungsgebietes in eine
Randregion mit U < 0,9mm/a und eine Zentralregion mit
U > 0,9mm/a. In der Zentralregion ist die Reliefh6he unab-
héngig von der Hebungsrate U. Es wird angenommen, dafs
sich die Erosionsmechanismen der beiden Regionen unter-
scheiden.

Hebungsrate unabhéngiger Erosionsmechanismus das dynamische Gleichgewicht zu
gewahrleisten. Aus diesem Grund wurde das Untersuchungsgebiet fiir die weiteren
statistischen Untersuchungen in eine Region mit U < 0,9mm/a und eine Region
mit U > 0,9mm/a unterteilt. Erstere wird aufgrund ihres Auftretens im Bereich
des Orogenrandes als ,Randregion” bezeichnet, entsprechend wird letztere als ,Zen-
tralregion” bezeichnet (Abb. 5.5).

5.3 Empirische Sensitivitatsanalyse

5.3.1 Korrelations- und Regressionsanalyse

Die Quantifizierung der Einflukstiarke der tektonischen Hebung und der Lithologie
auf die Reliefhohe und Hangneigung erfolgt anhand linearer Einfachkorrelationen
mit dem Regressionsmodell

Y=a+p8X+¢ (5.3)

sowie anhand multipler Korrelationsanalysen, denen ein multivariates Regressions-
modell zugrunde liegt:

Y=a+8Xi+6Xo+...+0,Xn+e (5.4)
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Als Ma#k fir die Stdrke des Zusammenhangs im bivariaten Fall (Gl. 5.3) wird der
Produktmoment-Korrelationskoeffizient rxy verwendet:

SXY

rxy =

(5.5)

Sx * Sy

mit sy und sy = Standardabweichung von X bzw. Y und syy = Kovarianz von X
und Y. Das Quadrat des Korrelationskoeffizienten r%y- gibt den Anteil der Varianz
von Y an, der durch die Varianz von X erklart werden kann.

Im multivariaten Fall (Gl. 5.4) sind die Wirkungen der unabhéngigen Variablen
X; linear und additiv, die Variation der abhéngigen Variable Y kann, bis auf ei-
ne Restvariation € durch Mefkfehler und nicht berticksichtigte Einflukfaktoren, auf
die Variation der X; zuriickgefiihrt werden. Der Vorteil des multivariaten Modells
gegeniiber dem bivariaten Regressionsmodell besteht in der Beriicksichtigung von
Multikollinearititen, die im Falle kovariierender unabhéngiger Variablen auftreten.
Mittels der multivariaten Analyse kann der individuelle Einflufs eines X; auf Y unter
Berticksichtigung des Einflusses anderer X; bestimmt werden. Diese Vorgehenswei-
se ist erforderlich, da in Regionen mit hohen Hebungsraten eine Exhumierung von
dichtem und stabilem Kristallingestein mit hoherer Erosionsresistenz als in Regio-
nen mit niedrigen Hebungsraten zu erwarten ist und damit die beiden untersuchten
Einflufifaktoren kovariieren konnen. Die Einfluflstarke eines X; auf Y wird daher
durch den partiellen Korrelationskoeffizienten r2 XelX, quantifiziert, der angibt, wel-
cher Anteil an der Varianz von Y auf eine Variable X, unter Ausschlufs einer anderen
unabhéngigen Variable X zuriickzufiihren ist:

2 (T’YXk —TyXx, 'TXle)Q
= 5.6
X (1- 7"52/)(,)(1 - Tgckxl) (5:6)

mit 1 < k,1 < m (s. GL 5.4). Der multiple Korrelationskoeffizient Ry, v, gibt den
durch X und X, gemeinsam erkléarten Varianzanteil von Y an:

R%/|kal = TXQ/Xk + (1 - T%/Xk,) : r)2/X1|Xk (5.7)

Die Signifikanz der multiplen Korrelationskoeffizienten R%,| x,x, wurde varianzana-
lytisch iiber F-Tests bestimmt. Es gilt fiir die Nullhypothese Hy und die Alternativ-
hypothese H 4:

HO : J?ys S O-Eesid HA : O-gys > Uzesid (58)

mit o2 —erklarte Varianz und o2

sys “ «iq — Residualvarianz der Grundgesamtheiten.
Von einem signifikanten Zusammenhang des gesamten Modells kann ausgegangen

werden, wenn die Nullhypothese verworfen werden kann, d. h. wenn gilt:
s (n—m —1)R?

F= Tsvs >F 1) a 5.9
52 m(l _ RQ) o ( 1), ( )

mit siys = erklirte Stichprobenvarianz, s2 ., = Residualvarianz der Stichprobe,
m = Anzahl unabhéngiger Variablen, n = Stichprobenumfang und 1—« = Signifikanz-

niveau. F' stellt dabei einen empirischen, aus der Stichprobe gewonnenen Wert dar
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und F' einen theoretischen Priifwert, der aus der bekannten F-Verteilung ermittelt
wird.

Die einfachen Korrelationkoeffizienten r? sowie die partiellen Korrelationskoeffizien-
ten ri x,|x; Wurden mittels zweiseitigen t-Tests hinsichtlich ihrer Signifikanz gepriift.
Fiir die Nullhypothese und die Alternativhypothese gilt:

mit p; = partieller Korrelationskoeffizient der Grundgesamtheit. Ein signifikanter
Einfluf eines X; auf Y ist gegeben, wenn die Nullhypothese verworfen werden kann,

d.h. wenn
Ty x,|x) VN — 2

2
L =71 xx)

t= > t(n-2),a/2 (5.11)
Analog zum F-Test ist  ein empirischer Wert der Stichprobe und ¢ ein theoretischer
Priifwert der bekannten t-Verteilung.

Die Parametrisierung der Regressionsmodelle erfordert eine Transformation der Va-
riable Erosionsresistenz®, die nachfolgend als F'R bezeichnet wird, vom kategoria-
len Skalenniveau auf das metrische Intervall-Skalenniveau. Dies bedeutet, dafs den
qualitativen Kategorien ,sehr hoch®, ,hoch®, ,mittel“ und ,niedrig“ die Werte 1,...,4
zugeordnet werden. Durch diese Vorgehensweise wird F'R zwar eine konstante Maf-
einheit zugrunde gelegt, die keine empirische Entsprechung besitzt, sie ist aber auf-
grund der ordinalen Relation der lithologischen Klassen vertretbar (vgl. BAHREN-
BERG et al. 1992). Die Georeferenzierung sowie die Verschneidung der Daten erfolgte
mit dem GIS-System ,ArcView 3.2“ die statistische Auswertung wurde mit ,SPSS
11.0“ durchgefiihrt. Aufgrund der in Kap. 5.2 erlduterten Hinweise auf eine rédum-
liche Differenzierung der Erosionsmechanismen werden die ,Randregion und die
wZentralregion“ des Untersuchungsgebietes (Abb. 5.5) getrennt analysiert.

5.3.2 Ergebnisse

In Abb. 5.6 und Abb. 5.7 sind die Ergebnisse der linearen Einfachregressionen zwi-
schen der mittleren Reliethohe H und der mittleren Hangneigung S als abhéngige
Variablen sowie der Hebungsrate U und der Erosionsresistenz E'R als unabhéngi-
ge Variablen dargestellt. Tab. 5.1 gibt die relevanten statistischen Parameter der
einfachen und der multiplen Regression wieder.

In der Randregion sind sowohl U als auch E'R relativ gut mit den Reliefparametern
korreliert und besitzen eine vergleichbare Einflufsstarke (r = 0,61 und r = 0,51 fur
H bzw. r = 0,54 und r = 0,50 fiir S). In der Zentralregion zeigt sich jedoch nur
noch ein sehr schwacher, negativer Zusammenhang zwischen den Reliefparametern
und U (in beiden Féllen r = —0, 16), wahrend der Einfluf von FR auf H und S im
Vergleich zur Randregion nahezu unveréndert bleibt (r = 0,49 bzw. r = 0, 53).

Unter gleichzeitiger Einbeziehung beider unabhéngigen Variablen (multiple Regres-
sion) ergibt sich in der Randregion eine leichte Erhthung des erklérten Varianzanteils
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Tabelle 5.1: Ergebnisse der Korrelationsanalysen. H = Reliethéhe, S =
Hangneigung, U — Hebungsrate, ER — Erosionsresistenz, rx,
= einfacher Korrelationskoeflizient, 7y, |y, = partieller Korre-
lationskoeffizient, bx, — partieller Regressionskoeffizient, a —
Regressionskonstante, N = Stichprobenumfang und R = mul-
tipler Korrelationskoeffizient.
Randregion
U ER multiple Regression
N
Tu TUIER || TER | TERlU by ber a R
H|{ 061 | 0,51 || 0,51 | 0,38 | 1169,51 | 154,72 | 567,65 | 0,68 63218
S| 054 | 043 || 0,50 | 0,37 9,63 1,54 13,74 | 0,62
Zentralregion
U ER multiple Regression
N
Ty TUIER || TER | TER[U by ber a R
H|-0,16 | -0,12 || 0,49 | 0,47 | -236,91 | 124,89 | 2023,29 | 0,50 126231
S |-0,16 | -0,12 || 0,53 | 0,52 -1,71 1,66 23,51 | 0,54

von H und S, denn der multiple Korrelationskoeffizient R ist jeweils grofser als die
einfachen Korrelationskoeffizienten r. Dies driickt sich auch in den partiellen Korre-
lationskoeffizienten rypr und rggjy aus, die nur etwas niedriger als die jeweiligen r
sind, so daft U und E'R nur schwach korreliert sind. In der Zentralregion kann das
Regressionsmodell aufgrund der schlechten Einfachkorrelation zwischen den Relief-
parametern und U nicht durch eine Einbeziehung beider unabhéngigen Variablen
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Abbildung 5.6: Regression der Hebungsrate U und der Erosionsresistenz
ER nach der Reliethohe H und der Hangneigung S in der

Randregion. Die Fehlerbalken entsprechen 1 0.
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Abbildung 5.7: Regression der Zentralregion. Beschriftungen wie in
Abb. 5.6.

verbessert werden, daher sind die einfachen und partiellen Korrelationskoeffizienten
von E'R sowie die jeweiligen multiplen Korrelationskoeffizienten etwa gleich. Trotz
der betrachtlichen Residualvariationen, die in Abb. 5.6 und 5.7 ersichtlich werden,
sind sowohl die einzelnen Regressionsparameter (Gl. 5.11) als auch das gesamte
Modell (Gl. 5.9) aufgrund des grofsen Stichprobenumfangs auf dem 99% - Niveau
signifikant.

In Abb. 5.8 ist eine Zusammenfassung der multiplen Korrelationsmodelle der Rand-
und der Zentralregion dargestellt. Dazu wurde die erklirte Varianz R? der Parameter
H und S in die partiellen Varianzanteile von U und ER sowie in den Varianzan-
teil r{; g, der auf den Interaktionseffekt der beiden Variablen zuriickzufithren ist,
zerlegt:

R*=(1—r17)- leER|U + (1 —rEg) - T2U\ER + 7’I2J,ER (5.12)

In der Randregion tibt sowohl U mit 41,6% der erklirten Hohenvariation und 36,1%
der erklarten Hangneigungsvariation als auch E'R mit 19,2% der erklarten Hohenva-
riation und 25,2% der erklarten Hangneigungsvariation einen mafsgeblichen Einflufs
auf die Reliefstruktur aus. Der gemeinsame Einfluf beider unabhéngigen Variablen
liegt bei 39,2% beziiglich H und bei 38,7% bezliglich S. In der Zentralregion wird
das Relief jedoch fast ausschliefslich von der Erosionsresistenz des Substrats kontrol-
liert (86,1% der erkldarten Hohenvariation und 90,4% der erklirten Hangneigungs-
variation), wahrend der Einfluf von U verschwindend gering ist (4,4% beziiglich H
und 3,6% beziiglich S). Der Anteil des Interaktionseffekts von U und ER ist mit
9,5% der erklarten Hohenvariation und 6,0% der erklarten Hangneigungsvariation
dementsprechend niedrig. Es ist jedoch zu beriicksichtigen, dak {iber das Regres-
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Abbildung 5.8: Varianzzerlegung der Reliethéhe H und der Hangneigung S
fiir die Randregion und die Zentralregion. U = Hebungsrate,
E R = FErosionsresistenz.

sionsmodell der Randregion R? = 46,2% der gesamten Hohenvariation und 38,4%
der gesamten Hangneigungsvariation erklért werden kénnen und iiber dasjenige der
Zentralregion lediglich 25,0% der Hohenvariation und 29,2% der Hangneigungsva-
riation. Es ist daher anzunehmen, dafs sich die betrachtlichen Residualvariationen
nicht ausschlieflich auf datenstrukturelle und datenqualitative Ursachen zurtickfiih-
ren lassen (Kap. 5.1), sondern dafs noch weitere, in den Regressionsmodellen nicht
erfatte Faktoren die Reliefstruktur entscheidend mitkontrollieren.

5.4 Konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell

Die Ergebnisse der statistischen Analyse des vorigen Kapitels erlauben unter Einbe-
ziehung der Hypothese des dynamischen Gleichgewichts (Kap. 4) die Konstruktion
eines qualitativen Reliefentwicklungsmodells fiir das Untersuchungsgebiet. Die Hy-
pothese des dynamischen Gleichgewichts bedeutet fiir die Herleitung des Modells,
dak die beiden folgenden vereinfachenden Annahmen getroffen werden kénnen:

e Die tektonische Hebungsrate ist gleich der Erosionsrate

e Es treten keine Reliktformen auf, d.h. die Formen korrelieren mit ihren pro-
duzierenden Prozessen, so dafl die vorliegend verwendeten Prozeldaten als
Grundlage fiir die Kausalinterpretation des Reliefs dienen konnen.

Aus Abb. 5.8 wird ersichtlich, dafs die Reliefstruktur in der Randregion sowohl eine
Funktion der tektonischen Hebungsrate als auch der Erosionsresistenz ist. Dieser
Sachverhalt lafst sich konzeptionell mit dem Fluvialerosionsmodell aus Kap. 2.3.2
erklaren. Danach fithrt eine Erhchung der tektonischen Hebungsrate zu einer He-
bung der Topographie und durch das verstirkte Einschneiden der Fliisse zu einer
Erhohung der Hangneigungen im Randbereich der Hebungsregion. Die dadurch be-
dingte Erhohung der Erosionsrate propagiert sukzessive in Richtung des Hebungs-
zentrums, bis schlieflich - eine ausreichende Anpassungszeit vorausgesetzt - die er-
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Abbildung 5.9: Konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell fiir die Randregi-
on (a) und die Zentralregion (b) des Untersuchungsgebie-
tes. Es ist U =Hebungsrate mit Uy < Uy < Us < Uy,
E R = Erosionsresistenz mit FR; < ERo, H = Reliefhohe
und S = Hangneigung mit Siaz1 < Smaz2-

hohte Hebungsrate im gesamten Hebungsgebiet kompensiert wird und ein dynami-
sches Gleichgewicht vorliegt. Erosionsresistente Lithologien benétigen dafiir steilere
Hangneigungen und daher grofere Reliethohen als leicht erodierbare Lithologien.
Abb. 5.9 a stellt diesen Sachverhalt schematisch dar.

In der Zentralregion fiihrt jedoch eine zusédtzliche Erhchung der tektonischen He-
bungsrate zu keiner weiteren Erhohung und Versteilung des Reliefs. Die Reliefstruk-
tur ist hier nur noch von den mechanischen Eigenschaften der einzelnen Lithologien
abhéngig, wobei grofere Reliefh6hen und steilere Hange mit Lithologien héherer
Erosionsresistenz korreliert sind (Tab. 5.2 und Abb. 5.7).

Dieser Zusammenhang léft sich durch das Erreichen einer gesteinsabhéngigen maxi-
malen Hangneigung erklaren. In diesem Fall wird die tektonische Hebung durch gra-
vitative Massenbewegungen an der Oberflache (Stiirze und Rutschungen) vollstéandig
kompensiert. Die Erosionsrate ist dann ausschlielich eine Funktion der tektonischen
Hebungsrate und nicht mehr - wie in der Randregion - von der Hangneigung, dem
Abfluk und der Erosionsresistenz abhéngig (Gl. 2.1). Die Reliefstruktur ist dabei
zeitkonstant und variiert ausschliefslich mit den lithologischen Materialeigenschaf-
ten (Abb. 5.9b).

Das Prinzip des mechanischen Hangversagens laft sich vereinfacht mit dem MOHR-
CouLOMB-Gesetz verdeutlichen (Abb. 5.10), fiir eine detaillierte Modellierung des
Prozesses ist jedoch von einem komplexeren dynamischen System auszugehen (z. B.
HATTENDORF 2001). Ein Hangkorper erfahrt danach eine gravitativ induzierte Span-
nung, die sich in eine hangparallele Scherspannung og und eine dazu senkrechte
Normalspannung oy zerlegen lafst. Als Stabilitdtskriterium gilt:



5.4 Konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell 73
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A
Abbildung 5.10: Beziehung zwischen der Normalspan-
nung oy und der Scherspannung og nach dem Ge-
setz von MOHR & COULOMB. ® =innerer Reibungswinkel,
0 k = Kohasion.
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k
A » GN
os < k+tand - oy (5.13)

Der innere Reibungswinkel ¢ ist von der Grofe, Form und mechanischen Stabilitét
der Partikel sowie der Anzahl ihrer Kontaktpunkte pro Volumeneinheit abhéngig
(CROZIER 1986), die Kohdsion k gibt die Intensitét der elektrostatischen Anzie-
hungskréfte zwischen den Partikel an. Mit zunehmender Hangneigung wird auch
das Verhéltnis og/on grofer bis schlieklich die kritische Scherspannung tiberschrit-
ten wird und es zum gravitativen Versagen des Hanges kommt.

Dieses Modell eines schwellwertgebundenen Mechanismus, der zu einer Begrenzung
des Reliefwachstums fiihrt, stellt eine Alternative zu der konventionellen Sichtweise
dar, nach der die maximale Gebirgshohe eine kontinuierliche Funktion der Hebungs-
rate, der klimatischen und lithologischen Verhéltnisse, der Mechanik und Effizienz
der Prozesse sowie der Breite des Gebirges ist (vgl. Kap. 2.3.2). Die in Tab. 5.2
dargestellten Hangneigungswerte wiirden demnach den kritischen Hangneigungs-
winkeln einer jeweiligen Lithologie entsprechen, wobei zu beriicksichtigen ist, daf
sich die Hangneigungswerte auf die zugrundeliegende 100-m - Auflésung des DHM
beziehen.

Es stellt sich die Frage, ob sich der Mechanismus des Hangversagens iiberhaupt auf
die Orogenskala, d. h. auf Festgesteinsformationen mit regionaler Ausdehnung, iiber-
tragen laft. Theoretische Berechnungen zeigen, daf stabile Festgesteine Klippen von
mehreren Kilometern Hohe bilden kénnen (TERZAGHI 1962), andererseits nimmt die
Gesteinsstabilitat mit einer grofer werdenden raumlichen Skala aufgrund von me-
chanischen Schwéchezonen und Diskontinuitéten ab (BIENIAWSKI 1989). Weiterhin
ist fraglich, ob die Eintiefungsraten der Fliisse ausreichen, um die makroskaligen
Hénge so zu versteilen, daf sie ihren kritischen Neigungswinkel iiberschreiten.

Tabelle 5.2: Mittlere Reliefhohe H und mittlere Hangneigung S der litholo-
gischen Klassen.

Erosionsresistenz H+ 1o S+1lo
niedrig 1641,8 £355,0 | 21,6 £ 3,0
mittel 1965,8 £333,4 | 23,8 £2,9

hoch 1989,8 +£541,3 | 25,1+ 3,4
sehr hoch 2050,2 +544,3 | 26,8 + 3,5
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Empirische Hinweise zu dieser Problematik geben SCHMIDT & MONTGOMERY (1995)
mit ihren Untersuchungen in verschiedenen Regionen der westlichen Rocky Moun-
tains, in denen weit verbreitet Hangrutschungen auftreten. Sie bestimmen die ma-
ximalen Hanghohen und -neigungen und berechnen daraus unter Verwendung eines
einfachen Hangstabilitdtsmodells die makroskalige Kohésion und die makroskaligen
inneren Reibungswinkel der jeweiligen Gesteinsformationen. Sie zeigen, dafs diese
Werte mit den entsprechenden Laborwerten der jeweils instabilsten Schichten der
Formationen iibereinstimmen. Demnach wird das Relief in den untersuchten Re-
gionen nicht durch die Eintiefungsrate der Fliisse kontrolliert, sondern durch die
makroskaligen Materialeigenschaften, die gleichzeitig die obere Grenze fiir das Relief-
wachstum setzen.

Auch BURBANK et al. (1996) kommen zu #dhnlichen Ergebnissen. Sie zeigen, dafs
im Karakorum Regionen mit unterschiedlichen Hebungs- und Erosionsraten nahezu
identische Héufigkeitsverteilungen der Hangneigungen aufweisen. Sie interpretieren
die mittlere Hangneigung als gemeinsamen iiberregionalen Schwellwert, oberhalb
dessen die anhaltende Taleintiefung zu gravitativen Massenbewegungen fiihrt. Wei-
terhin stimmen die in der vorliegenden Arbeit berechneten kritischen Hangneigungs-
winkel (Tab. 5.2) sehr gut mit den Ergebnissen von KUHNI& PFIFFNER (2001b)
iiberein, die anhand von Korrelationen zwischen der Reliethéhe und der Hangnei-
gung mit einem 250 -m- DHM einen kritischen Hangneigungswinkel von 25° fiir die
gesamten Schweizer Alpen bestimmen.

Zusammenfassend lafst sich feststellen, dafs das oben erlduterte konzeptionelle Modell
zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen zwei Formen des dynamischen Gleichge-
wichts impliziert. In der Randregion ist das Relief eine Funktion der tektonischen
Hebungsrate und der Erosionsresistenz der Lithologie. Das Gleichgewicht stellt sich
durch eine dynamische Justierung der Hangneigungen als Reaktion auf Variationen
der Hebungsrate ein. Dabei erfordern hohere Hebungsraten und resistentere Litho-
logien steilere Hange zur erosiven Kompensation der tektonischen Materialzufuhr.
In der Zentralregion hat das Relief jedoch seine kritischen Hangneigungswinkel er-
reicht, so daft hohere Hebungsraten zu keinem weiteren Hohenzuwachs fithren. Das
Relief ist nur noch eine Funktion der Lithologie und kompensiert die tektonische Ma-
terialzufuhr durch gravitative Massenbewegungen. Eine erste Hypothese zur spét-
kénozoischen Reliefentwicklung der Schweizer Alpen lautet daher:

In der Zentralregion der Schweizer Alpen begrenzen die makroskaligen mechanischen
Materialeigenschaften das Reliefwachstum.



Kapitel 6

Korrelation zwischen Reliefstruktur,
Hebung, Lithologie und Klima

Die Korrelationsanalysen aus Kap. 5.3.2 ergaben eine mittelméafige Varianzaufkla-
rung in der Randregion (46,2% beziiglich der Reliethéhe und 38,4% beziiglich der
Hangneigung) sowie eine relativ schlechte Varianzaufklarung in der Zentralregion
(25,0% beziiglich der Reliefhohe und 29,2% beziiglich der Hangneigung). Da die
statistischen Modelle lediglich die tektonische Hebungsrate und die lithologische
Erosionsresistenz als formrelevante Parameter einbeziehen, kann die relativ grofe
Residualvarianz zumindest teilweise darauf zuriickgefiihrt werden, daf der Einflufs
weiterer mafsgeblicher Faktoren nicht beriicksichtigt wurde. In diesem Kapitel wird
daher der Einfluls des Klimas auf die Reliefstruktur eingehend untersucht und quan-
tifiziert.

6.1 Einflulf des Klimas auf die Reliefstruktur

Das Untersuchungsgebiet ist durch eine deutliche vertikale und horizontale klima-
tische Zonierung gekennzeichnet (Kap. 3.4), so daf ein signifikanter Einflufl des
Klimas auf die Reliefstruktur zu erwarten ist. Dieser Einfluf ist vielschichtig und
durch Wechselwirkungen mit dem Relief gekennzeichnet (vgl. Abb. 2.3): Zum einen
ist das klimatische Milieu mafkgeblich von der Relieth6he sowie von der Exposition
und dadurch bedingten Strahlungsintensitdt abhéngig. Gleichzeitig bildet das Al-
penrelief eine mechanische Barriere fiir die atmosphérische Luftzirkulation und iibt
damit einen thermisch und hygrisch modifizierenden Einfluf auf die grofrdumigen
Klimaverhéltnisse aus. Zum anderen kontrolliert das Klima die exogenen Prozef-
typen und -raten und stellt damit einen mafgeblichen Einfluktfaktor fiir die Formung
des Reliefs dar. Temperaturunterschiede fiihren zu einer Differenzierung in glaziale
und fluviale Prozefbereiche, in denen unterschiedliche Reliefformen mit unterschied-
lichen Raten produziert werden. Gleichzeitig steuert die Intensitdt und Variabilitat
des Niederschlags die Erosionsraten durch die Menge des zur Verfiigung stehenden
Transportmediums sowie durch die Grofe der Scherkréfte, welche die Abtragung
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bewirken (SCHMIDT 1985; OHMORI 1983). Weiterhin kontrolliert das Klima im Zu-
sammenspiel mit den physiko-chemischen Eigenschaften der Lithologie die Verwitte-
rungsrate und damit die Aufbereitung des Gesteins fiir die Hangdenudation. Zudem
wird die Erosionsresistenz des Substrats von der Vegetationsbedeckung beeinflufst,
die wiederum von den klimatischen Verhéltnissen der betrachteten Region abhéngig
ist.

Im vorliegenden Fall ist der Einflufs des Klimas auf die Vergletscherung der Schwei-
zer Alpen von zentraler Bedeutung, denn ihr heutiges Relief ist durch eine intensi-
ve glaziale Uberpriagung gekennzeichnet. Zyklische Schwankungen der klimatischen
Verhéltnisse wahrend des Pleistozén fiihrten zu einer relativ regelméfiigen Abfolge
von Kalt- und Warmzeiten, so dafs es zu einer mehrfachen Vergletscherung der Alpen
kam. Wahrend der glazialen Hochstande der Eiszeiten reichten die Gletschervorstéise
bis in das Alpenvorland. Von besonderer geomorphologischer Bedeutung ist die letzte
Vereisungsepoche, das Wiirm-Glazial (115.000-10.000 a), dessen letzter Hochstand
anhand von Radiokarbonanalysen auf 18.000a datiert wurde (CLIMAP PROJECT
MEMBERS 1976). Er war mit einer Absenkung der Gletscher-Gleichgewichtslinie
von etwa 1500m und maximalen Eisméchtigkeiten von 1700 m verbunden (VEIT
2002). Im Spatglazial (14.500-10.000a) erfolgte ein massiver Zerfall des alpinen
Eisstromnetzes, wodurch das nordliche und siidliche Alpenvorland eisfrei wurden.
Im nachfolgenden Holozén (seit 10.000a) stiegen die Temperaturen und mit ihnen
die Schneegrenze sehr schnell auf heutige Grofsenordnungen an.

Bei den mehrfachen ausgedehnten Vergletscherungen wiahrend des Pleistozéan strom-
te das Eis entlang der Gebirgsflanken ins Vorland ab und fiihrte zur Ausbildung gla-
zialer Erosionsformen in der Schweizer Alpenregion. Die préglazialen fluvialen Téa-
ler mit V-férmigen Querschnitt erfuhren oftmals eine Umgestaltung zu U-férmigen
Trogtélern. Intensive Glazialerosion fiihrte in den Haupttilern und im Bereich der
Zungenbecken am Alpenrand und im Alpenvorland zu Ubertiefungen des Talbodens
um bis zu mehrere hundert Meter unter den Meeresspiegel (WILDI 1984). Gleich-
zeitig bildeten sich die Seitentéler der iibertieften Haupttéler als Hangetéler aus.
Weiterhin fiithrte rdumlich differenzierte Erosionsarbeit zur Bildung wannenférmi-
ger Kare, aus denen sich nach dem Ende der Vergletscherung Karseen bildeten. Das
Auftreten von mehreren Karen an unterschiedlichen Bergflanken fithrte zu einer ty-
pische Zuspitzung vieler markanter Gipfel (,,Karlinge*), wie z. B. dem Matterhorn in
den Walliser Alpen. Das Riickschmelzen der Gletscher wihrend des Spéatglazials fiihr-
te zu einer Auffiillung der glazial iibertieften Téler. Glaziolakustrine Ablagerungen
der in den Gletschern mitgefiihrten Schuttmassen, gravitative Massenverlagerungen
der Hénge aufgrund des fehlenden mechanischen Widerlagers des Eiskorpers sowie
fluviale Sedimentsequenzen des sich entwickelnden Gewéssernetzes fithrten zur Bil-
dung von Sedimentkérpern mit bis zu 900 m Méchtigkeit (PFIFFNER et al. 1997c).
Somit kam es zu einer erneuten Umformung der alpinen Téler zu Sohlentrogtdlern
mit breiten, ebenen Talsohlen und steilen Hangen.

Die obige Schilderung zeigt, daf der Einfluls der pleistozdnen Vergletscherung zu
einer markanten und umfassenden Umformung des Alpenreliefs gefiihrt hat. Die be-
trachteten charakteristischen Formen stellen allerdings Reliefelemente der Mesoskala
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dar (Abb. 2.1). Fiir die vorliegende Arbeit stellt sich nun die Frage, ob sich auch ein
glazialer Einflufs auf die Makrostruktur der Schweizer Alpen ausmachen léft und ob

sich dieser gegebenenfalls in ein konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell integrieren
lafst.

6.2 Parametrisierung des Klimas

Der Einflut des Klimas auf die Reliefentwicklung der Schweizer Alpen wird anhand
der Hohe der Schneegrenze parametrisiert, da diese den gemeinsamen Effekt der
Temperatur und des Niederschlags abbildet und zugleich das glaziale von dem flu-
vialen Prozefiregime abgrenzt. Die Hohenlage der Schneegrenze beinhaltet zwar auch
implizit den Einflufs des Reliefs durch den Massenerhebungs- und Abschirmungs-
effekt, diese sind jedoch hauptséchlich Funktionen des horizontalen Abstandes vom
Gebirgsrand und damit weder direkt von der hier untersuchten Reliethohe noch von
der Hangneigung abhéngig. Der Einflufs weiterer nicht-klimatischer Faktoren auf
die Hohenlage der Schneegrenze, wie z. B. die topographische Exposition, ist nach
empirischen Modellen von MAISCH (2000) auf der Betrachtungsskala der gesamten
Schweizer Alpen von untergeordneter Bedeutung.

In Abb. 6.1 ist die rdumliche Struktur der Schneegrenze im Bereich der Schweizer
Alpen fiir das Jahr 1973 angegeben (MAISCH 2000). Als ,Schneegrenze wird in
der vorliegenden Arbeit die Hohenlage der Gletscher-Gleichgewichtslinie (GGL) be-
zeichnet. Die GGL bildet am Ende eines glaziologischen Haushaltsjahres die Trenn-
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Abbildung 6.1: Hohenlage der Schneegrenze (Gletscher-Gleichgewichtslinie)
im Untersuchungsgebiet im Jahr 1973. Verdndert nach
MAISCH (2000).
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linie zwischen Gebieten mit positiver und negativer Massenbilanz, d.h. zwischen
Akkumulations- und Ablationsgebieten. Die Bestimmung der mittleren Hohenla-
ge der GGL erfolgte unter Einsatz der ,2:1-Fliachenteilungsmethode” (KERSCHNER
1990), die durch Verschneiden von Gletscherumriflinien und topographischen Ho-
henkurven realisiert wurde. Die Darstellung beruht auf einem Stichprobenumfang
von 872 Gletschern.

Die generell hochsten Schneegrenz-Lagen mit einem Maximum von 3050 m . NN tre-
ten im siidostlichen Wallis auf. Eine weitere Schneegrenzkulmination ist im Bereich
des westlichen Aarmassivs zu erkennen und erreicht eine Héhe von 2850 m . NN.
Dem zentralalpinen Bereich weiter nach Osten folgend tritt in der Gotthard-Region
eine markante Schneegrenzdepression in Erscheinung, von der aus die GGL in Grau-
biinden wieder auf 2900 mii. NN ansteigen. Von den Zentralalpen aus fallen die
Schneegrenzen in Richtung der nordalpinen und siidalpinen Randbereiche auf
2300m . NN ab. Der mafsgebliche Einfluf der Temperatur und des Niederschlags
auf die Hohe der Schneegrenze verdeutlicht sich in der grofsregionalen Variation der
GGL, die im wesentlichen der klimatischen Zonierung der Region folgt
(Kap. 3.4). Daher sind die niederschlagsarmen und warmen inneralpinen Gebiete des
Wallis und Graubiindens durch charakteristische Hochlagen der GGL gekennzeich-
net, entsprechend niedrige Schneegrenzlagen befinden sich entlang der kiihl-feuchten
Gebirgsflanken und im Bereich des Gotthard-Passes, der als topographische Depres-
sion eine Zugbahn fiir feuchtebringende atmosphéarische Strémungen darstellt.

Um den langzeitigen Einflufs des Klimas auf die Reliefstruktur abschétzen zu kon-
nen, wurde die rezente Schneegrenze auf das mittlere Niveau des Quartars projiziert
(vgl. auch PORTER 1989). Eine Moglichkeit zur Rekonstruktion des quartiren Pa-
lioklimas bietet die §'*O-Analyse. Sie beruht auf dem temperaturabhingigen Men-
genverhéltnis des in den Kalkschalen von Organismen oder im Gletschereis einge-
bauten Sauerstoffisotops O gegeniiber dem schwereren Sauerstoffisotop #0. Die
5'80-Analyse von Tiefseebohrkernen erlaubt zum einen die Ermittlung der Tempe-
raturen des Bildungsmilieus zu den Lebzeiten der Organismen, zum anderen bietet
sie Proxy-Daten fiir das Volumen der globalen Eismassen. Dies ist deshalb mog-
lich, weil die stirker von der Meeresoberfliche verdunstenden ¢O-Isotope wihrend
der Kaltzeiten in den Gletschern der Erde zuriickgehalten und angereichert wur-
den, withrend sich ein héherer Anteil der schwereren *O-Isotope in den Fossilien
der marinen Sedimente einstellte. Die Variation des Sauerstoffisotopenverhéaltnisses
wird als Abweichung vom heutigen Wert angegeben:

180 180
(5180 = (@)past - (@)present (61)

Abb. 6.2 zeigt die standardisierte §'®*O-Variation seit dem Beginn der Wiirm-Kaltzeit,
die anhand pazifischer Tiefseebohrkerne ermittelt wurde. Sie stellt einen Ausschnitt
aus der kompletten Isotopenaufzeichnung ,SPECMAP* dar (IMBRIE et al. 1984), die
bis zur Grenze Brunhes/Matuyama der paldomagnetischen Zeitskala zuriickreicht
(730.000a). Die standardisierten §'80-Werte des gesamten Quartirs (2,4 Mio. a)
(WILLIAMS et al. 1988) sind fiir diesen Zeitraum nahzu deckungsgleich, so daf in
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Abbildung 6.2: §'¥0-Variation der SPECMAP-Isotopenaufzeichnung seit
Beginn des Wiirm-Glazials und chronologische Einord-
nung der Interstadiale und Gletscherhochstédnde. Aus
VEIT (2002).

Abb. 6.2 fiir §'80 =0 die mittlere globale Inlandeisausdehnung des Quartiirs ange-
troffen wird. Dies ist im Spétglazial vor ca. 12.000 a wahrend des Egesen-Stadiums
der Fall. Weiterhin korreliert die 6'80O-Kurve des Ziirichsees, die sich iiber den Zeit-
raum der vergangenen 15.000 a erstreckt, mit den SPECMAP-Daten (LISTER 1988),
so dalt zumindest auf dieser Zeitskala keine lokalen Abweichungen vom globalen
Trend anzunehmen sind. Die Rekonstruktion des Paldoklimas wéahrend des Egesen-
Stadiums ermoglicht somit die Bestimmung einer mittleren quartdren Schneegrenze,
die im folgenden als ,,Paldoschneegrenze* bezeichnet wird.

HAEBERLI (1991) und KERSCHNER (1985) geben anhand von Gletscher-Permafrost-
Beziehungen eine Absenkung der mittleren Jahrestemperatur 7" von

AT = —4°C (6.2)

wihrend des Egesen-Stadiums gegeniiber heute an. MAISCH (2000) korreliert die
von reliefbedingten und gletschertopographischen Effekten bereinigten Schneegrenz-
hohen (GGL) von 1850 und 1973 und kommt zu einem Temperaturgradienten der
Schneegrenzhche Hgg von

dHgsa m
=150 — .
dT’ o °oC (6:3)
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Regressionsanalytische Untersuchungen von egesenzeitlichen Morédnenstanden zei-
gen, daf die Hohendifferenz zwischen der heutigen Schneegrenze und der Paldoschnee-
grenze raumlich konstant ist und keinen Gradienten infolge von Variationen der
Niederschlagsmenge aufweist (MAISCH 1982). Unter Annahme eines langzeitig kon-
stanten Temperaturgradienten folgt aus Gl. 6.2 und Gl. 6.3 eine Absenkung der
Paldoschneegrenze gegeniiber heute von

AHSG = —600m (64)
Auch FURRER et al. (1987) schétzen anhand pollenanalytischer Untersuchungen die
egesenzeitliche Absenkung der Schneegrenze im zentralalpinen Raum auf
AHgs = —600m. PORTER (1989) fiihrt die Bildung alpiner Kare auf den langzei-
tigen glazialen Prozefeinfluft unter mittleren quartdren Klimabedingungen zuriick.
Er stellt fest, dafs sich die alpinen Kare nédherungsweise auf einem mittleren Ho-
henniveau zwischen der rezenten Schneegrenze und der anhand von Endmorénen
lokalisierten, letzten maximalen Eisausbreitung (18.000a) befinden und leitet dar-
aus eine Absenkung der mittleren quartiren Schneegrenze von AHgg ~ —500m ab.

6.3 Empirische Sensitivitatsanalyse

Aufbauend auf Kap. 5 wird nachfolgend der Einflufs des Klimas auf die Reliefstruk-
tur als zuséatzlicher Faktor in einfache und multiple Korrelationsanalysen einbezo-
gen. Die Parametrisierung des Klimas erfolgt iiber die Paldoschneegrenze, die der
um 600 m verringerten rezenten Schneegrenze entspricht. Im Gegensatz zu den sta-
tistischen Untersuchungen in Kap. 5 wird zunéchst keine rdumliche Differenzierung
durchgefiihrt, sondern das gesamte Untersuchungsgebiet in die Analyse einbezogen.
Die Georeferenzierung der Schneegrenzdaten und die Verschneidung mit den {ibrigen
relevanten Daten erfolgte mittels des GIS-Systems , ArcView 3.2¢ die anschlietende
statistische Auswertung mit ,SPSS 11.0%.
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Abbildung 6.3: Regression der Paldoschneegrenze SG nach der Reliethohe H
und der Hangneigung S unter Einbeziehung des gesamten Un-

tersuchungsgebietes. Die Fehlerbalken entsprechen 1o.
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Tabelle 6.1: Ergebnisse der Korrelationsanalysen. H = Reliethéhe, S =
Hangneigung, U — Hebungsrate, ER — Erosionsresistenz, rx,
= einfacher Korrelationskoeflizient, 7y, |y, = partieller Korre-
lationskoeffizient, bx, — partieller Regressionskoeflizient, a —
Regressionskonstante, N = Stichprobenumfang und R = mul-
tipler Korrelationskoeffizient.

U ER SG
Tu TUIER,SG | TER | TER|USG | TSG | T"SG|U,ER
H| 0,32 -0,07 0,39 0,26 0,71 0,65
S 0,16 0,11 0,40 0,38 0,11 -0,06

multiple Regression

N

by ber bsa a R
H | -90,85 87,23 2,01 | 2349,72 | 0,74
S 1,39 1,38 -0,01 21,23 0,41

194449

In Abb. 6.3 sind die Ergebnisse der linearen Einfachregressionen zwischen der mitt-
leren Reliethohe H und der mittleren Hangneigung S als abhéngige Variablen so-
wie der Paldoschneegrenze SG als unabhéngige Variable dargestellt. Tab. 6.1 gibt
die relevanten statistischen Parameter der einfachen Regression sowie der multiplen
Regression unter Einbeziehung der Hebungsrate U und der Erosionsresistenz FR
wieder.

Es zeigt sich mit rgg = 0, 71 eine sehr gute Einfachkorrelation zwischen H und SG,
die einen starken Einflufs des Klimas auf die Topographie der Schweizer Alpen im-
pliziert. Hohe Schneegrenzlagen und damit warm-trockene Regionen sind demnach
durch grofsere Reliethohen gekennzeichnet als kiihl-feuchte Regionen mit niedrigen
Schneegrenzhohen. Die Regression von SG nach S ergibt allerdings mit rg5 = 0, 11
eine sehr schwache Korrelation zwischen den beiden Variablen.

Bei einer isolierten Betrachtung durch Einfachregressionen 1aft sich zwar ebenfalls
ein Einfluf von U und EFR auf H nachweisen (r = 0,32 und r = 0,39), eine
multiple Regression unter Einbeziehung aller drei unabhéngigen Variablen fiihrt je-
doch zu keiner wesentlichen Erhéhung des erklarten Varianzanteils, denn der mul-
tiple Korrelationskoeffizient ist mit R = 0,74 nur geringfiigig hoher als der einfa-
che Korrelationskoeffizient von SG. Die partiellen Korrelationskoeffizienten von U
und F R sind dementsprechend niedriger als die einfachen Korrelationskoeffizienten
(TU\ER,SG = —0,07 und TER|USG = O, 26), so daft SG mit T'SGU,ER = 0,65 den
mafsgeblichen Einflufs auf die Relieth6he ausiibt.

Die Einfachregression nach S deckt einen mékig starken Einfluls von FR auf
(r = 0,40). Dies war auch zu erwarten, denn bei der rdumlich differenzierten Ana-
lyse des Untersuchungsgebietes im vorigen Kapitel konnte bereits ein wesentlicher
Einfluk von FR auf die Reliefstruktur sowohl in der Rand- als auch in der Zen-
tralregion nachgewiesen werden. U und SG sind jedoch nur sehr schwach mit §
korreliert (r = 0,16 und r = 0, 11). Das gleiche Bild liefert die multiple Regression,
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Abbildung 6.4: Varianzzerlegung der Reliethéhe H und der Hangneigung S
flir das gesamte Untersuchungsgebiet. U = Hebungsrate,
E R = Erosionsresistenz, SG = Schneegrenze.

die einen méfig starken Einflul von FR auf S aufdeckt (rgrjy,s¢ = 0,38), wihrend
U und SG nur in sehr geringem Mafe mit S korreliert sind (rU| ersc = 0,11 und
rscu.er = —0,06). Der erklarte Varianzanteil des gesamten Modells ist recht gering
(R = 0,41). Die Durchfithrung von F-Tests (Gl. 5.9) zur Signifikanzpriifung des ge-
samten Modells sowie von zweiseitigen t-Tests (Gl. 5.11) zur Priifung der einzelnen
Regressionsparameter ergab wie in Kap. 5.3.2 , daf trotz betrachtlicher Residualva-
riationen alle ermittelten Parameter wegen des grofen Stichprobenumfangs auf dem
99%-Niveau signifikant sind.

In Abb. 6.4 wurde die Gesamtvarianz R? der Parameter H und S in die partiellen
Varianzanteile von SG, ER und U sowie in den Varianzanteil r§q pp; zerlegt, der
den Interaktionseffekt der drei Variablen darstellt:

R = [1—7"U (1 7“(2]) TER\USG’] T%G|ER,U (6.5)

[1—7"U (1 7”(2J) 7"5G|UER] TJQER\SG,U
2
E

[1—7’ER (1 —715gr) - TSG|UER] TQU\SG,ER

+ o+ o+

2
'sG,ERU

Es wird mit 64,2% der erklarten Hohenvariation der dominante Einflufl von SG auf
die Topographie deutlich. ER und U besitzen nur eine untergeordnete Bedeutung
(6,8% bzw. 2,7%), der Interaktionseffekt der drei unabhéngigen Variablen macht
26,3% der erklarten Hohenvariation aus. Dementsprechend wird die Reliefhohe der
Schweizer Alpen mafRgeblich durch das Klima kontrolliert, wobei R? = 54,5% der
gesamten Hohenvariation durch das Regressionsmodell erklart werden kénnen. Der
Einfluff des Klimas auf die Hangneigungen des Reliefs ist jedoch mit 3,0% der erklér-
ten Hangneigungsvariation dufserst gering. Ebenso ist die Wirkung der Hebungsrate
sowie der gemeinsame Einflufs der drei Faktoren mit jeweils 6,6% von untergeordne-
ter Bedeutung. Es zeigt sich jedoch, dak S fast ausschlieflich durch die mechanischen
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Eigenschaften der jeweiligen Lithologien kontrolliert wird (83,8%). Damit bestétigt
sich auch bei einer Einbeziehung des Klimas in die Sensitivitdtsanalyse das Ergebnis
aus Kap. 5.3.2, in dem die Lithologie bereits als ausschlaggebender Einflufsfaktor fiir
die Hangneigungen des Reliefs identifiziert wurde.

6.4 Regionale Korrelationsanalyse

In einem weiteren Schritt wurden rdumlich differenzierte statistische Analysen durch-
gefiihrt, um die regionale Variabilitat des klimatischen Einflusses auf die Reliefstruk-
tur zu untersuchen. Dazu wurde das Untersuchungsgebiet in die Einzugsgebiete der
11 groften Vorfluter untergliedert (Abb. 6.5).

Die Bestimmung der Einzugsgebiete erfolgte mit dem Modul ,,Hydrologic Modelling
v2.1¢ des GIS-Systems “ArcView 3.2¢. Diese Methode der Reliefgliederung bietet
den Vorteil, daf Einzugsgebiete Teilsysteme darstellen, deren interne Wechselwir-
kungen starker ausgepragt sind als diejenigen mit angrenzenden Einzugsgebieten.
Daher sind die Reliefparameter unterschiedlicher Einzugsgebiete weitgehend unkor-
reliert, so daf die einzelnen Einzugsgebiete Stichproben darstellen, die stochastisch
voneinander verhaltnisméfig unabhéangig sind.

Abb. 6.6 gibt die relativen Haufigkeitsverteilungen der Reliefhohe und der Paldoschnee-
grenze sowie die mittlere Hangneigung als Funktion der Hohe fiir die 11 Einzugsge-
biete wieder. Fiir die Berechnung der Héufigkeitsverteilungen wurden die Reliefho-
hen und die Hohen der Paldoschneegrenze in 100-m-Intervalle klassifiziert.
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Abbildung 6.5: Einzugsgebiete der 11 grofsten Vorfluter des Untersuchungs-
gebietes.
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Abbildung 6.6: Hiufigkeitsverteilungen der
Reliefhéhe (rot) und der Paldoschneegrenze
(griin) und Variation der Hangneigung mit der
Hoéhe (blau) fiir 11 Einzugsgebiete der Schwei-
zer Alpen. Die roten und griinen gestrichelten
Linien geben das arithmetische Mittel der Ver-
teilungen an, die blauen gestrichelten Linien
0 markieren den Ubergang von konstanten Nei-
gungen zu ansteigenden Neigungen.
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Der Zusammenhang zwischen der Reliefhche und der Hangneigung ist in fast al-
len Fallen durch einen anfinglichen Anstieg der Hangneigung im Bereich niedriger
Reliefhchen gekennzeichnet, einen anschliefenden mehr oder minder deutlich ausge-
prigten Bereich mit konstanter Hangneigung und einen erneuten Anstieg im Bereich
groferer Reliefhohen. Lediglich in der Region der Siidalpen, in den Einzugsgebieten
des Ticino und der Maggia, ist diese Form des Zusammenhangs nicht erkennbar.
Weiterhin weisen die Haufigkeitsverteilungen der Reliethche eine deutlich grofiere
Spannweite als die Haufigkeitsverteilungen der Schneegrenzhohe auf, so dafs die to-
pographischen Amplituden diejenigen der Schneegrenze deutlich iibertreffen. Fiir
jedes Einzugsgebiet ist der Knickpunkt zwischen dem Bereich konstanter Hang-
neigung und dem erneuten Anstieg sowie die arithmetischen Mittelwerte der beiden
Haufigkeitsverteilungen durch eine gestrichelte Linie gekennzeichnet. Die Werte sind
in Tab. 6.2 zusammenfassend dargestellt. Es wird ersichtlich, daf sich in jedem Ein-
zugsgebiet die mittlere Reliefhohe, die mittlere Schneegrenzhohe sowie der Anstieg

Tabelle 6.2: Mittlere Reliefhohe H, mittlere Hohe der Paldoschnee-
grenze SG, Hohe des Anstiegs der Hangneigung S und mitt-
lere Hangneigung des konstanten Bereichs Scons: fiir 11 Ein-
zugsgebiete der Schweizer Alpen.

Einzugsgebiet | H (+10)[m] | SG (£10)|m| | Anstieg S [m] | Sconst [°]
Rhein 1863 (£594,2) | 1928 (+112,6) 1980 24,1
Linth 1603 (£596,9) | 1727 (+ 75,7) 1750 28,2
Aare 1941 (£730,2) | 1919 (£ 69,1) 1990 24,9
Reuss 1791 (£657,1) | 1823 (£ 97,1) 1730 26,3
Rhone 2111 (£796,8) | 2075 (£187,2) 2625 25,1

Kander 1707 (£573,9) | 1914 (£ 93,7) 1950 24.5
Inn 2334 (£454,7) | 2097 (+ 71,5) 2200 28.4
Saane 1515 (£421,6) | 1802 (£108,1) 1990 25,0
Ticino | 1642 (£628,2) | 1860 (109, 3) i i
Maggia | 1570 (£613,1) | 1764 (+103,6) i i
Aa 1348 (+558,4) | 1786 (+ 65, 6) 1450 24,4
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der Hangneigung in einem Intervall von wenigen 100 m daher auf einem naherungs-
weise gleichen Hohenniveau befinden.

6.5 Konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell

Die Ergebnisse des vorigen Kapitels deuten auf einen signifikanten Einfluf der gla-
zialen Prozesse auf die Makrostruktur des Untersuchungsgebietes hin. Basierend auf
diesen Resultaten wird nachfolgend ein weiteres qualitatives Modell zur spéatkénozo-
ischen Reliefentwicklung der Schweizer Alpen hergeleitet. Analog zu Kap. 5.4 wird
bei der Modellbildung die Hypothese des dynamischen Gleichgewichts einbezogen,
so daft von einer Korrelation zwischen den Formen und ihren produzierenden Pro-
zessen auszugehen ist.

Der initiale Anstieg der Hangneigung im Bereich niedriger Reliefhdhen (Abb. 6.6)
kann mit dem Fluvialerosionsmodell aus Kap. 2.3.2 erklart werden, nach dem in
Richtung des Orogenzentrums die Reliefhohe und die Hangneigung zunehmen. Die
mittleren Segmente mit konstanter Hangneigung konnen nach Kap. 5.4 auf das Er-
reichen der kritischen Neigungswinkel zuriickgefiihrt werden, oberhalb derer es zum
gravitativen Versagen der Hange kommt. Aus Tab. 6.2 wird ersichtlich, dafs diese
Hangneigungen Werte von 24,1° < S < 28,4° annehmen und damit sehr gut mit
den in Kap. 5.3.2 ermittelten Werten {ibereinstimmen.

Der erneute Anstieg der Hangneigung im Bereich grofserer Reliefthohen kann durch
den Ubergang von fluvialen Télern mit V-formigem Querschnitt zu glazialen Trogté-
lern mit U-férmigem Querschnitt erklart werden, die durch die mechanische Einwir-
kung der pleistozénen Talgletscher entstanden sind. Abb. 6.7 stellt ein theoretisches
Modell zur Bildung eines Trogtals dar (HARBOR et al. 1988). Danach ist fiir ein
V-Tal die basale Fliefsgeschwindigkeit des Gletschers an den Hédngen grofer als im
Talzentrum. Geht man davon aus, dals die Erosionsrate proportional zu der Fliefs-
geschwindigkeit ist, so erfolgt die stirkste Erosion im Bereich der Hange. Dies fiihrt
zu einer Verbreiterung und Versteilung des Tals bis ein Gleichgewichtsprofil erreicht
ist, das sich mit der Zeit weiter eintieft.

Abbildung 6.7: Entwicklung eines glazialen Trogtals nach HARBOR et al.
(1988). Dargestellt ist die theoretische Geschwindigkeits-
verteilung innerhalb eines Talgletschers und die resultie-
rende Topographie zu unterschiedlichen Modellzeiten. Aus
BENN & EvANs (1998).
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Abbildung 6.8: Schematisches Modell des Zusammenhangs zwischen Relief-
merkmalen und der Hohe der Paldoschneegrenze.

Ausgehend von dieser Interpretation des Zusammenhangs zwischen Reliefhohe und
Hangneigung kann das in Abb. 6.8 dargestellte Modell konstruiert werden. Die
Ubereinstimmung der mittleren Hohe der Palioschneegrenze mit der Grenze zwi-
schen V-Télern und U-Télern innerhalb eines Einzugsgebietes suggeriert eine gla-
ziale Uberpriagung des Reliefs oberhalb der Palioschneegrenze, bei der gleichzeitig
das mittlere topographische Niveau mit der mittleren Hohe der Paldoschneegren-
ze zusammentfillt. In den siidalpinen Einzugsgebieten der Maggia und des Ticino
scheint die praglaziale Taleintiefung des ,Messinian Events®, d. h. die Austrocknung
des Mittelmeeres wihrend des spiten Miozén (vgl. BINI et al. 1978; PFIFFNER
et al. 1997c), eine erneute glaziale Hangversteilung wéhrend des Pleistozén verhin-
dert zu haben. Dementsprechend sind schon im Bereich niedriger Reliethéhen sehr
hohe Hangneigungen zu beobachten, und der markante Anstieg der Hangneigung im
Bereich grofserer Reliefhthen fehlt (Abb. 6.6).

Alternativ zur U-Tal-Bildung kann das Auftreten von Permafrost als Ursache fiir eine
Versteilung der Hangneigung im Bereich grofterer Reliethchen in Betracht gezogen
werden, da Permafrost zu einer erhohten Kohésion der Gesteinspartikel und damit
zu einer erhohten Stabilitdt der Hénge fithren kann. Das Auftreten von Permafrost
ist in Graubiinden auf Hohen >2400m . NN bei N-Exposition bzw. >3000m bei
S-Exposition sowie im Wallis auf Héhen >2550 m bei N-Exposition bzw. >2800 m bei
S-Exposition beschrankt (HAEBERLI 1975). Werden diese Werte als reprisentative
Grofsenordnung fiir die gesamten Schweizer Alpen angesehen, zeigt sich in Tab. 6.2,
daf lediglich im Einzugsgebiet der Rhone die Hohenlage der Permafrostgrenze mit
dem Anstieg der Hangneigung zusammenfallt. In den iibrigen Regionen liegt sie
jedoch deutlich hoher, so daft das Auftreten von Permafrost als Ursache fiir die
Hangversteilung ausscheidet.

Die Konstruktion eines konzeptionellen Modells des glazialen Einflusses auf die
Reliefentwicklung erfordert eine Abschétzung des Verhéltnisses von glazialen zu flu-
vialen Erosionsraten. Diese Fragestellung erlangte seit dem Ende der Achtziger Jahre
ein verstarktes geowissenschaftliches Forschungsinteresse, da ihr eine zentrale Posi-
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Abbildung 6.9: Paraglazialer Zyklus. In den Glazialen iibertrifft die Produk-
tion den Transport, so dak es zur Speicherung der Sedimen-
te kommt. In den Interglazialen werden die gespeicherten
Sedimente durch die erhéhten Schmelzwasserabfliisse remo-
bilisiert. Verdndert nach HINDERER (2001).

tion in der seitdem aufgekommenen Kontroverse zwischen der spéatkénozoischen He-
bung vieler Orogene und der globalen Klimadnderung zukommt (MOLNAR & ENG-
LAND 1990; RAYMO et al. 1988; RAYMO & RUDDIMAN 1992).

Um die Intensitdt der Glazialerosion mit derjenigen der Fluvialerosion innerhalb

eines Einzugsgebietes vergleichbar zu machen, mufl der langzeitige Einflufs der Ver-

gletscherung auf den Sedimentaustrag beriicksichtigt werden, denn dieser variiert be-

trachtlich wihrend eines Glazial /Interglazial-Zyklus (HARBOR & WARBURTON 1993).
Der Sedimentaustrag ist eine Funktion zweier Prozesse, und zwar der Sedimentpro-

duktion durch Verwitterung, gravitative Massenbewegungen (Stiirze, Rutschungen,

Solifluktion) und glaziale Abrasion, sowie des Sedimenttransports durch Wasser, Eis

und Luft. Das Zusammenspiel beider Prozesse ist schematisch in Abb. 6.9 dargestellt

und wird als ,Paraglazialer Zyklus“ (CHURCH & RYDER 1972; CHURCH & SLAY-

MAKER 1989) bezeichnet.

Die Sedimentproduktion (Abb. 6.9a) wird wihrend der Kaltzeiten durch die sub-
glaziale Abrasion dominiert, die unter temperierten Gletschern aufgrund der ho-
heren Fliekgeschwindigkeiten deutlich effektiver wirkt als unter kalten Gletschern
(ALLEN 1997; HALLET et al. 1996). Im alpinen Raum handelte es sich wéhrend
der Phase des Eisaufbaus im Wiirmglazial wahrscheinlich um temperierte Glet-
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scher mit hohen Eisfliekgeschwindigkeiten, das Hochglazial war dagegen durch kalte
Gletscher mit Fliefgeschwindigkeiten von wenigen Metern pro Jahr gekennzeich-
net (HAEBERLI & SCHLUCHTER 1987; SPECK 1995). Auch tief eingeschittene glazio-
fluviale Erosionsschluchten innerhalb der iibertieften Abschnitte einiger grofer Vor-
fluter der Schweiz sprechen fiir eine zumindest temporire Existenz temperierter
Gletscher (WILDI et al. 1984) und damit fiir hohe Sedimentproduktionsraten in den
Kaltzeiten. Die maximale Produktionsrate ergibt sich im Ubergangsbereich zwi-
schen Glazial und Interglazial, dabei stellen die Hangregionen die Hauptquelle der
Sedimentproduktion dar. Dies ist zum einen auf die Verwitterungsverfiigbarkeit der
vegetationsfreien Flachen und zum anderen auf Massenbewegungen an den destabi-
lisierten Unterhdngen zuriickzufiithren, denen das mechanische Widerlager des Glet-
schereises fehlt.

Der Sedimenttransport (Abb. 6.9b) erfolgt wihrend der Kaltzeiten hauptsichlich
durch die Bewegung des Gletschereises und ist daher nur von kurzer Reichweite.
Fluvialer Massentransport ist aufgrund des kalt-ariden Klimas von untergeordneter
Bedeutung. In den Glazialen iiberwiegt daher die Sedimentproduktion gegeniiber
dem Sedimenttransport, so dafs grofte Sedimentvolumina grofitensteils vor der Glet-
scherfront zwischengespeichert werden (Abb. 6.9¢). Die Spitzentransportrate wird
in den Interglazialen erreicht, in denen es durch einen erhéhten Schmelzwasserabflufs
und hohere Niederschlagsmengen zu einer Remobilisierung der zwischengespeicher-
ten Sedimente kommt. Weitraumige vegetationsfreie Flachen sind gleichzeitig einer
aolischen Denudation ausgeliefert. Wahrend der Interglaziale iiberwiegt daher der
Transport der glazial aufbereiteten Sedimentmassen gegeniiber der Produktion neu-

er Sedimente (Abb. 6.9¢).

Der Zeitpunkt, an dem der glaziale Einfluft auf den Sedimentaustrag ausgeklungen ist
und sich das System wieder im fluvialen Erosionsgleichgewicht befindet, ist von den
hydrodynamischen Bedingungen sowie von der Gréfe des Einzugsgebietes abhén-
gig (CHURCH & SLAYMAKER 1989). Dieser Zeitpunkt mufs sich nicht im Interglazial
befinden, sondern kann auch im darauffolgenden Glazial liegen, so dafs das neue,
fluviale Erosionsgleichgewicht gar nicht erreicht wird (OWEN & SHARMA 1998). Fiir
eine exakte Bestimmung des langzeitigen Verhéltnisses zwischen glazialer und flu-
vialer Erosionsrate wéire demnach die mittlere Erosionsrate iiber den Zeitraum vom
Beginn einer Vergletscherung bis zum vollstdndigen Austrag der glazial produzier-
ten Sedimente zu bestimmen und diese mit holozénen (Fluvial-) Erosionsraten zu
vergleichen. Dabei ist vorauszusetzen, dafs die Abfuhr der glazial aufgearbeiteten
Sedimente bereits vollstdndig erfolgt ist.

Obwohl die Anpassungszeiten der Prozefraten beziiglich der langzeitigen Variabili-
tét des Klimas bisher nur unzureichend erfaftt sind, erlaubt jedoch eine Betrachtung
iiber unterschiedliche Zeitrdume eine Abschétzung des Verhéltnisses zwischen gla-
zialen und fluvialen Erosionsraten. Tab. 6.3 zeigt die in Arbeiten jiingeren Datums
ermittelten Erosionsraten fiir die Schweizer Alpen und weitere Regionen der Erde,
die iiber unterschiedliche Zeitraume gemittelt wurden.



90 Korrelation zwischen Reliefstruktur, Hebung, Lithologie und Klima

Tabelle 6.3: Denudationsraten glazialer und nicht-glazialer Perioden in un-
terschiedlichen Regionen. Nach HINDERER (2001).

Denudationsrate [mm//ka|
Region Hochglﬁzial— rezent Verhéltnis | Referenz
Holozén"
Alpen 1760 125 14,1 HINDERER (2001)
Post-
Hochglazial?) rezent
Alpen 620 125 5,0 HINDERER (2001)
Sognefjorden, AARSETH (1997)
Norwegen o20 70 7.4 BOGEN (1996)
Schwarzes DEGENS et al. (1991)
Meer 340 70 49 EINSELE (2000)
Spitzbergen 360 100 3,6 ELVERHOI et al. (1995)
Quartar?) Pliozén®
GUILLAUME
Alpen 410 200 21 & GUILLAUME (1982)
390 190 2,1 KUHLEMANN (2000)

110.000-18.000a 20-18.000a 30-1,8Mio.a %1,8-5,3Mio.a

Ausgehend von dem oben geschilderten Konzept der ,paraglazialen Sedimentation®
quantifiziert HINDERER (2001) anhand sedimentérer Fiillungen von Télern und
Seen die mittleren Denudationsraten der Alpen iiber unterschiedliche Zeitrdume.
Die mittlere Denudationsrate des Zeitraums zwischen dem letzten Hochglazial und
dem Beginn des Postglazials (18.000-10.000a), also dem Zeitraum mit maximalen
Transportraten (vgl. Abb. 6.9), betragt 1760 mm /ka und ist daher ca. 14-fach héher
als die rezente Denudationsrate von 125 mm/ka. Letztere wurde durch Messungen
von Wachstumsraten lakustriner Deltas in perialpinen Seen und durch Messungen
der Suspensionsfracht an Ausfluspunkten verschiedener alpiner Einzugsgebiete be-
stimmt. Die mittlere Denudationsrate des Zeitraums seit dem letzten Hochglazial
(18.000 a- heute) beinhaltet gegeniiber dem zuvor genannten Zeitraum auch die ge-
ringeren Transportraten des Holozén, ist aber mit 620 mm/ka immer noch 5-fach
hoher als die rezente Denudationsrate.

Auch in weiteren, durch unterschiedliche lithologische, topographische und hydro-
dynamische Charakteristika gekennzeichneten Regionen iiberwiegen die glazialen
Erosionsraten gegeniiber den fluvialen Erosionsraten. Seismische Untersuchungen
von AARSETH (1997) und BOGEN (1996) in norwegischen Fjorden mit hochresi-
stenten Kristallingesteinen ergaben eine 7,4-fach hohere Erosionsrate fiir das Post-
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Hochglazial gegeniiber der rezenten Erosionsrate. Weiterhin zeigen stratigraphische
Auswertungen von ODP-Daten des Schwarzen Meeres, daf auch in Regionen mit
iiberwiegend flachem Relief der glaziale Einfluk zu erhohten Erosionsraten fiihrt
(DEGENS et al. 1991; EINSELE 2000). Schlieflich sind auch auf der arktischen Insel-
gruppe Spitzbergen, auf der die Klimaschwankungen der Kalt- und Warmzeiten nur
einen geringen Einflufs auf die Eisdynamik hatten, die post-hochglazialen Erosions-
raten 3,6-fach hoher als die rezenten Erosionsraten. Es zeigt sich daher in allen
Fillen, daft die glazial beeinfluiten, mittleren Erosionsraten seit dem Hochglazial
die rezenten (fluvialen) Erosionsraten deutlich iibertreffen.

Auch die mittleren Denudationsraten iiber grofere Zeitskalen bestétigen diesen Trend.
KUHLEMANN (2000) und GUILLAUME & GUILLAUME (1982) bilanzierten die Sedi-

mentvolumina der Nordsee, des Mittelmeeres und des Schwarzen Meeres und be-

stimmten so die mittlere Denudationsrate der Alpen wiahrend des Pliozédn und des

Quartar und fanden eine etwa doppelt so hohe Denudationsrate in dem durch mas-

sive Vergletscherung gekennzeichneten Quartér.

Aus der Tatsache, daf die glazialen Erosionsraten die fluvialen Erosionsraten iiber-
treffen, 1a#t sich eine wichtige Schluftfolgerung fiir die Reliefentwicklung der Schwei-
zer Alpen ableiten: Geht man davon aus, dafs sich das Gebirge in der pria-quartiaren
Zeit in einem dynamischen Gleichgewicht zwischen tektonischer Hebung und fluvia-
ler Erosion befand, dann iibertraf wahrend des Quartéar die Erosion in den verglet-
scherten Reliefregionen die tektonische Hebung.

Nachfolgend werden noch einmal die wesentlichen Hypothesen der vorliegenden Ar-
beit zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen zusammengefaft:

e Die Schweizer Alpen befinden sich im dynamischen Gleichgewicht (Kap. 4).

e Die Hohe der Paldoschneegrenze weist eine starke Korrelation mit der mittleren
Reliethohe auf, der Einflufs der iibrigen Faktoren auf die Topographie ist von
untergeordneter Bedeutung (Kap. 6.3).

e Im gesamten Untersuchungsgebiet entspricht die mittlere Hohe der Paldoschnee-
grenze ndherungsweise dem mittleren topographischen Niveau (Kap. 6.4).

e Auferhalb der Siidalpen fallt die mittlere Hohe der Paldoschneegrenze anna-
hernd mit der Grenze zwischen V-Télern und U-Télern zusammen und 1aftt auf
eine glaziale Uberprigung des Reliefs oberhalb der Palioschneegrenze schlie-
fen (Kap. 6.4).

e Die Glazialerosion tibertrifft die Fluvialerosion und damit auch die tektoni-
schen Hebung (Kap. 6.5).
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Abbildung 6.10: Konzeptionelles Reliefentwicklungsmodell fiir die Schwei-
zer Alpen basierend auf den Ergebnissen aus Kap. 6.3 und
6.4. E = FErosionsrate, U = Hebungsrate.

Diese Ergebnisse lassen sich zu einem zweiten konzeptionellen Reliefentwicklungs-
modell der vorliegenden Arbeit integrieren, das in Abb. 6.10 schematisch veran-
schaulicht ist. Es wird angenommen, dafs sich das Relief der Schweizer Alpen im
Pré-Quartér im dynamischen Gleichgewicht zwischen tektonischer Hebung und flu-
vialer Erosion befand (¢ < 0). Dabei konnten bereits die maximalen Hangneigungen
der jeweiligen Lithologien erreicht worden sein (Kap. 5.4). Die mittlere Schneegrenze
befand sich oberhalb des Reliefs oder auf dem Niveau der Gipfelregionen, in jedem
Fall lag sie aber hoher als wiahrend des Quartérs. Im Zuge der Klimaverschlechte-
rung wiahrend des Quartér sank die Schneegrenze ab und fluktuierte um ein regional
variables mittleres Niveau (¢ > 0). Die Reliefregion oberhalb der Schneegrenze war
damit der Glazialerosion ausgesetzt, deren hohe Prozefraten diejenigen der tektoni-
schen Hebung iibertrafen. Es kam daher zu einer Reduktion der Topographie (t = 1)
bis schliefslich die mittlere Reliefhohe auf das Niveau der mittleren Schneegrenze ab-
gesunken war (¢t = 2). Die anhaltende tektonische Hebung beférderte kontinuierlich
weiteres Material in das glaziale Prozefsregime, wo es durch die hohen Erosionsraten
vollstandig kompensiert wurde und somit ein Hohenwachstum des Reliefs verhindert
wurde (t > 2). Das Relief variierte dabei rdumlich um die mittlere Schneegrenze,
so daf es in den Regionen oberhalb der Schneegrenze zur Ausbildung charakteristi-
scher U-Taler kam. Wahrend des Postglazials verlagerte sich schlieflich die mittlere
Schneegrenze auf das heutige Niveau. Die glaziale Uberpragung wihrend des Plei-
stozéan ist jedoch aufgrund der verzogerten Reaktion des Reliefs auf die verdnderten
Prozefsverhéltnisse bis heute erhalten geblieben.

Neben dem in Kap. 5.4 geschilderten Mechanismus des gravitativen Hangversagens
beim Erreichen der maximalen Neigungswinkel, stellt das o.g. Konzept ein zweites
Modell dar, das eine Begrenzung des Hohenwachstums der Schweizer Alpen im-
pliziert. Auch dieses zweite Modell ist an die Uberschreitung eines Schwellwertes
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gebunden. Dieser ist durch die Hohe der Schneegrenze gegeben, oberhalb der sich
das Systemverhalten mafgeblich dndert und die Erosionsraten durch die Wirkung
der Glazialprozesse sprunghaft ansteigen. Danach ist die maximal mogliche Hohe
eines Gebirges - wie im ersten konzeptionellen Modell dieser Arbeit - unabhéngig
von der tektonischen Hebungsrate. Eine zweite Hypothese zur Reliefentwicklung der
Schweizer Alpen lautet damit:

Oberhalb der Schneegrenze wird die tektonische Massenzufuhr vollstindig durch die
Glazialerosion kompensiert, so dafS die Héhe der Schneegrenze die mazimale Ge-
birgshéhe bestimmi.

Aus dieser Hypothese lafst sich schluffolgern, dafs Gebirge in niedrigen Breiten auf-
grund der hoher liegenden Schneegrenzen grofsere Hohen erreichen kénnen als in
hohen Breiten. Dies wiirde bedeuten, daft der Himalaya nicht nur aufgrund der tek-
tonischen Rahmenbedingungen das hochste Gebirge der Erde darstellt, sondern auch
wegen seiner geographischen Lage in den mittleren Breiten. Die polwérts abnehmen-
de Hohe der Schneegrenze kann daher eine Ursache sein, weshalb tektonisch aktive
Orogene mit vergleichbaren Hebungsraten, wie z. B. die Alaskakette (FITZGERALD
et al. 1995), solche Reliefhchen nicht erreichen konnen.

Untersuchungen von BROZOVIC et al. (1997) im nordwestlichen Himalaya fiihrten zu
Ergebnissen, die den vorliegend ermittelten sehr dhnlich sind und bestérken damit
die oben erlauterte Modellvorstellung. Auch in dieser Region weisen die tektonischen
Hebungsraten keine Korrelation mit der mittleren Topographie auf. Es zeigt sich
jedoch eine konsistente raumliche Ubereinstimmung zwischen dem Modalwert der
Reliethohe, der Verteilung der Hangneigungen sowie der Hohe der Schneegrenze, die
dafiir spricht, dafs das Klima den mafigeblichen Faktor fiir die makroskalige Reliefent-
wicklung der Region darstellt. Die Schneegrenze befindet sich zur Zeit 700- 1000 m
oberhalb der mittleren Topographie, sie stimmte jedoch wéhrend des letzten glazia-
len Maximums mit der mittleren Reliefh6he iiberein. Dies stellt einen Unterschied
zu den vorliegend ermittelten Ergebnissen dar, die eine Ubereinstimmung mit der
mittleren und nicht mit der maximalen Lage der Schneegrenze wéhrend des Plei-
stozén implizieren. Weiterhin stellen BROZOVIC et al. (1997) fest, daf nach ihrem
Szenario Regionen mit hohen tektonischen Hebungsraten einer stirkeren glazialen
Erosion unterliegen miissen als tektonisch weniger aktive Regionen. Vergleichbar
mit dem vorliegenden Fall erkldren sie diesen Mechanismus durch die Hebung des
Reliefs iiber die Schneegrenze und eine aus der Vergrdfserung der Gletscherakku-
mulationsfliche resultierende erhohte Eisaktivitéit. Eine weitere Ursache fiir diesen
Sachverhalt sehen BROZOVIC et al. (1997) in der Wirkung der vielen isolierten Gipfel
des Himalayas, die hauptséchlich im Bereich hoher Hebungsraten auftreten. Danach
fangen die Gipfelflanken die Niederschldge ab und versorgen die Region mit mehr
Feuchtigkeit, die sich in Form grofterer Eismassen in den umliegenden Télern dufsert.

Auch MONTGOMERY et al. (2001) kommen bei ihrer Untersuchung der stidame-
rikanischen Anden zu dem Schluft, dafs das Klima den mafgeblichen Faktor fiir
die topographische Entwicklung des Gebirges darstellt. Hohe Niederschlagsraten in
den nordlichen und siidlichen Anden, niedrige Niederschlagsraten in den zentralen
Anden sowie eine von Norden nach Siiden abnehmende Hohe der rezenten Schnee-
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grenze fithren zu einer fluvialen Pragung der noérdlichen Anden, einer hauptséchlich
tektonischen Formung der Zentral-Anden sowie einer glazialen Prozefdominanz im
Bereich der Siid-Anden. Diese klimatisch kontrollierten Prozefiregimes fithren zu ei-
ner Zunahme der Orogenbreite in der zentralen Region, zu einer charakteristischen
Asymmetrie des Gebirgsquerschnitts in den nordlichen und siidlichen Anden sowie
zu einer signifikant differenzierbaren Hypsometrie der drei Zonen. Gleichzeitig folgt
die maximale Reliefhohe der polwérts sinkenden Schneegrenze und bildet somit eine
Analogie zu den vorliegend ermittelten Ergebnissen.



Kapitel 7

Numerische Reliefmodellierung

In den beiden vorigen Kapiteln wurden anhand analytisch-statistischer Untersuchun-
gen zwei Hypothesen tiber die Mechanismen aufgestellt, die das Reliefwachstum der
Schweizer Alpen begrenzen. Die Ergebnisse der nachfolgend dargestellten numeri-
schen Reliefmodellierung dienen der quantitativen Priifung der in Kap. 5 entwickel-
ten Hypothese, daft die mechanischen Eigenschaften der Gesteine in der Zentralre-
gion (vgl. Abb. 5.5) die maximal mogliche Reliefh6he und Hangneigung bestimmen.
Dazu werden mittels eines Fluvialerosionsmodells theoretische Hangneigungen be-
rechnet, die sich bei dem gegebenen Prozefigefiige im dynamischen Gleichgewicht
einstellen wiirden, wenn die Hénge keinen maximalen Neigungswinkel beséfien. An-
schliefend wurde innerhalb der Zentralregion getestet, ob die theoretischen Hang-
neigungen signifikant grofer als die empirischen Hangneigungen des DHM sind. In
diesem Fall kann angenommen werden, dafs die Hange der Zentralregion ihren ma-
ximalen Neigungswinkel erreicht haben und das gravitative Versagen der Hange den
mafgeblichen Prozef fiir die Strukturentwicklung des Schweizer Alpenreliefs dar-
stellt.

Zusétzlich wére die zweite Hypothese zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen
(Kap. 6.5) zu priifen. Da diese jedoch auf der Wirkung glazialer Prozesse und der
Ausbildung von U-Télern beruht, miiftte zur quantitativen Stiitzung der Hypothese
ein prozefbasiertes Glazialerosionsmodell implementiert werden. Neuere Forschungs-
ergebnisse (z. B. BENN & EVANS 1998) erdffnen vielversprechende Perspektiven zur
Realisierung dieses Vorhabens, in der vorliegenden Arbeit muf sich jedoch auf die
Priifung der ersten Hypothese beschrankt werden.

7.1 Fluvialerosionsmodell

Die Fluvialerosion iibernimmt eine Schliisselrolle innerhalb der dynamischen Wech-
selwirkung zwischen Oberflichenprozessen und tektonischen Prozessen. Die Eintie-
fungsrate der Fliisse stellt das Verbindungsglied zwischen der tektonischen Hebung
und den assoziierten Erosionsprozessen dar und kontrolliert damit die Taleintiefung
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des Reliefs (HOWARD et al. 1994; SEIDL et al. 1994). Da die Fluklédngsprofile wie-
derum die Randbedingung fiir die Denudation der angrenzenden Hénge darstellen,
wird die Abtragungsrate des gesamten Reliefs mafsgeblich durch die Eintiefungsrate
der Fliisse bestimmt.

In der vorliegenden Arbeit wird das Shear-stress incision model verwendet, dafs
in der prozefsbasierten Modellierung der Reliefentwicklung weitverbreitet zur An-
wendung kommt (HOWARD & KERBY 1983; SEIDL & DIETRICH 1992; ANDERSON
1994; HOWARD 1994; TUCKER 1996; STOCK & MONTGOMERY 1999; WHIPPLE &
TUCKER 1999; SNYDER et al. 2000). Es beschreibt die morphologische Entwicklung
eines longitudinalen Flufsprofils i als Funktion der Hebungsrate U, des Erosions-

parameters k, des lokalen Einzugsgebietes eines Punktes A und des lokalen Gra-

dienten S = Oh/0x: 5
h m Qn

o = U—-EkEA™S (7.1)
m und n sind prozef- und formabhéngige Parameter, A entspricht bei zeitlich kon-
stantem Niederschlag dem Abfluft an einem Punkt und k integriert die Erosions-
resistenz des Substrats, die Sedimentfracht, die klimatischen Verhéltnisse sowie die
Flukbettgeometrie (HOWARD et al. 1994; TUCKER & BRAS 2000). Das Modell ba-
siert auf der Hypothese, daf die Erosionsrate E (in Volumen pro Flukbettflache pro

Zeit) eine Potenzfunktion der basalen Scherspannung 7, ist:
E = /{ZbT él 3 (72)

wobei k;, ein dimensionsloser Koeffizient ist, der von den Substrateigenschaften (Li-
thologie, Kliiftung, Verwitterungsgrad) sowie der Sedimentfracht abhéngig ist und a
einen positiven prozefsabhéngigen Exponenten darstellt, der von dem dominierenden
Erosionsmechanismus abhéngig ist (HANCOCK et al. 1998; WHIPPLE et al. 2000).
Ausgehend von einer Konservierung der Masse (des Wassers) mit

Q=VDW (7.3)
ergibt sich bei einer stetigen laminaren Stromung:
/3
. 1/3 g5@Q 2
Ty = pC'f (W) (7'4)

mit Q = Abfluf, V' = Fliekgeschwindigkeit, D = Flukbetttiefe, W = Flukbettbreite,
p — Dichte des Wassers, Cy = dimensionsloser Reibungsfaktor, ¢ = Gravitationsbe-
schleunigung und S = lokale Flufneigung (= 0h/0z). @ stellt den charakteristischen,
zeitlich gemittelten Abfluf dar (WOLMAN & MILLER 1960), so daf er als Funktion
des lokalen Einzugsgebietes eines Punktes A beschrieben werden kann:

mit k, = dimensionsloser Koeffizient und ¢ = positiver Exponent. Die Parameter £,
und ¢ sind Funktionen des Klimas, des Abflufsprozesses sowie der Beckentopologie
(WHIPPLE & TUCKER 1999). Weiterhin wird eine Verbreiterung des Flufbettes mit
dem Fliefweg angenommen. Es ergibt sich bei einer Kombination mit Gl. 7.5:

W = kyQ" =k, K)A™, (7.6)
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wobei k,, und b dimensionslose, positive Konstanten sind, die von den Substrat-
eigenschaften, dem FErosionsprozefs und den hydraulischen Verhéltnissen des Ein-
zugsgebietes abhéngig sind (WHIPPLE & TUCKER 1999). Aus der Kombination von
Gl. 7.2-7.6 ergibt sich schlielich Gl. 7.1 mit

I — k,bk;2a/3k§a(1—b)/3pa92a/3 (7.7)
m = (2ac/3)(1 — b) (7.8)
n=2a/3 (7.9)
und m
e c(1—-0) (7.10)

Aus Gl. 7.1 konnen die theoretischen Hangneigungen S; fiir ein fluviales Relief,
das sich im dynamischen Gleichgewicht zwischen tektonischer Hebung und Erosion

befindet, berechnet werden:
1

Sy = (%)ZA% (7.11)

fiir 9h/0t = 0.

7.2 Modellkalibrierung

Zur Berechnung von S; nach Gl. 7.11 liegen lediglich die Hebungsraten U (Kap. 4.1.1)
und das lokale Einzugsgebiet eines Punktes A vor, das nachfolgend wegen Gl. 7.5
vereinfacht als ,,Abflufs* bezeichnet wird. Letzterer wurde durch das Modul ,,Hydro-
logic Modelling v2.1¢ im GIS-System ,, ArcView 3.2“ berechnet. Das Modul eliminiert
zunachst kiinstliche Senken im DHM, die Interpolations-Artefakte darstellen, und
ordnet anschliefsend jedem Gitterpunkt entsprechend der gréfsten Hohendifferenz ei-
ne Abfluirichtung zu einem seiner acht Nachbarn zu. Bei Diagonalpixeln wird bei der
Berechnung der Hohendifferenz eine Distanzgewichtung vorgenommen. Die Grenze
eines Einzugsgebietes ergibt sich entlang von Kammlinien, an denen Gitterpunkte
nur einen Abflufs liefern, aber keinen Abflufs mehr durch angrenzende Gitterpunkte
erhalten. Die Berechnung der Akkumulationsmenge an einem Gitterpunkt erfolgt
rekursiv, indem von einem Startpunkt aus das Gitter innerhalb eines Einzugsgebie-
tes solange aufwarts traversiert wird, bis die Einzugsgebietsgrenze oder eine bereits
berechnete Region erreicht wird. Beim darauffolgenden Abwirtstraversieren wird
dann die Akkumulationsmenge aufsummiert.

Die Erosionsresistenz k& der Gesteine liegt nur in ordinaler Form fiir die vier litho-
logischen Klassen L; mit j = 1 (sehr hohe Erosionsresistenz) bis j = 4 (niedrige
Erosionsresistenz) vor (Kap. 5.1.3). Damit stellen kq, ks, k3 und k4 sowie m und n
unbestimmte Parameter des Fluvialerosionsmodells dar. Thre Kalibrierung erfolgt an
den empirischen Hangneigungen S., die aus dem DHM ermittelt wurden. Dazu wur-
de der Betrag der maximalen Neigung zwischen einem Zentralpixel und seinen acht
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Nachbarpixeln bestimmt, wobei die Diagonalpixel distanzgewichtet wurden. Gegen-
iiber den bisherigen Betrachtungen, denen die mittlere Hangneigung zugrunde liegt
(Kap. 5.1.2), wird damit in diesem Kapitel die Neigung in Richtung des Abflusses
betrachtet (vgl. GL. 7.11).

Fiir die Kalibrierung wurden nur solche Regionen des DHM beriicksichtigt, fiir die
angenommen wird, daf die fluvialen Prozesse den langzeitig mafgeblichen Einflufs
auf die Formbildung des Reliefs hatten. Demnach wurde sowohl die glazial gepréagte
Region oberhalb der Paldoschneegrenze ausgeschlossen als auch die durch gravitative
Prozesse gekennzeichnete Zentralregion, fiir die vermutet wird, daf die Hange bereits
ihre Maximalneigung erreicht haben.

Die Kalibrierung der unbestimmten Parameter m, n und k; erfolgte nach dem
GAUssschen Prinzip der kleinsten Quadrate. Mit Gl. 7.11 gilt:

4 11 _m\?2
dev = Z (Sei — Sti)2 — Z [Z (Sei _ Ui;kj ”Ai n) ] — Min. (7.12)
g j=1 |ieL;

Die Parameter k; konnen eliminiert werden, so daf nur noch m und n zu kalibrieren
sind, denn mit

k’j "= Cj (713)
und 4
ev
=0 7.14
ac, (7.14)

kann ¢; explizit ausgedriickt werden als

1 _m
> Ug Ay S,

G=" (7.15)
> UrAL "
k?ELj
da wegen
0%d 2 _2m
=S Ui A >0 (7.16)
8Cj keL;
gilt:
dev((;) = Min. (7.17)

Die Kombination von Gl. (7.12), Gl. (7.13) und Gl. (7.15) fithrt zu

S UFA"S,,

2
2 : <’f€LJ‘ ) ;
dev=> 52 - T — — Min. (7.18)
i =N Ur AT

kGLj

Die Kalibrierung von m, n und k; wurde mittels eines C-Programms realisiert. Der
Hauptalgorithmus ist im Form eines Pseudo-Codes nachfolgend dargestellt.
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/* Initialisierung */

m=m_start

n=n_start

dev_alt = 0

prec = prec_start /* prec = Abbruchkriterium */

/* Berechnung von dev mit Gl. (7.18) */

while ( (dev_alt - dev(m,n))*(dev_alt - dev(m,n)) > prec )
{
dev_alt = dev(m,n)
/* fit m */
delta = delta_start /* delta = Inkrement fiir m und n */
temp = m + delta
if ( dev(temp,n) > dev(m,n) )

delta = - delta
do
{
dev_m_alt = dev(temp,n)
m_alt = temp
temp = temp + delta
delta = delta * 2
}
while ( dev_m_alt > dev(temp,n) )
m = m_alt
/* fit n */

delta = delta_start
temp = n + delta
if ( dev(m,temp) > dev(m,n))

delta = - delta
do
{
dev_n_alt = dev (m,temp)
n_alt = temp
temp = temp + delta
delta = delta * 2
}
while ( dev_n_alt > dev (m, temp))
n = n_alt

b
calculate k_j
end
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Ausgehend von den Startwerten m_start und n_start variiert das Programm so-
lange die Parameter m und n bis die Anderung von dev gegeniiber dem vorigen
Iterationsschritt so gering ist, dafs der Schwellwert prec unterschritten wird. An-
schliefend wird k_j nach Gl. 7.13 und GI. 7.15 bestimmt.

7.3 Ergebnisse

Mittels der kalibrierten Parameter m, n und k; wurden nach Gl. 7.11 die theore-
tischen Hangneigungen S; bestimmt. Abb. 7.1 zeigt die Residuen d = S, — S; der
Anpassung. Bereiche, in denen S, < 5y, sind griin dargestellt, in den roten Bereichen
ist S, > S;. Die Residuen werden durch das von NW beleuchtete DHM der Schweiz
iberlagert (Abb. 3.1), so dafs die Abbildung gleichzeitig die Struktur des Reliefs
erkennen lafst. Die weiffen Regionen entsprechen den bereits erwiahnten gravitativ
bzw. glazial dominierten Regionen, die von der Kalibrierung ausgeschlossen wurden.

Es zeigt sich, dak die Neigungen der Talregionen von dem Modell systematisch iiber-
schétzt werden, wiahrend die Hangregionen unterschétzt werden. Dies betrifft im
wesentlichen die Téler der grofen Vorfluter und ist besonders deutlich im Rhéne-
tal zu erkennen. Obwohl fiir den betrachteten Reliefausschnitt von einer haupt-
séchlich fluvialen Bildung ausgegangen wird, ist die Ursache dafiir in der glazialen
Uberpragung der Region zu sehen, denn glaziale Maximalstinde hinterlieRen ih-
re Spuren auch unterhalb der Paldoschneegrenze. Infolge dieses Einflusses wurden
die urspriinglichen fluvialen Téler wihrend des Quartérs durch Glazialerosion und

<-0,5 m/m
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Abbildung 7.1: Residuen d = S, — S; des Fluvialerosionsmodells (Gl. 7.11).
Die Kalibrierung des Modells erfolgte nach Gl. 7.18, die wei-
$en Regionen wurden von der Kalibrierung ausgeschlossen.
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(a) (b)

Abbildung 7.2: Schematisches Talquerprofil. Dargestellt sind die Relief-
hohe H und die Abflufimenge A (a) sowie die empiri-
schen Hangneigungen S, und die theoretischen Hang-
neigungen S; (b).

-akkumulation mehrfach umgeformt. Im vorliegenden Fall ist der Gletscherriickzug
nach dem letzten glazialen Hochstand vor ca. 17.000 a von zentraler Bedeutung, da
wahrend dieser Phase intensiver Sedimentakkumulation die glazial iibertieften Té-
ler der grofen Vorfluter mit bis zu 900 m méchtigen glazio-fluvialen Ablagerungen
gefiillt wurden (PFIFFNER et al. 1997c). Damit kam es zur Ausbildung charakte-
ristischer Sohlentdler, die durch einen breiten mehr oder weniger ebenen Bereich
zwischen den Talhdngen gekennzeichnet sind.

Abb. 7.2 stellt ein schematisches Querprofil eines Sohlentals dar und verdeutlicht
die beobachtete Verteilung der Residuen. Da sich der Oberflachenabflufs A entlang
der Tallinien akkumuliert, zeigt sich im Querprofil ein punktueller Abflupeak an
der tiefsten Stelle des Tals (Abb. 7.2a). Fiir die Neigungsmodellierung bedeutet
dies, dafs es wegen S; ~ 1/A (Gl 7.11) zu einem sprunghaften Anstieg von S; im
Bereich der angrenzenden Talauen kommt, weil dort ein deutlich geringerer Ab-
flull vorliegt (Abb. 7.2b). Damit werden die flachen Hangneigungen der Talsohle
systematisch iiberschétzt, wihrend die Hangregionen durch positive Residuen ge-
kennzeichnet sind. Ein weiteres Problem ist dadurch gegeben, daf die Hangregionen
im wesentlichen konvexe, abflufs-divergente Bereiche darstellen und sich daher meist
besser als Produkt diffusiver Prozesse beschreiben lassen (z. B. CULLING 1960, 1963;
CARSON & KIRKBY 1972). Demnach fiihren sowohl die nicht-fluvialen, denudativen
Prozesse der Hiange als auch die glaziale Bildung der Sohlentéler zu Reliefformen,
die sich im Talquerprofil nicht addquat mit einem Fluvialerosionsmodell beschreiben
lassen. Aus diesem Grund wurde der Abfluls A als Gewichtungsfaktor in Gl. 7.12
eingefiigt, so dafs die Kalibrierung der Parameter m, n und %; nun stérker im Bereich
hoher Akkumulationsmengen und damit entlang fluvialer Tallangsprofile erfolgt:

dev = ZA? (Sei - Sti)2 = ZAzad? — Min. (719)

Der Exponent « stellt einen frei wihlbaren Parameter dar. Aus Gl. 7.18 wird damit:

2
4 (kEL UM?*%)
dev =3 A¢G2 -3 A —

2
= S Ur Ay

k‘GLj

— Min. (7.20)
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Nach GI. 7.20 ergeben sich die folgenden Werte fiir die Parameter m, n und k; in
Gl 7.11:

m = 0,917 (7.21)

n = 2,769 (7.22)
ky=1,116 - 1077 (7.23)
ky=2,173-107" (7.24)
ks =1,941-1077 (7.25)
ky=2,745-1077 (7.26)

In Abb. 7.3 sind die relativen Haufigkeitsverteilungen f und f, der Residuen d =
S, — S; fiir « = 0 und o = 1 dargestellt. Nach Gl. 7.19 gilt fiir a = 0:

f(d)=n-d mit n=>» 1 Vi: di=d (7.27)

Fir o = 1 wird die Anzahl der einbezogenen Datenpunkte formal erweitert, indem
jedes d? mit dem Faktor A; multipliziert wird. Daher gilt:

fd)=g-d mit g=3\JA Vi: di=d (7.28)

Weiterhin folgt aus Gl. 7.19, dak das arithmetische Mittel beider Verteilungen gleich 0
ist. In Abb. 7.3 ist zu erkennen, daf durch die Abflufgewichtung (o = 1) der rela-
tive Anteil der positiven Residuen zugunsten von Residuen, die keine Abweichung
aufweisen, verringert wird. Dies ist darauf zuriickzufiihren, dafs der relative Beitrag
der Hangregionen, die durch iiberwiegend positive Residuen gekennzeichnet sind
(Abb. 7.1), durch die Abflufsgewichtung reduziert wird. Weiterhin ist zu beobachten,
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Abbildung 7.3: Relative Haufigkeitsverteilungen der Residuen d = S, — S
des Fluvialerosionsmodells (Gl. 7.11) fiir die ungewichte-
te Kalibrierung (f) und die abflubgewichtete Kalibrierung

(fg)-
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dak f, eine geringere Streuung als f besitzt. Als Maf fiir die Anpassungsqualitét

des Fluvialerosionsmodells wird die mittlere Abweichung Va2 gewahlt, die wegen
d = 0 der Standardabweichung s der Haufigkeitsverteilungen f und f, entspricht:

(7.29)

(7.30)

Durch die Abflutgewichtung (o = 1) konnte somit gegeniiber der ungewichteten
Anpassung (a = 0) eine Reduktion des mittleren Fehlers s von 38% erreicht werden.

Abb. 7.4 zeigt die Residuen d als Funktion des logarithmisch klassifizierten Abflusses
A. Fiir die ungewichtete Kalibrierung (o = 0) ergeben sich positive Residuen im
Bereich kleiner A, d.h. in den abflullarmen Hangregionen, und negative Residuen
fir A > 10> km?. Im Falle der abflufgewichteten Kalibrierung (o = 1) zeigt sich im
Bereich kleiner A ein vergleichbarer Verlauf. Fiir grofere A néhern sich die Residuen
jedoch infolge der verbesserten Anpassung in den abflufsreichen Talregionen d = 0
an. In beiden Féllen ist eine Abnahme der Standardabweichung der Residuen mit
zunehmendem A zu beobachten, welche die geringere Reliefvariabilitdt im Bereich
der ebenen Sohlentéler widerspiegelt.

Fiir o = 1 zeigt sich, dak die systematischen Abweichungen vom globalen Mittelwert
d = 0 im Vergleich zu den zufélligen Abweichungen innerhalb der Kategorien nur
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Abbildung 7.4: Korrelation zwischen dem Abflufs A und den Residuen
d =S, — S; fiir die ungewichtete Kalibrierung (a = 0)
und die abflufsgewichtete Kalibrierung (a = 1). Die Feh-
lerbalken entsprechen 1o.
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gering sind. Der Anteil B der systematischen Variation an der Gesamtvariation ist

-2
B Zitdi g7 (7.31)
S nisi + X nid;

wobei i die Abflufklassen indiziert, n die Anzahl der Klassenelemente und s die
Standardabweichung innerhalb einer Klasse darstellt. Der relativ hohe mittlere Mo-
dellfehler mit s = 0,153 ™ ist daher nur zu ca. 10% auf systematische Fehler zu-
riickzufiihren. Das Modell besitzt damit zwar relativ grofse lokale Abweichungen,
insbesondere in den abfluflarmen Hangregionen, der systematische Storeinflufs ist
jedoch gering, so daf die grofskaligen Reliefstrukturen gut durch das Fluvialmodell
angepalst werden.

Mittels der kalibrierten Parameter (Gl. 7.21 - 7.26) wurden die theoretischen Hang-
neigungen S; fiir das gesamte Untersuchungsgebiet nach Gl. 7.11 bestimmt. In
Abb. 7.5 sind die Residuen d = S. — S; dargestellt, die durch das beleuchtete
DHM der Schweiz iiberlagert werden. Die gestrichelte Linie stellt die Grenze der
Zentralregion dar (vgl. Abb. 5.5), die feinen farblosen Strukturen innerhalb des Un-
tersuchungsgebietes sind Bereiche, in denen A = 0 ist und .S; daher nicht definiert
ist. Wie in Abb. 7.1 sind die flachen, abflufarmen Talsohlen der grofen Vorfluter
meist durch negative Residuen gekennzeichnet, wahrend die angrenzenden Hangre-
gionen grofitenteils von S; unterschétzt werden. Die verbesserte Anpassung entlang
der Abfluklinien wird wegen ihrer geringen Breite in der Abbildung nicht deutlich,
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Abbildung 7.5: Residuen d = S, — S; des Fluvialerosionsmodells (Gl. 7.11)
im gesamten Untersuchungsgebiet. Das Modell wurde in-
nerhalb der in Abb. 7.1 dargestellten Region unter Einbe-
ziehung einer Abflukgewichtung (Gl. 7.20) kalibriert. Die ge-
strichelte Linie gibt die Grenze der Zentralregion an.
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Abbildung 7.6: Relative Haufigkeitsverteilung f, der Residuen d = S, — S
des Fluvialerosionsmodells (Gl. 7.11) innerhalb der Zentral-
region. Die Kalibrierung des Modells erfolgte nach GI. 7.20.

allerdings zeigt sich, daf der Anteil der negativen Residuen innerhalb der Zentral-
region deutlich grofer ist als innerhalb der Randregion.

Zur Priifung der ersten Hypothese zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen
(Kap. 5.4) wurde daher die Haufigkeitsverteilung f, der Residuen innerhalb der
Zentralregion bestimmt, um zu ermitteln, ob dort S; signifikant grofer ist als S,.
Wegen GI. 7.19 wurden die Residuen d mit dem Abfluf A gewichtet, so daf gilt:

fld)=g-d mit g=3 /A Vi: di=d (7.32)

Aus Abb. 7.6 wird ersichtlich, dafs Residuen mit d = 0 in der Zentralregion den
groften relativen Anteil besitzen. Allerdings zeigt sich im Vergleich zu Abb. 7.3 eine
deutliche Verschiebung der relativen Haufigkeiten in Richtung der negativen Resi-
duen und damit die Tendenz, dafs die theoretischen Hangneigungen die empirischen
Hangneigungen {ibertreffen. Das arithmetische Mittel der Verteilung ist

2 tad
d=-—=—F—=-0,193 7.33
=7, ;193 m/m (7.33)

Innerhalb der Zentralregion ist S; damit im Mittel um

arctan(—d) = 10,9° (7.34)

grofer als Se.

Die Signifikanz dieser Relation wurde mit einem zweiseitigen t-Test bestimmt. Die
Standardabweichung s und der Stichprobenumfang n von f, sind:

s = 0,245 m/m (7.35)
n = 5267103 (7.36)
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Getestet wurde, ob das arithmetische Mittel der Grundgesamtheit p signifikant von 0
verschieden ist. Fiir die Nullhypothese Hy und die Alternativhypothese H 4 gilt:

Hy: p=0 Ha: u#0 (7.37)
Fiir ein Signifikanzniveau von 1 — a=99% ist

d—0
s/v/n

Damit kann H, abgelehnt werden. Die theoretischen Hangneigungen, die sich im Fal-
le eines dynamischen Gleichgewichts frei einstellen wiirden, ohne daf sie ein oberes
Limit beséflen, sind somit in der Zentralregion signifikant grofer als die tatsidchlichen
Hangneigungen des DHM. Daher ist davon auszugehen, dafs das gravitative Hang-
versagen infolge anhaltender Taleintiefung den mafsgeblichen Mechanismus darstellt,
der das Hohenwachstum der Schweizer Alpen begrenzt.

t=

— 1807,9 > t,_1.0/2 = 2,6 (7.38)

7.4 Diskussion

Nachfolgend sollen die im vorigen Kapitel kalibrierten Parameter des fluvialen
Erosionsmodells mit Ergebnissen anderer Studien verglichen werden und ihre Plau-
sibilitét insbesondere im Hinblick auf die glaziale Uberpriagung des Untersuchungs-
gebietes kritisch tiberpriift werden.

Empirische Untersuchungen von WHIPPLE et al. (2000) und HANCOCK et al. (1998)
unter verschiedenen geologischen und hydraulischen Rahmenbedingungen in fluvial
gepragten Untersuchungsgebieten zeigen eine starke Abhéngigkeit des Prozefipara-
meters a (Gl. 7.2) von dem dominierenden Erosionsmechanismus. Die ermittelten
Werte reichen von 1 bei niedrigen Stromungsgeschwindigkeiten und feinkérnigen Ge-
schiebefrachten, die rollend oder saltierend iiber das Flufsbett transportiert werden,
bis ~ 3,5 bei hohen Stromungsgeschwindigkeiten und Abrasion durch grobkérnige
Geroélle und suspendierte Flufifracht. Nach Gl. 7.9 reichen daher die Werte fiir n von
0,67 bis 2,34. Der in der vorliegenden Untersuchung ermittelten Werte fiir n ist mit
2,77 (Gl. 7.22) somit etwas hoher als der Maximalwert der Vergleichsstudien. Daher
ist davon auszugehen, daf der Erosionsmechanismus in der Region, in der die Ka-
librierung erfolgte, in starkerem Mafe von der basalen Scherspannung 7, abhingig
ist als in den fluvialen Vergleichsregionen. Dies ist moglicherweise auf den Einflufs
der Glazialerosion zuriickzufiihren, die wiahrend glazialer Maximalstdnde auch auf
die Region unterhalb der Paldoschneegrenze einwirkte.

Wird fiir den Exponenten ¢ (Gl. 7.5) von einem Wert von 1 ausgegangen, der fiir
steile Einzugsgebiete wie die hier untersuchten typisch ist (DUNNE & LEOPOLD 1978;
PAZZAGLIA et al. 1998), ergibt sich nach Gl. 7.8 fiir b ein Wert von 0,68. Damit zeigt
sich eine gute Ubereinstimmung mit Werten von 0,4 < b < 0,65, die in ausfiihrli-
chen empirischen Studien von LEOPOLD & MADDOCK (1953), LEOPOLD & MILLER
(1956) und YALIN (1992) in alluvialen Télern und von HACK (1973) in Felstélern
bestimmt wurden.
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Der von SEIDL & DIETRICH (1992), DIETRICH et al. (1996) und TUCKER (1996)
diskutierte Parameter m/n ist unabhéngig von dem dominierenden Erosionsme-
chanismus (Gl. 7.10) und ist lediglich eine Funktion der relativen Zuwachsrate des
Abflusses mit der Beckengrofe (Gl. 7.5) sowie der Flukbettbreite mit dem Abflufs
(Gl. 7.6). Der vorliegend ermittelte Wert von m/n = 0,32 ist konsistent mit Wer-
ten von 0,3 < m/n < 0,6, die durch Gelindedaten (HOWARD & KERBY 1983) und
Kalibrierungen an DHM-Daten ermittelt wurden (SNYDER et al. 2000; SLINGER-
LAND et al. 1998; WILLGOOSE et al. 1990; MOGLEN & BRAS 1995; TARBOTON et
al. 1989). Zusammenfassend laft sich festhalten, daf der hier ermittelte Parameter
m/n einen vielfach vergleichbaren Wert beziiglich ausschlieflich fluvial geprigter
Regionen annimmt, wahrend n den empirischen Maximalwert der Vergleichstudien
leicht {iberschreitet und somit fiir - moglicherweise glazial bedingte - Abweichungen
von einem fluvialen Gleichgewichtsrelief bei der Kalibrierung spricht.

Bei der Interpretation der k-Werte (Gl. 7.23-7.26) ist zu beriicksichtigen, dafs die-
se nicht ausschlieklich gesteinsspezifische Parameter darstellen, sondern ebenfalls
durch den vorherrschenden Erosionsmechanismus sowie durch die Beckengeome-
trie, die Sedimentfracht und die Abflufsverhéltnisse kontrolliert werden (Gl. 7.7).
Fiir k ergibt sich aus diesem Grund die Einheit Meter'=2™/Jahr, so daf die Ab-
solutwerte von k nur bei gleichen oder zumindest dhnlichen Werten fiir m ver-
glichen werden koénnen. Leider liegen solche Studien nicht vor. Allerdings fiihren
STOCK & MONTGOMERY (1999) Kalibrierungen von & an unterschiedlichen Litho-
logien in miozénen bis pliozénen Hebungsregionen in Japan und Kalifornien durch,
bei denen die iibrigen Einflukfaktoren von k£ nidherungsweise konstant sind. Es er-
geben sich fir m = 0,4 k-Werte mit 1077 < k& < 107°m%?/a fiir Granite und
Metamorphite, mit 107> < k < 107*m%?/a fiir vulkanoklastische Gesteine und mit
107" < k < 1072m%?/a fiir Silt- und Tonsteine. Grofe lithologische Unterschiede
fiihren danach zu einer Variation der k-Werte von 5 Grokenordnungen. Weiterhin
bestimmen SNYDER et al. (2000) die k-Werte fiir 21 verschiedene Einzugsgebiete in
Nordkalifornien, die alle aus tertidren bis kretazischen Sand- und Siltsteine aufge-
baut werden und damit sehr &hnliche Substrateigenschaften aufweisen. Die k-Werte
liegen fiir m = 0, 43 zwischen 9, 6-107° und 1, 1-10~* m® /a, so daf sich die Ahnlich-
keit der Lithologien auch in ihren k-Werten widerspiegelt. Die starke lithologische
Variabilitat innerhalb des vorliegend untersuchten Gebietes dufiert sich jedoch nur
in einer geringen Variabilitdt der k-Werte, die alle innerhalb einer Gréfenordnung
liegen (Gl. 7.23 - 7.26).

Bei der Betrachtung der Relationen zwischen den Parametern k; ist festzustel-
len, daf eine plausible Parametrisierung der qualitativen lithologischen Klassen mit
Ly = ,sehr hohe Erosionsresistenz®, ..., L4 = ,niedrige Erosionsresistenz erreicht wer-
den konnte (Kap. 5.1.3). Lediglich die Parameter ks und k3 sind vertauscht, denn
nach Gl. 7.1 miifste k1 < ky < k3 < k4 gelten. k3 ist jedoch nur geringfiigig kleiner
als ks.

Eine mogliche Erklérung dafiir, daf die k; trotz der starken lithologischen Kon-
traste innerhalb des Untersuchungsgebietes nur eine geringe Variabilitit aufweisen,
ist erneut in der Umgestaltung des Reliefs durch die Wirkung glazialer Prozesse
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zu sehen. Die urspriinglichen fluvialen Téler wurden wahrend des Quartérs durch
Glazialerosion und -akkumulation mehrfach umgeformt. Fiir den hier betrachteten
Aspekt ist der Gletscherriickzug nach dem Wiirm-Maximum von zentraler Bedeu-
tung, da wihrend dieser Phase die glazial iibertieften Téler der groften Vorfluter
mit glazio-fluvialen Sedimenten gefiillt wurden (PFIFFNER et al. 1997c). Die Tal-
profile entwickeln sich daher seit dieser Zeit in deutlich weicheren Substraten mit
ahnlicher Erosionsresistenz. Dennoch korrelieren die in Kap. 7.3 ermittelten Werte
fir k; gut mit der ordinalen Rangordnung der lithologischen (Festgesteins-)Klassen.
Es kann daher davon ausgegangen werden, dafs die post-glaziale Talsohle in etwa
parallel zu derjenigen des unterlagernden Felssockels verlduft, so dak auch die heu-
tigen makroskaligen Talldngsprofile der Schweizer Alpen im wesentlichen von der
Erosionsresistenz der Festgesteinsformationen geprigt sind.

Im Hinblick auf die Eignung des verwendeten Modells fiir das Relief der Schweizer
Alpen ist neben der glazialen Uberprigung der Region zu beriicksichtigen, daf das
Modell von einer instantanen Ausfuhr des erodierten Materials ausgeht, denn GI. 7.1
beinhaltet den Parameter S = 0h/0x. Das Modell fiihrt daher keine Massenbilan-
zierung durch, wie dies beispielsweise bei diffusiven Transportvorgéngen der Fall ist,
bei denen anstelle des lokalen Gradienten die lokale Kriimmung 9?h/dz? betrach-
tet wird. Das Modell ist daher nur fiir solche Flufssegmente geeignet, in denen das
von flukaufwérts und von den Hangen zugefithrte Material komplett abtransportiert
wird und der verbleibende Energieiiberschuf in die Erosion des Flufbettes investiert
werden kann. Solche ,erosions-limitierten” Bereiche bilden im allgemeinen den mitt-
leren Abschnitt eines Flufsprofils, wiahrend in den “transport-limitierten” alluvialen
und kolluvialen Randsegmenten die Transportkapazitéit eines Flusses liberschritten
ist und daher die Ablagerung der Fluffracht bei der Profilentwicklung zu bertick-
sichtigen ist (DIETRICH et al. 1993; MONTGOMERY & FOUFOULA-GEORGIOU 1993).
Es ist jedoch zu beachten, dafk der fiir die Kalibrierung verwendete Reliefausschnitt
auch alluviale und kolluviale Profilsegmente enthélt, die durch das Modell nicht in
addquater Form angepaft werden konnen.

Beziiglich der Qualitdt der ermittelten Parameter sind weitere potentielle Fehler-
quellen in Betracht zu ziehen, die im Zusammenhang mit der Genauigkeit der ver-
wendeten Daten stehen. Dies betrifft u. a. die lithologischen Daten (vgl. Kap. 5.1.3),
denn ihre Klassifizierung basiert auf qualitativen, stark empirischen Angaben iiber
ihre verwitterungs- und erosionsrelevanten Eigenschaften. Zudem léft sich die Ero-
sionsresistenz eines Gesteines nur in bezug auf einen bestimmten Prozefityp angeben,
so dafs die Materialeigenschaften daher nach den Prozessen differenziert betrachtet
werden miiftten. Beispielsweise ist die Erosionsresistenz in den Hangregionen maf-
geblich vom Klima abhéngig, denn in kiihlen Klimabereichen herrscht physikali-
sche Verwitterung vor, die durch strukturelle und texturelle Gesteinseigenschaften
(z. B. Kliifte und Porenraum) begiinstigt wird, wihrend chemisch reaktive und leicht
l6sliche Mineralzusammensetzungen zu einer intensiven chemischen Verwitterung in
warm-feuchten Klimaten fiithren.

Weiterhin wurde der Einflufs der Vegetation auf die Erosionsresistenz des Sub-
strats vernachléssigt. Dieser kann jedoch als signifikant angenommen werden, da
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der fiir die Kalibrierung betrachtete Reliefausschnitt bis zur Paldoschneegrenze hin-
aufreicht und somit von der darunterliegenden Paldowaldgrenze in einen montanen
Bereich mit intensiver Vegetationsbedeckung und einen alpinen Bereich mit spérli-
chem Pflanzenbewuchs unterteilt wird. Ein weiteres Problem bei der Bestimmung
der Erosionsresistenz besteht darin, daf sich lokal ermittelte Materialeigenschaften
nicht ohne weiteres auf die Orogenskala extrapolieren lassen, da die mechanische
Stabilitdt mit zunehmender rdumlicher Skala durch Schwéchezonen in den Gesteins-
formationen erniedrigt wird (BIENIAWSKI 1989).

Als weitere Fehlerquelle sind Mefs- und Interpolationsfehler des verwendeten DHM
zu beriicksichtigen. Der Vertreiber des DHM (SCHWEIZER BUNDESAMT FUR STA-
TISTIK, GEOSTAT, 1997) gibt einen mittleren Héhenfehler von £10m bei einer
Horizontalauflosung von 100m an. Damit besitzt der mittlere Neigungsfehler des
DHM mit 0, 1 m/m eine dhnliche Gréfenordnung wie der mittlere Fehler des abfluf-
gewichteten Fluvialmodells mit s = 0,153 m/m (Gl. 7.30).

Die Vielzahl der méglichen Fehlerquellen ist Ausdruck der komplexen Wechselwir-
kungen der Systemkomponenten und der zeitlichen Variabilitit des formgestaltenden
Prozefigefiiges. Im Hinblick auf die Reliefmodellierung der Schweizer Alpen erge-
ben sich daraus zwei zentrale Problemkreise, die zum einen die Anwendbarkeit des
physikalischen Prozefsmodells und zum anderen die Parametrisierung des Modells
betreffen.

Beziiglich des ersten Aspektes 1aft eine Vielzahl von Beobachtungen darauf schlie-
fsen, dak die glaziale Prozefeinwirkung wahrend des Pleistozén nicht nur zur Bildung
kleinerskaliger Strukturen gefiihrt hat, sondern auch die makroskaligen Anteile des
Schweizer Alpenreliefs eine signifikante Umformung erfahren haben, die noch heute
sichtbar ist. Die Tauglichkeit des verwendeten Fluvialerosionsmodells stéft damit
an ihre Grenzen, so dak nur bestimmte, fluvial geprégte Reliefbereiche in die Mo-
dellierung einbezogen werden konnten.

Hinsichtlich der Modellparametrisierung ergeben sich Schwierigkeiten durch die zeit-
liche Variabilitat der Prozefsparameter und die verzogerte Reaktion des Reliefs auf
deren Anderungen. Die Ergebnisse aus Kap. 4 sprechen jedoch dafiir, da$ sich die
Schweizer Alpen im dynamischen Gleichgewicht befinden, so daf sich das Relief an
das Prozefigefiige bereits angepaftt hat und somit die Formen mit ihren produzieren-
den Prozessen korrelieren. Allerdings bezieht sich der dynamische Gleichgewichts-
zustand auf den Zeitraum der letzten 5 Ma, so dafs bei der Prozefparametrisierung
von Mittelwerten iiber diesen Zeitraum ausgegangen werden muf. Da die Erfassung
solcher langzeitigen Mittelwerte jedoch in methodischer Hinsicht problematisch ist,
mufste teilweise auf rezente Prozefsraten zuriickgegriffen werden und eine mehr oder
minder hypothetische Extrapolation in die Vergangheit erfolgen. Trotz dieser Ein-
schrankungen konnte das fluviale Reliefmodell erfolgreich an das DHM angepafst
werden und somit das erste konzeptionelle Modell zur Reliefentwicklung der Schwei-
zer Alpen (Kap. 5.4) quantitativ bestarken.






Kapitel 8

Zusammenfassung und Ausblick

Die topographische Diversitit der Gebirge der Erde wirft die Frage nach den urséch-
lichen Mechanismen ihrer Genese auf. Den Untersuchungsmittelpunkt der vorliegen-
den Arbeit stellt das Relief der Schweizer Alpen dar, dessen Entwicklung wéihrend
des Spéatkdnozoikum (der letzten 5-20Ma) anhand empirischer und theoretischer
Modelle rekonstruiert werden sollte. Die wesentlichen Steuerfunktionen im geomor-
phologischen System der Gebirgsbildung werden von den tektonischen Prozessen,
dem Klima, der Lithologie sowie von der Reliefstruktur selbst iibernommen. Die
einzelnen Komponenten stehen dabei gleichzeitig in einer dynamischen Wechsel-
wirkung miteinander. Wegen der ausgepréigten Variabilitdt dieser Einflufsfaktoren
stellen die Schweizer Alpen eine besondere Herausforderung beziiglich einer Kausal-
interpretation ihrer Reliefgenese dar.

Der erste Untersuchungsschritt zielte auf die Frage ab, ob die Reliefentwicklung
der Schweizer Alpen wahrend des Spéatkénozoikum durch topographische Relativ-
bewegungen gekennzeichnt war oder ob sich ein dynamischer Gleichgewichtszu-
stand zwischen Hebung und Erosion ausgebildet hat. Die Bestimmung der Erosions-
raten erfolgte anhand von Altersdaten der Apatit-Fission-Track-Methodik (RAHN &
SEWARD 2000), die ein thermochronologisches Datierungssystem darstellt, das auf
der Messung radioaktiver Strahlungsschidden im Kristallgitter beruht. Den berech-
neten Erosionsraten liegen Zeitskalen zwischen 10% und 108 a zugrunde, so daf sie
langzeitige Mittelwerte darstellen, die konsistent mit der Raumskala des Unter-
suchungsgebietes sind. Die verwendeten Hebungsraten (KAHLE et al. 1997) stel-
len jedoch nur die rezente Kinematik der Lithosphére dar, so daf ihre Eignung
fiir die vorliegende Untersuchung fraglich ist. Korrelationen mit den isostatischen
Anomalien des Untersuchungsgebietes (KLINGELE & KISSLING 1982) und weiteren
lithosphéarendynamischen Modellen zeigen jedoch, dafs die rezenten Hebungsraten
als représentative Mittelwerte einer Zeitskala angesehen werden konnen, die fiir die
Variabilitat tektonischer Prozesse charakteristisch ist und sie somit ein geeignetes
Datum fiir die vorliegende makroskalige Reliefanalyse darstellen. Eine Bilanzierung
der Erosionsraten und der Lithospharenhebungsraten in Form einer Regressions-
analyse ergab, dafs trotz lokaler Abweichungen die Erosionsraten im Mittel den He-
bungsraten entsprechen, so daf von einem stationdren Zustand des Reliefs fiir den
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Zeitraum des Spatkinozoikum ausgegangen werden kann. Durch einen Vergleich der
Apatit-Fission-Track-Alter mit Daten weiterer thermochronologischer Datierungs-
systeme, die im Bereich hoherer Temperaturen sensitiv sind, konnte die Zeitskala,
die der Untersuchung zugrunde liegt, auf 5 Ma prézisiert werden.

Die Hebungsraten der Lithosphére steigen in Richtung des Gebirgszentrums an und
sind im Bereich der Gebirgsflanken durch eine starke Korrelation mit der Topogra-
phie gekennzeichnet. Im Gebirgszentrum fallen jedoch die topographischen Tieflagen
des Rhein- und des Rhoénetals mit den Hebungsmaxima des Untersuchungsgebietes
zusammen. Unter Einbeziehung der Hypothese des dynamischen Gleichgewichts ist
daher von unterschiedlichen Erosionsmechanismen innerhalb der beiden Regionen
auszugehen, wobei der Erosionsprozefs in der Zentralregion unabhéngig von der He-
bungsrate ist. Zur Identifizierung der mafsgeblichen Einflukfaktoren des Reliefs wur-
den beide Regionen durch multiple Regressions- und Korrelationsanalysen unter-
sucht. Als abhéngige Variablen wurden die Reliefparameter Héhe und Hangneigung
betrachtet, als unabhéngige Variablen wurden zunéchst die tektonische Hebungsrate
und die Erosionsresistenz der Lithologie untersucht. Letztere wurde auf Grundlage
der petrologischen und geotechnischen Eigenschaften der Gesteine parametrisiert
(KUHNI & PFIFFNER 2001b). In der Randregion ergab eine Varianzzerlegung der
beiden Reliefparameter signifikante positive Korrelationen mit der tektonischen He-
bung und der Erosionsresistenz. Dieses Ergebnis ist konsistent mit theoretischen
Fluvialerosionsmodellen, nach denen das Relief im dynamischen Gleichgewicht durch
grofsere Reliethohen und steilere Hange im Bereich grofserer Hebungsraten und stabi-
lerer Gesteine gekennzeichnet ist. Die statistische Auswertung fiir die Zentralregion
ergab, dafs das Relief fast ausschlieklich von der Lithologie kontrolliert wird. Der
fehlende Einflufs der tektonischen Hebungsrate auf die Reliefhohe 14t auf einen
schwellwertgebundenen Mechanismus schliefsen, der das Reliefwachstum innerhalb
der Zentralregion begrenzt. Positive Korrelationen zwischen der Erosionsresistenz
und den Reliefparametern werden auf das Erreichen einer gesteinsabhéngigen maxi-
malen Hangneigung zuriickgefiithrt. Nach diesem Modell liegt ein stationédres Relief
vor, bei dem die tektonische Hebung durch gravitative Massenbewegungen an der
Oberflache vollstandig kompensiert wird.

Die relativ grofen Residualvarianzen der statistischen Modelle deuten darauf hin,
daft der Einflufl weiterer mafsgeblicher Faktoren nicht beriicksichtigt wurde. Aus
diesem Grund wurde der Einfluf des Klimas auf die Reliefstruktur mit in die Un-
tersuchung einbezogen. Die Parametrisierung des Klimas erfolgte anhand der Hohe
der Schneegrenze, da diese den gemeinsamen Effekt der Temperatur und des Nie-
derschlags impliziert. Zugleich trennt sie die Prozefsbereiche der Glazialerosion und
der Fluvialerosion, die durch unterschiedliche Prozefmechanismen und -raten ge-
kennzeichnet sind. Um den langzeitigen Einflut des Klimas auf die Reliefstruktur
abschétzen zu konnen, wurde die rezente Schneegrenze (MAISCH 2000) auf das
mittlere Niveau des Quartirs projiziert. §!8O-Isotopenanalysen legen dar, daf der
quartdre Mittelwert der globalen Inlandeisausdehnung im Egesen-Stadium (12.000 a)
anzutreffen ist. Aus Rekonstruktionen des Paldoklimas zu dieser Zeit (HAEBERLI
1991; KERSCHNER 1985) lifst sich eine Schneegrenzdepression von 600 m gegeniiber
heute ableiten, die konsistent mit pollenanalytischen Untersuchungen und topogra-
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phischen Analysen anderer alpiner Gebirge ist (FURRER et al. 1997; PORTER 1989).
Eine multiple Korrelationsanalyse unter Einbeziehung der mittleren Schneegrenze
des Quartérs, der tektonischen Hebungsrate und der Erosionsresistenz deckt den
dominanten Einflufs des Klimas auf die Reliefh6he der Schweizer Alpen auf. Eine wei-
tere, raumlich differenzierte Korrelationsanalyse zeigt, dals in grofen Bereichen der
Schweizer Alpen die mittlere Reliefh6he ndherungsweise mit der mittleren quartéren
Schneegrenze und einem markanten Anstieg der Hangneigung zusammenfallt. Letz-
terer wird als Ubergang von fluvialen V-Télern zu glazialen U-Télern gedeutet und
suggeriert eine glaziale Uberprigung des Reliefs oberhalb der mittleren quartéren
Schneegrenze. Die Konstruktion eines konzeptionellen Modells des glazialen Einflus-
ses auf die Reliefentwicklung der Schweizer Alpen erforderte eine Abschétzung des
Verhéltnisses von glazialen zu fluvialen Erosionsraten. Weltweite Untersuchungen
unter verschiedensten tektonischen, klimatischen und topographischen Rahmenbe-
dingungen zeigen, dafs die glazialen Erosionsraten wihrend der Kaltzeiten die flu-
vialen Erosionsraten wéihrend der Warmzeiten iibertrafen. Aus diesem Sachverhalt
und den statistisch ermittelten Zusammenhéngen zwischen Schneegrenze und Relief-
merkmalen konnte neben dem Modell des gravitativen Hangversagens ein weiteres
konzeptionelles Modell zur Reliefentwicklung des Untersuchungsgebietes konstruiert
werden. Danach wird der dynamische Gleichgewichtszustand der Schweizer Alpen
dadurch erreicht, dafs die tektonische Massenzufuhr wéihrend des Spéatkédnozoikum
oberhalb der mittleren Schneegrenze vollstindig durch die Glazialerosion kompen-
siert wurde, so dafs die Hohe der mittleren Schneegrenze die maximale Gebirgshéhe
bestimmt. Untersuchungen des Zusammenhangs zwischen Klima und Topographie
im Himalaya (BROZOVIC et al. 1997) und in den Anden (MONTGOMERY et al. 2001)
bestarken diese Modellvorstellung.

Zur quantitativen Priifung des konzeptionellen Modells des gravitativen Hangver-
sagens wurde eine numerische Reliefmodellierung anhand des ,Shear-stress incision
models* (WHIPPLE & TUCKER 1999 u. a.) durchgefiihrt. Das Modell beschreibt die
topographische Entwicklung eines Flublangsprofils als Funktion der tektonischen
Hebungsrate, der Erosionsresistenz, des Abflusses, der Hangneigung sowie weiterer
Prozefparameter. Es ermoglicht die Berechnung der theoretischen Hangneigungen
fiir ein fluviales Relief, das sich im dynamischen Gleichgewicht zwischen tektoni-
scher Hebung und Erosion befindet. Das Modell wurde an einem Reliefausschnitt,
der als hauptséchlich fluvial geprigt angesehen wird, nach der GAUSSschen Methode
der kleinsten Fehlerquadrate kalibriert. Eine schlechte Anpassung der Hangregionen
demonstrierte die beschriankte Eignung eines Fluvialerosionsmodells zur Beschrei-
bung des glazial iiberprigten Schweizer Alpenreliefs. Eine weitere Kalibrierung, die
starker im Bereich der fluvialen Talldngsprofile gewichtet wurde, ergab jedoch eine
deutlich bessere Anpassungsqualitit. Mit dem kalibrierten Modell wurden anschlie-
fsend die Hangneigungen fiir das gesamte Untersuchungsgebiet berechnet. Innerhalb
der Zentralregion, in der ein gravitatives Hangversagen infolge kritischer Neigungs-
winkel vermutet wurde, iibertrafen die theoretischen Hangneigungen signifikant die
empirischen Hangneigungen. Die Vorstellung, daft das Hohenwachstum der Schwei-
zer Alpen durch die mechanischen Materialeigenschaften der Gesteinsformationen
begrenzt wird, konnte damit quantitativ bestéarkt werden.
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In der vorliegenden Arbeit wurde eine Reduktion des in der Realitdt sehr komple-
xen Systems der Gebirgsbildung auf wenige Schliisselfaktoren vorgenommen und die
wesentlichen Zusammenhénge durch empirische Modelle quantifiziert. Da diese rein
formale Schétzmodelle darstellen, die keine Beurteilung im Sinne einer Ursache-
Wirkungs-Beziehung gestatten, wurde der Schritt zur Kausalinterpretation iiber
Analogiebildungen mit theoretischen Reliefentwicklungsmodellen realisiert. Auf die-
se Weise konnten Indizien fiir zwei Mechanismen gefunden werden, die das Héhen-
wachstum der Schweizer Alpen begrenzen, und somit zwei neue Aspekte in die geo-
morphologische Erforschung der Schweizer Alpen eingebracht werden. Da die Funk-
tionsweise des geomorphologischen Systems der Gebirgsbildung jedoch noch nicht in
ausreichendem Mafse erfafit ist, sind diese Modellergebnisse kritisch zu priifen und
eroffnen Perspektiven fiir weitergehende Untersuchungen.

Besondere Beriicksichtigung bei zukiinftigen Forschungsvorhaben sollte der glaziale
Prozefeinflufs finden, da viele Ergebnisse der vorliegenden Arbeit darauf hinweisen,
dafs das Makrorelief der Schweizer Alpen eine erhebliche Umgestaltung wéihrend des
Pleistozéan erfahren hat. Vielversprechende Ergebnisse lassen sich daher von physika-
lisch basierten Reliefentwicklungsmodellen erwarten, die den kombinierten Einflufs
glazialer und fluvialer Prozesse simulieren (z.B. BRAUN et al. 1999). Dabei kann
insbesondere die Frage nach einer Begrenzung des Hohenwachstums von Gebirgen
durch die Wirkung der Glazialerosion behandelt werden. Weiterhin bietet sich eine
systematische globale Untersuchung des Zusammenhangs zwischen der Hohenlage
der Schneegrenze und der Topographie von Gebirgen an, um diese noch neue These
zu priifen (vgl. BROZOVIC et al. 1997).

Eine weitere Bestirkung des Modells des gravitativen Hangversagens kann ggf. durch
eine Untersuchung der Héufigkeitsverteilung von Hangrutschungen innerhalb und
aufserhalb der ausgewiesenen Region erfolgen. Vorteilhaft wére dabei eine Einbe-
ziehung fossiler Hangrutschungen, um eine moglichst représentative Zeitskala zu
erhalten.

Beziiglich der Hebungskinematik der Lithosphére (KAHLE et al. 1997) ist zu be-
merken, dafs bei bisherigen Kausalmodellen der Einflufl der pleistozénen Eismassen-
auflast vernachlassigt wurde. Hier zeigt sich ein besonderer Forschungsbedarf, um
falsche Riickschliisse auf die Lithosphérendynamik zu vermeiden.

Im grofleren Zusammenhang sind weitere Erkenntnisse iiber das System der alpinen
Gebirgsbildung durch eine dynamische Kopplung von Lithosphéarendeformationsmo-
dellen und Oberflachenprozefmodellen zu erwarten (HORTON 1999; ISAACKS 1992),
denn bisherige numerische Studien zur Reliefentwicklung der Schweizer Alpen haben
die tektonischen Prozesse lediglich in Form einer kinematischen Hebungsfunktion
implementiert. Bei der Modellierungen vergleichbarer Gebirgssysteme, wie den neu-
seeldndlichen Alpen, konnten durch die Einbeziehung einer dynamischen Wechsel-
wirkung zwischen Lithosphéarendeformation und klimatisch gesteuerter Denudation
bereits groke Erfolge erzielt werden (BEAUMONT et al. 2000). Ahnliches ist aufgrund
der vorliegend gefundenen Hinweise auf die zentrale Bedeutung des Klimas bei der
Reliefentwicklung auch fiir die Schweizer Alpen zu erwarten.
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Die Schilderungen der vorliegenden Arbeit haben gezeigt, daf die morphologische
Entwicklung von Gebirgen als ein komplexes System mit einer Vielzahl von Wech-
selwirkungen zwischen endogenen und exogenen Prozessen aufgefaft werden mufs.
Bedeutende Fortschritte hinsichtlich des Verstdndnisses dieses Systems lassen sich
daher nur durch eine intensive Zusammenarbeit verschiedener geowissenschaftlicher
Disziplinen, insbesondere der Geophysik und der Geomorphologie, erreichen.
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