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Kurzfassung

Der seit Jahren zu verzeichnende Klimawandel verursacht im immer zunehmenden Mafle
Massenbewegungen an Berghingen mit katastrophalen Folgen fiir die Bevdlkerung, die
Umwelt und die Natur. Neben den immensen wirtschaftlichen Schéden stellen derartige
Hangbewegungen eine starke Bedrohung der in den betroffenen Regionen lebenden
Menschen dar. Aus diesen Griinden werden die Erforschung derartiger Massenbewegungen
und die Betrachtung aller relevanten Faktoren und Prozesse immer wichtiger, um zu einem
umfassenden Verstindnis dieser Bewegungsphidnomene zu gelangen.

Die eine Hangrutschung begiinstigenden und auslosenden Prozesse werden dabei durch die
Wechselwirkung hydrologischer, hydraulischer und bodenmechanischer FEinfliisse auf
unterschiedlichsten Zeit- und Raumskalen gesteuert. Im Rahmen der DFG-Forschergruppe
,Kopplung von Strdmungs- und Deformationsprozessen zur Modellierung von GrofShang-
bewegungen® wird in der vorliegenden Arbeit unter Anwendung des Verfahrens Nanoseismic
Monitoring das raum-zeitliche Auftreten seismisch erfassbarer Deformationsprozesse an
Lockergesteins-Hangrutschungen untersucht. Die Untersuchungen wurden exemplarisch am
Heumdser Kriechhang in Osterreich und am Schlammstrom in Super-Sauze, Frankreich, im
Rahmen einzelner Messkampagnen und durch Langzeitmonitoring durchgefiihrt. Dabei
konnten unterschiedliche Prozesse seismisch erfasst und identifiziert werden: rutschungs-
induzierte Bruchprozesse, Felsstiirze, Signale durch Rissentwicklung und Frostbriiche.

Der Fokus dieser Arbeit liegt im Wesentlichen in der Analyse von Bruchprozessen mit
Magnituden von Mg, < 0.0, die in beiden Untersuchungsgebieten observiert werden konnten.
Die synoptische Interpretation zeigt, dass deren Generierung mafigeblich von der jeweiligen
Untergrundtopographie beeinflusst wird. Am Heumdser Hang héufen sich die Bruchprozesse
in einem Hangbereich, der die geringsten Bewegungsraten an der Oberfliche zeigt,
wohingegen am Schlammstrom in Super-Sauze die Mehrheit der Bruchprozesse in einem
Hangbereich auftreten, in dem die hochsten Bewegungsraten an der Oberfliche observiert
wurden. Die unterschiedlichen Beobachtungen konnen durch das Einbeziehen der jeweiligen
Topographie des basalen Festgesteins begriindet werden. In Super-Sauze wird die
Untergrundtopographie von Festgesteinskimmen charakterisiert, die in Bewegungsrichtung
des Hanges orientiert sind und das gesamte Hangmaterial kanalisieren. Im Gegensatz dazu
befindet sich im Untergrund des mittleren Bereichs des Heumdser Hanges eine signifikante
Festgesteinserhohung, die mit Hilfe refraktionsseismischer Verfahren aufgelost werden
konnte. Diese Erhebung im Untergrund fungiert als eine Art Barriere, die das Hangmaterial
akkumulieren ldsst und somit zum einen fiir die geringen Bewegungsraten an der Oberflache,
als auch fiir die ridumliche Haufung von Bruchprozessen in diesem Hangbereich
verantwortlich ist. Am Schlammstrom in Super-Sauze wird diese Interpretation zusétzlich
durch das verstdrkte Auftreten von Rissstrukturen an der Hangoberfliche in Bereichen, wo
die basalen Festgesteinskdmme liegen, gestiitzt. Die Beobachtungen am Heumdser Hang und
am Schlammstrom in Super-Sauze zeigt durch den synoptischen Vergleich mit Studien bzgl.
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der seismischen Erfassung von Bruchprozessen an der Slumgullion Hangrutschung
(Colorado, USA), dass die Generierung von Bruchprozessen wesentlich von der Untergrund-
topographie bzw. der lateralen Hangbegrenzungen beeinflusst wird.

Das zeitliche Auftreten der beobachteten Hangprozesse steht dabei in keinem allgemein-
gliltigem Zusammenhang mit hydrologischen und geohydraulischen Einfliissen auf den
jeweiligen Hangkorper. In einzelnen Messkampagnen zeigt sich zwar, dass z.B. Starkregen
Hangprozesse vermehrt auslosen kdnnen, dies konnte allerdings nicht statistisch belastbar
beobachtet werden. Dennoch werden im Rahmen dieser Arbeit mogliche Trigger-
mechanismen analysiert und umfassend diskutiert.

Zusitzlich zu den bisher beschriebenen Hangprozessen konnten sowohl in Super-Sauze als
auch am Heumoser Hang Signale beobachtet werden, die Felsstiirzen zugeordnet werden
konnten. Bei dem zerstorerischen Felssturzereignis am 10.05.2011 in der Ndhe des Heumoser
Hanges, wo sich ein geschitztes Volumen von 15.000 m® aus dem massiven Felsverband
16ste, konnte mehrere Stunden vor dem Hauptereignis in dem Quellgebiet einzelne Signale
beobachtet werden, die, vergleichbar mit den rutschungsinduzierten Bruchprozessen, als
Spannungabbauprozesse und somit als ,Vorlduferereignisse’ interpretiert wurden. Auch bei
diesem groBrdaumigen Ereignis sind die Faktoren, die letztlich den Felssturz ausgeldst haben,
derzeit unbekannt.

Neben diesen hangrelevanten Prozessen konnten zusitzlich Signale beobachtet und durch
zusitzliche Feldexperimente identifiziert werden, die im obersten Bereich der Sedimente
durch Frostverwitterung generiert wurden. Inwiefern diese Prozesse die Stabilitdt eines
Hanges beeinflussen konnen, wird ebenso umfassend diskutiert.

Da die Hangrutschungen in beiden Untersuchungsgebieten aus Lockersedimenten aufgebaut
sind, konnen die seismisch beobachteten Deformationsprozesse nur in Abhidngigkeit der
Wassersittigung des jeweiligen Hangmaterials auftreten. In der vorliegenden Arbeit werden
daher neben der Beschreibung des angewandten Verfahrens Nanoseismic Monitoring, der
Signalklassifizierung und -identifizierung und dem raum-zeitlichen Auftreten der beschrie-
benen Hangprozesse, mdgliche Herdmechanismen ausfiihrlich erléutert und diskutiert.



Abstract

The climate change is causing an increasing amount of mass movements on hillslopes with
catastrophic consequences for populations, the environment and nature. Besides the
ecological damages, these slope movements pose a huge threat for the people living in the
affected areas. For these reasons, the research of such mass movements and the consideration
of all relevant parameters and processes are becoming increasingly important in order to get a
comprehensive understanding of these movement phenomena.

Generally, the landslides promoting and triggering processes are controlled by the interaction
of hydrological, hydraulic and soil-mechanical influences on varying scales in space and time.
This study describes the analysis of the spatio-temporal occurrence of deformation processes
on softrock-landslides by applying the method Nanoseismic Monitoring. The study was
conducted within the DFG-research unit ,,Coupling of flow and deformation processes for
modelling the movement of natural slopes®. The investigations were exemplarily carried out
on the creeping Heumoes slope in Austria and the mudslide in Super-Sauze, France, by
several field campaigns and long term measurements. During these campaigns, different
processes were recorded and identified: slide-induced fracture processes, i.e. slidequakes,
rockfalls, signals caused by fissure development and frost weathering processes.

The focus of this work is basically the analysis of slidequakes with magnitudes of My, < 0.0,
which were observed at both study areas. The synoptic interpretation shows that their
generation is significantly controlled by the respective bedrock topography. At Heumoes
slope, the slidequakes are clustered in a slope area where the lowest displacement rates at the
surface were observed. By contrast, at the mudslide in Super-Sauze, the majority of
slidequakes occur in the slope area with the highest average displacements at the surface. The
different observations can be explained by the inclusion of the respective bedrock topography.
In Super-Sauze, the bedrock is characterized by in-situ crests which are orientated in the
direction of movement and channelize the sliding material. By contrast, the basal bedrock of
the Heumoes slope shows a significant bulge which was observed by refraction seismics. This
specific slope area is dominated by significant and abrupt changes of the bedrock topography,
orientated more or less perpendicular to the movement direction of the entire slope that cause
stresses to accumulate within the unstable material. Therefore, this barrier causes the lower
displacement rates at the slope’s surface and the spatial cluster of observed slidequakes. At
Super-Sauze, this interpretation is supported by the increased occurrence of fissure patterns at
the slope’s surface in slope areas where the hidden in-situ crests control the slope’s behaviour
significantly. Additionally, the comparison of the joint observations at Heumoes slope and at
the mudslide in Super-Sauze with a study dealing with seismic investigations of slidequakes
at the Slumgullion landslide (Colorado, USA), shows that the generation of slidequakes seems
to be significantly controlled by the bedrock topography and the lateral boundaries in general.

The temporal occurrence of the observed slope-related processes is not generally associated
with hydrological and hydraulic influences to the respective investigated landslide. The
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influence of strong rain events to the slope stability was observed in single field campaigns,
but could not be proven statistically. However, possible trigger mechanisms to slidequake
generation are comprehensively analysed and discussed in this study.

In addition to the described slope-related deformation processes, signals caused by rockfalls
were observed and identified at Heumoes slope as well as at the mudslide in Super-Sauze. On
May 10 2011, a destructive rockfall event with an estimated rock volume of approximately
15,000 m® occurred in the vicinity of the Heumoes slope. Several hours before the event
occurred, discrete signals located in the source area of the rockfall were observed, which
show remarkable similarities to the slope-related slidequakes. Therefore, these signals were
interpreted as precursory stress relief processes of the main event. Even on this large-scale
event, the factors which finally caused the massive rockfall are currently unidentified.

In addition to these slope-related processes, seismic signals caused by frost weathering of the
top layer were observed in the field, and were identified by supplementary field experiments.
To what extent these processes could influence the stability of landslides is equally discussed.
As the investigated landslides in both study areas consist of soft sediments, the seismically
observed deformation processes can only be generated in dependence on the water saturation
of the respective slope material. Consequently, besides the description of the applied method
Nanoseismic Monitoring, the signal classification and —identification and the spatio-temporal
occurrence of the mentioned slope processes, possible source processes of the observed
signals are explained and discussed in detail in this study.
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1 Einleitung

1 Einleitung

1.1 Motivation

Durch den seit Jahrzehnten zu verzeichnenden Klimawandel als auch durch anthropogene
Ursachen (z.B. Waldrodung, wachsende Besiedlung von Bergregionen) fiihren Hang-
instabilititen weltweit im zunehmenden Malle zu menschlichen Opfern sowie hohen
wirtschaftlichen und Okologischen Schidden (ALEXANDER 2004). Gleichzeitig sind die
komplexen, interagierenden geologischen, hydrologischen, hydraulischen und boden-
mechanischen Prozesse sowie deren &dullere Einfliisse (z.B. klimatische Verhiltnisse,
Erdbeben), die in der Summe zu Hanginstabilitdten fithren, derzeit nicht umfassend erforscht.
Die mit dem Klimawandel verbundene Erderwirmung fiihrt zum einen in alpinen Gebieten zu
einer Verschiebung des Permafrostbodens in immer groBere Hohenlagen und somit zu einer
negativen Beeinflussung einst stabiler Bodenzonen. Zum anderen treten immer haufiger
extreme Wetterereignisse, z.B. Starkregen, auf, die ebenfalls auf die Stabilitit von
Berghéingen einwirken konnen (CRUDEN & VARNES 1996).

Die Mehrzahl von Erd- und Hangrutschungen werden tatsichlich durch Starkregenereignisse
getriggert (TSAPARAS et al. 2002). Die Mehrheit solcher Ereignisse, z.B. Erdrutsche oder
Murenabginge, stellen allerdings einmalige Vorgidnge dar, wo Hangbereiche innerhalb kurzer
Zeit ihre Stabilitdt verlieren und sich talabwérts bewegen. Dagegen stellen sich langsamer
bewegende Hangrutschungen (cm-m pro Jahr), wie sie im Rahmen dieser Arbeit untersucht
wurden, deutlich komplexere und meist auch rdumlich groflere Systeme dar, die bei einem
spateren moglichen Totalversagen der Hangstabilitdt eine wesentlich grofere Bedrohung
darstellen (CRUDEN & VARNES 1996).

Die Motivation dieser Arbeit ist es, einen Beitrag zum umfassenden Verstdndnis von
Hangrutschungen zu leisten, um zukiinftig derartige Hangbewegungen ganzheitlich
numerisch beschreiben und ihre Bedrohung, sofern mdglich, durch entsprechende
Mafnahmen mindern zu kdnnen.

Unter Anwendung des Verfahrens Nanoseismic Monitoring (JOSWIG 2008) soll das raum-
zeitliche Auftreten rutschungsinduzierter Hangprozesse an zwei exemplarisch ausgewihlten
Lockergesteins-Hangrutschungen im Rahmen der DFG-Forschergruppe Grofhang
(,,Kopplung von Stromungs- und Deformationsprozessen zur Modellierung von GroBhang-
bewegungen®) seismisch untersucht werden.

Weiterfiihrende geophysikalische Untersuchungsmethoden sowie Feldexperimente sollen
dabei die passiven seismischen Messungen flankieren. Erdbebenstatistische Untersuchungen
und die Analyse von Laborexperimenten an Lockersedimenten sollen dazu beitragen,

mogliche Herdmechanismen zu bestimmen.

23



1 Einleitung

1.2 Gliederung der Arbeit

Ein integraler Bestandteil dieser Arbeit ist, neben der Beschreibung der angewandten
Methoden und den daraus resultierenden Ergebnissen, die ausfiihrliche Darstellung der
verschiedenen Formen von Massenbewegungen, ihren dynamischen Prozessen und
Methoden, um diese zu untersuchen. Dies dient dazu, die in dieser Arbeit dargestellten
Untersuchungen und erzielten Ergebnisse umfassend in die Gesamtinterpretation einbinden zu

konnen.

In Kapitel 2 werden, in Abhéngigkeit ihrer dynamischen Prozesse, die unterschiedlichen
Arten von Hangverformungen und Faktoren, die Hanginstabilititen begilinstigen bzw.
auslosen konnen, ausfiihrlich beschrieben. Zusétzlich werden die multidisziplindren Ansétze,
um sowohl die Gesamtheit einzelner Hangprozesse als auch ihre Interaktion zu untersuchen,

detailliert aufgezeigt.

Die im Rahmen dieser Arbeit untersuchten Hangrutschungen, die Besonderheiten ihrer

Dynamik und das aktuelle Verstindnis ihrer Prozesse sind in Kapitel 3 beschrieben.

Kapitel 4 beinhaltet die Beschreibung des Verfahrens Nanoseismic Monitoring, potentielle
Anwendungsmdglichkeiten und Besonderheiten, die es bei ihrer Anwendung auf
Hangrutschungen zu beriicksichtigen gilt. Ebenso wird eine Abgrenzung der Methode zu
anderen seismischen Monitoring-Verfahren vorgenommen. Gleichzeitig werden die
verwendeten Software-Applikationen SonoView und HypoLine sowie Kriterien zur Analyse
und Identifizierung relevanter Signale erlautert.

In Anlehnung an das vorige Kapitel sind in Kapitel 5 sowohl die Eigenschaften der zu
untersuchenden Signale von Hangprozessen als auch die der Signale tektonischen und
anthropogenen Ursprungs ausfiihrlich beschrieben.

Kapitel 6 beinhaltet die Ergebnisse der Anwendung des in Kapitel 4 beschriebenen Ver-
fahrens auf die im Rahmen dieser Arbeit untersuchten Lockergesteins-Hangrutschungen und
deren Interpretationen unter Beriicksichtigung der in den Kapiteln 2 und 3 dargestellten

Zusammenhénge hangspezifischer Prozesse.

In Kapitel 7 werden die an den jeweiligen Lockergesteins-Hangrutschungen ermittelten
Ergebnisse aus Kapitel 6 synoptisch interpretiert, um zu einem, ggf. auf andere Hénge
iibertragbaren, Prozessverstindnis bzgl. des raum-zeitlichen Auftretensmusters observierter
Hangprozesse zu gelangen. Gleichzeitig werden mogliche Herdmechanismen der observierten
seismischen Signale anhand weiterfiihrender seismologischer und bodenmechanischer

Analysen sowie statistischer Betrachtungen diskutiert. Zusatzlich enthélt dieses Kapitel einen
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Beitrag zur Diskussion moglicher Analogien der seismisch observierten Hangprozesse zu
seismischen Phanomenen der globalen Plattentektonik.

Die wesentlichen Ergebnisse dieser Arbeit liegen als eigenstdndige Manuskripte vor.
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2 Hangverformungen und Methoden zur Untersuchung ihrer Dynamik

In diesem Kapitel werden die unterschiedlichen Arten von Hangverformungen bzw. Massen-
bewegungen, deren begiinstigenden und auslosenden Faktoren sowie inter- bzw. multi-
disziplindre Ansdtze zu deren Untersuchung grundlegend erldutert. Gleichzeitig wird vor
diesem Hintergrund die Eingliederung der im Rahmen dieser Arbeit untersuchten Hang-

rutschungen beschrieben.

2.1 Klassifizierung von Hangverformungen

Massenbewegungsprozesse treten in vielfiltiger Form auf, bei denen zum einen zahlreiche
Ubergangsformen existieren und zum anderen hiufig komplexe Systeme aus Kombinationen
unterschiedlicher Prozesse auftreten (VARNES 1978, CRUDEN & VARNES 1996). Grundsitz-

lich konnen Massenbewegungen nach folgenden Kriterien klassifiziert werden:

e der Art des am Transport beteiligten Mediums (gravitationsbedingte Massen-
bewegungen (z.B. Bergstiirze), Abtragung und Transport durch Wind (z.B. dolische
Denudation), Massenbewegungen unter Mitwirkung von Wasser, Eis und/oder Schnee
(z.B. Muren), Massenbewegungen durch Frosteinwirkung (Solifluktion) und
Abtragung und Transport durch Gletschereis (glaziale Abtragung); nach AHNERT
(2003)),

e der Art und Dimension des bewegten Materials (z.B. Fels, Schutt, Sedimente; nach
VARNES (1978)),

e der Art und Weise der Bewegung (z.B. stiirzende, kippende, rutschende, flieBende,
spreizende Bewegung; nach VARNES (1978)) sowie

e der Geschwindigkeit der Bewegung (z.B. Unterscheidung zwischen Bodenkriechen
und Bodenflieen; nach ZEPP (2008)).

Eine der gebrduchlichsten Klassifizierungen von Massenbewegungen erfolgt nach VARNES
(1978) bzw. CRUDEN & VARNES (1996). Sie klassifizieren die Materialbewegungen nach der
Art und Weise der Bewegung unter Beriicksichtigung des Materialtyps (Abbildung 2.1).
Unberiicksichtigt bleiben in dieser Klassifizierung jedoch die Geschwindigkeiten der
Bewegung sowie die Art des am Transport beteiligten Mediums. Da die im Rahmen dieser
Arbeit untersuchten Hanginstabilititen (Kapitel 3) aus heterogenen, bindigen Locker-
sedimenten bestehen und relativ geringe Bewegungsgeschwindigkeiten (cm-dm/a) aufweisen,
wird im Folgenden auf die Hangprozesse des ,,BodenflieBens bzw. ,,Bodenkriechens* niher
eingegangen.

VARNES (1978) definiert das BodenflieBen als eine hangabwirts gerichtete Bewegung von
losem, unsortierten Material, die sich im Wesentlichen durch ihre Zusammensetzung, dem
Wassergehalt und der Geschwindigkeit der Bewegung unterscheidet. Er unterscheidet dabei
zwischen dem Murgang (engl. debris flow), dem schnellen Murgang (engl. debris avalanche),
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dem ErdflieBen (engl. earthflow), dem Schlammstrom (engl. mudflow) und dem

Bodenkriechen (engl. creep).
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Abbildung 2.1: Klassifizierung von Massenbewegungen anhand der materialabhdngigen Art
und Weise ihrer Bewegung (CRUDEN & VARNES 1996).
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Grundsitzlich konnen Flie- bzw. Kriechvorgénge nach ihrer Geschwindigkeit unterschieden
werden. Der Prozess des Bodenkriechens erstreckt sich zumeist iiber einen sehr langen
Zeitraum mit geringen Bewegungsraten (mm/a), wohingegen Prozesse des BodenflieBens
Bewegungsraten von bis zu 10 cm/a und Murgénge bis zu 60 km/h erreichen konnen (ZEPP
2008). FlieBvorginge konnen des Weiteren anhand ihres Wassergehalts unterschieden
werden. So sind Murgénge an periodisch auftretende Starkniederschlige gekoppelt und somit
nur bei einer sehr hohen Materialfeuchte tiberhaupt moglich. Ein Ansatz zur Klassifizierung
von Massenbewegungen in Abhéngigkeit ihres Wassergehalts und der Geschwindigkeit Threr
Bewegung ist in Abbildung 2.2 dargestellt.
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Abbildung 2.2: Klassifizierung von Massenbewegungen anhand ihrer Bewegungs-
geschwindigkeit und des Wassergehalts (ZEPP 2008).

Die Mehrheit der Hangbewegungen, ebenso wie die, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht
wurden, ldsst sich aber nicht durch nur einen der erlduterten Prozesse beschreiben. Vielmehr
bestehen die meisten Hanginstabilititen aus der Kombination mindestens zweier der in
Abbildung 2.1 und Abbildung 2.2 illustrierten Grundtypen von Massenbewegungen und
stellen somit wesentlich komplexere Systeme dar (VARNES 1978).

Fiir diese Arbeit wurden zwei grundlegend unterschiedliche, instabile Hénge in den Alpen
untersucht, die saisonal variierende Dynamiken zeigen: der Heumdser Hang im Vorarlberg,
Osterreich und die Rutschung in Super-Sauze, Frankreich. Aufgrund ihrer Bewegungs-
geschwindigkeiten (cm-dm/a), der Zusammensetzung des instabilen Materials (. W. bindige
Sedimente), der Art und Weise ihrer Bewegung (kriechend-flieBend) und des am Transport
beteiligten Mediums (i.W. Wasser) werden die beiden Hangrutschungen als Schlammstrom

(Super-Sauze) und Kriechhang (Heumdser Hang) klassifiziert. Detaillierte Beschreibungen
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der dynamischen Prozesse beider Hangrutschungen koénnen dem Kapitel 3 entnommen

werden.

2.2 Hangverformungen begiinstigende und auslésende Faktoren

Bei der Betrachtung von Faktoren, die Hangverformungen verursachen kdnnen, muss
zwischen denen, die permanent Hanginstabilititen begiinstigen und denen, die durch ihr
spontanes Auftreten Massenbewegungen auslosen konnen, unterschieden werden. In
Anlehnung an Kapitel 2.1 zdhlen zu den Faktoren, die Hangverformungen permanent be-

glinstigen konnen:

o dic Beschaffenheit des Materials (z.B. Materialart, hydraulische Eigenschaften,
Verwitterungsanfalligkeit),

e die geologische Situation (z.B. das Auftreten von Schichtgrenzen als Trennfldchen
bzw. potentielle Gleitschichten; Schichteinfallen),

e die seismo-tektonische Situation (z.B. natiirliche Seismizitit der Region),

¢ morphologische Eigenschaften, die z.B. die Erosion begiinstigen konnen sowie

¢ die klimatischen Verhéltnisse der Region.

Diese Faktoren beschreiben lediglich die probabilistische Anfilligkeit eines Hanges,
zukiinftig die Stabilitdt zu verlieren. Im Rahmen der Erstellung von Gefdhrdungskarten eines
Gebietes werden diese potentiellen Einfliisse analysiert und bilden somit die Grundlage fiir
weitere Untersuchungen (z.B. ANBALAGAN 1992).

Die Hangrutschungen auslosenden Faktoren konnen im Wesentlichen in vier Gruppen

eingeteilt werden:

e Anderungen des Wasserspiegels durch anormale Niederschlige, Frostabschluss oder
Schneeschmelze konnen die Konsistenz des Materials dndern und zur hydrostatischen
Anhebung fiihren.

¢ Erdbeben konnen eine Auflockerung des Materials verursachen bzw. zu Spannungs-
dnderungen fiihren.

e Anderungen der Auflast durch Starkniederschlige, Schmelzwasser oder Schnee-
bedeckung kénnen zu Anderungen des Spannungsregimes innerhalb eines Hang-
korpers fithren.

e Durch Unterspiilung kann die &uBlere Form eines Hanges verandert werden, was

wiederum Spannungsidnderungen zur Folge hat.

Die meisten instabilen Hange haben aber nicht nur einen auslosenden Faktor, sondern es sind
zumeist mehrere Faktoren, die das Versagen eines Hanges auslosen konnen (CRUDEN &
VARNES 1996).
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2.3 Methoden zur Untersuchung von Hangrutschungen

Um die vielféltigen, teils interagierenden, Prozesse komplexer Hangrutschungen, wie sie auch
in dieser Arbeit untersucht wurden, ganzheitlich zu verstehen, miissen multidisziplinire
Ansitze verfolgt werden. Da eine umfassende Darstellung aller Methoden zur Untersuchung
dynamischer Prozesse von Hangrutschungen den Rahmen dieser Arbeit sprengen wiirde,

werden lediglich die fiir diese Arbeit relevanten Methoden erléutert.

Geologie

Der geologische Aufbau eines Hanges beeinflusst maflgeblich dessen Anfalligkeit, die
Stabilitdt zu verlieren. Die Materialbeschaffenheit triagt entscheidend zu den hydrologischen
und bodenmechanischen Eigenschaften und somit zu der Art und Weise der Verformung und
der Bewegungsgeschwindigkeit eines instabilen Hanges bei (Kapitel 2.1 und 2.2). Ebenso
definiert die Lithologie eines Hangkdrpers unter Umstidnden die Ausbildung von mdglichen
Gleitflichen oder Scherbahnen innerhalb der Rutschung.

Gleichzeitig beeinflusst die geologische Beschaffenheit des Festgesteins die Topographie der
Basis eines instabilen Hangkorpers, die wiederum die Dynamik des gesamten Hanges
bestimmt. Auch die dynamischen Prozesse, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht wurden,
treten zum Grof3teil in Abhéngigkeit ihrer jeweiligen Untergrundtopographie auf (Kapitel
7.1).

Es gibt Regionen, in denen es bereits alleinig durch die ungiinstige geologische Situation des
Festgesteins (Hangverformungen begiinstigender Faktor; Kapitel 2.2) zur verstiarkten Aus-
bildung von Hanginstabilititen kommt. Besonders die gering kompaktierten Lossab-
lagerungen im Nord-Westen Chinas sind extrem anfillig fiir verheerende Erd- bzw. Hang-
rutschungen, die durch Erdbeben und Starkregenereignisse ausgelost werden und jedes Jahr
zu zahlreichen Opfern fithren (z.B. DERBYSHIRE et al. 2000). In Europa stellt das Tal des
Ubaye Flusses im Becken von Barcelonnette der franzdsischen Seealpen ebenso eine Region
dar, in der verstirkt Hanginstabilititen auftreten. Die an den Talflanken anstehenden
schwarzen Mergel sind extrem anfillig dafiir, durch Frostverwitterung im Winter ihre
Stabilitdt zu verlieren, wodurch vor allem in den Schmelzperioden im Friihjahr verstarkt
Hangbewegungen stattfinden (z.B. MAQUAIRE et al. 2003). Der in dieser Arbeit untersuchte
Schlammstrom in Super-Sauze befindet sich ebenso in diesem Gebiet. Detaillierte

Informationen bzgl. der regionalen Geologie kdnnen dem Kapitel 3.2.1 entnommen werden.

Hydrologie

Prinzipiell wird weltweit die Mehrzahl von Erd- und Hangrutschungen durch
Starkregenereignisse getriggert (TSAPARAS et al. 2002). Dabei spielen die hydrologischen
Eigenschaften einer Hanginstabilitdt, in Abhéngigkeit der geologischen Beschaffenheit und
somit der bodenmechanischen Eigenschaften des Materials, die entscheidende Rolle
beziiglich derer dynamischen Prozesse und Bewegungsgeschwindigkeit (Kapitel 2.1). Die

hierfiir entscheidenden, zum Grofteil interagierenden, bodenmechanischen und klimatischen
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Parameter, die die hydrologischen Eigenschaften eines Hanges sowie deren Einfliisse
definieren, kdnnen nach IVERSON (2000) folgendermaBen klassifiziert werden:

o Hangeigenschaften (Hangneigung, maximale Méchtigkeit, stationire Grundwasser-
spiegel und stationdrer vertikaler Wasserfluss),

e Materialeigenschaften (Materialbeschaffenheit, Reibungswinkel, Kohésion, Porosi-
tat, Sattigung, hydraulische Leitfdhigkeit und hydraulische Diffusivitit) sowie

¢ Niederschlagseigenschaften (Niederschlagsintensitit und Niederschlagsdauer).

Die Hangeigenschaften umfassen im Wesentlichen hangspezifische, geometrische
Gegebenheiten sowie stationdre hydrologische Eigenschaften eines Hanges. Die
Materialeigenschaften eines Hanges umfassen vor allem bodenmechanische Parameter, aber
auch dynamische hydraulische Prozesse in deren Abhingigkeit.

Bei sedimentiren Materialien sind dabei vor allem die numerische Beschreibung der
hydraulischen Leitfdhigkeit, die Untersuchung der Kapillardruck-Sittigungsbeziechung (VAN
GENUCHTEN 1980) sowie die Bilanzierung der eindimensional-vertikalen Wasserbewegung
(RICHARDS 1931, BEAR 1972) relevant. Um die Vielzahl hydrologischer Parameter und
Einflussfaktoren bestimmen zu konnen, miissen, neben der Erfassung meteorologischer
Daten, vor allem verschiedene geotechnische Analysen und Untersuchungen durchgefiihrt

werden.

Geotechnik

Geotechnische Untersuchungen umfassen Methoden zur Bestimmung statischer Eigen-
schaften und dynamischer (Hang-) Prozesse im Feld, als auch Laboruntersuchungen zur
Ableitung hydrologischer und bodenmechanischer Materialparameter (CARIS & VAN ASCH
1991). Dabei ist eine thematische Abgrenzung zu anderen Fachdisziplinen (z.B. Geologie,
Hydrologie, Bodenmechanik) kaum méglich und Ubergiinge sind flieBend. In diesem Kapitel
soll lediglich auf ausgewéhlte geotechnische Verfahren zur Untersuchung instabiler Hinge
ndher eingegangen werden.

Mit Hilfe von Bohrungen kénnen z.B. der geologische Aufbau eines Hangkorpers (z.B. eine
eventuell vorhandene Schichtung), dessen Méchtigkeit, eine eventuell vorhandene potentielle
Gleit- bzw. Trennschicht sowie hydrologisch relevante Eigenschaften (z.B. Grundwasser-
spiegel) punktuell ermittelt werden. Die durch Bohrungen gewonnenen Proben konnen
anschlieBend durch standardisierte Laborversuche hinsichtlich ihrer Beschaffenheit und ihres
bruchmechanischen Verhaltens hin untersucht und, materialabhingig, relevante Parameter
(z.B. Scherfestigkeit, hydraulische Leitfdhigkeit) abgeleitet werden. Eine umfassende
Darstellung geotechnischer Labormethoden sowie ihre Anwendungsmoglichkeiten und
-einschriankungen ist unter anderem im ,,Grundbau-Taschenbuch* von WITT (2009) gegeben.
Geotechnische Untersuchungsmethoden konnen aber ebenso herangezogen werden, um
dynamische (Hang-) Prozesse langzeitlich zu observieren. Eine dauerhafte Uberwachung von

Hangbewegungen im Untergrund kann z.B. mit Bohrlochinstrumentierungen erfolgen. So
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kann beispielsweise durch die Installation von Inklinometern permanent (ggf. in
verschiedenen Tiefen) die durch Verschiebungen im Untergrund verursachte Neigung eines
sog. Inklinometerrohres zeitlich hochauflosend registriert und auf absolute Bewegungsraten
riickgeschlossen werden (z.B. CORSINI et al. 2005). Bestehende Bohrlocher konnen ebenso
mit Messgerdten instrumentiert werden, die z.B. hydrologisch relevante Parameter dauerhaft
aufzeichnen. Zum Beispiel kann durch die Installation von Piezometern der Porenwasser-
druck (ggf. in verschiedenen Tiefen) dauerhaft registriert werden. Durch die Installation von
mehreren, rdumlich verteilten, Piezometern lassen sich bei hinreichender rdumlicher Ab-
deckung und Instrumentendichte somit auch dreidimensional FlieBvorginge und Wasser-
wegsamkeiten hydrologisch untersuchen (z.B. DE MONTETY et al. 2007).

Der Nachteil geotechnischer Untersuchungsmethoden liegt vor allem darin, dass zumeist
lediglich punktuell Parameter und dynamische Prozesse bestimmt bzw. observiert werden
kdnnen. Vor allem bei komplexen Hangrutschungen (Kapitel 2.1) sind punktuell gewonnene
Erkenntnisse zwar hilfreich, aber meist nicht ausreichend, um damit dynamische Prozesse der
gesamten Hanginstabilitdt hinreichend korrekt beschreiben zu konnen. Flichendeckende
geotechnische Untersuchungen und Instrumentierungen wiren dagegen wesentlich geeigneter,

sind aber meist mit sehr hohen Kosten verbunden.

Fernerkundung

Die vielfdltigen Methoden der Fernerkundung bieten hinsichtlich der Untersuchung instabiler
Hinge zahlreiche Anwendungsmdglichkeiten. Eine Ubersicht iiber die grundlegende Metho-
dik, ihre Einschrinkungen, verschiedene Applikationen, Prozessierungsschritte und FEin-
schrankungen gibt z.B. RICHARDS & JIA (2005).

Mit Hilfe der Fernerkundung konnen vielfdltige Informationen der Erdoberfliche gewonnen
und analysiert werden. Neben der Aufnahme visueller Bilder konnen, in Abhéngigkeit der
Nutzlast eines Fluggerits, verschiedenste Sensoren installiert werden, wie z.B. Multispektral-
scanner, Thermalbildkameras, Radarsysteme, Hyperspektralsensoren, Mikrowellenradio-
meter, Laseraltimeter (LIDAR - Light Detection and Ranging) und Interferometer (InSAR —
Interferometric Synthetic Aperture Radar), die variierende Parameter aufzeichnen und somit
fiir unterschiedliche Analysen geeignet sind. Dabei muss zwischen satelliten-, flugzeug- und
drohnengestiitzter Verfahren unterschieden werden, deren unterschiedliche Flughohe
prinzipiell in einer variierenden rdumlichen Aufldsung resultiert. Die Analyse von
Satellitenbilder eignet sich fiir die Erstellung von Gefahrdungskarten einer Region (NICHOL et
al. 2006). Jedoch lassen sich mit Satellitenbildern relativ geringer Auflosung keine
kleinskaligen, raumlichen Strukturen kartieren, wie dies bei der Analyse und Interpretation
von Luftbildern der Fall ist (WHITWORTH et al. 2005). In Bezug auf Hangrutschungen kdnnen
mit Hilfe von Luftbildern, mit einer flughdhenabhéngigen rdumlichen Aufldsung von
durchaus unter einem Meter, detailliert Strukturen (z.B. Abrisskanten) oder oberflidchliche

Wasserwegsambkeiten kartiert werden.
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Um Strukturen, deren rdumliche Dimension nur wenige Zentimeter betragen (z.B.
Rissstrukturen), zu kartieren oder deren Dynamik auch iiber einen lingeren Zeitraum hinweg
zu observieren, konnen Drohnen (sog. UAV — Unmanned Aerial Vehicle) eingesetzt werden,
die hochauflosende Luftbilder aufnehmen kdnnen (NIETHAMMER et al. 2010). Diese haben
einerseits den Vorteil, auch in unwegsamen (alpinem) Gelédnde eingesetzt werden zu konnen,
andererseits sind sie flexibel einsetzbar, so dass die Beobachtung dynamischer Prozesse (z.B.
Rissentwicklung, Bewegungen) durch wiederholte Befliegungen in einem bestimmten
Zeitraum mdoglich ist (NIETHAMMER et al. 2009). Mit Hilfe photogrammetrischer Auswerte-
verfahren lassen sich neben der Beobachtung der beschriebenen statischen Eigenschaften und
dynamischen Prozessen ebenso hochauflésende 3-dimensionale Gelindemodelle erzeugen
(NIETHAMMER et al. 2012).

Der im Rahmen dieser Arbeit untersuchte Schlammstrom in Super-Sauze (Kapitel 3.2) wurde
ebenso mit Hilfe von UAVs untersucht. Die dabei gewonnenen Erkenntnisse erlaubten,
gemeinsam mit den seismischen Untersuchungen, eine gemeinsame Interpretation und stellten

eine wertvolle Referenz dar (Anhang A2).

Terrestrische Vermessungen

Methoden der terrestrischen Vermessung werden dazu genutzt, um zum einen die Erd-
oberfliche bildtechnisch zu erfassen und zum anderen dynamische Prozesse (i.W.
Bewegungen) zu observieren. Beziiglich der Untersuchung von instabilen Hingen kdnnen mit
Hilfe von terrestrischen Laserscans (7LS bzw. LIDAR) hochauflosende Gelindemodelle
ausgewdhlter Hangbereiche erstellt werden. Durch mehrmaliges Scannen eines Bereichs in
einem bestimmten Zeitraum konnen so auch dynamische Prozesse (z.B. Bewegungen,
Rissentwicklung) untersucht werden (KASPERSKI et al. 2010). Diese Methoden eignen sich
allerdings nur eingeschriinkt fiir eine permanente Uberwachung von Hangbewegungen und
kdnnen auch zumeist nur einen ausgewéhlten Hangbereich abdecken.

Durch die permanente Installation von GPS-Stationen kann langzeitlich die 3-dimensionale
Dynamik eines Hanges erfasst werden (GILI et al. 2000). Dabei werden aber nur punktuelle
Bewegungen erfasst, die, vergleichbar mit geotechnischen Untersuchungsmethoden, nicht
zwangsweise die Dynamik des gesamten Hanges widerspiegeln. Der Vorteil der Methode
liegt allerdings darin, dass Bewegungen zeitlich hochauflésend registriert werden kdnnen,
wodurch eine statistisch belastbare Untersuchung duBlerer Einfliisse (z.B. Schneeschmelze)
moglich ist.

Zur Uberwachung dynamischer Prozesse kleinrdumiger Strukturen (z.B. Rissentwicklung)
konnen Extensometer benutzt werden. Das Verfahren basiert darauf, Lingendnderungen bzw.
Dehnungen in zeitlich hoher Auflosung zu erfassen (CAROMINAS et al. 2000). Im Rahmen
dieser Arbeit wurden an dem Schlammstrom in Super-Sauze (Kapitel 3.2) ebenso
Extensometermessungen durchgefiihrt und dienten als Referenzinformation flir seismisch

registrierte Signale (Kapitel 6.2.2).
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Geophysik

Da im Rahmen der vorliegenden Arbeit Prozesse von Hangrutschungen mit Hilfe
geophysikalischer Verfahren untersucht wurden, werden in diesem Kapitel die verschiedenen
Methoden detailliert erldutert. Der Fokus liegt dabei auf der Abgrenzung des angewendeten
Verfahrens Nanoseismic Monitoring (Kapitel 4) zur Uberwachung von Lockergesteins-Hang-
rutschungen im Vergleich zu anderen passiven seismischen Methoden zur Uberwachung von
Hanginstabilititen, die aus Festgestein aufgebaut sind.

In der Geophysik kann eine Vielzahl von Methoden zur Bestimmung statischer Eigenschaften
und zur Uberwachung dynamischer Prozesse angewendet werden. Die hinsichtlich der
Untersuchung von Hangrutschungen relevantesten sind dabei die Verfahren der Geoelektrik,
der Elektromagnetik, des Georadars, der aktiven Seismik und der passiven Seismik. Im
Gegensatz zu den passiven Verfahren, sind sowohl das Verfahren der aktiven Seismik als
auch das der Geoelektrik aktive Verfahren und basieren darauf, ein Signal in den Untergrund
zu induzieren, um relevante statische Eigenschaften aufzulosen. Die Geoelektrik eignet sich
besonders zur Kartierung von Untergrundstrukturen hinsichtlich ihrer hydrologischen Eigen-
schaften, da der registrierte spezifische Widerstand bzw. die elektrische Leitfahigkeit signi-
fikant vom Wassergehalt des Materials abhdngen (DIETRICH 1999, BORNER et al. 2005). Der
spezifische elektrische Widerstand bzw. die elektrische Leitfahigkeit héngt jedoch nicht nur
vom (Poren-)Wassergehalt und dessen lonenkonzentration (elektrolytische Leitfdhigkeit) ab.
Die verschiedenen Arten von Leitfahigkeiten lassen sich durch alleinige Anwendung
geoelektrischer Verfahren nicht voneinander unterscheiden. Geoelektrische Verfahren wurden
in jiingerer Zeit ebenso zur lithologischen Charakterisierung des Untergrundes (z.B. KNEISEL
2006), zur Untersuchung des oberflichennahen Permafrosts (HAUCK & KNEISEL 2006) sowie
zur Analyse von Hangrutschungen (JONGMANS & GARAMBOIS 2007) eingesetzt.
Vergleichbar mit geoelektrischen Verfahren konnen elektromagnetische Verfahren
angewendet werden, um den Wassergehalt im oberflichennahen Untergrund abzuleiten
(JONES et al. 2005). Anwendungen der Elektromagnetik zur lithologisch-strukturellen
Charakterisierung finden sich u. a. bei COCKX et al. (2006). Aufgrund der Tatsache dass geo-
physikalische Messwerte nicht eindeutig einem bestimmten Bodenparameter zugeordnet
werden konnen, werden in der Regel geophysikalische Messungen mit tatsdchlichen
Bodenparametern, wie z.B. Porositét, die aus Neutron-Neutron-Messungen in Bohrlochern
oder mit Hilfe der Direct-Push Technologie (DIETRICH & LEVEN 2006) gewonnen werden,
verkniipft. Daraus lassen sich standortbezogene Parameterbeziehungen ableiten, welche
sowohl die Interpretation der geophysikalischen Daten verbessern, als auch eine para-
metrisierte hydrogeologische Charakterisierung des Untergrundes erlauben. Hochauflosende
Georadarverfahren (GPR — Ground Penetrating Radar), welche héaufig zur oberflichennahen
Kartierung von Feuchte- und Substratanomalien eingesetzt werden (z.B. GROTE et al. 2002),

erreichen an den in dieser Arbeit untersuchten Hangrutschungen nicht die bendtigte
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Eindringtiefe, bzw. wiren durch den hohen Anteil tonig-schluffiger Sedimente (Kapitel 3) nur
bedingt einsetzbar.

Die Verfahren der aktiven Seismik (Refraktionsseismik und Reflexionsseismik) werden dazu
eingesetzt, um Schichtgrenzen im Untergrund zu charakterisieren. Sie zielen darauf ab,
geologische und geophysikalische Grenzflichen zu rekonstruieren. Bei hinreichender
Profildichte lassen sich 3-dimensionale Modelle der Untergrundstruktur bzw. der Méchtigkeit
und des Volumens eines Hangkorpers ableiten, die fiir weitere numerische Beschreibungen
der Hangdynamik essentiell sind. Informationen bzgl. der internen Struktur bzw. der
Festgesteinstopographie im Untergrund sind notwendig fiir die Risikoabschitzung eines
Hanges (TERLIEN et al. 1995). GLADE et al. (2005) konnten zudem mittels aktiver Seismik
nahezu flichendeckend die Gleitfliche einer Hangrutschung auflosen. Zusétzlich zu einem
generierten Untergrundmodell ist die Ableitung wichtiger geophysikalischer Parameter (z.B.
Vp, V5) ebenso essentiell fiir die Lokalisierung seismischer Ereignisse mittels passiver Seismik.
Dariiber hinaus konnen iiber die ermittelten geophysikalischen Eigenschaften relevante
Materialeigenschaften abgeleitet werden (E-Modul, Schermodul). Im Rahmen dieser Arbeit
wurden refraktionsseismische Aufschlussverfahren am Heumdser Hang angewendet, die im
Anhang A3 beschrieben sind.

Passive seismische Untersuchungen

Die passive Seismik umfasst verschiedene Verfahren mit deren Anwendung sich sowohl
geometrische Hangeigenschaften (z.B. Sedimentdicke) als auch dynamische Spannungs-
abbauprozesse observieren lassen. Basierend auf der Methode von NAKAMURA (1989) kann
z.B. durch die Analyse des spektralen Verhiltnisses der Horizontalkomponente zur Vertikal-
komponente der Registrierung eines 3-Komponenten Seismometers (H/V-Methode) die
Resonanzfrequenz eines groBraumigen Sedimentkdrpers ermittelt werden, die, bei bekannter
Scherwellengeschwindigkeit (vy), die Abschidtzung dessen Machtigkeit ermoglicht (PAROLAI
et al. 2002). In Bezug auf die Untersuchung von Hangrutschungen kann mit dieser Methode
punktuell die Méchtigkeit eines Hangkorpers bestimmt werden (MERIC et al. 2007).

Im Gegensatz zu der seismischen Untersuchung von Einzelereignissen (z.B. Erdbeben, Hang-
prozesse) kann auch das registrierte seismische Rauschen dazu genutzt werden, Informationen
bzgl. des Untergrunds zu erhalten. Durch die Betrachtung der Kreuzkorrelierten seismischen
Rauschens zweier Stationen kann iiber die Ableitung der sog. Greenschen Funktion auf
mogliche Untergrundstrukturen riickgeschlossen werden (CAMPILLO 2006). Sowohl die
Kreuzkorrelierten als auch die Greensche Funktion beinhalten vergleichbare Informationen
und fungieren als Antwortfunktionen des Untergrunds bzw. des Laufwegs seismischer Wellen
(z.B. GOUEDARD et al. 2008, DERODE et al. 2003). Mit Hilfe von Inversionsverfahren konnen
dann innerhalb einer gegebenen Stationsauslage iiber die Greensche Funktion Untergrund-
strukturen bestimmt werden. Daher wird das Verfahren auch als ,Seismic Noise Tomography’
bzw. als ,Seismic Interferometry’ bezeichnet (PICOZzZI et al. 2009). Da in den Kreuz-
korrelierten nahezu ausschlielich Informationen der Oberflichenwellen enthalten sind, wird
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dieses Verfahren auch als ,Surface-wave tomography’ bezeichnet (SHAPIRO et al. 2005, YAO
et al. 2006). Das Wellenfeld von Oberflichenwellen enthélt wiederum wesentliche
Informationen {iber den Aufbau und die Zusammensetzung des vom Wellenfeld durch-
laufenen Materials, insbesondere beziiglich dessen Scherfestigkeit (WATHELET at al. 2008)
und wird daher zur rdumlichen Verteilung der Scherfestigkeit im Untergrund auch zur
Untersuchung von Hangrutschungen angewendet (RENALIER et al. 2010, HEINCKE et al.
2006).

Eine weitere Methode, um durch passive seismische Registrierungen Untergrundstrukturen
aufzulosen, ist die sog. ,Earthquake Tomography’. Dabei wird die Greensche Funktion
(Antwortfunktion des Laufwegs zwischen Quelle und Empfinger) berechnet und
anschlieBend mit Hilfe von Inversionsverfahren Untergrundmodelle ermittelt (KISSLING
1988, KISSLING et al. 1994). Vergleichbare Methoden zur strukturellen Untersuchung von
Hangrutschungen haben MERIC et al. (2007) angewendet, die allerdings kiinstliche Signal-
quellen benutzt haben. Das Verfahren der Analyse der Kreuzkorrelation seismischen
Rauschens zwischen zwei Stationen wurde auch auf die permanent registrierten seismischen
Daten, die im Rahmen dieser Arbeit erhoben wurden, von GASSENMEIER (2011) angewendet.
Im Gegensatz zu den bisher erlduterten passiven seismischen Methoden, wird im Rahmen
dieser Arbeit das raumzeitliche Auftreten unterschiedlicher, diskreter Hangprozesse an
Lockergesteins-Hangrutschungen seismisch untersucht. Die Moglichkeit der seismischen
Erfassung rutschungsinduzierter Bruchprozesse konnte bei Hanginstabilititen bestehend aus
Festgestein (-schutt) in Norwegen (ROTH et. al 2005), in den Osterreichischen Alpen
(BRUCKL & MERTL 2006), in den schweizerischen Alpen (SPILLMANN et. al 2007) sowie in
den franzosischen Alpen (HELMSTETTER & GARAMBOIS 2010, LEVY et al. 2011) plausibel
nachgewiesen werden.

Im Gegensatz zu diesen Studien bestehen die im Rahmen dieser Arbeit untersuchten
Hanginstabilititen aus bindigem Lockermaterial (Kapitel 3). Seismisch erfassbare
Hangprozesse im Sinne einer sproden Deformation, die impulshafte Signale hinreichender
Energie generieren konnten, wurden daher auch nicht erwartet. Lediglich die Studien von
GOMBERG et al. (1995, 2011) belegen die Existenz von Bruchprozessen an der aus
Lockermaterial bestehenden Slumgullion Hangrutschung in Colorado, USA. Aufgrund der
Analogie des rdumlichen Auftretens der beobachten Signale und derer an seismo-tektonischen
Plattengrenzen, wurde von GOMBERG et al. (1995) der Begriff ,Slidequakes’ etabliert. Dieser
beschreibt den Spannungsabbau des instabilen Hangmaterials durch einen rutschungs-
induzierten Sprodbruch. In den erwdhnten Studien konnten allerdings die registrierten Signale
nicht lokalisiert werden. Es konnte lediglich durch die Anwendung von ,power density
functions” (SPILLMANN et al. 2007) bzw. durch die Bestimmung des Azimuts eines
registrierten Signals (GOMBERG et al. 1995, 2011) der Quellort abgeschitzt werden.
Unabhéngig von der Lokation der Ereignisse erlaubt die Analyse deren zeitlichen Auftretens
die Untersuchung moglicher Triggermechanismen. HELMSTETTER & GARAMBOIS (2010)
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beobachteten z.B. einen Zusammenhang zwischen dem Auftreten von rutschungsinduzierten
Bruchprozessen und Niederschlagsereignissen an einer Festgesteinsrutschung in den
franzosischen Alpen. Passive seismische Untersuchungen konnen aber ebenso die lokale
Seismizitdt erfassen und somit den Einfluss von lokalen Erdbeben auf eine Hangstabilitéit
bestimmen (z.B. MEUNIER et al. 2007, KEEFER 1994).

AMITRANO et al. (2005) und SENFAUTE et al. (2009) konnten mit Hilfe passiver seismischer
Verfahren Signale beobachten, die als Vorldufereffekte eines Kliff-Kollaps interpretiert
wurden. Seismische Signale kleinskaliger Felsstiirze konnten von VILAJOSANA et al. (2008)
und LACROIX & HELMSTETTER (2011) untersucht werden. LEVY et al. (2011) nutzten passive
seismische Verfahren, um die zeitliche Variation der Resonanzfrequenz einer Felsséule zu
untersuchen und somit Riickschliisse auf deren Stabilitét ziehen zu kénnen.

Im Gegensatz zu den beschriebenen Studien, ist das Ziel dieser Arbeit die umfassende
Untersuchung des raum-zeitlichen Auftretens verschiedener, diskreter Hangprozesse. Diese
konnten dabei durch die Anwendung des Verfahrens Nanoseismic Monitoring (Kapitel 4)
nicht nur detektiert, sondern auch lokalisiert werden. Dadurch wird zum einen eine Analyse
bzgl. der Interaktion von strukturellen Hangeigenschaften (z.B. Untergrundtopographie) und
der Generierung von Hangprozessen, und zum anderen die Untersuchung mdoglicher Einfliisse
auf die jeweilige Hangstabilitét (z.B. lokale Seismizitdt oder Starkregen) ermdglicht.
Vergleichbar mit dem Verfahren des passiven seismischen Monitorings konnen mit Hilfe der
Methode ,Acoustic Emission” im Labor Signale, die durch Deformationen von Material-
proben (im cm-Bereich) generiert werden, mit Ultraschallsensoren registriert und analysiert
werden (z.B. SCHOLZ 1968a, 1968b). Mit Hilfe dieser Methode konnten in zahlreichen
Studien auch an Lockersedimenten deformationsinduzierte Signale auf der ,Laborskala’
erfasst werden (z.B. COHEN et al. 2009). Dabei liegen, im Vergleich zu den auf der
,Hangskala’ untersuchten Signale, bei der Anwendung von ,Acoustic Emission’ die
Ereignisse in wesentlich hoheren Frequenzbereichen (mehrere kHz, Kapitel 5.2). Ein
besonderer Vorteil der Methode liegt in der Moglichkeit, unterschiedliche Arten von
Materialdeformationen, wie sie bei Lockersedimenten vorliegen kdnnen (z.B. sprode oder
plastisch-viskose Deformation), unter kontrollierten Bedingungen zu untersuchen (z.B.
BRANTUT et al. 2011, AMITRANO 2003).
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3 Untersuchungsgebiete und Besonderheiten ihrer jeweiligen Dynamik

Die seismischen Untersuchungen dieser Arbeit wurden exemplarisch an zwei Lockergesteins-
Hangrutschungen in den Alpen durchgefiihrt: am Heumoéser Kriechhang im Voralpenraum
Osterreichs (Vorarlberg) und am Schlammstrom in Super-Sauze in den franzosischen
Seealpen (Abbildung 3.1). Die Besonderheiten der jeweiligen Hangdynamik, die es im
Kontext dieser Untersuchungen zu beriicksichtigen gilt, werden in diesem Kapitel dargestellt.
Der Heumoéser Hang befindet sich im Vorarlberger Alpenvorland, ca. 25 km siidlich von
Bregenz, Osterreich (Abbildung 3.1). Der Schlammstrom in Super-Sauze liegt in den
franzésischen Seealpen, ca. 100 km o6stlich von Gap im Départment Alpes-de-Hautes-

Provence der Region Provence-Alpes-Cote d’ Azur (Abbildung 3.1).

4° 6° a° 12° 14° 16° 18°

Abbildung 3.1: Geografie der Alpen und Lokationen der untersuchten Hangrutschungen
(Abbildung wurde mit GMT (WESSEL & SMITH 1991, 1995) erstellt).

3.1 Heumdser Kriechhang (Vorarlberger Alpen)

Der Heumoser Hang befindet sich ca. einen halben Kilometer siidlich der Ortschaft Ebnit, die
politisch zur Stadt Dornbirn gehort. Die rdumliche Ausdehnung des Hanges belduft sich auf
ca. 600 m von Nord nach Siid und ca. 1800 m von West nach Ost. Der Hang erstreckt sich
von ca. 460 m ii. Adria im Osten bis auf ca. 1360 m ii. Adria im &uBersten Westen (In
Osterreich bezieht sich die Angabe zur Hohe iiber Meeresspiegel auf den mittleren Pegelstand
der Adria am Molo Sartorio von Triest. Referenzwert ist dabei der Pegel von 1875.). Der

westliche, obere, Hangbereich weist eine Muldenform auf, wohingegen der dstliche Bereich
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nahezu cben zur Ebniter Ache hin abfillt. Biche, die teilweise nur saisonal flieB3en,
entwissern den gesamten Hang nach Osten in Richtung der Ache. Die Ebniter Ache hat sich
bereits bis zum anstehenden Festegestein eingeschnitten und erodiert am Hangful3 bestandig
das nachrutschende Material ab (Abbildung 3.2). Die laterale Begrenzung des
Untersuchungsgebietes entstand, historisch bedingt, aufgrund des hydrologischen
Einzugsgebietes und durch die geologische Beschaffenheit des Rutschungskdrpers am
Heumoser Hang (Abbildung 3.2). Die Dynamik des Hanges stellt fiir die dort lebende
Bevolkerung eine ernste Einschrinkung bzw. Gefahr dar, da sowohl die Gebdude als auch die

Infrastruktur starke Beschddigungen in Form von Rissen, Setzungen und Hebungen erfahren.

3.1.1 Geologie

Der Heumdser Hang befindet sich in einem Gebiet, in dem vor allem fiinf verschiedene
geologische Einheiten dominieren (SCHWENK 1999, Abbildung 3.2). Die Amdener und die
Wang Schichten gehoren zur Sintis-Decke des Nordhelvetikums und entstanden in der
Oberkreide (Coniac bis Maastricht). Die Amdener Mergel bestehen aus einer monotonen
Abfolge sandiger-schluffiger-toniger Mergel, die sehr verwitterungsanfillig sind. Im
Untergrund konnen sie als Wasserstauer fungieren, was sie als moglichen Gleithorizont
priadestiniert (SCHNEIDER 1999). In den Wang Schichten kommen sandige Mergel und
massige Kalke vor, in denen sandige Lagen eingeschaltet sind. Diese Wang Mergel sind
verwitterungsbesténdiger als die Mergel der Amdener Schichten (LINDENMAIER 2008). Die
Leimern Schichten gehdren zur Liebensteiner Decke des Ultrahelvetikums und bestehen,
vergleichbar zu den Amdener Mergeln, im Wesentlichen aus sandig-schluffigen-tonigen

Mergeln mit kalkigen Einschaltungen.

——— Hydrologisches Einzugsgebiet Postglaziale Sedimente i Leimernmergel |
0 75 150 225 300 m

—— Rutschungskérper Subglaziale Geschiebemergel [l Wangener Mergel
Fliisse [ | Amdener Mergel - Stérung

BN Gebaude [ Globigerinen Flysch - a_ Vermutete Stérung
Wege

Abbildung 3.2: Geologie des Heumdser Hanges (verdndert nach SCHWENK 1999).
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Diese Schichtfolgen wurden durch die wiirmeiszeitliche Vereisung glazial iiberpragt. Durch
einen Ausliufer des Rheingletschers wurden am Ende der letzten Eiszeit im Ostlichen
Hangbereich Geschiebemergel abgelagert, die einer Mordne zuzuordnen sind (SCHWENK
1999). Postglazial abgelagerter Hangschutt besteht aus Ger6llen der umgebenden
geologischen Einheiten, dessen Komponenten von Sand- bis Blockkorngréf3e reichen und in
eine feinkdrnige Matrix (Ton- bis Schluftkorngrof3e) eingebettet sind.

Aufgrund der geologischen Kartierung, die im Wesentlichen auf SCHWENK (1999) beruht,
wurde das Ausstreichen des instabilen Hangkdrpers, der aus diesen subglazialen Geschiebe-
mergeln und postglazialem Hangschutt besteht, als Abgrenzung vom anstehenden Festgestein
angenommen. Der geologische Aufbau des Heumdser Hanges kann Abbildung 3.2 ent-

nommen werden.

3.1.2 Darstellung des aktuellen Verstindnisses der Hangdynamik

Da eine umfassende Darstellung der Untersuchungen des Heumoser Hangs den Rahmen

dieser Arbeit sprengen wiirde, werden nur die fiir diese Arbeit relevanten Studien erwihnt.

Nicht erst seit dem Bestehen der Forschergruppe Grofhang (2006 — 2011) lag der Heumdoser
Hang im Fokus zahlreicher geologischer, hydrologischer und geotechnischer Studien. Mit
Hilfe von GPS-Messungen wurden die Bewegungen des Hanges an der Oberfliche in den
Jahren 1998 bis 2001 langzeitlich observiert (DEPENTHAL & SCHMITT 2003).

——— Hydrologisches Einzugsgebiet Messstellen Bewegungsrate 0_125 25_0 aye 5{" 0
© m
—— Rutschungskérper '@ Quelle =4 0-5cmla
Flu 5?9 &  Wetterstation 5-10 cm/a
P Gebaude @ Bohrung = >10cmfa
Wege
Waldflache

Abbildung 3.3: Lage relevanter Instrumentierungen und ermittelte Bewegungsraten des
Heumdéser Hanges (verdndert nach LINDENMAIER et al. 2005).
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Die Messungen zeigten, dass sich der Hang in drei Bereiche unterschiedlicher Bewegungs-
raten an der Hangoberfliche unterteilen ldsst. Im oberen, nordwestlichen Hangbereich
betrugen die Bewegungen ca. 10 cm pro Jahr. Der mittlere, abgeflachte Hang zeigt
Bewegungen von bis zu 5 cm pro Jahr. Im &stlichen Hangbereich wurden die hochsten
Bewegungsraten von iliber 10 cm pro Jahr registriert (Abbildung 3.3). Aufgrund der
Materialbeschaffenheit und der geringen Bewegungsraten wird der Heumoser Hang nach
CRUDEN & VARNES (1996) und ZEPP (2008) als Kriechhang klassifiziert (Kapitel 2.1). Wann
der Heumdser Hang seine einstige Stabilitét verlor, ist unbekannt.

Im oberen, westlichen Hangbereich wurden mehrere Bohrungen abgeteuft (Bohrungen KB3
und HH4, Abbildung 3.3), die mit Inklinometern und Piezometern instrumentiert wurden. Mit
Hilfe der Inklinometermessungen in verschiedenen Tiefen konnten Bewegungen entlang einer
Scherbahn gemessen werden (Abbildung 3.4). Die Bewegungen fanden an der Bohrung KB3
in einer Tiefe von ca. 8 m und bei der Bohrung HH4 in einer Tiefe von ca. 11,5 m innerhalb
des Hangschutts statt und konnten keinem geologischen Schichtwechsel zugeordnet werden
(Abbildung 3.4). Die Deformationsraten betrugen lediglich ca. 17 mm in einem Zeitraum von
ca. 22 Monaten (Bohrung KB3) bzw. ca. 8§ mm in einem Zeitraum von ca. 11 Monaten
(Bohrung HH4) und entsprechen somit ungefihr den an der Oberfliche gemessenen

Bewegungsraten von 5-10 mm pro Jahr in diesem Hangbereich (Abbildung 3.3).
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Abbildung 3.4: Geologisches Profil und Inklinometermessungen in den Bohrlochern KB3 und
HH4 (WIENHOFER et al. 2009a, vgl. Abbildung 3.3).
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Am Heumoser Hang wurde bereits 1998 eine Wetterstation eingerichtet (Abbildung 3.3), die
den Niederschlag, die Schneehdhe, die Temperatur, die solare Einstrahlung, die relative
Luftfeuchte, den Luftdruck sowie die Windstérke und —richtung permanent registriert. Durch
die in der Bohrung KB3 (Abbildung 3.3) installierten Piezometer konnte somit von
LINDENMAIER et al. (2005) ein direkter Zusammenhang zwischen Niederschlag und raschen
Porenwasserdruckanstiegen in verschiedenen Tiefen beobachtet werden (Abbildung 3.5).
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Abbildung 3.5: Porenwasserdruckdnderungen in verschiedenen Tiefen in der Bohrung KB3
in Abhdngigkeit des Niederschlags. (a) 1998 (b) Juli-August 1998 (LINDENMAIER et al. 2005).

Aus Abbildung 3.5 wird ersichtlich, dass mehrheitlich innerhalb weniger Stunden nach
Niederschlagsereignissen die Porenwasserdriicke in verschiedenen Tiefen ansteigen.
Aufgrund der geringen hydraulischen Leitfihigkeit des Hangmaterials von 107 m/s
(LINDENMAIER et al. 2005) kénnen diese raschen Anderungen aber nicht durch Infiltration
entstanden sein. LINDENMAIER et al. (2005) vermuten daher, dass es im Untergrund
Wasserwegsamkeiten geben muss, z.B. entlang der Grenzschicht Hangmaterial-Festgestein,
die fiir die rasch ablaufenden hydrologischen Prozesse ursédchlich sind. Gleichzeitig zeigt
Abbildung 3.5, dass kein allgemein giiltiger Zusammenhang zwischen Niederschlagsmenge
und Porenwasserdruckdnderungen beobachtet werden kann. WIENHOFER et al. (2011)
konnten auBerdem keinen kausalen Zusammenhang zwischen Porenwasserdruckdnderungen
im Untergrund und Bewegungen entlang der Scherbahn belegen.

Die hydrologischen Prozesse am Heumdser Hang, die mafBgeblich fiir dessen Dynamik
verantwortlich zu sein scheinen, stellen sich somit aufgrund der Heterogenitit des
Hangmaterials, zeitlich und rdumlich als sehr komplex dar und koénnen derzeit nicht
umfassend numerisch beschrieben werden (WIENHOFER et al. 2009b). Es wird allerdings
vermutet, dass Makroporen, die riumlich konzentriert in der Néhe der natiirlichen Quelle an
der Grenze zwischen Hangmaterial und Festgestein auftreten (Abbildung 3.3), fiir die raschen
Infiltrationsprozesse am Heumdser Hang verantwortlich sind (WIENHOFER et al. 2009b).
DITTFURTH (2002) kartierte die 6kologische Feuchte des Oberbodens und unterteilte anhand
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derer den Heumdser Hang in vier verschiedene Hydrotope (Abbildung 3.6). Das Hydrotop 1
im siidlichen Hangbereich ist charakterisiert von raschen Infiltrationsvorgingen, die
allerdings von der Wasserséttigung des Materials abhéngen. Der Pegelstand der Quelle kann
als Indiz fiir das gesamte Wasser-Druck-System am Heumdser Hang herangezogen werden
(LINDENMALIER 2008). Das Geldnde von Hydrotop 2 zeigt ein relativ hohes Gefille, so dass
die Wassersittigung in diesem Bereich saisonal stark variiert. Im Gegensatz zu Hydrotop 2
zeigt Hydrotop 3 im mittleren Hangbereich aufgrund seiner abgeflachten Geldndestruktur eine
héhere Durchfeuchtung, wohingegen der Ostliche Hangbereich (Hydrotop 4) aufgrund des
Materialwechsels (Abbildung 3.2) eine permanente Durchfeuchtung aufweist.

—— Hydrologisches Ei biet okologische Feucht — R ]
it ol = L e
L 5564
~—— Flusse Em65-74
I Gebaude B75-84
- Viege 0590
| |gestort

Abbildung 3.6: Abgrenzung verschiedener Hydrotope am Heumdser Hang (LINDENMAIER et
al. 2005).

—— Hydrologisches Einzugsgebiet [ — —
—— Rutschungskarper

Abbildung 3.7: ALS (Airborne Laserscan)-Hohenmodell (2002-2005) des Heumoser Hangs
mit vergrofierter Darstellung einzelner Rotationsrutschungen im ostlichen Hangbereich (mit
freundlicher Genehmigung vom Landesvermessungsamt Vorarlberg).
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Dies fiihrt dazu, dass in diesem Hangbereich eher ein BodenflieBen (Kapitel 2.1) stattfindet
und es zur Ausbildung einzelner Rotationsrutschungen kam (Abbildung 3.7).

Bis auf die beiden abgeteuften Bohrungen KB3 und HH4 waren Informationen bzgl. der
Michtigkeit des Hangmaterials als auch topographische Strukturen des darunter liegenden
Festgesteins unbekannt. An beiden Bohrpunkten konnte eine Méchtigkeit des Hangmaterials
von ca. 22 m beobachtet werden. Mit Hilfe refraktionsseismischer Verfahren konnte im
Rahmen dieser Arbeit erstmals die Geometrie des Rutschungskorpers und somit die der
Festgesteinsbasis flichig ermittelt werden (Anhang A3).

3.2 Schlammstrom in Super-Sauze (Franzosische Alpen)

Die Hangrutschung in Super-Sauze befindet sich im sogenannten Becken von Barcelonnette,
ca. 4 km siidlich der gleichnamigen Stadt Barcelonnette und ca. 1 km siidlich der Ortschaft
Super-Sauze (Abbildung 3.10). Der Hang erstreckt sich iiber ca. 850 m in Lingsrichtung
(Nord-Siid) und weist eine maximale Breite von ca. 150 m in Ost-West-Richtung auf. Der im
Norden gelegene Hangfull liegt auf einer Hohe von ca. 1740 m ii. NN, die siidliche
Hangbegrenzung liegt auf ca. 1955 m ii. NN (Abbildung 3.8).

Oberhalb des Hanges befinden sich steile Flanken anstehenden Festgesteins an denen sténdig,
aufgrund der geologischen Beschaffenheit (Kapitel 3.2.1), Felsmassen ihre Stabilitit verlieren
und in Form von Felsstiirzen abgehen. Die permanente Akkumulation von Felsmassen in
diesem Quellgebiet fiihrt letztlich zu der Dynamik des Schlammstroms (MALET 2003). GroB3e
Feststiirze im heutigen Quellgebiet des Hanges fiihrten in den 1960’er Jahren dazu, dass sich
der Schlammstrom in Super-Sauze Anfang der 1970’ er Jahre entwickelte und aktiviert wurde
(MAQUAIRE et al. 2003).

Schlammstrom Super-Sauze

~ 1740rm . NN

Abbildung 3.8: Blick auf den Schlammstrom in Super-Sauze (Foto: Jean-Philippe Malet
(2006)).
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3.2.1 Geologie

Das Becken von Barcelonnette besteht im Wesentlichen aus Wechselfolgen von Mergeln
(Abbildung 3.9) der geologischen Epochen des Unterjuras bis Oberkreide (MAQUAIRE et al.
2003, Abbildung 3.10, Abbildung 3.11) wobei die iltesten Mergel-Sequenzen (Callov-
Oxford), die sog. schwarzen Mergel“ dominieren. Diese 250-300 m maéchtigen
Mergelformationen wurden im FEozdn von zwei Decken (Autapie und Parpaillon)
iiberschoben. Wéhrend der wiirmeiszeitlichen Vereisung kam es dann zu einer glazialen
Uberpriagung und der Ablagerung von bis zu 20 m méchtigen Morinenmaterials (MAQUAIRE
et al. 2003). Aufgrund der Erosionsanfilligkeit der schwarzen Mergel ist die Geomorphologie
des Beckens von sog. ,badlands’, Gebiete die von Erosionsrinnen dominiert werden, gepragt.
Die schwarzen Mergel sind besonders anfillig fiir die Ausbildung von Schuttstromen, deren
Volumen bis zu 1 Million Kubikmeter betragen kann und die Geschwindigkeiten von bis zu
3-5 m/s erreichen konnen und dementsprechend fiir die im Tal lebende Bevolkerung eine
ernstzunechmende Gefahr darstellen (MALET et al. 2002, REMAITRE et al. 2002). In dieser
geologischen Formation kam es im 20. Jahrhundert zur Entwicklung zahlreicher Schutt- und
Schlammstrome in den Baronnies (CHODZCO et al. 1991, GARNIER & LECOMPTE 1996), der
Buech-Region (OLIVRY & HOORELBECK 1989), der Region um Digne (OOSTWOUD-
WIUDENES & ERGENZINGER 1998) und vor allem im Becken von Barcelonnette
(FLAGEOLLET et al. 2000, MALET et al. 2000, MAQUAIRE et al. 2001, Abbildung 3.10). Eine
der drei groBeren, aktiven Hanginstabilitidten in diesem Becken stellt der Schlammstrom in
Super-Sauze dar.

Die Ausbildung von Hangrutschungen im Becken von Barcelonnette wird unter anderem
durch die lokalen, klimatischen Gegebenheiten begiinstigt. Vor allem die ca. 130 Frosttage
pro Jahr (MAQUAIRE et al. 2003) verursachen eine gro3e Anzahl von Zyklen des Gefrieren
und Auftauens der schwarzen Mergel, die dadurch relativ rasch verwittern (Abbildung 3.9).

Abbildung 3.9: Spaltenformige Verwitterung der schwarzen Mergel in Super-Sauze.
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i Col du Gyp (:) Chapeau de
Brec Second —_ - Gendarme
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111 Klippe of the Parpaillon sheet thrust
K Gypsum layers locally dolomitic
I Autochtonous in-situ black marls

11 Moraine deposits

«e®=* Abnormal contact between:
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Abbildung 3.11: Geologischer und geomorphologischer Aufbau des Schlammstroms in
Super-Sauze (DE MONTETY et al. 2007). (a) Geologie des Einzugsgebietes des Schlamm-
stroms. (b) schematischer geologischer Schnitt. (c) Gelindemodell des Schlammstroms
basierend auf Luftbildern von 1995.
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MALET (2003) zeigte, dass ein im Quellgebiet aus dem Felsverband gerissener Felsblock
innerhalb von wenigen Jahren durch die zahlreichen Gefrier- und Auftau-Zyklen zersetzt und
als feinkdrniges Material in den Schlammstrom eingearbeitet wird. Gleichzeitig wurden die
schwarzen Mergel aufgrund ihrer rdumlichen Néhe zum Ubaye-Tal, einer der seismisch
aktivsten Zonen Frankreichs (JENATTON et al. 2007), tektonisch zerriittet, was deren
Erosionsanfilligkeit begiinstigt. Der Schlammstrom besteht aus einer schluffig-tonigen-
sandigen karbonathaltigen Matrix, in die Komponenten unterschiedlicher Grof3e der gering-
michtigen glazialen Sedimente eingebettet sind. Die Abbildung 3.11 zeigt eine detaillierte
Darstellung der Geologie und Geomorphologie des Schlammstroms in Super-Sauze und
dessen Einzugsgebiet (DE MONTETY et al. 2007).

Ganz entscheidend beeinflusst wird die Dynamik des Schlammstroms von dessen
Untergrundtopographie. Vergleichbar zu der Geomorphologie grofer Bereiche des Beckens,
besteht auch die Paldotopographie der Hangrutschung aus Festgesteinskimmen zwischen
denen sich Erosionsrinnen in das Festgestein eingeschnitten haben, bevor der Schlammstrom
entstand. Diese Festgesteinskdmme, die in Bewegungsrichtung orientiert sind, beeinflussen
malgeblich die kinematischen, mechanischen und hydrologischen Eigenschaften des Hanges
und unterteilen ihn somit in Hangbereiche unterschiedlicher Dynamik (z.B. MAQUAIRE et al.
2003; Kapitel 3.2.2). Die Abbildung 3.12 zeigt die Orientierung dieser Festgesteinskdmme,
die heutzutage weitestgehend vom Schlammstrom bedeckt sind, an zwei Stellen liegen die

Festgesteinskdimme im Schlammstrom aufgeschlossen vor.

3.2.2 Darstellung des aktuellen Verstindnisses der Hangdynamik

Da eine umfassende Darstellung der Untersuchungen des Schlammstroms in Super-Sauze den
Rahmen dieser Arbeit sprengen wiirde, werden nur die fiir diese Arbeit relevanten Studien

erwahnt.

Seit Anfang der 1990’er Jahre wird der Schlammstrom in Super-Sauze hinsichtlich seines
Aufbaus, seiner Dynamik und seiner hydrologischen Eigenschaften im Rahmen des
Forschungsprojekts OMIV (Observatoire Multidisciplinaire des Instabilités de Versants)
untersucht. Das Volumen des instabilen Hangmaterials wurde durch den Vergleich von
heutigen Gelindemodellen mit denen vor dessen Aktivierung in den 1970’er Jahren, auf ca.
750.000 m® abgeschitzt (AMITRANO et al. 2007).

In dem Zeitraum von 1996 - 2007 wurde die Bewegung des Hanges mit Hilfe terrestrischer
Vermessungen dauerhaft observiert. Der Schlammstrom ldsst sich nach (AMITRANO et al.
2007, DE MONTETY et al. 2007) in Bereiche unterschiedlicher Bewegungsraten unterteilen
(Abbildung 3.12). Dabei wird die Dynamik entscheidend von der Paldotopographie
beeinflusst, da die Festgesteinskimme bzw. die dazwischen liegenden Erosionsrinnen des
basalen Festgesteins das Hangmaterial kanalisieren (z.B. DE MONTETY et al. 2007, Abbildung

3.12). Die hochsten Bewegungen von mehr als 3 cm pro Tag konnten im mittleren
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Hangbereich observiert werden, wohingegen der westliche Bereich die geringsten
Bewegungsraten von weniger als 2 mm pro Tag aufweist.

b AR
Durchschnittsgeschwindigkeiten
(1996 - 2007)

< 0,002 m/Tag

0,002 - 0,01 m/Tag

0,010 - 0,03 m/Tag

> 0,03 m/Tag

Freiliegende Festgesteinskdmme

Festgesteinskdmme
Rutschungsbegrenzung

0| DS

o

50 100 150 200 m

Abbildung 3.12: Durchschnittliche Geschwindigkeiten des Schlammstroms in Super-Sauze
(nach AMITRANO et al. 2007) auf einem Luftbild von 2007 (mit freundlicher Genehmigung von
Jean-Philippe Malet).
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3 Untersuchungsgebiete und Besonderheiten ihrer jeweiligen Dynamik

Ingesamt zeigt der Schlammstrom in Super-Sauze eine im Vergleich zum Heumdser Hang
(Kapitel 3.1) um ca. den Faktor 100 grof8ere Dynamik an der Oberfliche. Aufgrund der
Materialbeschaffenheit und der observierten Bewegungsraten wird die Hangrutschung in
Super-Sauze nach CRUDEN & VARNES (1996) und ZEPP (2008) als Schlammstrom
klassifiziert (Kapitel 2.1).

Die hydrologischen FEigenschaften des Hanges werden ebenso entscheidend von der
Untergrundtopographie beeinflusst (VAN ASCH et al. 2006). Besonders der Prozess des
Verfliissigens des Hangmaterials wird durch die Paldotopographie gesteuert und fithrt zu den
relativ hohen Bewegungsraten. Die hochsten Bewegungsraten des Hanges werden im
Friihjahr nach der Schneeschmelze registriert, wenn der gesamte HangkOrper wassergeséttigt
ist (MALET et al. 2005a). Der Hang wird dann durch eine viskos-flieBende Deformation
charakterisiert. Wéhrend der Sommermonate trocknet lediglich der oberste Meter des Hanges
aus und zeigt in diesem Bereich sprode Deformation in Form von Rissstrukturen, wohingegen
das darunter liegende Material ganzjéhrig wassergeséttigt ist (z.B. MALET 2003).

MALET (2003) und MALET et al. (2005b) unterteilen den Hang in drei verschiedene
hydrologische Regimes anhand von geomorphologischen Eigenschaften und der Analyse
kurz- und langzeitlicher Schwankungen des Grundwasserspiegels. Darauf basierend
untersuchten KRZEMINSKA et al. (submitted) die hydrologischen Zusammenhéinge zwischen
der Infiltration, der Exfiltration, dem Oberflichenabfluss und der Speicherung bzw. der
Verweildauer infiltrierten Wassers in diesen verschiedenen hydrologischen Regimes
(Abbildung 3.13). Sie belegen, dass die Rissstrukturen an der Oberfliche des Hanges, deren
Geometrie wiederum von der Untergrundtopographie abhéngt, die hydrologischen Regimes
charakterisieren. Prinzipiell reichen die observierten Risse bis an die Grenze der ungesittigten
zur gesittigten Zone, in einer maximalen Tiefe von ca. 1 m. Der mittlere Hangbereich zeigt
eine rasche Infiltration, einen geringen Oberflachenabfluss sowie Wasserwegsamkeiten
entlang derer das infiltrierte Wasser zeitnah abflieft. Der westliche Hangbereich zeigt,
aufgrund der geringeren Bewegungsraten (Abbildung 3.12), kaum Risse an der Oberfliche,
wodurch dort der Oberflichenabfluss dominiert und kaum Wasser in den Hang infiltrieren
kann. Der untere Hangbereich zeigt eine hohe Infiltrationsrate, eine zeitlich verspétete
Exfiltration und somit eine vergleichsweise groere Verweildauer infiltrierten Wassers. Die
Abbildung 3.13 zeigt die verschiedenen hydrologischen Regimes am Schlammstrom in
Super-Sauze. Die Hydrologie des Schlammstroms in Super-Sauze hat direkte Auswirkungen
auf dessen Deformationsverhalten. Aufgrund der geringen Verweildauer infiltrierten Wassers
im mittleren Hangbereich zeigt dieser nach Starkregenereignissen in relativ kurzer Zeit wieder
die selben Deformationseigenschaften wie vor dem Ereignis. Im Gegensatz dazu zeigt der
untere Hangbereich eine wesentlich grofere Verweildauer infiltrierten Wassers, wodurch
dessen Deformation langfristig durch die hohere Wassersdttigung beeinflusst wird. Der
westliche Hangbereich ist durch Matrix-Infiltration geprégt, wodurch dieser bzgl. seines

Deformationsverhaltens geringen jahreszeitlichen Schwankungen unterliegt.
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Abbildung 3.13: Hydrologische Regimes des Schlammstroms in Super-Sauze (KRZEMINSKA et
al. submitted.).

Aufgrund der hydrologischen Komplexitdt des Schlammstroms in Super-Sauze konnte bisher
auch der Einfluss von Regenereignissen auf die Hangstabilitdt nicht umfassend und allgemein
giiltig nachgewiesen werden. Gesichert scheint jedoch, dass infiltrierendes Wasser und
Starkregenereignisse die entscheidende Rolle bzgl. des Deformationsverhaltens des gesamten
Schlammstroms darstellen (VAN ASCH et al. 1996). Prinzipiell ist aber die extreme Instabilitét
des Hanges in Super-Sauze sehr anfillig bzgl. eines Totalversagens. MALET et al. (2005a)
zeigen, dass Hanginstabilitdten, die aus den beschriebenen schwarzen Mergeln bestehen,
durch ein Starkregenereignis, welches statistisch betrachtet nur alle 25 Jahre auftritt, zu
gigantischen Murenabgingen mit einem Volumen von 30.000 m® bis 50.000 m® fiihren

konnen und somit eine extreme Gefahr fiir die ansissige Bevolkerung darstellen.

52



4 Nanoseismic Monitoring

4 Nanoseismic Monitoring

Nanoseismic Monitoring (JOSWIG 2008) beschreibt einen neuen Ansatz zur passiven
seismischen Erfassung geodynamischer Prozesse. Die Methode, die sowohl die Datenauf-
nahme als auch die Datenauswertung mit Hilfe von dafiir optimierten Software-Applikationen

umfasst, wird in diesem Kapitel erldutert.

4.1 Die Methode Nanoseismic Monitoring

Nanoseismic Monitoring wurde urspriinglich flir die On-Site-Inspection (OSI) (ZUCCA et al.
1995) der Preparatory Commission for the Comprehensive Nuclear-Test-Ban Treaty
Organization (CTBTO) entwickelt und wird im Rahmen dieser seit Jahren erfolgreich
eingesetzt. Das politisch vorgegebene Ziel dieser Kommission ist es, in einem Gebiet von
1000 km* Kleinbeben bis zu einer Magnitude von M; = -2,0 zu detektieren und zu
lokalisieren. Durch weitere Verfahren soll so zeitnah wie moglich untersucht werden, ob es
sich um Nachbeben einer nuklearen Explosion handelt.

Die Aufnahme seismischer Daten erfolgt mit einem oder mehreren Kleinarrays. Die
Anwendung von Kleinarrays bietet im Vergleich zu seismischen Netzwerken, bei denen die
Stationen moglichst gleichméBig im Untersuchungsgebiet verteilt werden, mehrere Vorteile.
Zum einen erlaubt die Array-Geometrie die unmittelbare Bestimmung des Riickazimuts und
der Scheingeschwindigkeit seismisch registrierter Signale, zum anderen wurde Nanoseismic
Monitoring entwickelt, um moglichst zeitnah Nachbeben relevanter Ereignisse (z.B.
Nachbeben einer potentiellen nuklearer Explosion (OSI der CTBTO), natiirliche seismische
Nachbeben) zu registrieren. Hierfiir wird ein extrem flexibles und portables System bendtigt,
welches mit moglichst geringem Zeit- und Arbeitsaufwand unabhéngig des Geldndes und
klimatischer Verhéltnisse installiert werden kann.

Da die Kleinarrays zu dem Herdort eines Ereignisses hinfithren sollen, wird ein Kleinarray
auch als Seismic Navigating System (SNS) bezeichnet. Ein SNS besteht dabei aus einem 3-
Komponenten-Seismometer und drei 1-Komponenten-Seismometern, die moglichst in einem
Winkel von ca. 120° zueinander um die zentrale 3c-Station installiert werden. Dabei variiert
die Entfernung zwischen der Zentralstation und den Aufenstationen zwischen ~20 m bis
maximal ~100 m in Abhingigkeit der Epizentraldistanz der zu erwartenden seismischen
Signale. Neben den Seismometern, Kabeltrommeln und einem Datalogger werden pro SNS
ein GPS-Empfanger zur zeitlichen Synchronisation der Registrierungen sowie ein Akku zur
Stromversorgung installiert. Fiir das Einmessen der Array-Geometrie werden zusitzlich ein
Stativ und ein Laser-Entfernungsmesser bendtigt. Das gesamte Equipment zur Installation
eines SNS kann problemlos von 2 Personen transportiert werden (Abbildung 4.1), die

Installation dauert ca. 30 Minuten.
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| |

Stativ

Abbildung 4.1: Bendtigtes Equipment eines SNS (nicht im Bild: Batterie;, Foto: Manfred
Joswig (2005)).

In den fiir diese Arbeit durchgefiihrten Messkampagnen (Kapitel 6) wurden Seismometer mit
einer Eigenfrequenz von 1 Hz der Firma Lennartz electronic GmbH (LE-1D und LE-3D)
sowie als Datalogger zum einen die 6-kanalige M24 der Firma Lennartz electronic GmbH als
auch die 8- bzw. 12-kanalige SuMo der Firma DMT GmbH & Co. KG verwendet.

4.1.1 Abgrenzung zu anderen seismischen Monitoringverfahren

Die Methode Nanoseismic Monitoring (JOSWIG 2008) muss als ein Ansatz zwischen
klassischen (mikro-) seismischen Netzwerken (LEE & STEWART 1981) und dem Verfahren
der Passive Seismic Emission Tomography (PSET, DUNCAN 2005, KUGAENKO et al. 2005)
angesehen werden.

Klassische seismische Netzwerke bestehen zumeist aus flachig verteilten Einzelstationen und
werden im Wesentlichen dazu genutzt, um die die lokale Tektonik einer Region seismisch zu
erfassen und zu untersuchen. Dabei werden Erdbeben sowohl hinsichtlich Threr Lokationen
als auch bzgl. ihrer Herdmechanismen analysiert. Ein Nachteil dieser Netzwerke ist jedoch,
dass einzelne Wellenphasen fiir eine (meist automatische) Detektion und Auswertung
eindeutige Einsdtze aufweisen miissen, wodurch Signale, die nah an der seismischen
Bodenunruhe liegen, nicht ausgewertet werden konnen (Tabelle 4.1).

Als Gegensatz zu mikroseismischen Netzwerken kann die Methode der PSET angesehen
werden. Hierbei werden keine Einzelereignisse betrachtet, sondern Informationen iiber die
abgestrahlte Energie ermittelt. Dafiir werden fiir jedes Voxel eines definierten Raumgitters die
Laufzeit von seismischen Wellen und resultierende Zeitversitze an den einzelnen Stationen

des Netzwerks berechnet. Hierfiir wird eine sehr groe Anzahl von Einzelstationen flachig
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iiber dem Untersuchungsgebiet verteilt. Von entscheidender Bedeutung ist dabei das gewihlte
bzw. ermittelte Geschwindigkeitsmodell innerhalb des Untersuchungsgebietes. Die
zeitkorrigierten Seismogramme des Netzwerks werden gestapelt und die Energieabstrahlung
fiir jedes Voxel bestimmt und grafisch dargestellt. Somit konnen Gebiete erhohter seismischer
Energiedichte, wobei Einzelereignisse kaum aufgelost werden konnen, kartiert werden. Ein
Nachteil der Methode liegt darin, dass die Anzahl von Ereignissen unbekannt bleibt und
nichtseismische Quellen ebenso mitkartiert werden. Dennoch eignet sich das PSET Verfahren
durch den Stapelungsprozess, in Abhangigkeit der Anzahl von verwendeten Stationen, sehr
gut fiir die Detektion seismischer Ereignisse, deren Energieabstrahlung deutlich unterhalb der
natiirlichen Bodenunruhe liegt. Anwendung findet das Verfahren vor allem in der seismischen
Uberwachung von Hydrothermalfeldern und hydraulischen Stimulationen in der Erddl- und
Ergasindustrie.

Die Methode Nanoseismic Monitoring stellt einen Kompromiss zwischen diesen beiden
Monitoringverfahren dar und versucht, Einzelereignisse mit einem Signal-Stoérverhiltnis von
nahezu 0 dB zu detekticren ohne dass dafiir, wie bei dem PSET Verfahren, Hunderte von
seismischen Einzelstationen bendtigt werden oder die Information einzelner Ereignisse
verloren geht. Die Verwendung von Kleinarrays bietet entscheidende Vorteile. So lassen sich
damit die Scheingeschwindigkeit und der Azimut eines seismischen Signals direkt bestimmen
und erleichtert somit die Signalklassifikation bzw. Signalidentifikation (Kapitel 4.2.1). Die
Ereignisdetektion erfolgt manuell und wird durch die Verwendung von Sonogrammen
unterstiitzt (JOSWIG 1990, Kapitel 4.2.2 und 4.2.3). Das Screenen von seismischen
Datensétzen erfolgt mit Hilfe der Software SonoView (Kapitel 4.2.3), die Auswertung bzw.
Lokalisierung von seismischen Ereignissen mit der Software HypolLine, die es erlaubt, jeden
in die Lokalisierung einflieBenden Parameter interaktiv zu dndern und dessen Einfluss auf die
Gesamtlosung zu untersuchen (JOSWIG 2008, Kapitel 4.2.4). Somit ist es moglich, die
plausibelste Losung bzgl. der Lokalisierung eines Ereignisses unter Beriicksichtigung jedes
einzelnen Parameters zu bestimmen. Dies ist insofern notwendig, da bei Signalen, deren
Energieabstrahlung nur unwesentlich tiber der natiirlichen Bodenunruhe liegt, zum GroBteil
keine eindeutigen Phaseneinsdtze vorliegen.

Ein wesentlicher Aspekt bei der Untersuchung von seismischen Ereignissen mit einem
geringen Signal-Rauschverhéltnis (SNR — Signal-to-Noise-Ratio) ist die forensische
Untersuchung registrierter Signale (DOUGLAS 2007, Kapitel 4.2.1). Bei der hohen
Detektionsempfindlichkeit gibt es zahlreiche Stdrsignale anthropogener und natiirlicher
Herkunft, die nur schwer von den zu untersuchenden Nutzsignalen zu unterscheiden sind.
Daher miissen zahlreiche Eigenschaften eines registrierten Signals untersucht und bestimmte
Kriterien zur Ereignisklassifikation und Ereignisidentifikation herangezogen werden (Kapitel
4.2.1).
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Die Tabelle 4.1 stellt die wesentlichen Eigenschaften und Parameter von mikroseismischen

Netzwerken, der Methode Nanoseismic Monitoring und der Passive Seismic Emission

Tomography gegeniiber.
Mikroseismische Nanoseismic Passive Seismic Emission
Netzwerke Monitoring Tomography
. temporares .
Art der Installation permanentes Netzwerk Array/Netzwerk temporires Array
Observierungsgebiet 10000 km? 100 km? 1-30 km?
Vollstindigkeitsmagnitude M =1.0 M =-1.0 -1.0<M <-3.0
Anzahl von Stationen ~30 x 3c-Einzelstationen 3 Kleinarrays (SNS) 40_100 X 3c-
Einzelstationen

. . . STA/LTA & Sonogramme & L
Detektion eines Signals Koinzidenzwahl Mustererkennung (kontinuierlich)
F isch t h . .

V:I:esllifgl;;l: nUn ersuchung optional erforderlich -
Signal-Rauschverhiiltnis >+15dB (5:1) >0dB (1:1) >-15dB (1:5)
Identifizierung von . gy .

Phasenei nséitzge n deutlich fragwiirdig nicht erkennbar
Losungsweg pick all > batch-Modus pick = live update automatischer stack

Validierung / Verinderung
der Losung

erneute Lokalisierung
notwendig

Verdnderung eines
Parameters jederzeit
moglich

(nicht anwendbar)

Loésungsparameter

Hypozentrum, Herdzeit,
ML7 M

Hypozentrum, Herdzeit,
M,

statistische Information
tiber die rdumliche
Energieverteilung

Relativlokalisierung

moglich

moglich

(nicht anwendbar)

Identifizierung des Einflusses
einzelner Parameter auf
Gesamtlosung

indirekt mit Hilfe von
Residuen

sofort ersichtlich
(jackknifing)

(nicht anwendbar)

Tabelle 4.1: Eigenschafien von mikroseismischen Netzwerken, Nanoseismic Monitoring (grau
hervorgehoben) und Passive Seismic Emission Tomography (verdndert nach JOSWIG 2008).

4.1.2 Anwendungsgebiete fiir Nanoseismic Monitoring

Neben der Anwendung des Verfahrens zur Lokalisierung von Nachbeben einer moglichen
nuklearen Explosion im Rahmen der OSI der CTBTO findet Nanoseismic Monitoring
aufgrund der hohen Detektionsempfindlichkeit bei verschiedenen Fragestellungen
Anwendung.

Im Rahmen einer ersten Anwendung untersuchten WUST-BLOCH & JOSWIG (2006) am Toten
Meer sog. ,sinkholes’, unterirdische Hohlrdume, die durch die Auslaugung von Salz
fithrenden Sedimenten entstanden sind. Dabei wurden die Aufschlige von Material einer noch
bestehenden Deckschicht in dem darunter liegenden Hohlraum detektiert und klassifiziert,
noch bevor die Deckschicht ihre Reststabilitit verlor, einbrach und sich die dafiir typischen

Einsturzdolinen ausbilden konnten.

56



4 Nanoseismic Monitoring

Die Methode Nanoseismic Monitoring wurde ebenso in zahlreichen Studien zur Untersuchung
unterschiedlicher tektonischer Regimes angewendet. HAGE & JOSWIG (2009a) untersuchten
die Mikroseismizitit in der Betischen Kordillere (Siidostspanien) und in Novy Kostel
(Vogtland / Tschechien), deren Region eine ungewdhnliche Schwarmbebenaktivitit aufweist
(HAGE & JOSWIG 2009b). Ebenso wurde das raumzeitliche Auftreten schwacher Nachbeben
nach dem Waldkirch-Beben (2004, M} = 5,4) untersucht (HAGE & JOSWIG 2009c¢).

HAGE (2009d) untersuchte ebenso die Anwendung des Verfahrens zur seismischen
Uberwachung indizierter Seismizitit wihrend der, auch durch die Medien bekannt
gewordene, Stimulationsphase des Deap Heat Mining-Projektes bei Basel.

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wird erstmals Nanoseismic Monitoring angewendet, um
das raumzeitliche Auftreten diverser dynamischer Prozesse an Lockergesteins-Hang-

rutschungen seismisch zu untersuchen.

4.2 Die Softwares SonoView und HypoLine

Um seismische Signale, deren Energieanteile nur unwesentlich iiber der natiirlichen Boden-
unruhe liegen, in einem ersten Schritt zu identifizieren, ist eine forensische Herangehensweise
(DOUGLAS 2007, Kapitel 4.2.1) unumginglich. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde
dazu eine speziell fir das Verfahren Nanoseismic Monitoring entwickelte Darstellung
signifikanter Signalanteile, sog. Sonogramme (Kapitel 4.2.2), verwendet. Die Sonogramm-
muster wurden dazu genutzt, um mit den Softwareapplikationen Sono View (Kapitel 4.2.3) und

HypoLine (Kapitel 4.2.4) registrierte Signale zu klassifizieren und ggf. zu lokalisieren.

4.2.1 Klassifizierungskriterien registrierter Signale

Der Begriff ,Forensische Seismologie’ (DOUGLAS 2007) beschreibt die Analyse der
Eigenschaften seismisch registrierter Signale, um Riickschliisse auf deren Entstehung ziehen
zu konnen. Besonders bei Signalen, wie sie im Rahmen dieser Arbeit untersucht wurden,
deren Energieabstrahlung nur geringfligig iiber der natiirlichen Bodenunruhe liegt, ist die
Signalidentifizierung der erste und schwierigste Prozessierungsschritt. Im Gegensatz zu
Signalen, die sich deutlich aus dem natiirlichen Rauschen herausheben, z.B. die von starken
Erdbeben, miissen unterschiedliche Klassifizierungskriterien herangezogen werden, um die
Quelle schwacher Signale zu identifizieren. Von entscheidender Bedeutung ist dabei die
Identifizierung von Signalen, die durch anthropogene Storeinfliisse generiert wurden. Diese
konnen unter Umstdanden vergleichbare Eigenschaften aufweisen wie die seismischen Signale,
die es zu untersuchen gilt. Fiir die vorliegende Arbeit wurden folgende Signaltypen

klassifiziert:

e seismische Signale, die durch Erdbeben generiert wurden,
e seismische Signale, die durch Hangprozesse generiert wurden und

e anthropogene Storsignale.
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Seismische Signale von Erdbeben
In der Seismologie werden Erdbeben unter anderem nach ihrer Herddistanz klassifiziert:

e Lokalbeben bis 100 km Entfernung,
e Regionalbeben zwischen 100 km und 1400 km Entfernung und
e teleseismische Beben mit iiber 1400 km Entfernung.

In Abhéngigkeit der Stiarke (Magnitude) und der Herddistanz eines Erdbebens variieren
zwischen den genannten Typen von Erdbeben die dazugehdrigen, registrierten Signale
grundsétzlich in ihrer Dauer, Scheingeschwindigkeit, Amplituden und dominierenden
Frequenzen. So steigt z.B. bei gleichbleibender Magnitude mit zunehmender Entfernung die
Signaldauer, wohingegen sich die registrierten Amplituden verringern. Ebenso steigt aufgrund
des steileren Einfallens der seismischen Wellen die Scheingeschwindigkeit mit zunehmender
Entfernung. Gleichzeitig werden hohere Frequenzen eines seismischen Signals mit groferer
Herddistanz zunehmend absorbiert. So zum Beispiel existiert der energetische Anteil des
Signals eines teleseismischen Erdbebens nur noch in Frequenzen unterhalb von 10 Hz (z.B.
WIELANDT 1996). In den Registrierungen von Erdbeben lassen sich zumeist die Einsétze
einzelner Wellenphasen identifizieren. Fiir die fiir diese Arbeit relevanten Typen von
Ereignissen sind lediglich die Ersteinsdtze der P- und S-Phase von Bedeutung. Die #,-t, Zeit

lasst sich gemal Gleichung 4.1 berechnen:

t,—t, = (V—”—lj(tp —to) 4.1

\%

N

Nach Gleichung 4.2 ldsst sich zumindest fiir Lokal- und Regionalbeben unter der Annahme
von durchschnittlichen Geschwindigkeiten von v, = 5,9 km/s und v, = 3,4 km/s innerhalb der

Erdkruste die Herddistanz eines registrierten Bebens abschétzen:
s=(1,—1,)- 81 (42)
s

Mit Gleichung 4.2 erhilt man fiir Lokalbeben eine #,-#, Zeit von maximal ~12 s und fiir
Regionalbeben liegt sie zwischen ~12 s und ~172 s. Bei teleseismischen Ereignissen lassen
sich, zumindest mit den fiir die Messungen im Rahmen dieser Arbeit benutzten kurz-
periodischen Seismometern (Kapitel 4.1), aufgrund der gro8en Herddistanz einzelne Wellen-

phasen nur unzureichend auflsen.

Seismische Signale von Hangprozessen

Seismische Signale, die durch dynamische Prozesse an den fiir diese Arbeit untersuchten
Hangrutschungen generiert wurden, zeigen signifikante Unterschiede in ihren Eigenschaften
im Vergleich zu Signalen, die durch Erdbeben verursacht wurden. Zum einen ist die
Signaldauer aufgrund ihrer deutlich geringeren Epizentraldistanz von maximal wenigen

hundert Metern (Kapitel 5.2) deutlich geringer (maximal ~5 s), zum anderen fiihren die, im
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Vergleich zu tektonischen Erdbeben, deutlich geringeren Ausbreitungsgeschwindigkeiten
einzelner Wellenphasen (v, = 0,55 km/s, v; = 0,29 km/s) innerhalb des Hangkodrpers und die
im Vergleich zu tektonischen Beben geringeren Herddistanzen zu einer geringeren #-t, Zeit
von maximal 0,2 s. Dabei kann eine Bestimmung des Finsatzes der S-Phase bei zu geringen
Herddistanzen aufgrund des nahezu zeitgleichen Auftreffens der P- und S-Phase nur schwer
oder gar nicht mdglich sein (Kapitel 5.2.2). Die Ausbreitungsgeschwindigkeiten sind ebenso
deutlich geringer, da die einzelnen Wellenphasen mit der Geschwindigkeit innerhalb des
Hangkdrpers (direkte Welle) bzw. der des darunter liegenden Festgesteins (refraktierte Welle)
propagieren (Kapitel 5.2).

In diesem Kapitel wird lediglich die Abgrenzung von hangrelevanten Prozessen zu
tektonischen Erdbeben und anthropogenen Storsignalen diskutiert, Kriterien zur
Klassifizierung unterschiedlicher Hangprozesse werden in Kapitel 5 erldutert.

Anthropogene Storsignale

Anthropogen verursachte Storsignale beeinflussen dramatisch die Detektionsempfindlichkeit
fiir hangrelevante Signale geringer Energieabstrahlung, wie sie im dieser Arbeit untersucht
wurden. Prinzipiell muss zwischen zeitlich nahezu kontinuierlichen Storgerduschen und
impulshaften Storsignalen unterschieden werden. Die rdumliche Néhe von Seismometer-
stationen zu z.B. Autobahnen und Industriegebieten flihrt aufgrund der erhdhten Bodenunruhe
zu einer signifikanten Herabsetzung der Detektionsempfindlichkeit, die allerdings zeitlichen
Schwankungen unterliegen kann (Kapitel 5.6). Dahingegen konnen impulshafte Storsignale
zu einer Fehlinterpretation bzgl. ihres Ursprungs fiihren, die es zu vermeiden gilt. Da
registrierte Storsignale und hangrelevante Prozesse vergleichbare Signaleigenschaften
aufweisen konnen (z.B. Scheingeschwindigkeit, Amplitude, Signaldauer), ist die Identi-
fikation anthropogen verursachter Signale von entscheidender Bedeutung. Aus diesem Grund
wurden weitere Klassifizierungskriterien zur Signalidentifizierung herangezogen. So kann
z.B. das zeitliche Auftreten eines Signals oder ein periodisches Auftreten von gleichen
Signalen ein Indiz fiir einen anthropogenen Ursprung sein. Auflerdem konnen lokal begrenzte
anthropogene Aktivititen zu enormen Amplitudenunterschieden in den Registrierung des
Signals innerhalb eines SNS oder eines Netzwerks flihren, so dass das Signal nicht an allen
Seismometerstationen registriert wird. Zusdtzlich konnen anthropogene Storsignale als
Schallwelle an den Boden ankoppeln, die dann aber mit einer deutlich geringeren
Geschwindigkeit eine Stationsauslage ,,durchlaufen* und somit relativ leicht zu identifizieren

sind. Zumeist koppeln derartige Signale aber nur punktuell an einzelnen Stationen an.

Seismische Bodenunruhe
Die seismische Bodenunruhe setzt sich aus natiirlichen und anthropogenen Signalen
zusammen und bestimmt letztendlich die Detektionsempfindlichkeit an einem bestimmten

Standort. Von den natiirlichen ist die sog. Meeresmikroseismik, die von Meereswellen
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verursacht und nahezu weltweit registriert wird, die dominierende und zeigt eine
Schwingungsdauer von ca. 6 Sekunden (z.B. WIELANDT 1996).

Neben der Meeresmikroseismik konnen aber auch lokale klimatische Bedingungen die
Bodenunruhe beeinflussen. Der Einfluss von Wind, Niederschlag und Schneebedeckung auf
die Bodenunruhe und somit auf die Detektionsempfindlichkeit wurde ausfiihrlich analysiert
und ist im Kapitel 5.6 erldutert. Neben den genannten natiirlichen Prozessen kénnen aber auch
geologische Gegebenheiten und besondere Untergrundstrukturen die Registrierung
seismischer Signale, vor allem in Bezug auf Signalkohirenz und Signaldauer, negativ
beeinflussen und miissen bei der Signalidentifikation beriicksichtigt werden. Da auch in den
Untersuchungsgebieten fiir diese Arbeit besondere Untergrundverhéltnisse vorliegen, sind
deren Einfliisse in Kapitel 5.2.2 ausfiihrlich beschrieben.

Dabher ist eine intensive Standortsuche vor der temporédren oder permanenten Installation von
Seismometern unabdinglich, da bereits lokale Effekte die Detektionsempfindlichkeit

entscheidend beeinflussen konnen.

In Tabelle 4.2 sind die wesentlichen Kriterien zur Klassifizierung von anthropogenen
Storsignalen und Signalen, die durch tektonische Seismizitdt oder Hangprozessen generiert
wurden, dargestellt. Dabei erfolgt keine Unterscheidung von verschiedenen Hangprozessen,
diese wird in Kapitel 5 erldutert. Die in Klammern angegebenen Eigenschaften der
seismischen Signale von Hangprozessen beziehen sich lediglich auf die observierten

rutschungsinduzierten Bruchprozesse, alle anderen sind allgemeingiiltig.

anthropogene Storsignale Tektonische Seismizitéit Hangprozesse
Schall andere Lokalbeben | Regionalbeben | Teleseismik
Signalléinge s-min s-min s-min min min-h (< 5s)-min
Frequenzgehalt [Hz] variabel variabel <~150 <~50 <10 <~150
Amplitude [nm/s] variabel variabel variabel variabel variabel variabel
# SNS variabel variabel alle alle alle >1
v, [km/s] 0,3-0,33 ~0,5-3,0 ~3,0-6,0 ~4,0-8,0 ~8,0-20,0 ~0,5-3,0
SNR variabel variabel > 1 >1,5 >1,5 > 1
Signalkohirenz keine gering mittel-hoch hoch hoch gering
Phasentrennung - - deutlich deutlich keine (deutlich)
t-tp [s] <~12 <~172 - (<2

Tabelle 4.2: Klassifizierungskriterien zur Unterscheidung von Signalen, die durch anthropo-
gene Aktivitdten, tektonische Seismizitdit oder Hangprozessen generiert wurden.

Aus Tabelle 4.2 wird ersichtlich, dass aufgrund der Variabilitit der Eigenschaften von
Signalen, die durch anthropogene Aktivititen verursacht wurden, deren Abgrenzung zu
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seismischen Signalen von Hangprozessen erheblich erschwert wird. Besonders die teils
vergleichbaren Scheingeschwindigkeiten, erfordern eine weiterfiihrende Signalanalyse. Die in
Tabelle 4.2 dargestellten Signaleigenschaften konnen, zumindest teilweise, durch die
Anwendung der Software SonoView (Kapitel 4.2.3) untersucht bzw. abgeschétzt werden,
wodurch eine erste Signalklassifizierung ermdglicht wird. Eine finale Signalidentifizierung
erfolgt in Kombination mit der Software HypoLine (Kapitel 4.2.4), womit weiterfiihrende
Analysen der Signaleigenschaften, z.B. Amplitudenunterschiede innerhalb eines SNS oder
eines seismischen Netzwerks, Ddmpfungs- und Absorptionseffekte, Periodizitidt von Signalen

und deren zeitliches Auftreten im Kontext durchgefiihrt werden.

4.2.2 Sonogramme

Die Identifizierung und Lokalisierung seismischer Signale mit einem geringen Signal-
Rausch-Verhéltnis (SNR), deren Registrierung nur geringfligig liber der natiirlichen
Bodenunruhe liegt, ist mit der alleinigen Analyse aufgezeichneter Seismogramme meist
unmoglich. Um dennoch dominierende Energieanteile und ggf. Einsdtze seismischer
Wellenphasen identifizieren zu kdnnen, werden in den Software-Applikationen Sono View und
HypoLine optimierte Spektrogramme, sog. Sonogramme (JOSWIG 1990, JOSWIG 1993),
benutzt.

Ein Spektrogramm ist eine Funktion der Energie liber Zeit und Frequenz (zeitlicher Verlauf
des Leistungsdichtespektrums eines Signals), die auf der Berechnung der Short-Time-Fourier-
Transformation (STFT) beruht. Fiir die Spektrogrammberechnung der Sonogramme wird das
Zeitsignal in 256 Samples x(z) zerlegt und mit einer sin’(z) Fensterfunktion mit einer
Uberlappung von ca. 50% abgetastet. Damit erhilt man durch die Fast-Fouriertransformation
(FFT) nach X(w) die spektrale Leistungsdichte (PSD - Power Spectral Density) eines Signals,
die in 13 Frequenzbinder in Halboktav-Schritten unterteilt wird (Gleichung 4.3).

Aw,1)= D X(w) X(w) 4.3)
Halboktav
Fiir die Generierung der Sonogramme werden im Vergleich zur Berechnung konventioneller
Spektrogramme mehrere Signalverarbeitungs- und Optimierungsschritte durchgefiihrt, die im
Folgenden néher erldutert werden:

e Optimierung der verwendeten Farbpalette
e Logarithmische Frequenzskalierung

e Logarithmische Energieskalierung

e Rausch-Anpassung

e Blanking

e Prewhitening
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Optimierte Energie-Farbskala

Standardisierte Farbpaletten zur visuellen Darstellung von Kontrasten registrierter oder
berechneter Parameter basieren zumeist auf der Anwendung eines gesamten Farbraums (z.B.
RGB-Farbraum). Dadurch konnen Komplementéirfarben (z.B. rot und cyan im RGB-
Farbraum) visuell Spriinge in Werten bzw. Grenzflichen suggerieren. Bei der Generierung
von Sonogrammen wird im Gegensatz dazu die Tatsache beriicksichtigt, dass der intuitive
menschliche Erkennungsprozess unterschiedliche Helligkeitswerte ebenso als Kontrast
interpretiert. Daher wurde eine Farbpalette implementiert, die den logarithmischen Energie-
Werten 0 bis 11 eine Farbe zuordnet, wobei Werte grofer als 11 dem Maximum zugeordnet
werden (Abbildung 4.2k). Werte oberhalb der Sattigung der Farbskala resultieren in schwarze
Bereiche, da fiir eine reine Signaldetektion es lediglich darauf ankommt, ein starkes Ereignis

auch als ein solches zu erkennen.

Logarithmische Frequenzskalierung

Die spektrale Leistungsdichte eines Signals bietet durch eine logarithmische Frequenz-
Darstellung bereits einige Vorteile zur Ereignisdetektion. Dabei kdnnen Unterschiede
zwischen z.B. 1 und 2 Hz sehr gut visuell wahrgenommen werden konnen, Unterschiede
zwischen z.B. 20 und 21 Hz dahingegen ,,verschwimmen®. Aus diesem Grund wird fiir die
Generierung der Sonogramme die Frequenzachse prinzipiell logarithmisch dargestellt, die
Frequenzen aber in 13 einzelne Biander in Halboktav-Schritten unterteilt, was die menschliche
Wahrnehmung in Bezug auf die Erkennung einzelner Muster unterstiitzt.

Logarithmische Energie-Skalierung

In Anlehnung an die Uberlegungen zur logarithmischen Frequenzskalierung und aufgrund der
Tatsache, dass zur Ereignisdetektion die (menschliche) Diskriminierung von Unterschieden
bei geringen Amplituden wesentlich wichtiger ist als die bei hohen Amplituden (JOSWIG
1987), wird basierend auf der verwendeten Farbpalette, eine logarithmische Darstellung von

Amplituden verwendet.

Die generierten Spektrogramme der Seismogramme aus Abbildung 4.2a und 4.2f unter
Anwendung einer optimierten Farbskala und einer logarithmischen Frequenz- und Energie-
Skalierung sind in Abbildung 4.2b und 4.2g ersichtlich. Dabei erkennt man in Abbildung
4.2b, im Gegensatz zu Abbildung 4.2g, die die Station reprédsentiert, an der die Storsignale
nicht registriert wurden, die hoch- und monofrequenten Stdrsignale an dieser Station,
hervorgerufen durch 70 Hz bzw. 140 Hz (Oberton) Schwingungen der internen Festplatte des

in der Néhe installierten Dataloggers, als monochromatische Frequenzbénder.

Rausch-Anpassung

Um ein Ereignis detektieren zu konnen, ist ein optimales Signal-Rausch-Verhéltnis (SNR)

bzw. eine stationdre Rauschunterdriickung essentiell. Bei der Berechnung der Sonogramme
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wird dieses Rauschen in der logarithmischen Skalierung als gaussverteilt angenommen und ist
definiert durch dessen arithmetisches Mittel u(w) und der Varianz o(w). Da die Rausch-
Anpassung resistent gegeniiber Ausreilern sein muss, erfolgt die Abschitzung eines
Erwartungswertes durch Bestimmung des Medians M(w) = Ms, statt des arithmetischen
Mittels und die Ermittlung der Standardabweichung S(w) = M75-Ms( anstatt der Varianz
(JOSWIG 1993). Sowohl die Bestimmung des Medians als auch die der Standardabweichung
erfolgt fiir jedes Frequenzband und erlaubt somit eine individuelle Anpassung. Abbildung
4.2¢ und 4.2h illustrieren den Berechnungsschritt der Rausch-Anpassung in der Sonogramm-

generierung.

Blanking

Der néchste Schritt in der Sonogrammberechnung ist das sog. ,Blanking’. Dabei werden
Werte, die kleiner als die Summe aus der Standardabweichung und des Erwartungswertes des
Rauschens sind, komplett ignoriert. Von dem Signal werden 2@ subtrahiert und lediglich
Werte, die groBer als 2Y@*5®) gind, erlaubt (Gleichung 4.4).

log, (A(w,1) = 2" @), A(w,1) > 215 (4.4)

0,else

D(w,t) = {

Dies fithrt dazu, dass Kontraste zwischen dem Energieanteil eines Signals und dem
stationdren Rauschen pro Frequenzband visuell verstirkt werden. Abbildung 4.2d und 4.2i
zeigen die Auswirkungen des Blankings bei der Sonogrammgenerierung. In Abbildung 4.2d
erkennt man, dass die Bénder der hohen Frequenzen im Vergleich zur Spektrogramm-
darstellung (Abbildung 4.2b) in der Farbe weill erscheinen. Dies liegt daran, dass der
hochfrequente Signalanteil des Lokalbebens durch das mono- und hochfrequente, stationére
Rauschen iiberlagert wird.

Prewhitening

Als letzter Berechnungsschritt wird vom registrierten Signal die Standardabweichung des
logarithmischen Rauschens ermittelt (Gleichung 4.5).

N, (@) = log, 2" @*5@) _pM(@) (4.5)

D(w,t) und Np(w) werden beide zur nédchsten Ganzzahl gerundet, um Amplitudenunter-
schiede von kleiner als v/2 zu unterdriicken. Dadurch erhilt man das endgiiltige Sonogramm-
muster eines Signals, bei dem letztlich die Signifikanz eines jeden Energie-Blocks gewichtet
wird und damit, farbkodiert, ein Vielfaches der Abweichung vom stationédren
Hintergrundrauschen darstellt (Gleichung 4.6).

D(w,t)— N, (o), A(w,t) > 21 5@ (4.6)

SONO(w,1) = { 0 or
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Abbildung 4.2: Schrittweise Sonogrammgenerierung anhand zweier Registrierungen eines
schwachen Lokalbebens (My = 0.3 in ca. 10 km Entfernung) bei schlechten (Station S1C, 4.2a
— 4.2¢) und guten (Station SIW, 4.2f — 4.2j) Bodenunruheverhiltnissen: ungefilterte
Seismogramme (4.2a und 4.2f), Spektrogramme (4.2b und 4.2g), Rauschanpassung (4.2c und
4.2h), Blanking (4.2d und 4.2i) und Prewhitening (4.2e und 4.2j) sowie die verwendete

logarithmische Energie-Farbskala (4.2k).
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Zusammenfassend ldsst sich die Berechnung der Sonogramme nach Gleichung 4.7 darstellen:

Alw,t)-2") onson
SONO(w,1t) = logz[zM(a,)+s(a,) i) ,A(a),t) >2

4.7
0,else “7

Der Einfluss dieser Berechnungen und Optimierungen ist schrittweise in Abbildung 4.2
dargestellt. Abbildung 4.2 zeigt ein Lokalbeben geringer Stirke (M, = 0,3 in ca. 10 km
Entfernung), welches mit den vertikalen Komponenten zweier Stationen (S1C und SIW) am
Heumdser Hang registriert wurde (Kapitel 6.1.3). Dabei zeigt die Station S1C deutlich
ungiinstigere Bodenunruheverhéltnisse als die Station SIW, welche durch hoch- und
monofrequente Storsignale verursacht wurde. Dadurch ist die Signal- bzw. Wellenphasen-
identifizierung im (ungefilterten) Seismogramm an der Station S1C (Abbildung 4.2a) nicht
moglich. Die Abbildung 4.2 illustriert die Vorteile der Anwendung von Sonogrammen. Trotz
der unterschiedlichen Bodenunruheverhiltnisse ist das generierte Sonogrammmuster bei
beiden Aufzeichnungen dhnlich, zeigt kohdrente Phaseneinsédtze und ermdglicht damit eine

Signalidentifizierung und weitere Prozessierungsschritte (Abbildung 4.2e, 4.2j).

4.2.3 Daten Screening und Signalklassifizierung mit der Software SonoView

Die Software SonoView wurde entwickelt, um grofle seismische Datensitze nach relevanten
Signalen zu screenen. Die Grundidee ist dabei die Visualisierung grofitmoglicher
Informationsdichte, um, unabhéngig von der Anzahl der verwendeten Stationen und der
Registrierungsdauer, die Validierung einer zeitlichen und rdumlichen Koinzidenz relevanter
Signale und somit eine erste Signalklassifizierung, zu ermdglichen. Um beispielsweise das
politisch vorgegebene Ziel der OSI der CTBTO (die Lokalisierung von Nachbeben Magnitude
M; = -2,0 einer mdglichen nuklearen Explosion in einem Untersuchungsgebiet von 1000 km?)
zu erreichen, ist es notwendig, seismisch registrierte Daten von mindestens 50 SNS in Echtzeit
auszuwerten, was der Analyse der Informationen aus mindestens 300 (50 x 6) Spuren
entspricht (Kapitel 4.1).

Um dies zu ermdglichen, werden redundante Informationen unterdriickt und lediglich die
vertikalen Spuren eines SNS (Kapitel 4.1) zur Signalklassifizierung berticksichtigt. Basierend
auf der Analyse von Sonogrammmustern sollen Datensdtze moglichst iibersichtlich dargestellt
und registrierte Signale moglichst schnell identifiziert werden. Dazu werden sogenannte
Supersonogramme abgebildet, in denen die relevanten Signalinformationen aller Vertikal-
spuren eines SNS enthalten sind. Fiir die Generierung der Supersonogramme wird von den
Vertikalspuren eines SNS die Farbinformation von jedem Zeit-Frequenz-Block der aus den
Registrierungen berechneten Sonogramme (Kapitel 4.2.2, Abbildung 4.3a) in einem
sogenannten Metapixel zusammengefasst (Abbildung 4.3b).
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Abbildung 4.3: Generierung der Supersonogramme anhand der Registrierungen eines
schwachen Lokalbebens (M = 0,3 in ca. 10 km Entfernung, vgl. Abb. 4.2) mit den vier
vertikalen Spuren eines SNS: Sonogramme der Stationen SIW, SIN, SIE und SIC (4.3a),
Metapixel mit den Farbinformationen der Einzelregistrierungen (4.3b), generiertes
Supersonogramm fiir ein SNS (4.3¢c), Supersonogramme von drei SNS in Originalauflosung
der Software SonoView (4.3d) und die verwendete logarithmische Energie-Farbskala (4.3e).
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Jedes Metapixel hat dabei die gleiche Dimension (Frequenz tliber Zeit) wie die Zeit-Frequenz-
Blocke der einzelnen Sonogramme, enthdlt aber nun in einer 2x2 Matrix die
Farbinformationen aller vier betrachteten Vertikalspuren (Abbildung 4.3¢c). Die Signalanalyse
durch Supersonogramme hat im Gegensatz zu der Analyse der Einzelsonogramme den
entscheidenden Vorteil, dass unabhéngig von unterschiedlichen Registrierungen aufgrund
variierender Bodenunruheverhiltnisse innerhalb eines SNS (vgl. Abbildung 4.2), gerade bei
Signalen mit einem geringen Signal-Rauschverhiltnis, eine visuelle Detektion der zu
untersuchenden Signale ermdoglicht wird. Dabei werden verrauschte Aufzeichnungen
einzelner Spuren durch die Uberlagerung aller Vertikalspuren eines SNS ,unterdriickt’, womit
die Koinzidenz des Signals innerhalb eines SNS visuell ,verstiarkt’ und eine Identifikation
relevanter Signale ermdglicht wird (Abbildung 4.3d).

Die Abbildung 4.3 illustriert die Generierung der Supersonogramme aus den Einzelsono-
grammen der Vertikalspuren eines SNS anhand des Lokalbebens (M; = 0,3 in ca. 10 km
Entfernung) aus Abbildung 4.2. Die Farbinformationen pro Zeit-Frequenz-Block der
unterschiedlichen Sonogramme (4.3a) bilden die Metapixel (4.3b) aus denen die Super-
sonogramme aufgebaut sind (4.3c). Deutlich wird die Tatsache, dass das Sonogrammmuster
des Lokalbebens nicht entscheidend von den unruhigeren Stationen S1E und S1C beeinflusst
wird (vgl. Abbildung 4.2). Abbildung 4.3d zeigt die Supersonogramme des gleichen Signals
von drei verschiedenen SNS eines Netzwerks in der Originalauflosung der Software
SonoView. Dabei erkennt man, dass die Supersonogramme von SNS 2 und SNS 1 im
Gegensatz zu dem von SNS 3 aufgrund der ungiinstigeren Registrierungen an einzelnem
Stationen ,verpixelt’ wirken. Dennoch ist die raum-zeitliche Kohédrenz des Signals deutlich
erkennbar und erlaubt eine Signalklassifizierung nach den erlduterten Kriterien. Die
Geometrie der Stationen, mit denen das Lokalbeben registriert wurde, kann Kapitel 6.1.3
entnommen werden.

Die Abbildung 4.4 zeigt einen Screenshot der Software SonoView mit permanent registrierten
Daten am Heumoser Hang mit 3 SNS (Kapitel 6.1.3). Mit Hilfe der Supersonogramme kdnnen
in diesem Fall, in Abhingigkeit der Bildschirmauflosung, 44 Minuten dargestellt werden. Das
registrierte Signal in Abbildung 4.4a zeigt das schwache Lokalbeben (M; = 0,3 in ca. 10 km
Entfernung) der Abbildungen 4.2 und 4.3. Das Signal in Abbildung 4.4b tritt lokal an dem
SNS 3 auf und wurde durch eine Wasserpumpe in deren Nédhe verursacht. Das Signal in
Abbildung 4.4c wurde durch Frostbruchprozesse erzeugt, welches, ebenso wie das Signal in
Abbildung 4.4b, nur an einem SNS registriert wurde.

In Kapitel 5 werden umfassend die Eigenschaften registrierter Signale diskutiert und

Signalbeispiele gezeigt.
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4.2.4 Lokalisierung von seismischen Ereignissen mit der Software HypoLine

Generell unterscheidet man bei der Lokalisierung von Erdbeben zwischen der Absolut- und
der Relativlokalisierung. Bei der Absolutlokalisierung wird jedes Erdbeben als eigenstédndiges
Ereignis betrachtet, was zur Folge hat, dass der Fehler eines meist nur ungeniigend bekannten
Geschwindigkeitsmodells in jede einzelne Lokalisierung einflieft. Um die Lokalisierungs-
genauigkeit zu erhdhen, kdnnen aber auch Ereignisgruppen (cluster) betrachtet werden. Dabei
wird ein master event definiert und die restlichen Ereignisse der gleichen Gruppe relativ zu
diesem lokalisiert. Da in dieser Arbeit im Wesentlichen die Methode der Absolutlokalisierung
angewendet wurde, wird auf diese im Folgenden ndher eingegangen.

Bei der Absolutlokalisierung werden mittels seismischer Netzwerke, Arrays oder Einzel-
stationen die Einsatzzeiten einzelner Wellenphasen ermittelt und damit das Hypozentrum
berechnet. Zur Bestimmung des Hypozentrums eines Erdbebens miissen folgende Parameter
ermittelt werden: geografische Lange, geografische Breite, Herdtiefe und Herdzeit (x, y, z,
To). Dabei wird vereinfachend angenommen, dass der Erdbebenherd als Punktquelle
betrachtet werden kann, wodurch letztlich der Nukleationspunkt von Bruchfldchen lokalisiert
wird. Mathematisch betrachtet, handelt es sich dabei um ein Inversionsproblem, welches in
der Seismologie standardméfig durch die Anwendung des iterativen Lokalisierungsverfahrens
nach GEIGER (1910) gelost wird. Bei hinreichend bekanntem Untergrundmodell, exakten
Bestimmungen der Phaseneinsdtze und einem dichten Stationsnetz liefert diese Methode
aussagekréftige Ergebnisse. Diese Bedingungen sind aber bei den Messkampagnen, die im
Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrt wurden, allesamt nicht gegeben. Aufgrund der
Heterogenitit und der komplexen basalen Untergrundstruktur der untersuchten Hang-
rutschungen (Kapitel 3.1.1 und Kapitel 3.2.1) ist kein exaktes Geschwindigkeitsmodell
bekannt. Gleichzeitig zeigen die registrierten Signale ein geringes Signal-Rausch-Verhiltnis
(Kapitel 5), wodurch die Phaseneinsitze mehrdeutig sind.

Im Gegensatz zur Inversionsmethode wird in der Software HypoLine (JOSWIG 2008), die im
Rahmen dieser Arbeit zur Lokalisierung von seismischen Ereignissen verwendet wurde, die
Auswirkung eines jeden Parameters auf die Berechnung der Hypozentralparameter grafisch
ersichtlich. Die Lokalisierung in HypoLine basiert auf einer algebraischen Losung und nicht
auf der Linearisierung des Lokalisierungsproblems. Somit kann der Observator den Einfluss
der einzelnen Informationen auf die Losung gegeneinander abwigen und gewichten, um die
Lokalitdt der Quelle zu bestimmen. Es lassen sich zahlreiche Losungsvariationen innerhalb
kiirzester Zeit auf Plausibilitit tiberpriifen. Das gewihlte Epi- bzw. Hypozentrum eines
seismischen Ereignisses entspricht daher der plausibelsten Losung unter Beriicksichtigung
aller Einflussfaktoren.

In Abhéngigkeit der Entfernung zwischen Quelle und Empfinger kann eine gegebene
Geometrie von Seismometern zwei verschiedene Stationskonfigurationen beschreiben. Liegt
der Herd eines seismischen Ereignisses innerhalb einer Stationsauslage, beschreibt diese ein
seismisches Netzwerk. Liegt der Herd weit aufBlerhalb dieser Auslage, mehr als zehn
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Wellenldngen 4 (SCHWEITZER et al. 2002), definiert es ein seismisches Array. Da sich
zumeist Erdbebenherde im Ubergangsbereich dieser beiden Konfigurationen befinden,
konnen sowohl Netzwerk- als auch Arrayverfahren fiir dessen Lokalisierung angewendet
werden. In dieser Arbeit wurden bis zu vier seismische Kleinarrays benutzt, welche fiir sich
betrachtet Arrays, kombiniert aber ein Netzwerk darstellen konnen. Somit wurden beide
Lokalisierungsverfahren angewendet, die im Folgenden kurz vorgestellt werden. Prinzipiell
hingt die Genauigkeit der Lokalisierung eines seismischen Ereignisses im Wesentlichen von
folgenden Faktoren ab (verandert nach HAGE 2009d):

e Anzahl der Stationen

e Stationsgeometrie / Stationsdichte

e Anzahl und Genauigkeit der zur Verfiigung stehenden Phaseneinsatzzeiten
e Signal-Rauschverhéltnis

e Komplexitit und Kenntnis des Geschwindigkeitsmodells

e Entfernung Quelle — Empfanger

e verwendete Lokalisierungsmethode

e Abtastrate der Datenregistrierung.

Array-Ortung

Das Verfahren der Array-Ortung wurde aus den Gebieten der Radioastronomie und der
Funkmesstechnik in den 1960er Jahren von Seismologen adaptiert. Seitdem wurden weltweit
zahlreiche seismische Arrays, wie z. B. NORSAR in Norwegen oder GERESS und GRF
(Grdfenberg-Array) in Deutschland, zur Strukturerkundung der Erde und zur Uberwachung
nuklearer Explosionen, installiert. Seismische Arrays werden aber auch dazu genutzt,
kleinrdumige Prozesse seismisch zu untersuchen. So werden z. B. mit Hilfe seismischer
Arrays im Rahmen der OSI der CTBTO Kleinstbeben einer moglichen nuklearen Explosion
detektiert und lokalisiert (Kapitel 4.1, RINGDAL 1990), seismische Signale an Eisschollen
iiberwacht (LADERACH & SCHLINDWEIN 2011) und Prozesse an Hangrutschungen untersucht
(GOMBERG et al. 1995).

Zur Auswertung relevanter Signale, die mit Hilfe seismischer Arrays registriert wurden,
werden vor allem die Methoden der Richtstrahlbildung (beamforming) und die der
Frequenzwellenzahlanalyse routineméfBig angewendet (z.B. HARJES & HENGER 1973, ROST
& THOMAS 2002). Eine Bedingung fiir die Anwendung von Array-Techniken ist, dass die
eintreffenden Wellen als ebene Wellenfronten betrachtet werden kdnnen. Das ist dann
gegeben, wenn die Anzahl der zwischen Quelle und Empfianger liegenden Wellenldngen
ausreichend groB ist (AKI & RICHARDS 2002) und nur ein kleiner Ausschnitt der Wellenfront
betrachtet wird (TIPLER 1994). Uberschligig betrachtet ist dies dann der Fall, wenn die
Apertur eines Arrays ungefihr '/;o der Epizentraldistanz des seismischen Ereignisses betrigt
(SCHWEITZER et al. 2002).
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In der Software HypoLine konnen im Array-Modus die einzelnen Spuren eines Arrays visuell
iiberlagert werden, so dass eine bestmdgliche Kohérenz einzelner Phasen vorliegt. Aus den so
ermittelten Differenzzeiten konnen dann der Riickazimut und die Scheingeschwindigkeit mit
mindestens drei Stationen nach PIGNATELLI et al. (2008) berechnet werden:

Gegeben sei ein homogenes Medium mit einer Geschwindigkeit seismischer Wellen v sowie
drei Stationen s;, s> und s3. Es sei s; die Referenzstation, dann gilt fiir den Zeitversatz

zwischen den Stationen s und s3:

At, =t, —t, = : (4.8)

Dabei stellt v, die Scheingeschwindigkeit und s°; und s> die Projektion der Stationen s; und
s> auf den Riickstrahl dar. Mit Hilfe geometrischer Beziehungen ldsst sich der Zeitversatz

durch die Stationskoordinaten s;(x;, y;) und s2(x, ¥2) und dem Riickazimut a ausdriicken:

(v, =¥, )cosa +(x, —x, )sina

At,, = (4.9)
va
Fiir den beobachteten Zeitversatz zwischen den Stationen s; und s3 gilt analog:
(v5 — v, )cosa + (x; —x,)sin
At = . (4.10)
va
Aus den Gleichungen 4.9 und 4.10 lasst sich der Riickazimut wie folgt berechnen:
At -y, ) At -
tan o = 12(y3 )/'1) 13()"2 yl). 4.11)
Aty (x3 X ) — Aty (xz X )
Fiir die Scheingeschwindigkeit gilt nach Gleichung 4.9:
-y, )eosa —x, —x, Jsinx
va:(J’2 yl) ( 2 1) . (4.12)

At,,

Der Vorteil dieses Ansatzes liegt darin, dass keine Absolutzeiten von Phaseneinsédtzen
bekannt sein miissen. Es ist ausreichend, die gleiche Wellenphase eines Signals auf den vier
Vertikalspuren eines SNS so zu bestimmen, dass eine mdglichst hohe Kohédrenz vorliegt.
Besonders bei schwachen Ereignissen, wie sie in dieser Arbeit untersucht wurden, ist dies von
besonderer Bedeutung.

Zur Bestimmung der Scheingeschwindigkeit und des Riickazimuts eines Ereignisses sind
prinzipiell lediglich zwei Differenzzeiten erforderlich. Fiir jedes SNS stehen hingegen vier
Einsatzzeiten zur Verfiigung, die permutiert werden. Somit ergeben sich pro SNS eigentlich

vier Richtungstrahlen, die in HypoLine grafisch dargestellt werden (Abbildung 4.5). Dieser
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statistische Ansatz der Fehlerabschitzung (jackknifing, EFRON 1979) erlaubt eine direkte
Abschitzung des Fehlermales jeder Einsatzzeit, der visuell erfasst werden kann und gewinnt
in der Seismologie zunehmend an Bedeutung (z. B. LEES 1998, JOSWIG 2008). Die Streuung
der Richtstrahlen gibt ein Mal3 fiir die Stabilitdt der Losung an und ist aufgrund der geringen
Apertur empfindlich gegen Ausreifler. Der Analyst gewichtet jedes Fehlermall und bestimmt
manuell die Einfallsrichtung bzw. den Richtstrahl des Signals, dessen Breite von der
Stationsgeometrie und der Abtastrate abhingt.

Die Abbildung 4.5 zeigt einen Screenshot der Software HypoLine im Array-Modus.
Dargestellt ist die kohérente Uberlagerung der vier Vertikalspuren eines SNS zur Bestimmung
des Riickazimuts und der Scheingeschwindigkeit anhand des Signals des schwachen
Lokalbebens (M = 0,9) aus Kapitel 4.2.2 und 4.2.3.
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Abbildung 4.5: Screenshot der Sofiware HypoLine im Array-Modus. Bestimmung des
Riickazimuts und der Scheingeschwindigkeit eines schwachen Lokalbebens durch die
kohdrente Uberlagerung der P- und S-Phase.
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Netzwerk-Ortung

Die Lokalisierung seismischer Ereignisse im Netzwerk-Modus der Software HypolLine
erfolgt mit Hilfe der Hyperbelmethode (PUJOL & SMALLEY 1990, PUJIOL 2004, EAGAR et al.
2006, JOSWIG 2008) und der Differenzlaufzeit zwischen der P- und S-Phase (¢5-tp).

Betrachtet man die ebene Auslage dreier Stationen s;, s> und s3 in einem homogenen
Halbraum mit den Ankunftszeiten einer seismischen Wellenphase #; <1, < 3, so erzeugen ¢;
und ¢, der Stationen s; und s, eine Hyperbel. Genau betrachtet, stellt diese Hyperbel den
Tiefenschnitt eines Hyperboloids dar (JOSWIG 2008). Fiir die Berechnung der Hyperbeln ist
t>-t; konstant und die Herdzeit wird als freier Parameter betrachtet. Die Stationen s; und s>
bilden in diesem Beispiel die Brennpunkte der Hyperbel. Bei einem SNS stehen maximal vier
P-Einsdtze zur moglichen Verfligung. Dadurch ergeben sich sechs Hyperbeln, die sich, in
Abhéngigkeit der Stationsgeometrie und den Einsatzzeiten, in bis zu vier Tripelpunkten
schneiden. Die maximale Anzahl der mdglicher Hyperbeln / und Tripelpunkte 7k berechnet
sich aus n Einsatzzeiten gemall (JOSWIG 2008):

n!

H=m, (4.13)
n!
T, —m (4.14)

Durch die Wahl eines geeigneten Tiefen- und Geschwindigkeitsmodells wird durch einen
Bereich der hochsten Hyperbeldichte, der #5-fp Kreise und den Richtstrahlen der Array-Ortung
das Hypozentrum ermittelt (Abbildung 4.6). Dabei wird zusitzlich der kleinste Fehler
zwischen den determinierten und den theoretischen Einsatzzeiten eines ermittelten
Hypozentrums berticksichtigt. Die Streuung der Tripelpunkte ist ein MaB fiir die
Lokalisierungsgenauigkeit. Je groBBer der rdumliche Abstand zwischen den Tripelpunkten ist,
desto groBer ist die Lokalisierungsungenauigkeit und der Fehler der gewéhlten, einflieBenden
Parameter (JOSWIG 2008, Abbildung 4.6).

Nachdem das Hypozentrum eines seismischen Ereignisses bestimmt wurde, kann die
Lokalmagnitude (M;) ermittelt werden. Dazu wird in HypoLine die maximale Amplitude der
S-Phase an einer der beiden Horizontalkomponenten der zentralen 3c-Station eines SNS
bestimmt (Wood-Anderson-Simulation). Die Magnituden-Entfernungskurve fiir Epizentral-
distanzen kleiner 10 km wurde von WUST-BLOCH & JOSWIG (2006) kalibriert und in
HypoLine implementiert.

Die Abbildung 4.6 zeigt einen Screenshot der Software HypolLine im Netzwerk-Modus.
Dargestellt ist die Lokalisierung des Lokalbebens (M = 0,9 in 6.0 km Tiefe) aus Kapitel 4.2.2
und 4.2.3 mit Hilfe der grafischen Uberlagerung von Richtstrahl, ¢s-¢p-Kreis und Tripel-
punkten der Hyperbeln eines SNS.
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Abbildung 4.6: Screenshot der Software HypoLine im Netzwerk-Modus. Lokalisierung eines
schwachen Lokalbebens (My = 0,9 in 6,0 km Tiefe) durch die Uberlagerung der Richt-
strahlen, des ts-tp-Kreises und der Tripelpunkte der Hyperbeln eines SNS.

Relativlokalisierung

Neben der Absolutlokalisierung seismischer Ereignisse, konnen Ereignisse, die zu einem
cluster gehoren, mit Hilfe der Relativlokalisierung lokalisiert werden. In HypoLine wird dafiir
ein sog. master event definiert und alle anderen Ereignisse des clusters (slave events) relativ
zu diesem master event lokalisiert. Das Ziel ist die Minimierung der jeweiligen Laufzeit-
residuen zwischen master event und slave event, die sich insbesondere bei einer ungiinstigen
Stationsgeometrie, z.B. eine geringe azimutale Abdeckung, negativ auf die Ergebnisse der
Absolutlokalisierung auswirken. Dabei sollte sich das master event moglichst in der Mitte des
clusters befinden (SCHERBAUM & WENDLER 1986), um eine moglichst hohe Signalkohérenz
zu gewihrleisten. Diese Methode spielt in den im Rahmen dieser Arbeit erfolgten
Auswertungen eine nur untergeordnete Rolle, wurde aber zur Lokalisierung von seismischen
Vorlauferereignissen eines Felssturzes angewendet. Details zu dieser Methode und den

Ergebnissen kdnnen dem Anhang A5 entnommen werden.
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S Hangprozesse und ihre seismischen Signale

Anhand der Klassifizierungskriterien (Kapitel 4.2.1, Tabelle 4.2) konnten die in den einzelnen
Studien registrierten Signale mit Hilfe der Software SonoView zunéchst klassifiziert (Kapitel
4.2.3) und anschlieBend mit der Software HypolLine deren Quellen identifiziert werden
(Kapitel 4.2.4). Neben der Registrierung verschiedener anthropogener und natiirlicher
Storsignale und Signale tektonischer Seismizitdt, konnten am Heumdser Hang und am
Schlammstrom in Super-Sauze folgende relevanten Hangprozesse seismisch erfasst und

identifiziert werden:

e Rutschungsinduzierte Bruchprozesse (Heumdser Hang und Schlammstrom in Super-
Sauze)

e Entwicklung von Rissen (Schlammstrom in Super-Sauze)

e Lokale Felsstiirze (Schlammstrom in Super-Sauze)

e Frostbriiche (Heumoser Hang).

Die Signaleigenschaften, die zu deren endgiiltigen Identifizierung analysiert wurden, wurden
in Kapitel 4.2.1 diskutiert und werden in diesem Kapitel anhand von Signalbeispielen

vorgestellt. Dazu werden vor allem ihre typischen Sonogrammmuster beschrieben.

5.1 Tektonische Seismizitiit

Bei der seismischen Uberwachung von Hangprozessen wurden in den im Rahmen dieser
Arbeit durchgefiithrten Kampagnen zahlreiche Signale tektonischer Seismizitdt erfasst und
identifiziert. Besonders starke teleseismische Erdbeben werden dabei ebenso registriert wie
schwache lokale Ereignisse. Die jeweiligen Signaleigenschaften konnen dem Kapitel 4.2.1
und Tabelle 4.2 entnommen werden, prinzipiell werden aber die Signale tektonischer

Seismizitét an allen Stationen und mit dhnlicher Amplitude registriert.

Teleseismische Ereignisse

Signale teleseismischer Ereignisse zeigen lediglich Frequenzen unterhalb von 10 Hz
(WIELANDT 1996). Die Abbildung 5.1 zeigt die Seismogramme und Sonogramme der ersten
vier Minuten des am Heumdser Hang registrierten Signals des katastrophalen Sendai-Bebens.
Dieses Ereignis mit einer Magnitude von My = 9,0 ereignete sich am 11.03.2011 und forderte
Tausende von Opfer an der Ostkiiste Japans. Zirka 12 Minuten spiter wurden die seismischen
Wellen des Ereignisses am Heumdser Hang registriert. Die Stationsgeometrie kann Kapitel
6.1.3 entnommen werden. Teleseismische Ereignisse eignen sich sehr gut zur Kalibrierung

eines seismischen Netzwerks.

Regionalbeben

Bei Erdbeben regionaler Seismizitidt lassen sich einzelne Wellenphasen visuell in den
Seismogrammen und Sonogrammen erfassen. Der Frequenzgehalt liegt aufgrund der

geringeren Epizentraldistanz bei Frequenzen von bis zu ca. 50 Hz. Zusammen mit der -,
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Zeit kann ein solches Signal bereits wahrend des Daten Screenings mit SonoView identifiziert

werden. Die Abbildung 5.2 zeigt die Seismogramme und Sonogramme eines Regionalbebens
in Norditalien mit M; = 3,5 in ca. 250 km Entfernung und wurde am 08.10.2009 am
Heumdser Hang registriert. Die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen werden.
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Abbildung 5.1: Seismogramme und Sonogramme des Signals des teleseismischen Ereignisses
des Sendai-Bebens (My = 9,0), registriert am Heumoser Hang mit SNS 3 (11.03.2011,
05:58:20 UTC, resampelt auf 50 Hz). Die oberen drei Spuren reprdsentieren die dufieren 1c-

Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.
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Abbildung 5.2: Seismogramme und Sonogramme des Signals eines Regionalbebens (My = 3,5
in ~250 km Entfernung), registriert am Heumédser Hang mit SNS 1 (08.10.2009, 17:46:09
UTC, resampelt auf 200 Hz). Die oberen drei Spuren reprdsentieren die duferen Ic-
Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.
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Lokalbeben

Im Gegensatz zu den Signalen teleseismischer und regionaler Seismizitit zeigen die Signale
von Lokalbeben aufgrund der geringen Epizentraldistanz hochfrequente Einsdtze der P-
Wellen und tieffrequente S-Einsétze, mit einer geringen ts-7p Zeitdifferenz. Diese Signaleigen-
schaften erlauben eine rasche Signalidentifizierung mittels SonoView.

S2N-SZ -t
700 nm/sec 1

S2W-SZ
500 nm/sec 1

S2E-SZ werere
300 nm/sec 1

§2C-8Z -4 Mol
1000 nm/sec 1

S2C-SE
1000 nm/sec 1

S2C-SN ——WMNWMA«N#
1000 nm/sec 1

150 Hz |
15 Hz 4

1.6 Hz | -~ !
150 Hz |

15 Hz -

=
=
-

piot
1.6 Hz |
150 Hz ok

15 Hz -

1.6 Hz |
150 Hz |

15 Hz

16 Hz |
150 Hz ]|

16 Hz

1.6 Hz J
150 Hz ]

15 Hz |

1.6 Hz |

~ 20 Sekunden

o
L} ™

Abbildung 5.3: Seismogramme und Sonogramme des Signals eines Lokalbebens (My = 1,4 in
~14 km Entfernung), registriert am Heumoser Hang mit SNS 2 (18.01.2011, 21:30:43 UTC,
Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren reprisentieren die duf3eren 1c-Stationen, die
unteren drei die 3c-Zentralstation.
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Abbildung 5.3 zeigt die Seismogramme und Sonogramme eines am Heumoser Hang
registrierten Lokalbebens auf der Schweizer Seite des Oberrheingrabens mit einer Magnitude
von M; = 1,4 in einer Entfernung von ~14 km. Die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3

entnommen werden.

5.2 Rutschungsinduzierte Bruchprozesse

Der Fokus der vorliegenden Arbeit ist die Analyse des raum-zeitlichen Auftretens rutschungs-
induzierter Bruchprozesse. In beiden Untersuchungsgebieten, am Heumoser Hang und am
Schlammstrom in Super-Sauze konnten diese Bruchereignisse erfolgreich registriert und
lokalisiert werden. Die Signale dhneln sich dabei in ihrer Signaldauer von wenigen Sekunden,
einem hochfrequenten Einsatz der P-Wellen und einem tieffrequenten Einsatz der S-Wellen.
Prinzipiell dhneln sich dabei die Sonogrammmuster der Bruchprozesse mit denen lokaler
Erdbeben (vgl. Abbildung 5.3 und Abbildung 5.4). Entscheidend fiir eine Identifizierung ist
vor allem die Scheingeschwindigkeit mit der das Signal eine Stationsauslage durchliutft.
Diese betrdgt bei den rutschungsinduzierten Bruchprozessen wenige hundert Meter pro
Sekunde, falls das Signal als direkte Welle an einer Station registriert wird, und bis zu
3,5 km/s wenn das Signal als refraktierte Welle mit der Geschwindigkeit des basalen
Festgesteins an einer Station aufgezeichnet wird.

Aus diesem Grund ist es wichtig, ein addquates Untergrundmodell mit entsprechender
Kenntnis der Ausbreitungsgeschwindigkeiten einzelner Wellenphasen fiir eine moglichst
exakte Lokalisierung von Bruchprozessen zu gewinnen. Daher wurden einerseits
refraktionsseismische Untersuchungen durchgefiihrt bzw. bereits ermittelte Untergrund-
modelle adaptiert. Im Kapitel 5.2.1 sind die Untergrundmodelle, die fiir die Lokalisierung der
Bruchprozesse in den beiden Untersuchungsgebieten herangezogen wurden, beschrieben.

Die Signale der Bruchprozesse wurden aufgrund ihrer variierenden Energieabstrahlung nicht
an allen der jeweils zur Verfiigung stehenden Stationen registriert. Um die Ereignisse
zufriedenstellend lokalisieren zu konnen, miissen sie dennoch an mindestens zwei SNS
registriert worden sein. Neben den Bruchereignissen, die durch Spannungsabbau-prozesse der
jeweils untersuchten Hangrutschung generiert wurden, konnten am 10.05.2011 am Heumdser
Hang mehrere Signale registriert werden, die prinzipiell vergleichbare Sonogrammmuster
aufweisen, aber offensichtlich nicht durch Hangprozesse getriggert wurden. Die Signale
wurden mit dhnlicher Amplitude an allen Stationen registriert, zeigen aber eine deutlich
hohere Scheingeschwindigkeit von bis zu 5,0 km/s und hohere #-¢, Zeitdifferenzen. Beide
Signaleigenschaften deuten darauf hin, dass die Quelle dieser Ereignisse in einer grofleren
Entfernung liegt. Diese Signale wurden als Vorldufersignale eines Felssturzes in der
Rappenlochschlucht, in einer Entfernung von ca. 5 km, interpretiert (Kapitel 6.1.4, Anhang
AS).
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Abbildung 5.4: Seismogramme und Sonogramme typischer Signale von Bruchprozessen:
(a) am Heumdser Hang (My = -1,4 in ~180 m Entfernung), (b) am Schlammstrom in Super-
Sauze (Mp = -2,2 in ~120 m Entfernung), (c) Vorlduferereignis des Felssturzes in der
Rappenlochschlucht (My, = -0,1 in ~5 km Entfernung). Die oberen drei Spuren reprdsentieren
die duferen Ic-Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation. Die Samplingrate aller
Signale betrdgt 400 Hz.

Die Abbildung 5.4 zeigt die Seismogramme und Sonogramme typischer Bruchereignisse, die
mit jeweils einem SNS registriert wurden: ein Bruchereignis am Heumoéser Hang (M, =-1,4 in
~180 m Entfernung), ein Bruchsignal am Schlammstrom in Super-Sauze (M; = -2,2 in
~120 m Entfernung) und ein Bruchereignis als Vorldufer eines Felssturzes in der
Rappenlochschlucht (M = -0,1 in ~5 km Entfernung). Die jeweilige Stationsgeometrie kann
den Kapiteln 6.1.3 und 6.2.1 entnommen werden. Die Abbildung zeigt, dass, trotz der
unterschiedlichen Herdprozesse, die Signale ein vergleichbares Sonogrammmuster aufweisen,
wodurch eine Signaldetektion bzw. —identifikation mit Hilfe der Softwares SonoView und
HypoLine ermdglicht wird.

5.2.1 Gewiihlte Untergrundmodelle zur Lokalisierung von Bruchprozessen

Um die registrierten Bruchereignisse mdoglichst exakt lokalisieren zu konnen, ist die
Implementierung eines realitdtsnahen Untergrundmodells notwendig. In der fiir die
Lokalisierung verwendeten Software HypoLine kann ein 1-dimensionales Untergrundmodell

implementiert bzw. individuell angepasst werden.
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Zur Bestimmung eines geeigneten Untergrundmodells, wurden am Heumoéser Hang
refraktionsseismische Untersuchungen durchgefiihrt (WALSER 2008). Dabei wurde eine
durchschnittliche Méchtigkeit des Rutschungskorpers von ca. 20 m emmittelt. Die P-Wellen
zeigen innerhalb des Rutschungsmaterials eine relativ geringe Ausbreitungsgeschwindigkeit
von vp = 550 m/s, wohingegen das basale Festgestein P-Wellen-Geschwindigkeiten von
vp = 3000 m/s aufweist. Neben der Refraktionsseismik wurden aber auch mit Hilfe eines
Scherwellen-Vibrators reflektionsseismische  Untersuchungen am Heumdser Hang
durchgefiihrt. Die Auswertung einzelner Reflektionshyperbeln ergab eine Ausbreitungs-
geschwindigkeit der Scherwellen innerhalb der Lockersedimente von vs = 290 m/s. Fiir das
instabile Hangmaterial bedeutet dies, dass das Verhiltnis von vp/vg ca. 1,9 betrigt,
wohingegen bei tektonisch verursachten Erdbeben aufgrund des Laufwegs der Wellen das
Verhiltnis bei ca. 1,73 liegt. Dieses observierte Verhéltnis ist allerdings typisch fiir
Lockersedimente. Somit wurde fiir den Heumdser Hang ein ,Schicht iiber Halbraum’ -
Modell mit den erwdhnten Ausbreitungsgeschwindigkeiten und Michtigkeiten gewihlt.
Zusiétzlich wurden auf dem ganzen Hang Kalibrierungsschiisse mit Hilfe einer sog. SISSY
(Seismic Impulse Source System) durchgefiihrt. Es zeigte sich, dass mit Hilfe des gewédhlten
Untergrundmodells die Schiisse an bekannten Lokationen die geringsten zeitlichen
Abweichungen ihrer Phaseneinsétze an den Stationen aufwiesen.

Im Gegensatz zum Heumdser Hang war die Untergrundtopographie des basalen Festgesteins
und somit die Méchtigkeit des Rutschungskdrpers am Schlammstrom in Super-Sauze im
Vorfeld der Untersuchungen bekannt. AMITRANO et al. (2007) bestimmten eine
durchschnittliche Méchtigkeit des Schlammstroms von ca. 15 m mit Hilfe verschiedener
geophysikalischer Verfahren. Auch das Lockermaterial des Schlammstroms in Super-Sauze
zeigt ein relativ hohes vp/vs — Verhiltnis von vp/vs = 1,9. Die durchschnittliche Ausbreitungs-
geschwindigkeit der P-Wellen innerhalb des Hangmaterials betridgt vp = 500 m/s. Das basale
Festgestein zeigt aufgrund seiner relativ hohen Verwitterungsanfilligkeit eine im Vergleich
zum Heumoser Hang geringere Ausbreitungsgeschwindigkeit der P-Wellen von
vp= 2200 m/s (Kapitel 3.2), die mit fritheren Untersuchungen einhergehen (GRANDJEAN et al.
2007). Somit wurde auch am Schlammstrom in Super-Sauze ein ,Schicht iiber Halbraum’ -
Modell mit den beschriebenen Ausbreitungsgeschwindigkeiten und Méichtigkeiten gewahlt
und dessen Richtigkeit durch die Auswertung von Kalibrierungsschiissen besttigt.

Fiir die Lokalisierung lokaler und regionaler Erdbeben wurde das /ASP91 Earth Reference
Model (KENNETT & ENGDAHL 1991) der [International Association of Seismology and
Physics of the Earth’s Interior (IASPEI) verwendet.

Die refraktionsseismischen Untersuchungen am Heumdser Hang sind ausfiihrlich im
Manuskript des Anhangs A3 dargestellt.
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5.2.2 Lokalisierung von Bruchprozessen in Lockersedimenten

Bei der seismischen Untersuchung kleinskaliger Prozesse in Lockersedimenten gilt es, den
moglichen Einfluss der Materialeigenschaften auf die Signalregistrierung zu beriicksichtigen.
In Abhingigkeit der Sedimentméchtigkeit kann es prinzipiell durch die Lockersedimente zu
einer Verstirkung des registrierten Signals kommen (z.B. TAYLOR et al. 1986). Diese
Einfliisse sind besonders bei der gewdéhlten Stationsauslage des permanenten seismischen
Netzwerks am Heumoser Hang (Kapitel 6.1.3) beobachtbar. Dabei befindet sich das SNS 3 in
einem Hangareal, wo die Sedimentmachtigkeit mehr als 25 m betrdgt, wohingegen SNS 1 und
SNS 2 in Hangbereichen deutlich geringerer Sedimentmaéchtigkeit installiert wurden. Dies
fuhrt dazu, dass einfallende seismische Wellen, ebenso wie die Bodenunruhe, an SNS 3
verstiarkt werden, wodurch das Signal hohere Amplituden aufweist als an den Stationen der
anderen SNS. Dadurch wird in der Berechnung der Sonogramme an diesen Stationen den
einzelnen Zeit-Frequenz Blocken eine hohere relative Energie zugewiesen. Gleichzeitig zeigt
ebenso die Signalcoda an diesen Stationen ein hoheres Signal-Rausch-Verhéltnis wodurch das
Signal an diesen Stationen eine grof3ere Signaldauer aufweist (Abbildung 5.5¢).

Unabhéngig davon, dass es sich in den Untersuchungsgebieten um Lockergesteins-
Hangrutschungen handelt, kommt es bei einer sehr geringen Epizentraldistanz eines
Ereignisses dazu, dass einzelne Wellenphasen nicht mehr getrennt voneinander, sondern
nahezu zeitgleich an einer Station registriert werden bzw. durch Nahfeldeffekte die S-Phase
nicht klar zu identifizieren ist. In diesen Féllen kann die Lokalisierung des Ereignisses nicht
mit Hilfe der Einsdtze der S-Phase erfolgen, so dass dieses Ereignis zumeist mit Hilfe weiter
entfernt gelegener Stationen erfolgte (Abbildung 5.5b).

Die Abbildung 5.5 zeigt die Supersonogramme von drei verschiedenen Ereignissen, die am
Heumdser Hang registriert wurden. Die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen
werden. Die Abbildung 5.5a zeigt die Registrierung eines Bruchprozesses mit anndhernd
gleicher Epizentraldistanz zu allen Stationen von ca. 250-300 m. In diesem Fall sind die
Muster der Supersonogramme an allen betrachteten SNS dhnlich und einzelne Wellenphasen
lassen sich deutlich unterscheiden. Im Gegensatz dazu zeigt die Abbildung 5.5b die
Registrierung eines Bruchprozesses, der in unmittelbarer Ndhe von SNS 1 lokalisiert wurde.
Die unterschiedliche Epizentraldistanz fiihrt dazu, dass prinzipiell die Supersonogramme der
einzelnen SNS ganz unterschiedliche Muster zeigen und an SNS 1 einzelne Wellenphasen
nicht unterscheidbar sind. Die Abbildung 5.5¢ zeigt die Verstirkung der Registrierung eines
Lokalbebens an SNS 3 aufgrund der grofleren Sedimentméchtigkeit. Deutlich lassen sich die
hohere Energieskalierung und die ldngere Signaldauer erkennen.

Die extreme Heterogenitét des jeweiligen Materials der untersuchten Hangrutschungen sowie
die extreme jeweilige Untergrundtopographie (Kapitel 3.1 und Kapitel 3.2) fiihren zusitzlich
dazu, dass seismische Wellen innerhalb des Hangmaterials mehrfach reflektiert, gebrochen
und gestreut werden. Dadurch sind die Laufwege eines Signals zu den einzelnen Stationen

derart unterschiedlich, so dass die Seismogramme der Signale eine nur geringe Kohérenz
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aufweisen. Dennoch zeigen die Sonogramme vergleichbare Muster und erlauben somit eine
Signalidentifizierung. Bei oberflaichennah generierten Prozessen fiihren Lockersedimente

dazu, dass Signale enorm geddmpft werden (Kapitel 5.3).

1(b) ~5sec _1(_0) ~ 15 sec

Abbildung 5.5: Supersonogramme verschiedener Signale zur Verdeutlichung des Einflusses
von Lockersedimenten auf die Signalregistrierung: (a) Bruchprozess (Mp = -1,2 am
Heumdéser Hang) in vergleichbarer Entfernung von 250-300 m zu allen SNS, (b)
Bruchprozess (M = -1,8 am Heumoser Hang) in der Ndihe von SNS 1, (c) am Heumdser
Hang registriertes Lokalbeben (M = 0,5 in ~8 km Entfernung). Die Samplingrate aller
Signale betrdgt 400 Hz.

5.3 Entwicklung von Rissen

Neben den beschriebenen Bruchprozessen konnten am Schlammstrom in Super-Sauze Signale
registriert werden, die signifikante Unterschiede aufweisen. Die Ereignisse zeigen
hangtypische Scheingeschwindigkeiten, einzelne Wellenphasen lassen sich aber nicht
bestimmen. Gleichzeitig wurden diese Signale auch jeweils nur innerhalb eines SNS
registriert. Sie zeigen innerhalb eines SNS enorme Amplitudenunterschiede, ein
unterschiedliche Signaldauer und enorme Dimpfungseffekte hoher Frequenzen. Die
Abbildung 5.6 zeigt die Seismogramme und Sonogramme des beschriebenen Signaltyps,
registriert am Schlammstrom in Super Sauze mit einem SNS. Die Stationsgeometrie kann
Kapitel 6.2.1 entnommen werden. Deutlich erkennbar ist der enorme Unterschied registrierter
Amplituden des gleichen Signals innerhalb eines SNS, mit einem Faktor von ca. 30 innerhalb
von ca. 20 m (vgl. die Stationen S2N und S2E). Gleichzeitig erkennt man an diesen beiden
Stationen die enorme Dampfung hoher Frequenzen.

Diese Eigenschaften der Signale deuten darauf hin, dass diese oberflichennah generiert sein
miissen. Da die Registrierungen dieser Signale keine Trennung einzelner Wellenphasen
ermOglichen und lediglich innerhalb eines SNS registriert wurden, wurde die Lokalisierung
erschwert (vgl. Kapitel 5.2.2). Dennoch erlauben die registrierten Amplituden eine rdumliche
Abschitzung des Quellgebiets, in der Ndhe der Station, an der die hochsten Amplituden
aufgezeichnet wurden. Mit Hilfe weiterfithrender Feldexperimente konnte schlieBlich der
Ursprung der Signale identifiziert werden (vgl. Kapitel 6.2.2, Anhang A4). Sie wurden durch

Prozesse der Rissentwicklung an der Hangoberfliche generiert (vgl. Kapitel 3.2). Aus diesem
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Grund wurde dieser Signaltyp auch nie am Heuméser Hang beobachtet, da dort keine
Entwicklung von Rissen an der Oberfliche stattfindet. Die Ergebnisse der seismischen
Untersuchung dieser Signale und eine ausfiihrliche Beschreibung der Experimente, die zu
deren Identifizierung fithrte, kdnnen dem Kapitel 6.2.2 entnommen werden.
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Abbildung 5.6: Seismogramme und Sonogramme des Signals durch Rissentwicklung,
registriert am Schlammstrom in Super-Sauze mit SNS 2 (Samplingrate: 400 Hz). Die oberen
drei Spuren reprisentieren die dufleren Ic-Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.
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5.4 Lokale Felsstiirze

Im Quellgebiet des Schlammstroms in Super-Sauze (Kapitel 3.2) kommt es nahezu téglich
zum Abgang von Felsstiirzen mit Komponenten unterschiedlicher Gréf3e. Diese konnten im
Gelidnde visuell beobachtet werden, womit eine Identifizierung registrierter Signale
ermOglicht wurde. Die registrierten Signale zeigen dabei ganz unterschiedliche Eigenschaften.
Der Aufschlag groerer Felsbrocken resultiert in einem breitbandigen, spike-artigen Signal,
wohingegen das Rieseln feinkérnigen Materials als monofrequentes Noise-Band registriert
wird. Da die Felsstiirze an der Oberfliche generiert wurden, werden auch hier mit
zunehmender Distanz von Quelle zu Empfianger, die hohen Frequenzanteile des Signals
zunehmend gedampft.

Die Abbildung 5.7 zeigt die Seismogramme und Sonogramme der Registrierung eines solchen
Felssturzereignisses am Schlammstrom in Super-Sauze. Die Stationsgeometrie kann Kapitel
6.2.1 entnommen werden. Deutlich sind die unterschiedlichen Signalformen erkennbar.

Direkt am Heumdser Hang wurden solche Signale nie registriert, da sich dort aufgrund der
lokalen geologischen und geomorphologischen Verhiltnisse keine Felsstiirze ausbilden
(Kapitel 3.2). Dennoch ereignete sich am 10.05.2011 in einer Entfernung von ca. 5 km zum
Heumdser Hang, in der Rappenlochschlucht, ein Felssturz mit einem geschitzten Volumen
von ca. 15.000 m®, der eine Betonbriicke auf einer Linge von ca. 30 m wegriss. Dieser
Felssturz wurde aufgrund der geringen Epizentraldistanz eher zufdllig von den Stationen des
permanenten seismischen Netzwerks registriert. Die Abbildung 5.8 zeigt die Seismogramme
und Sonogramme eines SNS dieser Registrierung, die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3
entnommen werden. Die Abbildung 5.8a zeigt die ca. 5S-miniitige Registrierung der gesamten
Felssturz-Sequenz und Abbildung 5.8b das ca. 40-sekiindige Signal des Briickeneinsturzes.
Deutlich ist zu erkennen, dass die Signale der Abbildung 5.7 und die der Abbildung 5.8 in
Bezug auf die beschriebenen Signaleigenschaften signifikante Ahnlichkeiten aufweisen.

Bei den registrierten Felsstlirzen, sowohl in Super-Sauze als auch bei dem Ereignis in der
Néhe des Heumoser Hangs, konnten in den Signalen, vergleichbar mit den Signalen die durch
Rissentwicklung generiert wurden (Kapitel 5.4), keine einzelnen Wellenphasen identifiziert
werden. Dennoch erlaubt die Software HypoLine mit Hilfe der Permutation der P-Einsétze

eine Lokalisierung.

Eine ausfiihrliche Beschreibung der Auswertung des Felssturzereignisses in der Rappenloch-
schlucht ist in Kapitel 6.1.4 und im Anhang A5 gegeben.
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Abbildung 5.7: Seismogramme und Sonogramme des Signals eines Felssturzes, registriert am
Schlammstrom in Super-Sauze mit SNS 1 (Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren
reprdsentieren die dufieren Ic-Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.
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Abbildung 5.8: Seismogramme und Sonogramme des Signals des Felssturzes in der
Rappenlochschlucht am 10.05.2011, registriert am Heumdser Hang mit SNS 3: (a) gesamte
Felssturz-Sequenz (resampelt auf 50 Hz), (b) Sequenz des Briickeneinsturzes (Samplingrate:
400 Hz). Die oberen drei Spuren reprdsentieren die dufieren Ic-Stationen, die unteren drei
die 3c-Zentralstation.

5.5 Frostbriiche

Am Heumdser Hang konnten aufgrund der permanenten seismischen Uberwachung Signale
beobachtet werden, die zwar nicht durch die Dynamik des Hangmaterials an sich, aber durch
Gefrierprozesse des Oberbodens generiert wurden. Vergleichbar mit den Signalen, die am
Schlammstrom in Super-Sauze durch Rissentwicklung entstehen (Kapitel 5.3), konnten diese
Signale nur mnerhalb eines SNS registriert werden. Sie zeigen ebenso enorme Amplituden-
unterschiede und die Dampfung hoher Frequenzen innerhalb weniger Meter, was auf eine
oberflichennahe Generierung deutet. Diese Signale wurden jeweils nur in den Wintermonaten
beobachtet. Um mogliche Herdprozesse der registrierten Signale zu bestimmen, wurde im
Winter 2010/2011 ein Feldexperiment unter kontrollierten Bedingungen durchgefiihrt. Das
Experiment zeigte, dass vergleichbare Signale wie sie am Heumoser Hang observiert wurden,
durch frostinduzierte Rissentwicklung im Material (Frostsprengung) in den obersten
Bodenschichten generiert werden (vgl. Kapitel 6.1.3). Die Signale treten sequenzartig auf, mit
bis zu 100 Ereignissen innerhalb von einer Stunde.
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Abbildung 5.9: Seismogramme und Sonogramme des Signals eines Frostbruchs, registriert
am Heumoser Hang mit SNS 2 (Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren
reprdsentieren die dufseren 1c-Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.

Die Abbildung 5.9 zeigt die Seismogramme und Sonogramme eines am Heumoser Hang
registrierten Frostbruch-Ereignisses. Die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen
werden. Deutlich sind die enormen Amplitudenunterschiede des Signals mit einem Faktor von
ca. 20 zu erkennen (vgl. Stationen S2W und S2C) und die Absorption hoher Frequenzen. Da
auch bei diesen Signalen keine einzelnen Wellenphasen unterschieden werden konnen und
aufgrund der Tatsache, dass diese Signale innerhalb eines SNS generiert und registriert
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5 Hangprozesse und ihre seismischen Signale

wurden, wurden die Signale nicht lokalisiert, da eine Lokalisierung zu stark durch
Nahfeldeffekte beeinflusst und somit verfalscht wiirde.

5.6 Anthropogene und natiirliche Storsignale

Bei der seismischen Untersuchung kleinskaliger, rutschungsinduzierter Hangprozesse in
bewohnten bzw. bewirtschafteten Gebieten, ist die Mehrheit registrierter Signale
anthropogenen Ursprungs. SPILLMANN et al. (2007) untersuchten mit Hilfe passiver
seismischer Verfahren eine Festgesteins-Hangrutschung in den Schweizer Alpen in
unbewohntem Gebiet und observierten in ca. zweieinhalb Jahren 66.409 automatisch
getriggerte, seismische Ereignisse, die es anschlieBend individuell zu untersuchen bzw. zu
interpretieren galt. Lediglich ca. 0,003 % dieser Ereignisse konnten der zu untersuchenden
Hangrutschung zugeordnet werden, die {iiberwiltigende Mehrheit von 99,997 9% der
Ereignisse war anthropogenen bzw. tektonischen Ursprungs.

Vergleichbar zu dem beschriebenen Beispiel (SPILLMANN et al. 2007) war die Mehrheit der
seismisch registrierten Signale der im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Messkampagnen,
anthropogenen Ursprungs. Insbesondere die permanente seismische Uberwachung des
Heumoser Hanges (Kapitel 6.1.3) erlaubte die Identifizierung des Ursprungs zahlreicher
Signale. Prinzipiell sind die anthropogenen Signale vielfdltig (Kapitel 4.2.1, Tabelle 4.2). Die
Signaldauer, der dominierende Frequenzgehalt, die Signalkohdrenz, die Amplituden des
registrierten Signals und weitere Signaleigenschaften konnen enorm variieren. Daher wurden
die Kriterien zur Signalklassifizierung, die in Kapitel 4.2.1 aufgefiihrt sind, eingehend fiir
jeden Signaltyp manuell angewendet.

Prinzipiell kann man zwischen anthropogenen Schallsignalen, die iiber die Luft an die
Seismometer ankoppeln und Signalen, deren Raumwellen durch den Untergrund laufen,
unterscheiden. Schallsignale, letztlich gleich welchen Ursprungs, durchlaufen eine Stations-
auslage mit einer Geschwindigkeit von v, = 330 m/s, die im Array-Modus der Software
HypoLine bestimmt werden kann (Kapitel 4.2.4). Abbildung 5.10 zeigt die Seismogramme
und Sonogramme anthropogener Schallsignale, die Silvester 2009/2010 am Heumdser Hang
registriert wurden. Die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen werden.

Auftillig sind die gleichen Amplituden, mit der das hochfrequente Signal an die einzelnen
Seismometer ankoppelt sowie die spike-artige Signalform. Derartige Schallsignale werden
iblicherweise gleichermaflen an allen Seismometern registriert. Die meisten anthropogenen
Storsignale werden nur lokal begrenz registriert bzw. zeigen enorme Amplitudenunterschiede

innerhalb einer Stationsauslage.
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Abbildung 5.10: Seismogramme und Sonogramme anthropogener Schallsignale am
Heumdéser Hang, Silvester 2009/2010 (31.12.2009, 23:00:00 UTC, Samplingrate: 400 Hz),
registriert mit SNS 1. Die oberen drei Spuren reprdsentieren die dufferen 1c-Stationen, die
unteren drei die 3c-Zentralstation.
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Abbildung 5.11: Seismogramme und Sonogramme des anthropogenen Storsignals einer
Wasserpumpe, registriert am Heumoser Hang mit SNS 3 (18.07.2010, 03:03:00 UTC,
resampelt auf 50 Hz). Die oberen drei Spuren reprisentieren die dufleren 1c-Stationen, die
unteren drei die 3c-Zentralstation.

Die Abbildung 5.11 zeigt die Seismogramme und Sonogramme des Signals einer Wasser-
pumpe am Heumdoser Hang, welches wihrend der permanenten Registrierung lediglich an
SNS 3 aufgezeichnet wurde; die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen werden.
Die Wasserpumpe verursacht ein monofrequentes Signal, welches in monochromatischen
Sonogrammmustern resultiert. Die Amplituden variieren innerhalb eines SNS sehr stark, an

der Station S3W, die am weitesten von der Quelle entfernt liegt, kann das Signal kaum mehr
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identifiziert werden. Ein weiteres Indiz fiir den anthropogenen Ursprung eines Signals ist ein
mogliches periodisches Auftreten. Die Abbildung 5.12 zeigt die Seismogramme und Sono-
gramme eines periodischen Signals, welches durch den Betrieb des Skilifts am Heumoser

Hang verursacht wurde, die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3 entnommen werden.
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Abbildung 5.12: Seismogramme und Sonogramme des periodischen, anthropogenen
Storsignals eines Skilifts, registriert am Heuméser Hang mit SNS 1 (19.12.2009, 08:43:30
UTC, Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren reprdsentieren die duferen Ic-
Stationen, die unteren drei die 3c-Zentralstation.

Dabei wurden die hochsten Amplituden an der Station registriert, die die geringste Distanz zu
dem Skilift aufwies (S1E). Das Signal, welches nur in den Wintermonaten registriert wurde,
wird durch einen Schlepplift verursacht, bei dem im Abstand von ca. 12 Sekunden ein Biigel
iiber den Pfeiler der Skianlage rollt.
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Ein weiteres Beispiel anthropogen verursachter Storsignale zeigt Abbildung 5.13. Fahrzeuge,
die das Untersuchungsgebiet queren, verursachen Signale, die mit unterschiedlicher

Amplitude, und zeitlich deutlich versetzt, an den einzelnen Stationen registriert werden.
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Abbildung 5.13: Seismogramme und Sonogramme des Signals einer vorbeifahrenden
Pistenraupe, registriert am Heumdser Hang mit SNS 2 (19.12.2009, 09:10:30 UTC,
Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren reprisentieren die duf3eren 1c-Stationen, die
unteren drei die 3c-Zentralstation.

Die Abbildung 5.13 zeigt das registrierte Signal einer an den Stationen des SNS 2

vorbeifahrenden Pistenraupe am Heumoser Hang, die Stationsgeometrie kann Kapitel 6.1.3

entnommen werden. Aufgrund der geringen Distanz zur Quelle und der relativ hohen
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Energieabstrahlung ragt das Signal deutlich aus der natiirlichen Bodenunruhe heraus und zeigt

enorme Amplituden.
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Abbildung 5.14: Seismogramme und Sonogramme des Schallsignals von Donner eines
Unwetters, registriert am Heumodser Hang mit SNS 1 (14.10.2009, 00:12:00 UTC,
Samplingrate: 400 Hz). Die oberen drei Spuren reprisentieren die duf3eren 1c-Stationen, die
unteren drei die 3c-Zentralstation.

Neben den beschriebenen Quellen, gibt es eine Vielzahl weiterer moglicher anthropogener
Ursachen registrierter Signale, z.B. an den Stationen vorbeilaufende Personen,
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Baumafinahmen, industrielle Bodenunruhe und Bewirtschaftung. Diese Faktoren gilt es im
Vorfeld einer Messkampagne abzuschétzen und zu untersuchen, um die mégliche Detektions-
empfindlichkeit relevanter Signale individuell bestimmen zu konnen.

Neben anthropogenen Einfliissen konnen aber auch natiirliche Phdnomene fiir registrierte
Signale ursédchlich sein. Die Abbildung 5.14 zeigt die Seismogramme und Sonogramme des
registrierten Signals von Donner eines Unwetters am Heumdser Hang. Die Stationsgeometrie
kann Kapitel 6.1.3 entnommen werden. Dabei handelt es sich um Schallsignale, die im
Wesentlichen dhnliche Signaleigenschaften zeigen, wie die des Beispiels von Abbildung 5.10.
Mit Hilfe des permanenten seismischen Netzwerks am Heumdser Hang (Kapitel 6.1.3) konnte
der Einfluss natiirlicher und anthropogener Storsignale auf die Detektionsempfindlichkeit
relevanter Signale am Heumdser Hang quantifiziert werden. Dabei hat sich gezeigt, dass
anthropogene Einfliisse die Bodenunruhe um bis zu 40 dB negativ beeinflussen, wodurch die
Detektionsempfindlichkeit entscheidend herabgesetzt wird. Positiv wird die Bodenunruhe und
somit die Detektionsempfindlichkeit durch Schneebedeckung in den Wintermonaten
beeinflusst. Die Schneebedeckung von ca. einem Meter ddmpft vor allem anthropogene
Storsignale, insbesondere Schallsignale, und setzt die lokale Bodenunruhe flichig um ca. 10
dB herab. Die Bodenunruhe von seismischen Stationen, die sich in der Ndhe von Wildern
befinden, wird durch die Ankopplung von Wind {iber die Biume an den Boden bei starken
Winden beeinflusst. Es zeigt sich, dass an Stationen, die sich in einer Entfernung von bis zu
ca. 150 m zu Waldgrenzen befinden, die lokale Bodenunruhe um bis zu 10 dB durch
,Windankopplung” negativ beeinflusst werden kann. Neben starken Winden und
Schneebedeckung haben auch starke Niederschldge Einfluss auf die Bodenunruhe und somit
auf die Detektionsempfindlichkeit relevanter Signale. Starke Regenereignisse konnen flichig
die Bodenunruhe um bis zu 20 dB heraufsetzen.

Die Quantifizierung des Einflusses natiirlicher und anthropogener Storfaktoren auf die
Bodenunruhe, und somit auf die Detektionsempfindlichkeit, zeigt, dass diese starken, und
teilweise rdumlich begrenzten, zeitlichen und rdumlichen Schwankungen unterliegen kann.
Daher ist es wichtig, vor Inbetriebnahme einer seismischen Stationsauslage individuell und
auf die jeweiligen Gegebenheiten angepasst, eine intensive Analyse der lokalen Bodenun-
ruheverhiltnisse durchzufiihren.
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von
Hangprozessen

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der seismischen Untersuchung von Hangprozessen
im Rahmen der einzelnen Messkampagnen am Heumdser Hang und am Schlammstrom in
Super-Sauze sowie die daraus resultierenden Interpretationen erldutert. Die Abbildung 6.1

illustriert die durchgefiihrten Messkampagnen zwischen 2005 und 2011.
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Abbildung 6.1: Zeitliche Abfolge der am Heumdser Hang und am Schlammstrom in Super-
Sauze durchgefiihrten seismischen Untersuchungen zwischen 2005 und 201 1.

6.1 Heumoser Kriechhang

Am Heumdser Kriechhang (Kapitel 3.1) wurden zwischen 2005 und 2008 mehrere einzelne
Messkampagnen durchgefiihrt und im Juli 2009 ein permanentes seismisches Netzwerk zur

dauerhaften Uberwachung von Hangprozessen installiert.

6.1.1 Erstbeobachtung von rutschungsinduzierten Bruchprozessen

Im September 2005 wurde am Heumoser Hang eine Pilotstudie zur seismischen Unter-
suchung rutschungsinduzierter Bruchprozesse durchgefiihrt. Dabei konnten erstmals die in
Kapitel 5.2 beschriebenen Bruchereignisse beobachtet und lokalisiert werden. Die Feld-
messungen wurden vom 08.09.2005 — 14.09.2005 und vom 23.09.2005 — 29.09.2005 mit zwei
SNS durchgefiihrt. In dem Zeitraum vom 08.09.2005 — 14.09.2005 konnten insgesamt 26
Bruchprozesse mit Magnituden zwischen -2,2 < My < -0,7 registriert und lokalisiert werden,
wohingegen wihrend der zweiten Messperiode keine Ereignisse beobachtet wurden. Die
Abbildung 6.2 zeigt die Lokationen der SNS sowie die der Bruchprozesse fiir den
Messzeitraum vom 08.09.2005 — 14.09.2005. Die Tatsache, dass lediglich wéhrend des ersten
Messzeitraums Bruchereignisse registriert wurden, kann unter Beriicksichtigung der in diesem
Zeitraum herrschenden hydrologischen und untergrundhydraulischen Gegebenheiten erklart
werden. Im ersten Messzeitraum wurden mehrere Niederschlagsereignisse observiert,
wohingegen im zweiten Messzeitraum keine Niederschlige stattfanden. Die Wetterdaten
wurden an der Wetterstation am Heumdser Hang (Abbildung 3.3, Kapitel 3.1.2) registriert
und von Kollegen des Instituts fiir Wasser und Gewdsserentwicklung der Universitit

Karlsruhe im Rahmen der Forschergruppe Grosshang zur Verfiigung gestellt.
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Abbildung 6.2: Lokationen der seismischen Stationen und der Epizentren der lokalisierten
Bruchereignisse am Heumdser Hang im Messzeitraum vom 08.09.2005 — 14.09.2005.

Die Abbildung 6.3 zeigt die Niederschlagsintensitit in mm/Tag fiir den September 2005
(unten) sowie die Anzahl der registrierten Bruchprozesse pro Tag (oben) wéhrend der

Messzeitrdume im September 2005.
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Abbildung 6.3: Niederschlagsintensitit im September 2005 (unten) und Anzahl von
observierten Bruchprozessen pro Tag wihrend der Messzeitrdume im September 2005 am
Heumoser Hang.
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Da die Bruchprozesse jeweils zwischen wenigen Minuten und 20 Stunden nach einem
Niederschlagsereignis stattfanden, war die Anfangshypothese, dass die Bruchereignisse durch
regengetriggerte Deformation des Hangmaterials generiert wurden. Diese Interpretation wird
durch die Tatsache gestiitzt, dass die Porenwasserdriicke in verschiedenen Tiefen, die mit
Hilfe von Piezometern an der Bohrung KB3 registriert wurden (Abbildung 3.3), erst bis zu 24
Stunden nach einem Niederschlagsereignis signifikante Anderungen aufweisen (Kapitel 3.1.2,
LINDENMAIER et al. 2005). Damit liegt das zeitliche Auftreten der Bruchprozesse in dem
Zeitfenster zwischen dem Auftreten eines Niederschlagsereignisses und dadurch resul-

tierenden Anderungen hydrologischer Eigenschaften des Hangmaterials.

Eine ausfiihrliche Beschreibung der im Rahmen dieser Pilotstudie durchgefiihrten Unter-
suchungen ist der Publikation im Anhang A1 zu entnehmen.

6.1.2 Indizien fiir Triggerung von Bruchprozessen durch Lokalbeben

Zwischen 2006 und 2008 wurden am Heumodser Hang mehrere drei- bis vierwochige
Messkampagnen mit zwei bis fiinf SNS durchgefiihrt. Da anfangs davon ausgegangen wurde,
dass rasche Wasserinfiltrationen bzw. starke Regenereignisse Bruchereignisse am Heumdser
Hang triggern konnen, wurden die Messkampagnen zum einen kurz nach der jeweiligen
Schneeschmelze (Mai 2006 und Mai/Juni 2007) sowie in den Sommermonaten
(August/September 2008) durchgefiihrt.

Wihrend der Messkampagnen im Mai 2006 und im Mai/Juni 2007 konnten lediglich vier
bzw. fiinf Bruchereignisse in einem Messzeitraum von jeweils drei Wochen observiert
werden, so dass ein verstirktes Auftreten von Bruchprozessen nach der Schneeschmelze am
Heumdser Hang zunéchst ausgeschlossen werden konnte. Gleichzeitig konnte, im Gegensatz
zur Anfangshypothese (Kapitel 6.1.1), kein Zusammenhang zwischen Niederschlags-
ereignissen und dem zeitlichen Auftreten von Bruchprozessen beobachtet werden.

Obwohl kein Zusammenhang zwischen hydrologischer Anderungen des Hangmaterials und
der Generierung von Bruchprozessen beobachtet wurde (vgl. Abbildung 6.8), konnte ein
weiterer mdoglicher Trigger fiir Bruchprozesse am Heumdser Hang wihrend der
Messkampagne im Mai/Juni 2007 aufgezeigt werden. Alle fiinf Ereignisse, die wéhrend
dieser Messkampagne registriert wurden, traten jeweils zwischen 5 und 70 Minuten nach
Lokalbeben mit einer Magnitude von jeweils My = 2,0 auf. Beide Lokalbeben wurden in der
seismisch aktiven Zone des Oberrheingrabens in ca. 10 km Entfernung zum Heumoéser Hang
lokalisiert. Die Epizentren aller in den Messkampagnen zwischen 2005 — 2008 observierten

Bruchprozesse sind in Abbildung 6.4 dargestellt.
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Abbildung 6.4: Lokationen der Bruchprozesse, die wihrend der Messkampagnen zwischen
2005 — 2008 am Heumoser Hang registriert wurden.

Neben den passiven seismischen Untersuchungen wurden wihrend der Messkampagne im
Mai/Juni 2007 refraktionsseismische Verfahren entlang ausgewéhlter Profile am Heumoser
Hang durchgefiihrt (WALSER 2008). Damit konnte erstmals die Geometrie des Rutschungs-
korpers und dessen Volumen abgeschitzt werden. Mit Hilfe der Refraktionsseismik wurden
durchschnittliche Michtigkeiten der instabilen Lockersedimente von ca. 20 m sowie ein
Gesamtvolumen von ca. 10’ m® ermittelt. Gleichzeitig wurde im mittleren Hangbereich eine
signifikante Anderung der Untergrundtopographie observiert, die senkrecht zur
Hauptbewegungsrichtung des Hanges orientiert ist und somit eine Art ,Rutschungsbremse’
darstellen konnte. Diese Festgesteinserhohung konnte fiir die geringen Bewegungsraten in
diesem Hangbereich ursidchlich sein (W ALSER 2008).

Die Ergebnisse der seismischen Untersuchungen im Rahmen der einzelnen Messkampagnen
zwischen 2006 und 2008 sowie die refraktionsseismischen Untersuchungen sind detailliert in
der Publikation im Anhang A3 beschrieben. Eine umfassende Analyse der Auftretensmuster

der Bruchprozesse kann dem Kapitel 7 entnommen werden.

6.1.3 Permanente seismische Uberwachung 2009-2011

Die Ergebnisse der auf den einzelnen Messkampagnen basierenden Untersuchungen haben
gezeigt, dass nur eine permanente seismische Uberwachung des Heumdser Hanges eine
statistisch belastbare Aussage bzgl. des dortigen raum-zeitlichen Auftretens von Bruch-

prozessen zuldsst. Aus diesem Grund wurde im Juli 2009 ein permanentes seismisches
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Netzwerk bestehend aus drei SNS am Heumdser Hang installiert. Die vorliegenden Ergebnisse
beziehen sich auf den Zeitraum von Juli 2009 bis Mai 2011. Strukturelle Details bzgl. des
Netzwerks konnen BLASCHECK (2010) entnommen werden.

In dem Zeitraum von Juli 2009 bis Mai 2011 konnten insgesamt folgende relevanten

seismischen Ereignisse registriert und identifiziert werden:

e 286 Lokalbeben

e 83 rutschungsinduzierte Bruchprozesse

e 33 Episoden von Frostbriichen

e das Felssturzereignis am 10.05.2011 in der Rappenlochschlucht.

Lokalbeben

Die registrierten Lokalbeben mit Magnituden zwischen M; = -1,1 und M; = 3,9 entstanden
durch die lokale tektonische Seismizitdt des Oberrheingrabens in einer Entfernung von bis zu
100 km zum Heumdser Hang. Von den 286 registrierten Ereignissen konnten 250 lokalisiert
werden, 36 Lokalbeben waren zu schwach, um eindeutig lokalisiert werden zu kdnnen. Die
Erdbebendienste des Bundeslandes Baden-Wiirttemberg (LED - Landeserdbebendienst), der
Schweiz (SED - Schweizer Erdbebendienst) und von Osterreich (ZAMG - Zentralanstalt fiir
Meteorologie und Geodynamik) konnten im gleichen Zeitraum insgesamt lediglich 16 der

registrierten Lokalbeben mit Magnituden M > 1,5 observieren.
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Abbildung 6.5: Epizentren der wihrend der permanenten seismischen Uberwachung des
Heumdéser Hanges (2009 — 2011) lokalisierten Lokalbeben.
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

Die Abbildung 6.5 zeigt die Epizentren der wihrend der dauerhaften Uberwachung des
Heumoser Hanges lokalisierten Lokalbeben. Eine Beben-getriggerte Generierung von
Hangprozessen, wofiir es in der Messkampagne im Mai/Juni 2007 Indizien gab (Kapitel
6.1.2), konnte wihrend der permanenten seismischen Uberwachung des Heumdoser Hanges

nicht bestdtigt werden.

Rutschungsinduzierte Bruchprozesse

Wihrend der ca. 22-monatigen permanenten seismischen Uberwachung des Heumdser
Hanges von Juli 2009 bis Mai 2011 konnten insgesamt 83 rutschungsinduzierte
Bruchprozesse (Kapitel 5.2) mit Magnituden von -2,5 < M; < -0,5 registriert und lokalisiert
werden. Die Abbildung 6.6 zeigt die Epizentren der in diesem Zeitraum lokalisierten
Ereignisse in Abhéngigkeit ithrer Magnitude. Auffillig ist, dass ein Teil der Bruchereignisse,
wie schon bei den seismischen Untersuchungen im Rahmen der Messkampagnen zwischen
2005 — 2008 (Kapitel 6.1.1 und 6.1.2), auBBerhalb der Hangbegrenzung lokalisiert wurde. Dies
ist hochst wahrscheinlich der Tatsache geschuldet, dass auch auflerhalb der hydrologischen
Begrenzung des Heumdser Hanges hangabwirts gerichtete Bewegungen von Locker-
sedimenten stattfinden (LINDENMAIER et al. 2005).
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Abbildung 6.6: Lokationen der 83 wihrend der permanenten seismischen Uberwachung
(2009 — 2011) am Heumoser Hang registrierten Bruchprozesse.

Des Weiteren ist aus Abbildung 6.6 ersichtlich, dass sich die Bruchereignisse im mittleren

Hangbereich, bei dem die geringsten Bewegungsraten an der Oberfliche registriert wurden,
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

rdumlich clustern, wohingegen im Ostlichen Hangbereich, wo die hochsten Bewegungsraten
observiert wurden, kaum Bruchprozesse lokalisiert wurden (vgl. Abbildung 3.3, Kapitel 3.1).
Diese widerspriichlich erscheinende Beobachtung kann durch die synoptische Analyse des
rdumlichen Auftretens der Bruchprozesse unter Einbeziehung der Untergrundtopographie
erklart werden (Kapitel 7.1).

Die Abbildung 6.7 zeigt das zeitliche Auftreten der registrierten Bruchereignisse zwischen
2009 und 2011. Es ist ersichtlich, dass lediglich an drei Tagen eine signifikant grof3ere Anzahl
von Bruchprozessen observiert wurde: am 22.02.2010, am 20.05.20210 und am 15.07.2010.
Diese zeitlichen Cluster stehen leider in keinem plausiblen Zusammenhang mit observierten
meteorologischen Einfliissen oder hydrologischen und hydraulischen Anderungen des
Hangmaterials. Ungeachtet dessen wird aus Abbildung 6.7 ersichtlich, dass zum einen
wihrend der jeweiligen Wintermonate (November bis Februar) eine sehr geringe Anzahl von
Bruchprozessen observiert wurde, und zum anderen die wenigen Ereignisse in diesem
Zeitraum sehr geringe Magnituden aufweisen. Dies fiihrt zu der Vermutung, dass die
klimatischen Verhiltnisse wihrend der Wintermonate den Heumodser Hang eher zu
stabilisieren scheinen und somit auch die flichige Auflast der Schneebedeckung von iiber

einem Meter den Hang nicht zu destabilisieren scheint.
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Abbildung 6.7: Zeitliches Aufireten der 83 wihrend der permanenten seismischen
Uberwachung (2009 - 2011) am Heumdser Hang registrierten Bruchprozesse: Anzahl
Bruchprozesse pro Tag (oben) und ihre Magnituden (unten).
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

Bei der Analyse des raumzeitlichen Auftretens der Bruchprozesse sind jedoch zwei
wesentliche Tatsachen zu beriicksichtigen. Zum einen werden im Rahmen dieser Arbeit keine
groBraumigen Einzelereignisse, wie z.B. Erdrutsche oder Murenabgénge untersucht, sondern
diskrete Deformationsprozesse eines komplexen Rutschungskdrpers. Zum anderen wird die
seismische Detektionsempfindlichkeit von natiirlichen und anthropogenen Faktoren
beeinflusst (Kapitel 5.6).

Dennoch erlaubt erst die permanente seismische Uberwachung des Heumdser Hanges eine
statistisch belastbare Untersuchung mdoglicher Triggermechanismen der beobachteten
Bruchprozesse. Da in der Pilotstudie 2005 Indizien fiir eine durch Regen getriggerte
Generierung von Bruchprozessen beobachtet wurden (Kapitel 6.1.1), generell die Mehrheit
von Hangrutschungen durch Starkregenereignisse getriggert werden (z.B. VAN ASCH et al.
1996, TSAPARAS at al. 2002) und Hinweise fiir relevante, hydrologisch kontrollierte, Prozesse
am Heumoser Hang vorliegen (LINDENMAIER et al. 2005, LINDENMAIER 2008), wurden im
Wesentlichen hydrologische und untergrundhydraulische Referenzdaten zur Untersuchung
moglicher Triggerfaktoren herangezogen. In Abbildung 6.8 ist die Lufttemperatur, die
Niederschlagsintensitidt pro Tag, die Schneehdhe, der Grundwasserpegel sowie die Anzahl
von Bruchereignissen pro Tag fiir den Zeitraum von Juli 2009 bis Mai 2011 abgebildet. Die
meteorologischen und hydrologischen Daten wurden am Heumdser Hang (Abbildung 3.3,
Kapitel 3.1.2) registriert und von Kollegen des Instituts fiir Wasser und Gewdsserentwicklung
der Universitit Karlsruhe im Rahmen der Forschergruppe Grosshang zur Verfiigung gestellt.
Wie aus der Abbildung ersichtlich ist, kann leider kein Zusammenhang zwischen meteoro-
logischen oder hydraulischen Einfliissen bzw. Anderungen auf die Generierung von
Bruchprozessen abgeleitet werden. WIENHOFER et al. (2011) beschreiben die Hydrologie des
Heumdser Hanges aufgrund seines sehr heterogenen Aufbaus als extrem komplex und
konnten fiir den Heumdser Hang kein allgemeingiiltiges hydrologisches Modell erstellen, was
letztlich der Tatsache geschuldet ist, dass die zur Verfligung stehenden Daten und Parameter
lediglich punktuell erhoben bzw. abgeleitet wurden und somit nicht den gesamten Hang

repriasentieren.
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Abbildung 6.8: Lufitemperatur, Niederschlagsintensitdt, Schneehéhe, Grundwasserpegel und
Anzahl der observierten Bruchprozesse pro Tag wihrend der permanenten seismischen
Uberwachung des Heumoser Hangs von (2009 —2011).
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

Frostbriiche

Neben den beschriebenen Lokalbeben und Bruchereignissen konnten wéhrend der
permanenten seismischen Uberwachung des Heumdser Hanges insgesamt 33 Episoden von
Frostbriichen (Kapitel 5.5) observiert werden. Diese Signale traten lediglich in den
Wintermonaten bei Lufttemperaturen unter 0 °C auf, was bereits auf eine mit Frost im
Zusammenhang stehende Generierung deutet. Die Abbildung 6.9 zeigt das zeitliche Auftreten
der beobachteten Episoden von Frostbriichen wiahrend der permanenten seismischen
Uberwachung des Heumdser Hanges von Juli 2009 — Mai 2011 sowie die im gleichen
Zeitraum registrierte Lufttemperatur. Die Lufttemperatur wurde an der Wetterstation am
Heumdoser Hang (Abbildung 3.3, Kapitel 3.1.2), die von Kollegen des Instituts fiir Wasser und
Gewdsserentwicklung der Universitdt Karlsruhe im Rahmen der Forschergruppe Grosshang

installiert wurde, registriert und deren Daten zur Verfiigung gestellt.
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Abbildung 6.9: Zeitliches Aufireten der 33 Episoden von Frostbriichen wihrend der perma-
nenten seismischen Uberwachung des Heumdser Hangs (2009 — 2011, unten) sowie die im
gleichen Zeitraum registrierte Lufitemperatur (oben).

Um mogliche Herdprozesse der registrierten Signale zu bestimmen, wurde im Winter
2010/2011 ein Feldexperiment unter kontrollierten Bedingungen durchgefiihrt. Dafiir wurde
das Materialverhalten von ca. 60 kg des Lockersediments des Heumdser Hanges bei unter-
schiedlichen Temperaturen seismisch erfasst. Das Experiment zeigte, dass vergleichbare

Signale wie sie am Heumdser Hang observiert wurden, durch frostinduzierte Rissentwicklung
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

im Material (Frostsprengung) generiert werden. Daher kann davon ausgegangen werden, dass
diese Signale in der obersten Schicht des Hangmaterials entstanden und letztlich in keinem
Bezug zu dynamischen Prozessen des Hanges stehen. Dennoch konnten die durch Frost
entstandenen Risse bei der Schneeschmelze Wasserwegsamkeiten darstellen, durch die es zu
rasch ablaufenden Infiltrationsprozessen kommen kénnte. Am Heumdser Hang diirfte dieser
Effekt allerdings eine eher untergeordnete Rolle spielen, da dort die, punktuell gemessene,
Frosteindringtiefe lediglich maximal 10 cm betrdgt (WIENHOFER, personliche Mitteilung).

6.1.4 Felssturzereignis in der Rappenlochschlucht

Am 10.05.2011 ereignete sich in einer Entfernung von ca. 5 km zum Heumdser Hang, in der
Rappenlochschlucht, ein Felssturzereignis mit einem geschitzten Volumen von ca. 15.000 m®.
Durch den Felssturz wurde eine Briicke, die man auf der einzigen StraBle die zum Heumdser
Hang fiihrt, iiberqueren muss, auf einer Lidnge von ca. 30 m weggerissen. Aufgrund der
Tatsache, dass sich die Stationen des permanenten seismischen Netzwerks in der Nihe

befanden, konnte dieses Ereignis seismisch erfasst werden.
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Abbildung 6.10: Geografischer Uberblick der Region der Rappenlochschlucht, Lokation
relevanter hydrologischer und meteorologischer Stationen und Umriss des Heumdser
Hanges, geplottet auf einem Airborne Laser Scan (2002 - 2005, vom Land Vorarlberg
freundlicherweise zur Verfiigung gestellt).
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

Die Abbildung 6.10 zeigt eine geografische Ubersicht des Untersuchungsgebietes und die
Lokalitét der fiir weiterflihrende Analysen verwendeten hydrologischen und meteorologischen
Stationen. Neben der Registrierung des katastrophalen Felssturzes (Kapitel 5.4, Abbildung
5.8) konnten zum einen zwei weitere kleinere Felsstiirze sowie zum zweiten mehrere
Bruchsignale mit Magnituden von -0,5 < M; < 0,4 registriert und in dem Gebiet der
Rappenlochschlucht lokalisiert werden (Kapitel 5.2, Abbildung 5.4), die bis zu fiinf Stunden
vor dem Felssturz stattfanden. Trotz der Tatsache, dass die Signale der Felsstiirze keine
einzelnen Wellenphasen zeigen, wurde anhand der mittleren Maximalamplitude des Signals
eine ,Aquivalenzmagnitude’ (M,,.,) abgeschitzt. Die Magnitude des Hauptereignisses betrigt
M g = 2,3, die der schwicheren Felsstiirze wurden zu M, ., = 0,0 abgeschitzt. Die Abbildung
6.11 zeigt das zeitliche Auftreten der observierten Felsstiirze und Bruchereignisse am
10.05.2011 in der Rappenlochschlucht und ihre Magnituden.
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Abbildung 6.11: Zeitliches Aufireten der observierten Felsstiirze und Bruchereignisse am
10.05.2011 in der Rappenlochschlucht in Abhdngigkeit ihrer Magnituden.

Die Tatsachen, dass diese Bruchereignisse in der 22-monatigen dauerhaften seismischen
Uberwachung des Heumdser Hanges sonst nie aufgetreten sind, ihr zeitliches Auftreten im
Zusammenhang mit dem Hauptereignis zu stehen scheint und sie in der Néhe der Rappen-
lochschlucht lokalisiert wurden, deuten darauf hin, dass diese Bruchereignisse Vorldufer des
katastrophalen Felssturzes darstellen. Mdogliche Triggermechanismen, die das Felssturz-
ereignis ausgelost haben konnten, wurden umfassend untersucht. Dennoch konnte ein
auslosender Faktor des Felssturzes (z.B. Starkregen, Schneeschmelze, o. &.) nicht bestimmt

werden und ist derzeit unbekannt.

Die seismische Untersuchung des Felssturzereignisses am 10.05.2011 in der Rappenloch-
schlucht ist umfassend in der Publikation des Anhangs A5 erldutert.
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6.2 Schlammstrom in Super-Sauze

Die Ergebnisse der seismischen Untersuchungen des Heumoser Hangs (Kapitel 6.1) fiihrten
zu einer Einladung franzosischer Kollegen, das Verfahren Nanoseismic Monitoring an dem
von ihnen untersuchten, im Vergleich zum Heumdser Hang wesentlich dynamischeren,
Schlammstrom in Super-Sauze (Kapitel 3.2) anzuwenden. Die vorgestellten Ergebnisse

basieren auf zwei Messkampagnen im Juli 2008 und Juli 2009.

6.2.1 Seismische Observierung diverser Hangprozesse

Vom 14.07.2008 — 24.07.2008 wurde mit Hilfe von vier SNS die Dynamik des Schlamm-
stroms in Super-Sauze seismisch observiert. In diesem Messzeitraum konnten insgesamt 34
Bruchprozesse mit Magnituden zwischen M; = -3,2 und M; = -1,3, die dhnliche Signal-
eigenschaften wie die Bruchereignisse, die am Heumdser Hang beobachtet wurden, aufweisen
(Kapitel 5.2, Abbildung 5.4), registriert und lokalisiert werden.
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Abbildung 6.12: Epizentren der im Juli 2008 am Schlammstrom in Super-Sauze lokalisierten
Bruchprozesse. Links: Geplottet auf die durchschnittlichen Bewegungsraten nach AMITRANO
et al. (2007); rechts: Geplottet auf ein Lufibild aus dem Jahr 1956 (zur Verfiigung gestellt
vom Institut Geographique National, Kampagne F3139-3639).
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Die Abbildung 6.12 zeigt die Epizentren der wéihrend der Messkampagne im Juli 2008
lokalisierten Bruchereignisse am Schlammstrom in Super-Sauze. Aus Abbildung 6.12 (links)
ist ersichtlich, dass zum einen die Bruchprozesse verstirkt im mittleren Hangbereich
auftreten, der durch hoéhere Bewegungsraten an der Oberfliche charakterisiert ist. Zum
zweiten scheint die Generierung von Bruchereignissen an markante Strukturen der basalen
Festgesteinstopographie gekoppelt zu sein. Die Abbildung 6.12 (rechts) zeigt die rdumliche
Verteilung der lokalisierten Bruchprozesse auf einem Luftbild des Jahres 1956, bevor sich der
Schlammstrom entwickelt hatte. Die Mehrheit der Ereignisse wurde im siidlichen (oberen)
Hangbereich lokalisiert, dessen Untergrundtopographie durch, heute durch den Schlamm-
strom bedeckte, Festgesteinskimme charakterisiert ist, wohingegen im nordlichen (unteren)
Hangbereich keine Bruchereignisse beobachtet wurden.

Neben der Observierung von Bruchprozessen, konnten am Schlammstrom in Super-Sauze
weitere Hangprozesse seismisch erfasst werden, die am Heumoser Hang aufgrund seiner
Eigenschaften und daraus resultierenden Dynamik nicht beobachtet werden konnten und
somit zu Beginn der Messkampagne in Super-Sauze auch nicht erwartet wurden, z.B. das
Auftreten von Felsstlirzen und die Ausbildung von Rissstrukturen an der Hangoberfldche. Im
Quell- bzw. Akkumulationsgebiet des Schlammstroms (Abbildung 3.8) kommt es regelmafBig
zu kleineren Felsstiirzen (Kapitel 3.2), die auch wéhrend der Messkampagne visuell
beobachtet wurden, wodurch eine Identifizierung der Quelle registrierter Signale ermdglicht
wurde (Kapitel 5.4). Neben den Signalen, die durch Felsstiirze verursacht wurden, konnten
des weiteren Signale beobachtet werden, die vollig andere Signaleigenschaften aufweisen
(Abbildung 5.6, Kapitel 5.3). Diese Signale konnten nur innerhalb eines SNS registriert
werden, wodurch deren Lokalisierung erschwert wurde. Aufgrund der enormen
Amplitudenunterschiede und der Diampfung hoher Frequenzen konnte aber zumindest der
Quellort abgeschitzt werden (Kapitel 5.3). Das Signal muss in der Néhe der Station generiert
worden sein, welche die hochsten Amplituden und die hochsten Frequenzen registriert hat.
Insgesamt konnten wéihrend der Messkampagne im Juli 2008 28 Sequenzen dieses Signaltyps
observiert werden. Die Abbildung 6.13 zeigt die Anzahl von Sequenzen dieses Signaltyps,
dessen Herdort einzelnen Stationen zugeordnet wurde. Der Quellort der Mehrheit dieser
Signale wurde der Station zugeordnet, die direkt an der Grenze zwischen dem Schlammstrom
und dem aus dem Hangmaterial herausragenden Festgesteinskamm installiert wurde. Das
bedeutet, dass an der Grenze zwischen dem Hangmaterial und den Festgesteinskdimmen
besondere Prozesse stattfinden. Zum einen konnten diese Signale durch das ,Reiben’ bzw.
,Schmirgeln’ des Schlammstroms an den Festgesteinskdmmen, zum anderen aber auch durch
die Entwicklung von Rissen an der Hangoberflidche generiert worden sein. Die Tatsache, dass
an den Festgesteinskimmen bzw. an der lateralen Hangbegrenzung Rissstrukturen ausgebildet
werden, konnte durch die Auswertung hochauflosender Luftbilder, die mit Hilfe von UAVs
(Unmanned Aerial Vehicle, Kapitel 2.3) von Kollegen des Instituts fiir Geophysik der

Universitdt Stuttgart aufgenommen und prozessiert wurden, beobachtet werden.
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Abbildung 6.13: Anzahl der wdhrend der Messkampagne im Juli 2008 in Super-Sauze
registrierten Signale, die durch Rissentwicklung generiert wurden, geplottet auf die
durchschnittlichen Bewegungsraten nach AMITRANO et al. (2007).

Ein Beleg dafiir, dass die observierten Signale tatsdchlich durch Prozesse der Entwicklung
von Rissen an der Hangoberfliche generiert wurden, konnte wihrend der Messkampagne im
Juli 2009 gewonnen werden (Kapitel 6.2.2).

Eine ausfiihrliche Beschreibung der Messkampagne im Juli 2008 am Schlammstrom in Super-
Sauze sowie eine gemeinsame Interpretation der Erkenntnisse, die mit Hilfe der seismischen
Untersuchung und der hochauflosenden Femerkundung mittels U4V gewonnen wurden, ist

der Publikation im Anhang A3 zu entnehmen.
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6.2.2 Analyse seismischer Signale durch Rissentwicklung

Ein Fokus der Messkampagne vom 13.07. — 25.07.2009 lag unter anderem in der Diskrimi-
nierung mdoglicher Herdprozesse des in Kapitel 5.3 und Kapitel 6.2.1 beschriebenen
Signaltyps. Obwohl es bereits Indizien fiir einen Bezug zur Entwicklung von Rissen an der
Hangoberfliche gab, konnte dieser erst im Rahmen eines kleinrdumigen Feldexperiments
umfassend untersucht bzw. belegt werden.

Hierfiir wurde in einem existierenden Riss an der Hangoberfliche zum einen eine Seismo-
meterstation und zum anderen iiber den Riss ein Extensometer von Kollegen des Departments
of Engineering Geology and Hydrology der RWTH Aachen installiert. Zusitzlich standen die
Daten eines Piezometers sowie die einer GPS-Station, die beide in unmittelbarer Néahe
installiert wurden, zur Verfiigung. Die Abbildung 6.14 zeigt den generellen Aufbau des
Feldexperiments.
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Abbildung 6.14: Aufbau des Feldexperiments am Schlammstrom in Super-Sauze zur
Observierung der Entwicklung von Rissen mit Hilfe von seismischen und geotechnischen
Messungen.

Die Abbildung 6.15 zeigt den Grundwasserpegel vom 13.07. —25.07.2009 (Abbildung 6.15a),
die kumulative Darstellung der mit der GPS-Station registrierten Hangbewegungen vom
13.07. — 25.07.2009 (Abbildung 6.15b), die kumulativen Darstellung der mit dem Extenso-
meter registrierten Bewegungen vom 21.07. — 25.07.2009 (Abbildung 6.15¢) sowie die
kumulative Darstellung der Anzahl von Ereignissen des beschriebenen Signaltyps vom 13.07.
—25.07.2009 (Abbildung 6.15d).
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Abbildung 6.15: Grundwasserpegel vom 13.07. — 25.07.2009 (a), kumulative Darstellung der
mit der GPS-Station registrierten Bewegungen vom 13.07. — 25.07.2009 (b), kumulative
Darstellung der mit dem Extensometer registrierten Bewegungen vom 21.07. — 25.07.2009 (c)
sowie die kumulative Darstellung der Anzahl registrierter seismischer Ereignisse vom 13.07.

—25.07.2009(d).

Aus der Abbildung 6.15 ist ersichtlich, dass prinzipiell eine sprunghafte Erhohung des
Grundwasserpegels zu grofleren Bewegungsraten an der Hangoberfldache fiihrt. Des Weiteren
korrelieren die erhohten Bewegungsraten an der Oberfliche des Hanges mit den
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6 Ergebnisse und Interpretation der seismischen Untersuchung von Hangprozessen

Offnungsraten des observierten Risses und mit der registrierten Anzahl seismischer
Ereignisse, zumindest am 21.07.2009 und am 23.07.2009. Das Feldexperiment zeigt, dass die
Generierung der beschriebenen seismischen Signale im Zusammenhang mit der Offaung von
Rissen zu stehen scheint.

Ein weiteres Indiz fiir mogliche Herdprozesse der observierten Signale ist in Abbildung 6.16
dargestellt. Die Abbildung zeigt das Seismogramm und das Sonogramm des Signal eines in
Super-Sauze registrierten Felssturzes, resampelt auf 200 Hz (Abbildung 6.16a) und das
Seismogramm und Sonogramm eines typischen Signals, das durch Rissentwicklung generiert
wurde (Samplingrate: 400 Hz, Abbildung 6.16b).

SIW-SZ—ffbdpbper——— |S3ES7 %
500 nm/sec I 2000 nm/secl
14.07.087 234910 1234920 1234930 14,0708 153240 " 193250
75 Hz g, a 150 Hz . namm AR .
7.5 Hz -yl F‘h beiaf 15Hz | .
0.78 Hz 16 Hz i
(a) 14.07.087 Z3ATT0 1234920 1234930 (b) 14.07.08 193240 193250

Abbildung 6.16: Seismogramm und Sonogramm des Signals eines Felssturzes in Super-Sauze
(a - resampelt auf 200 Hz) und des Signals durch Rissentwicklung am Schlammstrom in
Super-Sauze (b - Samplingrate: 400 Hz).

Die Abbildung zeigt, dass, trotz der unterschiedlichen zeitlichen und rdumlichen Skalen, die
Sonogrammmuster vergleichbare Eigenschaften aufweisen. Insbesondere die hochfrequente
Signalcoda ist sehr ungewohnlich und wurde sonst bei keinen anderen Signalen beobachtet.
Dies deutet darauf hin, dass vergleichbare Prozesse das jeweilige Signal generiert haben
konnten. Es ist moglich, dass die registrierten Signale durch das ,Nachrieseln’ feinkdrnigen
Materials in einen existierenden Riss generiert wurden. Somit deuten zwei vollig
unterschiedliche Prozesse auf mogliche Herdmechanismen der observierten Signale hin: zum

einen auf Risséffnung, zum anderen auf Prozesse der RissschlieBung.

Die Ergebnisse der seismischen Untersuchung des Schlammstroms in Super-Sauze sind
ausfiihrlich in der Publikation des Anhangs A4 beschrieben.
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7 Synoptische Interpretation

7 Synoptische Analyse und Interpretation

In diesem Kapitel werden die einzelnen Beobachtungen und Ergebnisse der seismischen
Untersuchungen bzgl. des raum-zeitlichen Auftretens von Bruchprozessen am Heumdser
Kriechhang und am Schlammstrom in Super-Sauze synoptisch interpretiert. Ein Fokus liegt
dabei auf der Diskussion mdglicher Herdmechanismen.

7.1 Réiumliches Auftreten der Bruchprozesse

Die Analyse der rdumlichen Verteilung der lokalisierten Bruchprozesse am Heumoser Hang
(Kapitel 6.1, Abbildung 7.1) zeigt, dass die Ereignisse mehrheitlich im mittleren Hangbereich,
der die geringsten Bewegungsraten an der Oberfliche zeigt, generiert wurden. Die Abbildung
7.1 zeigt die Epizentren der insgesamt 121 Bruchprozesse, die wihrend der Messkampagnen
zwischen 2005 und 2008 als auch wihrend der permanenten seismischen Uberwachung von
Juli 2009 bis Mai 2011 am Heumoser Hang registriert und lokalisiert wurden.
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Abbildung 7.1: Epizentren der zwischen 2005 und 2011 am Heumoser Hang observierten
Bruchprozesse.

Mit Hilfe von refraktionsseismischen Untersuchungen konnte 2007 eine signifikante
Erh6hung des basalen Festgesteins am Heumoser Hang observiert werden (WALSER 2008,
Anhang A3). Diese Erhohung konnte als ,Rutschungsbremse’ fiir den gesamten Hang
fungieren und fiir die geringen Bewegungsraten an der Oberfldche des mittleren Hangbereichs

ursdchlich sein. Da diese Festgesteinserhohung senkrecht zur Hauptbewegungsrichtung des
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7 Synoptische Interpretation

Heumdser Hanges orientiert ist, konnte es in diesem Hangbereich zu einer erhdhten
Spannungsakkumulation kommen, die wiederum die Haufung von Bruchprozessen in diesem
Hangbereich erkliren wiirde. Die Abbildung 7.2 zeigt eine schematische Darstellung dieser
Hypothese.

Heumoes slope

5-10 m/yr
A
S
L)
<5 cm/yr o
~ 10 em/yr
landslide landslide i
boundary material bedrock
-~ direction of slope *. preferential slidequake
A movement generation

Abbildung 7.2: Schematische Darstellung der vorrangigen Generierung von Bruchprozessen
am Heumoser Hang an der Erhohung der basalen Festgesteinstopographie
(Untergrundtopographie verdndert nach WALSER 2008).

Im Gegensatz zu den Beobachtungen am Heumoser Hang korreliert die rdumliche Verteilung
der Bruchprozesse am Schlammstrom in Super-Sauze mit Hangbereichen erhohter Bewe-
gungsraten an der Hangoberfliache (Kapitel 6.2). Die Untergrundtopographie des Schlamm-
stroms in Super-Sauze ist charakterisiert durch Festgesteinskdimme, die in Bewegungsrichtung
der Hangrutschung orientiert sind und den Schlammstrom ,(kanalisieren’ (Kapitel 3.2).
Besonders an den Festgesteinskimmen bzw. an den lateralen Begrenzungen des Schlamm-
stroms kommt es dadurch zu vermehrter Spannungsakkumulation und daher zu einer
rdumlichen Hiufung von Bruchprozessen (Abbildung 6.12). Die Abbildung 7.3 zeigt eine
schematische Darstellung der Hypothese der vorrangigen Generierung von Bruchprozessen an

diesen Festgesteinskimmen im Untergrund.
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7 Synoptische Interpretation

Diese These wird auch dadurch gestiitzt, dass insbesondere in den Rinnen zwischen den
Festgesteinskimmen, die die hochste Dynamik von 11 m/Jahr zeigen, die Bruchprozesse

bevorzugt generiert werden (Abbildung 7.3).

Super-Sauze mudslide

in-situ crests

< 4 mlyr ~ 11 mlyr <1 mlyr

landslide landslide i
boundary material bedrock
-~ direction of slope preferential slidequake
movement generation

Abbildung 7.3: Schematische Darstellung der vorrangigen Generierung von Bruchprozessen
am Schlammstrom in Super-Sauze an der Grenze zwischen Hangmaterial und Festgesteins-
kdmmen (Untergrundtopographie verdndert nach AMITRANO et al. 2007).

Neben dem Heumoser Hang und dem Schlammstrom in Super-Sauze konnten an einer
weiteren Lockergesteins-Hangrutschung rutschungsinduzierte Bruchprozesse seismisch
beobachtet und analysiert wurden. An der Slumgullion Hangrutschung in Colorado, USA,
konnten von GOMBERG et al. (1995, 2011) Bruchprozesse zwar registriert, aber nicht
lokalisiert werden. Es konnten lediglich seismologische Kriterien und Verfahren angewendet
werden, um deren Lokalitdt abzuschdtzen. Dennoch konnte plausibel belegt werden, dass die
observierten Bruchprozesse ausschlieBlich direkt an der Grenze zwischen dem Hangmaterial
und der lateralen Festgesteinsbegrenzung generiert wurden. Im Gegensatz zum Heumoser
Hang und zum Schlammstrom in Super-Sauze ist die basale Grenzfliche an der Slumgullion
Hangrutschung von nahezu planarer Form. An der lateralen Begrenzung des Hanges kommt
es zum ,Herauspressen’ von Hangmaterial, wodurch es, neben dem lateralen Versatz, zu einer

vermehrten Generierung von Bruchprozessen kommt. Die Abbildung 7.4 zeigt eine
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7 Synoptische Interpretation

schematische Darstellung der Interpretation bzgl. der Generierung von Bruchprozessen an der
Slumgullion Hangrutschung.

Slumgullion landslide
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Abbildung 7.4: Schematische Darstellung der vorrangigen Generierung von Bruchprozessen
an der Slumgullion Hangrutschung entlang der Grenze zwischen Hangmaterial und der
lateralen Festgesteinsbegrenzung (Untergrundtopographie verdndert nach FLEMING et al.
1999).

Die synoptische Analyse und Interpretation von rutschungsinduzierten Bruchprozessen
anhand der Beispiele der beschriebenen Lockergesteins-Hangrutschungen zeigt, dass trotz der
hangspezifischen kinematischen Unterschiede, die Generierung von seismisch erfassbaren
Bruchprozessen prinzipiell direkt an deren Untergrundtopographie bzw. deren lateralen
Begrenzungen gekoppelt ist.

7.2 Zeitliches Auftreten der Bruchprozesse am Heumoéser Hang

Die seismischen Untersuchungen des Heumoser Hanges (Kapitel 6.1) haben gezeigt, das in
den einzelnen Kampagnen die Anzahl der registrierten Bruchereignisse stark variiert.
Wihrend der Messkampagne im September 2005 konnten innerhalb von zwei Wochen 26
Bruchprozesse observiert werden, dies entspricht ~ 1,9 Ereignissen pro Tag (Kapitel 6.1.1).
Dagegen wurden wihrend der Messkampagnen zwischen 2006 und 2008 (Kapitel 6.1.2)
sowie wihrend der permanenten seismischen Uberwachung des Hanges von Juli 2009 bis Mai
2011 (Kapitel 6.1.3) durchschnittlich zwischen ~ 0,1 und ~ 0,2 Ereignisse pro Tag beobachtet.
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7 Synoptische Interpretation

Obwohl mdgliche Triggermechanismen der Bruchprozesse nicht allgemeingiiltig nachge-
wiesen werden konnten (Abbildung 6.15), so belegt das zeitliche Auftreten der wahrend der
Messkampagne im September 2005 beobachteten Bruchprozesse dennoch einen Zusammen-
hang mit hydrologischen Einfliissen. Die Tatsache, dass wédhrend der Messkampagne im
September 2005 zum einen die grof3te Anzahl von Bruchereignissen pro Tag registriert wurde
und zum anderen ein Zusammenhang mit Regenereignissen beobachtet wurde, konnte durch
das Jahrhundert-Regenereignis im August 2005 erkldrt werden. Am 23. August 2005 kam es
zu einem Starkregenereignis, welches enorme wirtschaftliche Schiden durch Uberschwemm-
ungen und Uberflutungen im gesamten Alpenraum zur Folge hatte. Am Heumdser Hang
wurden an diesem Tag liber 240 mm Niederschlag registriert, eine Niederschlagsintensitét die
zuletzt am 14.06.1910 aufgezeichnet wurde (Bericht der Vorarlberger Landesregierung,
Quelle: www.vorarlberg.at). Die Abbildung 7.5 zeigt die tidgliche Niederschlagsintensitit von
Januar 2005 bis Mai 2011, die am Heumdser Hang registriert wurde. Der Niederschlag wurde
an der Wetterstation am Heumdser Hang (Abbildung 3.3, Kapitel 3.2.2), die von Kollegen des
Instituts fiir Wasser und Gewdsserentwicklung der Universitit Karlsruhe im Rahmen der

Forschergruppe Grosshang installiert wurde, registriert und die Daten zur Verfligung gestellt.
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Abbildung 7.5: Tdgliche Niederschlagsmenge am Heumdser Hang von Januar 2005 bis Mai
2011.

Aus der Abbildung wird ersichtlich, dass die Messkampagne im September 2005 kurz nach
dem Starkregenereignis am 23. August 2005 stattgefunden hat und vergleichbare
Niederschlagsmengen wihrend der Messkampagnen zwischen 2006 und 2008 bzw. der
dauerhaften Uberwachung von Juli 2009 bis Mai 2011 nicht wieder auftraten. Dies ist ein
Indiz dafiir, dass das Hangmaterial wihrend der Messkampagne im September 2005 stark
wassergesattigt war, so dass Regenereignisse deutlich geringerer Intensitit ausgereicht haben,
um Bruchprozessen zu generieren. Gestiitzt wird diese These durch das Auftreten dreier

Rotationsrutschungen mehrere Tage nach dem Starkregenereignis am 23.August 2005 in
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7 Synoptische Interpretation

unmittelbarer Ndhe des Heumdser Hanges (Bericht der Vorarlberger Landesregierung,
Quelle: www.vorarlberg.at).

Abbildung 7.6: Lokationen einzelner Rotationsrutschungen in der Ndhe des Heumdser
Hanges als Folge des Starkregenereignisses vom 23.August 2005, geplottet auf ein Luftbild
des Jahres 2006 (vom Land Vorarlberg freundlicherweise zur Verfiigung gestellt).

Die Abbildung 7.6 zeigt die Lokationen dreier Rotationsrutschungen in der Nihe des
Heumoser Hanges als Folge des Starkregenereignisses vom 23.August 2005. Die Koordinaten
der Rutschungen wurden dem Bericht zu den Folgen des Starkregenereignisses der

Vorarlberger Landesregierung (Quelle: www.vorarlberg.at) entnommen.
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7 Synoptische Interpretation

7.3 Mogliche Herdmechanismen der untersuchten Bruchprozesse

Aufgrund der geringen Méchtigkeiten der observierten Hangrutschungen konnte die Herdtiefe
der am Heumdser Hang und am Schlammstrom in Super-Sauze beobachteten Bruchprozesse
durch die daraus resultierenden zu geringen Laufzeitdifferenzen einzelner Wellenphasen nicht
bestimmt werden. Daher werden in diesem Kapitel mdgliche Herdmechanismen ausfiihrlich
diskutiert.

7.3.1 Seismologische Interpretation

Mit Hilfe der Analyse der Magnituden-Héufigkeits Beziehung der observierten Bruch-
prozesse, der Untersuchung der Polarititen der registrierten Signale sowie der
seismologischen Abschdtzung der Bruchfliche konnen Riickschliisse auf mogliche Herdme-

chanismen gezogen werden.

Magnituden-Hiufigkeits Beziehung

Die empirische Gutenberg-Richter Beziehung beschreibt die Verteilung von Erdbeben in
einem bestimmten Gebiet beziiglich threr Magnituden (GUTENBERG & RICHTER 1942):

log,, N =a—-bM (7.1)

N ist die kumulative Anzahl von Erdbeben mit Magnituden > M, die Konstante a beschreibt
die seismische Aktivitdt eines Gebietes und b ist ein statistischer Wert, der als tektonischer
Parameter das Verhéltnis zwischen kleinen und groflen Magnituden beschreibt (ISHIMOTO &
IIDA 1939, GUTENBERG & RICHTER 1942). Der b-Wert bildet verschiedene seismische
Eigenschaften eines Mediums ab, wie z.B. Spannungen und/oder Materialeigenschaften des
Herdgebietes. Der b-Wert variiert zwischen 0,6 und 1,4 fiir die meisten tektonischen Regimes,
global betrdgt er 1,0 im Durchschnitt. Die Gutenberg-Richter Beziehung wurde ebenso bei
Deformationsexperimenten im Labor untersucht (SCHOLZ 1968a, 1968b, 1968c). SCHOLZ
observierte, dass der b-Wert bei Deformationen, die mit Sprodbruch einhergehen, kleiner ist
(b < 1) als bei duktilen bzw. plastischen Deformationen (b > 1).

Um eine statistisch belastbare Aussage bzgl. des b-Wertes treffen zu konnen, ist eine
hinreichend groBBe Anzahl von observierten Ereignissen notwendig. SCHORLEMMER &
WIEMER (2004) schlagen vor, dass mindestens 50-100 Ereignisse fiir eine zuverlidssige b-
Wert Abschétzung notwendig sind. Dagegen erwarten NEUNHOFER & HEMMANN (2005)
einen nur geringen Fehler bei der Berechnung des b-Wertes mit mehr als 10 Ereignissen.

Fiir die Bestimmung des b-Wertes der observierten Bruchprozesse wurden fiir den Heumoser
Hang 44 der insgesamt 83 Ereignisse mit M; > M, die wihrend der permanenten seismischen
Uberwachung observiert wurden (Kapitel 6.1.3), und fiir den Schlammstrom in Super-Sauze
22 von insgesamt 34 Ereignissen der Kampagne im Juli 2008 (Kapitel 6.2.1), herangezogen.

Der Fehler in der Magnitudenbestimmung wurde fiir jedes Ereignis mit + 0,1 abgeschétzt. Die
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7 Synoptische Interpretation

Vollstindigkeitsmagnitude wurde anhand der inkrementellen Magnituden-Héaufigkeits
Verteilung am Heumdser Hang mit M¢ = -1,6 und am Schlammstrom mit M¢ = -2,6 bestimmt
(Abbildung 7.7). Die unterschiedlichen Vollstandigkeitsmagnituden liegen darin begriindet,
dass, im Gegensatz zum Heumoser Hang, der Schlammstrom in Super-Sauze nicht besiedelt
ist und somit die Detektionsempfindlichkeit bzw. die natiirliche Bodenunruhe kaum von

anthropogenen Faktoren beeinflusst wird.
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Abbildung 7.7: Magnituden-Hdufigkeits Beziehung, Abschdtzung der Vollstindigkeits-
magnitude und b-Wert Bestimmung der observierten Bruchprozesse am Heumoser Hang
(oben) und am Schlammstrom in Super-Sauze (unten).
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Die Abbildung 7.7 zeigt sowohl die inkrementelle als auch die kumulative Magnituden-
Haufigkeits Beziehung der beobachteten Bruchprozesse am Heumdser Hang und am
Schlammstrom in Super-Sauze. Der b-Wert wurde fiir die Ereignisse am Heumoser Hang mit
b = 0,76 und fiir die am Schlammstrom in Super-Sauze mit b = 0,84 bestimmt. Die
Fehlerabschitzung der Berechnung des b-Wertes betrdgt am Heumoser Hang + 0,11 und am
Schlammstrom in Super-Sauze + 0,18. Der Fehler in der Bestimmung des b-Wertes wurde
nach UTSU (1965) abgeschétzt:

b ~bJN. (7.2)

Die Analyse der Magnituden-Héaufigkeits Beziehung der in beiden Untersuchungsgebieten
observierten Bruchprozesse zeigt, dass beide berechneten b-Werte bei b = 0,8 liegen und
somit, gemdll den Untersuchungen von SCHOLZ (1968a, 1968b, 1968c), auf eine sprode
Deformation bei der Generierung der beobachteten Bruchprozesse deuten. Dennoch ist zu
beachten, dass, im regionalen bzw. globalen MaRstab, der 5-Wert eines tektonischen Regimes
den statistischen Zusammenhang iiber mehrere Gro3enordnungen von Magnituden beschreibt,
wohingegen die Untersuchungen der Bruchprozesse an den beiden Untersuchungsgebieten
lediglich ca. zwei Grdofenordnungen von Magnituden umfasst. Gleichzeitig ist zu
berticksichtigen, dass die Bestimmung des b-Wertes sehr stark von der Vollstindigkeits-
magnitude und somit von der Detektionsempfindlichkeit abhingt. Diese wiederum ist bei der
Untersuchung von Ereignissen, deren Signale nur geringfiigig liber dem natiirlichen Rauschen
liegen, nicht konstant, sondern unterliegt zeitlichen und rdumlichen Schwankungen. Die
Einfliisse natiirlichen und anthropogenen Ursprungs auf die Detektionsempfindlichkeit ist im
Kapitel 5.6 beschrieben.

Polarititsanalyse

Neben der Magnituden-Héufigkeits Beziehung kann die Analyse der Polarititen der
registrierten Signale von Bruchprozessen Riickschliisse auf mdgliche Herdmechanismen

erlauben.

Mode Il

Abbildung 7.8: Die drei Moden von Bruchprozessen.(a) Mode I, (b) Mode 11, (c) Mode III
und (d) Kombination aus Mode Il und Mode III (MARTEL 2004).
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Die Abbildung 7.8 zeigt die verschiedenen Moden von Bruchereignissen (MARTEL 2004).
Ereignisse der Mode [ sind charakterisiert durch Relativbewegungen senkrecht zur
Scherebene und zeigen keinen Scheranteil. Dagegen zeigen die Moden II und III
Relativbewegungen mit gleicher Orientierung wie die Scherebene, ebenso sind
Kombinationen aus den Moden II und III mdglich. Die Analyse der Polarititen der
observierten Bruchprozesse kann somit Riickschliisse auf mdogliche Moden der Ereignisse
erlauben.

Die Signale aller observierten Bruchprozesse an beiden untersuchten Hangrutschungen zeigen
an den Stationen, an denen sie registriert wurden, die gleiche Polaritdt. Insbesondere die
Ereignisse, die innerhalb der Stationsauslage des permanenten seismischen Netzwerks am
Heumoser Hang lokalisiert wurden (Kapitel 6.1.3), ermdglichen eine weiterfithrende Analyse,
da die Netzwerkgeometrie fiir die Ereignisse eine giinstigere azimutale Abdeckung aufweist.
Die Abbildung 7.9 zeigt die Epizentren der 18 Bruchereignisse, die innerhalb der Netzwerk-

geometrie wihrend der permanenten Uberwachung des Heumédser Hanges lokalisiert wurden.
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Abbildung 7.9: Epizentren der Bruchprozesse, die wihrend der permanenten seismischen
Uberwachung des Heuméser Hanges (2009 — 201 1) innerhalb der Stationsauslage lokalisiert
wurden.

Die Abbildung 7.10 zeigt die Einsdtze des Signals eines Bruchereignisses, welches innerhalb
der Netzwerkgeometrie lokalisiert wurde, exemplarisch anhand der Registrierungen an SNS 1
und SNS 2 (Kapitel 6.1.3).
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Abbildung 7.10: Ersteinsdtze eines innerhalb des Netzwerks am Heumdser Hang (2009 —
2011) lokalisierten Bruchprozesses, registriert mit SNS 1 und SNS 2. Die oberen sechs Spuren
reprdsentieren SNS 1, die unteren sechs Spuren SNS 2.
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7 Synoptische Interpretation

Aus Abbildung 7.10 ist ersichtlich, dass sowohl an den Vertikalspuren als auch an den
Horizontalspuren beider SNS die Polarititen des registrierten Signals, gleich sind. Da weder
am Heumoser Hang noch an dem Schlammstrom in Super-Sauze bei den Registrierungen der
Bruchprozesse jemals unterschiedliche Polarititen beobachtet wurden, deuten die
Seismogramme auf Mode I Ereignisse hin (Abbildung 7.8). Dies bedeutet, dass die Ereignisse
nicht durch Relativbewegungen entlang einer mdglichen Scherbahn, sondern wahrscheinlich

durch vertikal gerichtete Bewegungen generiert wurden.

7.3.2 Abschitzung der Herdfléiche observierter Bruchprozesse

Aufgrund der geringen azimutalen Abdeckung der observierten Bruchprozesse am Heumoser
Hang und am Schlammstrom in Super-Sauze konnen keine Momentenmagnituden der
Ereignisse direkt ermittelt werden, welche eine Herdflichenlosung erlauben wiirden. Dennoch
gibt es empirische Zusammenhénge zwischen der ermittelten Lokalmagnitude der Ereignisse,
threr Momentenmagnitude und ihrer Herdfliche. WELLS & COPPERSMITH (1994) bestimmten
den Zusammenhang zwischen der Momentenmagnitude eines Ereignisses und seiner Bruch-
flache (Abbildung 7.11). Die Abbildung 7.11 zeigt den empirischen Zusammenhang zwischen
Momentenmagnitude (in der Abbildung mit M statt My beschrieben) und der Bruchflache fiir
knapp einhundert Ereignisse mit Momentenmagnituden zwischen My = 4,7 und My = 8,0 fiir

verschiedene tektonische Regimes.
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Abbildung 7.11: Zusammenhang zwischen Momentenmagnitude und Bruchfliche fiir
verschiedene tektonische Regimes (WELLS & COPPERSMITH 1994).

GIBOWICZ et al. (1991) untersuchten den Zusammenhang zwischen Momentenmagnitude
(Mw) und der Lokalmagnitude (M) fiir seismische Ereignisse mit M; < 0,0. Die
Untersuchungen von GIBOWICZ et al. (1991) zeigen, dass die Lokalmagnitude fiir seismische
Ereignisse mit M; < 0,0 ungefdhr ithrer Momentenmagnitude entspricht. Mit Hilfe des
Zusammenhangs zwischen Momentenmagnitude und der Bruchflidche eines Ereignisses nach
WELLS & COPPERSMITH (1994, Abbildung 7.11) kdnnen somit die Bruchflichen der am

Heumoser Hang und am Schlammstrom in Super-Sauze observierten Bruchprozesse
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abgeschitzt werden. Die Giiltigkeit dieses Ansatzes wurde von JONGMANS (personliche
Mitteilung) bestdtigt und fiir beobachtete Bruchprozesse an einer Felssdule in den
franzdsischen Alpen angewendet (LEVY et al. 2011).

Unter der Annahme, dass M, = My (GIBOWICZ et al. 1991) und unter Verwendung des
Zusammenhangs zwischen Momentenmagnitude und Bruchfliche eines Ereignisses nach
WELLS & COPPERSMITH (1994) ergeben sich fiir die am Heumdser Hang observierten
Bruchprozesse mit Magnituden zwischen M; = -2,5 und M; = -0,5 Bruchflichen zwischen
~0,2 m* und ~23,3 m?. Analog reprisentieren die beobachteten Bruchprozesse in Super-Sauze
mit Magnituden zwischen M) = -3,2 und My = -1,3 Bruchflichen zwischen ~400 cm? und
~3,6 m*. Der von WELLS & COPPERSMITH (1994) beschriebene Zusammenhang zwischen
Momentenmagnitude und Bruchfliche basiert allerdings auf einen Spannungsabfall von
Festgestein. Da dieser fiir Lockersedimente nicht iibertragbar ist, kann davon ausgegangen
werden, dass die Bruchfldchen der beobachten Bruchprozesse grof3er sind und im Bereich von

mehreren Dutzend m* liegen.

7.3.3 Deformation von Lockersedimenten

Trotz der seismologischen Analysen der observierten Bruchprozesse bzgl. ihrer Bruchmoden
und der Herdfldchen, ist derzeit unklar, in welcher Tiefe die Ereignisse stattgefunden haben.
Die Tatsache, dass die Mehrzahl der Ereignisse an allen Stationen registriert wurde, deutet
aber auf eine Generierung in der Tiefe hin, da bei oberflichennahen Ereignissen (z.B.
Frostbriiche am Heumoser Hang (Kapitel 5.5) oder Signalen durch Rissentwicklung am
Schlammstrom in Super-Sauze (Kapitel 5.3) die Signale zum einen lediglich nur an einem
SNS registriert wurden und zum anderen die Signale enorme Amplitudenunterschiede und
Dampfungen hoher Frequenzen zeigen. Unter der Annahme, dass die Signale innerhalb der
Lockergesteinsmatrix des jeweiligen Rutschungskorpers generiert werden, ist das
wassersattigungsabhingige Deformationsverhalten von Sedimenten zu beriicksichtigen.
Lockersedimente zeigen lediglich bei geringer Wassersittigung eine sprode Deformation
(KARATO 2008, WOOD 2009), die fiir die observierten Bruchprozesse notwendig ist. Bei
hoherer Wassersittigung deformieren Lockersedimente plastisch bzw. flieBend. Prinzipiell
wird durch die Erhéhung der Wassersittigung bei Sedimenten dessen Scherfestigkeit
herabgesetzt (KARATO 2008). Zusitzlich fithrt eine erhohte Wassersittigung bei
Lockergesteins-Hangrutschungen zu einer erhohten Gravitationskraft sowie zu Auftriebs-
effekten.

MAQUAIRE et al. (2003) untersuchten das Deformationsverhalten des Materials
unterschiedlicher Lockergesteins-Hangrutschungen im Becken von Barcelonnette der
franzosischen Seealpen (Kapitel 3.2.1) mit Hilfe von Ringscherversuchen. Die Abbildung
7.12 zeigt die Kohésion und den Reibungswinkel in Abhédngigkeit der Wassersdttigung des
Materials der Lockergesteins-Hangrutschungen La Valette, Super-Sauze und Poche. Die

Abbildung illustriert, dass bis zu einem bestimmten Wassergehalt das jeweilige Locker-
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7 Synoptische Interpretation

material sprode Deformationen aufweist. Der hierfiir kritische Wassergehalt liegt fiir das
Material der Rutschung La Valette bei ca. 23 %, fiir das des Schlammstroms in Super-Sauze
bei ca. 26 % und fiir das der Rutschung Poche bei ca. 30 % und liegt somit fiir alle drei
Hangrutschungen in einem vergleichbaren Wertebereich.
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Abbildung 7.12: Kohdsion und Reibungswinkel in Abhdngigkeit der Wassersdttigung des
Materials dreier Lockergesteins-Hangrutschungen der franzosischen Alpen. (a) La Valette,
(b) Super-Sauze, (c) Poche (MAQUAIRE et al. 2003).

Von Kollegen der Universitdt Strasbourg wurden ebenso Triaxialversuche am Material des
Heumoser Hanges durchgefiihrt, die jedoch, aufgrund der Tatsache, dass sie undrainiert
durchgefiihrt werden mussten, keine Aussagen beziiglich dessen wassersattigungsabhédngigen
Deformationsverhaltens zulassen. LINDENMAIER (persOnliche Mitteilung) fithrte an dem
Material der Bohrung HH4 (Abbildung 3.3, Kapitel 3.1.2) mehrere Versuche durch, um das
Hangmaterial zu untersuchen.

Die Abbildung 7.13 zeigt den Verlauf der Scherfestigkeit, des Karbonatgehalts, des
Wassergehalts und der Konsistenzgrenzen iiber die Tiefe der Bohrung HH4 am Heumdser
Hang. Fiir die Untersuchung der observierten Bruchprozesse ist im Wesentlichen der Verlauf
der Wassersittigung tiber die Tiefe relevant. Die Abbildung 7.13 zeigt, dass erst ab einer
Tiefe von ca. 4 m die Wasserséttigung unter ~30 % liegt und somit die Bruchprozesse nicht
an der Oberflache, sondern in groBerer Tiefe iiberhaupt generiert werden kdnnen.

Gestiitzt wird diese These durch den Vergleich des rdumlichen Auftretens der Bruchprozesse
am Heumoser Hang mit der Unterteilung des Hanges in unterschiedliche Hydrotope bzw. mit
der Kartierung der 6kologischen Feuchte (Kapitel 3.1.2). Die 6kologische Feuchte kann dabei
als Indiz fiir die Wassersittigung des Oberbodens angesehen werden. Die Abbildung 7.14
zeigt die Epizentren der wihrend der permanenten seismischen Uberwachung des Heumdser
Hanges observierten Bruchprozesse und die unterschiedlichen Hydrotope des Heumoser
Hanges sowie die Kartierung der 6kologischen Feuchte (LINDENMAIER et al. 2005).
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Abbildung 7.13: Verlauf der Scherfestigkeit, des Karbonatgehalts, des Wassergehalts und der
Konsistenzgrenzen iiber die Tiefe der Bohrung HH4 am Heumdser Hang (LINDENMAIER,
personliche Mitteilung).
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Abbildung 7.14: Lokationen der wihrend der permanenten seismischen Uberwachung des
Heumdéser Hanges (2009 — 2011) observierten Bruchprozesse, geplottet auf die Kartierung
dessen okologischer Feuchte (nach LINDENMAIER et al. 2005).
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Aus der Abbildung 7.14 ist ersichtlich, dass auch in Bereichen hoher permanenter
Wassersittigung Bruchprozesse lokalisiert wurden. Dies deutet darauf hin, dass die
Bruchereignisse aufgrund der hohen Wassersittigung nicht an der Oberfliche generiert
worden sein konnen. Zusitzlich zeigt die Abbildung, dass im Ostlichen Hydrotop 4 kaum
Bruchereignisse lokalisiert wurden. Der ostliche Hangbereich wird durch eine sehr hohe
permanente Wassersittigung charakterisiert, wodurch dort sogar flieBende Deformationen
stattfinden (vgl. Abbildung 3.7). Dieser Vergleich ist ein weiterer Hinweis dafiir, dass die am
Heumoser Hang observierten Bruchereignisse nicht oberflichennah, sondern in groBerer Tiefe
generiert wurden.

Trotz mehrerer Indizien fiir eine Generierung der Bruchereignisse am Heumdser Hang in
groBerer Tiefe innerhalb der Lockergesteinsmatrix, kann nicht ausgeschlossen werden, dass
die Bruchprozesse durch Deformationen der in das Lockersediment -eingebetteten
Festgesteinsblocke (Kapitel 3.1), die generell sprodes Deformationsverhalten zeigen, erzeugt
wurden. Die Tatsache, dass aber auch im 9stlichen Hangkorper Festgesteinsblocke eingebettet
sind und dort, trotz der héheren Bewegungsraten (Abbildung 3.3), kaum Bruchereignisse
registriert wurden, deutet auf eine Generierung der Bruchereignisse innerhalb der
Lockergesteinsmatrix. Gestiitzt wird diese These durch die Analyse der Polarititen der
registrierten Signale der Bruchprozesse am Heumoser Hang (Kapitel 7.3.1). Es ist sehr
unwahrscheinlich, dass Festgesteinsblocke durch Mode I Briiche (Abbildung 7.8) deformiert
werden, vielmehr ist eine scherende Deformation zu erwarten, die bei den Bruchprozessen am
Heumdser Hang nicht beobachtet wurde.

Im Gegensatz zum Heumdser Hang konnen die Bruchprozesse am Schlammstrom in Super-
Sauze nicht in groBerer Tiefe generiert worden sein, vorausgesetzt, dass sie durch
Deformationen innerhalb der Lockergesteinsmatrix entstanden. Obwohl, vergleichbar zum
Heumdser Hang, am Schlammstrom in Super-Sauze keine Deformationen mit Schercharakter
observiert wurden (Kapitel 7.3.1), ist die Analyse der Polarititen der am Schlammstrom in
Super-Sauze registrierten Signale von Bruchprozessen aufgrund der dafiir ungiinstigen
Stationsgeometrie (Kapitel 6.2), nur gering aussagekriftig. Dennoch gibt es Indizien dafiir,
dass die am Schlammstrom in Super-Sauze beobachteten Bruchprozesse innerhalb des
obersten Meters generiert wurden, da nur dort das Lockermaterial die fiir eine sprode
Deformation benétigten Materialeigenschaften, zumindest in den Sommermonaten, aufweist
(Kapitel 3.2, Abbildung 3.13, Abbildung 7.12).

7.4 Analogien zur globalen Plattentektonik?

FLEMING & JOHNSON (1989) erkannten strukturelle Parallelen der Slumgullion Hang-
rutschung mit Blattverschiebungen (engl. strike-slip) der San-Andreas-Verwerfung, entlang
derer zwischen Mexiko und Kalifornien die Pazifische Platte und die Nordamerikanische
Platte aneinander vorbei driften. Entlang dieser Plattengrenze werden regelméfig grofere

Erdbeben generiert, wohingegen innerhalb derer Grenzen die Platten interkontinental im
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Wesentlichen aseismisch driften. In Anlehnung dieser Erkenntnis beobachteten GOMBERG et
al. (1995) an den Réndern der Slumgullion Hangrutschung sprode Deformationsprozesse in
Form von Bruchprozessen, wohingegen sich der Rutschungskorper an sich aseismisch viskos-
kriechend verhilt (Kapitel 7.1). Die Zusammenschau bzgl. des rdumlichen Auftretens von
Bruchprozessen an der Slumgullion Hangrutschung, dem Heumdser Hang und dem
Schlammstrom in Super-Sauze zeigt, dass scheinbar libertragbar, im Gegensatz zum viskosen
Kriechen des gesamten Hanges, die lateralen Begrenzungen bzw. Barrieren im Untergrund
der jeweiligen Rutschung zur verstirkten Generierung von Bruchprozessen fiihren (Kapitel
7.1).

Neben dieser moglichen Analogie der Deformationen von Lockergesteins-Hangrutschungen
und globalen Blattverschiebungen, gibt es weitere Hinweise auf Parallelen zu global
beobachteten seismischen Phdnomenen der Erdkruste. Bereits in den 1980’er Jahren konnten
in mehreren Studien sog. ,volcanic tremors’ seismisch beobachtet werden, die im
Zusammenhang mit aufsteigendem Magma stehen (z.B. SCHICK et al. 1982) und einen durch
Fluide gesteuerten Ursprung haben (z.B. SEIDL et al. 1981). Erst in den letzten Jahren konnten
in wenigen Studien entlang von Subduktionszonen vergleichbare Phidnomene, sog. ,non-
volcanic tremors’ (z.B. BEROZA & IDE 2011) bzw. ,episodic tremors’ (VIDALE & HOUSTON
2012) seismisch erfasst und untersucht werden. Diese Signale scheinen im Zusammenhang
mit dem aseismischen Gleiten tektonischer Platten zu stehen und wurden daher von VIDALE
& HOUSTON (2012) als sog. ETS-Signale (engl. episodic tremor and slip) beschrieben. Dieser
Typ von Erdbeben wurde an abwirts gerichteten Platten an Subduktionszonen, am Ubergang
zwischen einer durch Reibung blockierten Region und darunter liegenden, durch Fluide
unbehindert gleitenden, Bereichen beobachtet (RUBINSTEIN et al. 2010).

Die seismischen Signale, die an dem Schlammstrom in Super-Sauze beobachtet wurden und
eindeutig keine Bruchprozesse darstellen (Kapitel 5.3, Kapitel 6.2.2), koénnten einen
vergleichbaren Ursprung haben. Obwohl diese Signale im Zusammenhang mit der
Entwicklung von Rissen an der Hangoberfliche stehen, kann nicht ausgeschlossen werden,
dass die Dynamik der Rissentwicklung wiederum verstirkt an den lateralen Begrenzungen
auftritt. Dies wiirde bedeuten, dass nicht nur die beobachteten Bruchprozesse an
Begrenzungen bzw. Barrieren von Lockergesteins-Hangrutschungen, sondern auch die
Signale durch Rissentwicklung im Zusammenhang mit lateralen Grenzen zum Festgestein
stehen. Welche konkreten Prozesse im Bezug auf Anderungen von Materialeigenschaften
(z.B. Wassersittigung, Deformationsprozesse) dabei einhergehen konnten, ist allerdings
derzeit unbekannt.

Letztlich diirfte ebenso die zeitliche Dimension bei Anderungen der Spannungszustinde von
Korpern eine entscheidende Rolle spielen. Bestimmte Materialien, z.B. Salz, die raschen
Spannungsidnderungen unterliegen, deformieren sprode, wohingegen sie sich mittel- oder
langfristig betrachtet viskos verformen (z.B. POLIAKOV et al. 1996). Auch der zeitliche

Aspekt von Deformationsprozessen ist derzeit, weder bei der Seismizitédt globaler Plattentek-
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tonik, noch bei Deformationen instabiler Lockergesteinshinge, umfassend erforscht. Dennoch
konnte dieser bei aufsteigendem, viskosem Magma in mehreren Studien belegt werden.
TUFFEN et al. (2003) und ICHIHARA & RUBIN (2010) zeigen, dass rasch aufsteigendes
Magma entlang eines Schlotes Erdbeben generieren kann, wohingegen sich langsam

aufsteigendes Magma aseismisch verhilt.
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8 Zusammenfassung und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wurden zwei alpine Lockergesteins-Hangrutschungen im Rahmen
einzelner Messkampagnen bzw. durch dauerhafte Uberwachung zwischen 2005 und 2011
seismisch untersucht: der Heumdser Kriechhang im Vorarlberg, Osterreich und der
Schlammstrom in Super-Sauze, Sidfrankreich. Unter Anwendung des Verfahrens
Nanoseismic Monitoring konnte die Kriechbewegung des gesamten Hanges in mit der
Hangbewegung im Zusammenhang stehende diskrete Bruchprozesse M; < 0,0 aufgelost
werden.

Am Heumdser Hang konnten insgesamt 121 Bruchprozesse mit Lokalmagnituden zwischen
M =-2,5und M} = -0,5 detektiert und lokalisiert werden. Dabei clustern sich die Epizentren
der Bruchereignisse rdumlich im mittleren Bereich des Heumdser Hanges, wo die geringsten
Bewegungsraten an der Oberfliche observiert wurden. Mit Hilfe refraktionsseismischer
Verfahren konnte die Geometrie der Untergrundtopographie des Heumdser Hanges ermittelt
werden. Damit konnte eine signifikante Erhohung des Festgesteins im mittleren Hangbereich
nachgewiesen werden, die senkrecht zur Hauptbewegungsrichtung des Hanges orientiert ist
und somit sowohl fiir die geringen Bewegungsraten als auch fiir die Hiufung von
Bruchprozessen in diesem Hangbereich, aufgrund erhohter Spannungsakkumulation,
ursdchlich sein kdnnte.

Am Schlammstrom in Super-Sauze konnten insgesamt 34 Bruchprozesse mit Lokal-
magnituden zwischen M; = -3,2 und M; = -1,3 registriert und lokalisiert werden. Im
Gegensatz zum Heumoser Hang hdufen sich dort rdumlich die Ereignisse in Hangbereichen,
die die hochsten Bewegungsraten an der Oberfliche zeigen. Am Schlammstrom in Super-
Sauze wird die Untergrundtopographie von, in Hauptbewegungsrichtung des gesamten
Hanges orientierten, Festgesteinskimmen charakterisiert, die das instabile Hangmaterial
kanalisieren. Die Mehrheit der Bruchprozesse wurde direkt an den, zum Grofteil durch den
Schlammstrom bedeckten, Festgesteinskimmen observiert.

Der synoptische Vergleich der rdumlichen Auftretensmuster der observierten Bruchprozesse
am Heumoéser Hang und am Schlammstrom in Super-Sauze mit dem an der Slumgullion
Hangrutschung in Colorado, USA, zeigt, dass seismisch erfassbare Bruchprozesse an
Lockergesteins-Hangrutschungen direkt an die jeweilige Untergrundtopographie gekoppelt zu
sein scheinen. Im Gegensatz zu den in dieser Arbeit untersuchten Hangen ist die basale
Festgesteinstopographie der Slumgullion Hangrutschung durch eine planare Geometrie
charakterisiert, so dass dort durch das ,Herauspressen’ von Hangmaterial lediglich an den
lateralen Begrenzungen des Rutschungskorpers Bruchprozesse beobachtet werden konnten.
Neben der Untersuchung des rdumlichen Auftretens observierter Bruchprozesse erlaubte die
permanente seismische Uberwachung des Heumdser Hanges zwischen Juli 2009 und Mai
2011 eine ausfiihrliche Analyse moglicher Triggerfaktoren. Obwohl der Zusammenhang
zwischen hydrologischen Anderungen des Hangmaterials und der Generierung von
Bruchprozessen nicht statistisch belastbar observiert werden konnte, gibt es einige Indizien
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fiir ein verstirktes Auftreten von Bruchereignissen nach extremen Niederschlagsereignissen,
wohingegen Frostperioden wihrend der Wintermonate den Hang eher zu stabilisieren
scheinen.

Bei der Analyse des raum-zeitlichen Auftretens von rutschungsinduzierten Bruchprozessen an
Lockergesteins-Hangrutschungen wurde das Deformationsverhalten bindigen Materials, aus
denen die untersuchten Hidnge im Wesentlichen bestehen, beriicksichtigt. Da das Material
beider Hangrutschungen lediglich bei einer Wassersittigung von bis zu ~30 % sprode
Deformationen zeigen kénnen, wird vermutet, dass die Bruchprozesse am Heumdoser Hang in
groBerer Tiefe generiert wurden. Dagegen kann das Hangmaterial am Schlammstrom in
Super-Sauze lediglich im Bereich der obersten Schicht Eigenschaften aufweisen, die die
Generierung von seismisch erfassbaren Bruchprozessen ermdglicht.

Die Untersuchung seismologisch relevanter Signaleigenschaften der Bruchprozesse
ermOglichte zudem die Diskussion moglicher Herdmechanismen. Da aufgrund der fehlenden
azimutalen Abdeckung die Herdprozesse nicht direkt abgeleitet werden konnen, wurden
empirische Zusammenhédnge zwischen der Momentenmagnitude (Mu) und der ermittelten
Lokalmagnitude (M;) angewendet, um die Bruchfliche der Ereignisse abschitzen zu konnen.
Die Bruchflichen der Bruchprozesse am Heumdoser Hang liegen somit zwischen ~ 0,2 m” und
~ 23 m?, die Bruchprozesse am Schlammstrom in Super-Sauze entsprechen Bruchflichen
zwischen ~ 400 cm? und ~ 3,6 m® Ein weiteres Indiz fir mogliche Herdprozesse der
observierten Bruchereignisse konnte durch die Analyse der Polarititen der Signale ermittelt
werden. Die Tatsache, dass bei allen registrierten Bruchprozessen an beiden Hangrutschungen
keine Unterschiede in den Polarititen beobachtet werden konnten, deutet auf Mode I
Ereignisse, also auf Bruchmechanismen ohne Scheranteil, hin. Die Untersuchung der
Gutenberg-Richter Beziehung der Bruchprozesse deutet, mit einem ermittelten b-Wert von
~0,8, zusitzlich auf eine Generierung der Signale durch sprode Deformation hin.

Neben der Untersuchung rutschungsinduzierter Bruchprozesse konnten im Rahmen dieser
Arbeit sowohl am Heumdser Hang als auch am Schlammstrom in Super-Sauze weitere
seismische Signale registriert und identifiziert werden, die im Zusammenhang mit
Deformationen bzw. der Dynamik des jeweiligen Hangkorpers stehen. So wurden am
Heumdser Hang in den Wintermonaten Signale registriert und durch Feldexperimente
identifiziert, die durch Frostsprengung generiert wurden. Aufgrund der geringen
Frosteindringtiefe von wenigen Dezimetern konnen diese Frostbriiche lediglich in den
obersten Dezimetern des Hangkorpers entstehen und stehen somit in keinem Zusammenhang
mit der gesamten Hangdynamik.

Am Schlammstrom in Super-Sauze konnten Signale registriert werden, die mit der Entwick-
lung von Rissen an der Hangoberfliche in Zusammenhang stehen. Feldexperimente mit
zusitzlich installierten Extensometern belegen, dass diese Signale mit Episoden erhdhter
,Offnungsrate” von Rissen korrelieren. Auf der anderen Seite zeigen diese Signale

Eigenschaften, die denen von Felsstiirzen, wie sie im Akkumulationsgebiet des Schlamm-
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stroms in Super-Sauze regelmifig auftreten und beobachtet wurden, dhneln. Somit konnten
Indizien fiir zwei grundlegend verschiedene Prozesse ermittelt werden: Rissoffnung und
RissschlieBung/-verfiillung.

Am 10. Mai 2011 ereignete sich in der Rappenlochschlucht, in einer Entfernung von ca. 5 km
zum Heuméser Hang ein Felssturz mit einem geschitzten Volumen von ca. 15.000 m®, der
eine massive Betonbriicke auf eine Linge von ca. 30 m weggerissen hat. Durch das
permanente seismische Netzwerk konnte dieses katastrophale Ereignis erfasst werden. Neben
dem Hauptereignis konnten mehrere Bruchereignisse mit Lokalmagnituden zwischen
Mp = -0,5 und M; = 0,5, die Bruchlingen im Meter-Bereich entsprechen, registriert und
lokalisiert werden. Diese Bruchereignisse, die wihrend der Dauer der permanenten
seismischen Uberwachung des Heumdser Hanges ansonsten nie beobachtet wurden, traten
mehrere Stunden vor dem Felssturz auf und konnten aufgrund der besonderen
Signaleigenschaften (hohere Scheingeschwindigkeit, groBere 75-fp Zeit) dem Felssturzereignis
zugeordnet und in dessen Quellgebiet lokalisiert werden. Daher wurden diese Bruchereignisse
als ,Vorldufer’ bzw. Spannungsabbauprozesse interpretiert, die letztlich den Felssturz
generierten. Mogliche Triggerfaktoren des Felssturz-Ereignisses (z.B. Starkregen, Schnee-

schmelze) wurden detailliert untersucht, konnten aber nicht identifiziert werden.

Obwohl in der vorliegenden Arbeit die Existenz von Bruchprozessen an Lockergesteins-
Hangrutschungen plausibel nachgewiesen werden konnte, stehen diese im generellen
Widerspruch zur derzeitigen Modellvorstellung von viskos kriechenden Héngen und deren
Dynamik. Die weiterfiihrende Untersuchung welche konkreten Prozesse zur Generierung von
Bruchprozessen fithren, konnte einen signifikanten Beitrag zum Gesamtverstidndnis instabiler
Kriechhinge leisten. Die vorliegende Arbeit zeigt, dass Bruchprozesse bei Lockergesteins-
Hangrutschungen an die jeweilige Untergrundtopographie bzw. an deren lateralen
Begrenzungen gekoppelt zu sein scheinen. Folglich miissten an diesen ,Barrieren’ Prozesse
stattfinden, die zu Anderungen relevanter Materialeigenschaften fiihren, z.B. Entwisserung
durch Druckzunahme, und somit die sprode Deformation des Hangmaterials in diesen Arealen
begiinstigen bzw. verursachen.

Vergleichbare Phidnomene konnten in den letzten Jahren in der globalen Plattentektonik
observiert werden. Auch dort kdnnen an Plattenrdndern mancher Subduktionszonen Prozesse
auftreten (sog. Tremor-Signale), die signifikante Unterschiede zu den meist stirkeren
Erdbeben aufweisen, wohingegen andere Bereiche der Platte aseismisch, viskos gleiten.
Denkbar wire beispielsweise, dass die an den Lockergesteins-Hangrutschungen beobachteten
Bruchprozesse Erdbeben auf der Skala globaler Plattentektonik entsprechen. Es kann
weiterhin nicht ausgeschlossen werden, dass die am Schlammstrom in Super-Sauze
beobachteten Ereignisse, die in Zusammenhang mit der Offaung von Rissen an der
Hangoberfliache stehen und mehrheitlich an der Grenze zwischen dem Schlammstrom und der

lateralen Begrenzung beobachtet wurden, durch das ,Reiben’ und ,Schmirgeln’ des
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Schlammstroms gegen die laterale Festgesteinsbegrenzung entstanden sind. Somit konnten
diese Signale, die energetisch betrachtet weit unter den Erdbeben liegen, auf globaler Skala
den Tremor-Signalen entsprechen.

Diese Beispiele zeigen, dass auf unterschiedlichen raumlichen und zeitlichen Skalen derzeitig
die komplexen Vorginge, die mit Materialbewegungen und Materialdeformationen
einhergehen, nicht umfassend erforscht sind. Die unterschiedlichen seismisch erfassbaren
Prozesse werden erst seit wenigen Jahren intensiv untersucht. Deren ganzheitliches
Verstandnis konnte sicherlich einen entscheidenden Beitrag dazu leisten, zukiinftig die
Prognostik des Totalversagens von Hangrutschungen, bzw. analog von Erdbeben, zu

verbessern.
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Seismic monitoring of fracture processes
generated by a creeping landslide in the

Vorarlberg Alps

Marco Walter!*

and Manfred Joswig' present the results of an application of nanoseismic

monitoring (see separate article by Joswig) in which seismic mini-arrays were deployed on
the creeping Heumoes landslide (HL) in the Vorarlberg Alps, Austria in an attempt to detect
seismic activity possibly generated by the unstable landmass, consisting of glacial sediments.

ass movements in mountainous regions are a grave

threat to local populations and are known to cause

subsequent economic damage. In the Vorarlberg

Alps, 36 slope failures generated damages reaching
€3.6 millions during intense rain and floods in August 2005
(Kanonier et al., 2005). The instrumentation of unstable
slopes sites and their continuous in-situ monitoring is an
increasingly popular method to mitigate the impact of such
hazards. Within this context, applied geophysics has become
a reliable and indispensable provider of parameters, which
are essential to the assessment of slope dynamics.

Most slope instabilities are triggered by rainfalls and
associated subsurface water dynamics (e.g. Lollino et al.,
2006; Tsaparas et al., 2002).

Intense rain events have been observed to have an effect
on the state of stress within the shallow subsurface. Rainfall-

triggered earthquakes at a few kilometre depth were reported
in the Swiss Alps (Husen et al., 2007) and in a mountain area
in Germany (Hainzl et al., 2006). However, rapid water infil-
tration following intense rainfalls has never been observed to
release stress in a manner, which could be detected by stand-
ard seismic instruments and techniques on slow moving
landslides set up by weak sediments. The only observation of
seismic signals generated by mass movements were recorded
either in conjunction with snow avalanches (Surifiach et al.,
20035; Weichert et al., 1994) or as the result of brittle failure
in hard rock mass (Briickl & Mertl, 2006; Spillmann et al.,
2007; Roth et al., 2005; Wust-Bloch, 2008).

On the other hand, the unstable HL in the Vorarlberg
Alps consists of much weaker sedimentary material: loamy
scree and glacial till material sliding on cretaceous marls.

Previous investigations on the HL (Lindenmaier et al., 2005)

One of the monitoring sites in the mid-part of the Heumoes slope.

nstitute for Geophysics, University of Stuttgart, Stuttgart, 70174, Germany.
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Figure 1 Location of the Heumoes slope, measurement set-up, movement velocities in different parts of the slope and estimated extension of the subsurface
water pressure system causing the general direction of the slope movement (modified after Lindenmaier et al., 2005).

indicated that strong coupling between rainfall and subsur-
face water dynamics generated buoyancy effects and lowered
material strength or increased gravitational forces, that ulti-
mately led to slope instabilities. In addition to regular creep-
ing, intense rain episodes were observed to trigger sponta-
neous failure of the HL (Lindenmaier et al., 2005). In Sep-
tember 2005, two seismic mini-arrays were deployed over a
period of over two weeks in order to test whether material
failure signals generated by the HL could be detected. Our
observations are the first report that material failure taking
place in weak sedimentary material is able to generate very
low magnitude signals, which can be detected by seismic
equipment at distances exceeding several meters.

132

Process identification/previous investigations

The unstable HL in the Vorarlberg Alps (Austria) was moni-
tored over four years (1998-2002) by an interdisciplinary
research group (http://www.grosshang.de). They conducted
a series of meteorological, hydrogeological, and geotechnical
observations in order to develop a comprehensive physical
model for this active slope (Lindenmaier et al., 2005).

General setting

The HL is located in the eastern Vorarlberg Alps, 25 km
south of Bregenz and 10 km south of Dornbirn (Figure 1).
The slope length is approximately 1800 m (East-West) and
its width is 500 m (North-South). The altitude ranges from
approximately 940 m, in the East, to 1360 m in the West.
During the 1970s, a small vacation village was built directly
on the HL. Today, most of the buildings display cm-wide
cracks. One of the structures was so badly damaged that it

had to be demolished.

Geological constitution

The HL consists of very heterogeneous loamy scree and
glacial till, which was deposited during the glacial Wurm
maximum (Smit Sibinga-Lokker, 1965; Schneider, 1999).
The glacial till comprises silty, clayey, and sandy material, as
well as glacial components of larger size. The Ebnit River has
eroded the base (foot) of the HL down to the basement rock.
The basement harder material, which can be observed on the
Western and Southern parts consist of layered upper creta-
ceous marls (Oberhauser, 2000; Schneider, 1999). A natural
spring, located at the interface between the cretaceous marls

www.firstbreak.org © 2008 EAGE
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Figure 2 Location of the mini-arrays and the located fracture processes on the Heumoes slope during the first monitoring period from 8-14 September 2005.

of the basement rock and the sliding sedimentary cover, func-
tions as a water pressure gauge within the HL (Lindenmaier
et al., 2005).

Previous investigations

Over the past years, the HL has been the target of geologi-
cal, geotechnical, and geodetic research by several institutes
from the University of Karlsruhe, Germany. One borehole
was drilled (Figure 1), but unfortunately it had to be inter-
rupted at a depth of 24 m, without reaching the hard rock
basement (Lindenmaier et al., 2005). The borehole was
equipped with piezometric pore water gauges (at 5.5 m and
12.0 m) and an inclinometer. The data shows that the pore
water pressure at 5.5 m depth rises significantly, one day or
more after intense rainfalls (Lindenmaier et al., 2005). In
August 2001, a meteorological station was installed on the
HL to record precipitation, air temperature, wind speed,
wind direction, and relative air moisture. Surface displace-
ments of HL were quantified, by both GPS and standard
surveying techniques between 1998 and 2001. The HL
displays three distinct zones with different surface displace-
ment rate (Figure 1). The displacement rate of the Western
and Eastern part of HL exceed 10 cm/y, while the central
part of HL shows lower displacement rates (up to 5 cm/y).
Lindenmaier et al. (2005) concluded that HL undergoes a
rather continuous creep process, which can be suddenly
accelerated by intense rainfall.

Data acquisition/data processing

Seismic data was acquired during two successive monitoring
periods in 2005 (September 8-14 and 23-29) by deploying

© 2008 EAGE www.firstbreak.org

two tripartite portable seismic mini-arrays on HL. Each
Seismic Navigating System [SNS] consists of one Lennartz
LE-3D and three LE-1D short period seismometers with
an aperture of 25-30 m. The locations of the SNS during
the measurements can be seen in Figure 2. The data was
recorded in continuous mode by Lennartz M24 dataloggers,
set to a sampling rate of 400 Hz.

Signal analysis was carried out using nanoseismic mon-
itoring, an approach designed to analyze extremely weak
source signals (Joswig, 2008). The data was processed using
Hypoline software, an interactive, graphical jackknife tech-
nique, which displays a series of the most plausible solu-
tions for low-SNR signals, whereby the simultaneous influ-
ence of several parameters (velocity model, phase-picks, and
depth determination) on the hypocentral location is showed
in real-time. The raw-data was high-pass filtered above 5
Hz to eliminate anthropogenic noise sources and to increase
SNR. As it was assumed that brittle failure was taking place
within the unstable sedimentary cover, a homogeneous half-
space model with P-wave velocity of 450 m/s was used for
event location.

Strict experimental criteria had to be met in order to val-
idate unambiguously the relationship between the recorded
signals and potential source processes within the HL. First,
valid signals had to be detected by the four sensors of both
arrays in order to exclude meaningless and insignificant par-
asitic noise sources. In addition, minimal signal duration of
0.5 s was set to be mandatory. Then, beam-form velocities
were tested for consistency, although a high material heter-
ogeneity rendered the processes rather challenging. Finally,
signal frequency characterization by sonogram analysis ena-
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Figure 3 Waveforms and sonograms of three events registered with the 3c-station. Left: fracture process M, = -2.0 in 160 m distance recorded on 13 September
2005, 17:06:23 (GMT). Mid: fracture process M, = -1.4 in 350 m distance recorded on 14 September 2005, 06:24:44 (GMT). Right: Local earthquake M, = 1.3 in

10 km distance recorded on 23 September 2005, 13:05:32 (GMT).

bled a reliable identification of waveforms presenting high
similarity. Figure 3 shows standard waveforms and sono-
grams of such events. The signal energy of P-phases con-
centrates in higher frequency (10-120 Hz) than the S-phases
(10-70 Hz). The emergent nature of signal onsets may result
from the intense scattering of signal energy by the high inho-
mogeneity of HL media. The frequency content of these sig-
nals, which is rather similar to those of weak (M, = 1.3) local
earthquakes, suggests that material attenuation by the weak
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HL sediments is less dominant than expected, with detection
threshold and reasonable locating results within the slope of
M, = -1.4 for a slant distance of 350 m.

Results

Twenty-eight (-0.7 = M, = -2.2) events generated within the
HL were recorded during the first monitoring period (8-14
September 2008), but none within the second monitoring
period (23-29 September, 2005). Figure 2 shows the epicen-
tral location of these 28 events. The majority of events are
located in the central section of HL, the zone which displays
the higher surface displacement rates.

The 28 events were recorded between five to 26 hours
after intense rainfall. Figure 4 shows the rain intensity (red
graph) and the water level of the spring (blue graph) dur-
ing September 2005. The lower, enlarged diagram, displays
the time distribution and magnitude of these 28 events.
Note that these events were generated in the time gap occur-
ring between the response time of the spring (a few minutes
after intense rainfalls) and the response time of the piezom-
eters (between five hours and one day after intense rainfall)
(Lindenmaier et al., 2005). This coincidence reinforces the
assumption that these signals may be generated by precipita-
tion induced material failure within the HL.

Two reasons may account for the fact that no events
were detected during the rainfall of 23-29 September 2005.
First, the lower amount of precipitation and lower spring
discharge might not have been able to trigger significant
mechanical instabilities in HL. Second, the higher level of
background noise (about one order of magnitude higher)
that is observed during heavy rainfall, significantly reduces
event detection capacities.
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Discussion and conclusions

Applying nanoseismic monitoring to the unstable HL confirms
that is it possible to detect and locate very low energy signals
generated by material failure within weak sediments. The spatial
and time distributions of these events display a good correla-
tion with both, areas of maximal surface displacement rate and
maxima of intense rainfall. Strict signal characterization togeth-
er with the elimination of ambiguous solutions using Hypoline
software, suggest that these events are generated within HL by
material failure. The clear time correlation between rainfall and
nanoseismic events, together with the spatial coincidence of sur-
face displacement rate and events, further supports the assump-
tion that the signal source is located well within the sedimentary
part of the HL.

Since it is rather unexpected for such sedimentary materi-
al to fail in a brittle manner, one can speculate that the signals
detected are produced either by a sudden excessive deforma-
tion rate or by accessory source processes, e.g., grinding of larg-
er angular components within the glacial sediments. This could
also account for the emergent nature of HL signals, which dif-
fer from the spiky energy bursts generated by brittle failure
observed in-situ and detected by the same technique in unstable
cliffs (Wust-Bloch, 2008).

As the event depth could not be evaluated due to the sparse
station distribution, it is impossible at this stage to determine at
what depth and along which material interface the source proc-
ess exactly takes place. However, the high frequency content of
the signal observed seems to exclude a source located in a fluid-
saturated media (Wust-Bloch and Joswig, 2006). Widening the
scope of nanoseimic monitoring of the HL is a priority of our
work in future. Our efforts will focus mainly on providing pre-
cise and reliable 3D event locations as well as validating the cor-
relation between nanoseismic signals and hydrodynamics over
extended time periods and over varying climatic conditions.
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Joint analysis of the Super-Sauze (French Alps)
mudslide by nanoseismic monitoring
and UAV-based remote sensing

Marco Walter," Uwe Niethammer,' Sabrina Rothmund' and Manfred Joswig' report on how
the study of landslide dynamics at locations like the Super-Sauze mudslide in the French Alps
have benefited from emerging methods such as nanoseismic monitoring and unmanned aerial

vehicle remote sensing by resolving surface fractures and mudslide-bedrock interaction.

ue to global climate change and the fact that moun-

tain areas will become inhabited at a progressive

rate, landslides pose a huge threat to the environ-

ment, the infrastructure and the people living in
the vicinity of affected areas. In inhabited regions landslides
can cause enormous economic damage and unfortunately
human losses as well. Slope instabilities are caused by the
non-linear interaction of geological, hydrological, mor-
phological, and soil mechanical processes on many scales
in time and space. Models for the prediction of landslides
are very vulnerable because the influencing parameters are
still incompletely or unsatisfactorily observed. Therefore
the observation of landslides by multiple disciplines is
the challenge of recent studies. Integrated analysis should
reveal further insights into the process interactions and the
complex behaviour of landslides.

Our research is highly motivated by newly improved
measuring techniques that can resolve specific landslide
parameters at higher resolution, and in repeat observations.
We can determine landslide dynamics using nanoseismic moni-
toring (Joswig, 2008) and UAV-based (unmanned aerial vehicle)
high-resolution remote sensing (Niethammer et al., 2009). With
the former, one can resolve fracture processes in the shallow
subsurface (Walter and Joswig, 2008; Walter and Joswig,
2009). The latter technique is especially suited for mapping
the corresponding photo-lineaments at the slope’s surface. Our
geophysical investigations were carried out at the Super-Sauze,
French Alps mudslide (Figure 1) and the Heumoes, Austrian
Alps slope. They are part of the research project ‘Coupling of
flow and deformation processes for modelling the movement of
natural slopes” (www.grosshang.de).

Applying geophysical methods like active seismics,
ground penetrating radar, and geoelectrical mapping and
sounding, Grandjean et al. (2007) inferred dynamic proc-
esses and static properties for the mudslide in Super-Sauze.
Single fracture processes during the movement of landslides
consisting of hard rock (fragments) have been seismi-

Nic\U

Figure 1 Location of Super-Sauze and upward view of the mudslide and its
source area. Picture was taken in summer of 2006.

cally monitored in the Alps (e.g., Briickl and Mertl, 2006;
Spillmann et al., 2007) and in Norway (Roth et al., 2005).
Fracturing within creeping landslides consisting of weak
sediments radiates signals of much smaller energy; it has
first been observed, to our knowledge, by Walter and Joswig
(2008) applying the nanoseismic monitoring method.

Here we describe how the seismic monitoring of the
slope’s subsurface is combined with the UAV-based remote
sensing of the surface. By remotely sensing the active slope,
its dimensions and surface structures can be character-
ized (Niethammer et al., 2009). Aerial images taken by
satellites or airplanes have spatial resolutions of metres to
decimetres. They can be used for landslide detection and
to determine deformations on a large scale (Henry et al.,
2002). UAV-based remote sensing is suited to map surface
structures with high spatio-temporal resolution, e.g., fis-
sure patterns on landslides with centimetre resolution and
monthly overflight. In particular, it is possible to detect and
analyze dislocation vectors on landslides from these data
(Niethammer et al., 2009).

! Institute for Geophysics, Universitit Stuttgart, Azenbergstrafle 16, 70174 Stuttgart, Germany.
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Figure 2 Typical seismograms and sonograms of deformation processes caused by softrock-landslides, recorded with a 3c-seismometer: Left: ‘fracture’ event, M, =
-2.2 in ~120 m distance, recorded at the Super-Sauze mudslide Right: fracture process of M, = -1.2 in ~100 m distance observed at the Heumoes slope. Modified

after Walter and Joswig 2008, 2009.

Observation of slope dynamics

by nanoseismic monitoring

Nanoseismic monitoring acts as a seismic ‘microscope’ to
detect small impulsive signals in the subsurface, and was first
applied to map sinkholes in Israel (Wust-Bloch and Joswig,
2006). We used the method to monitor fracture processes at
the Heumoes slope, Austria (Walter and Joswig, 2008). Like
the Super-Sauze mudslide, the Heumoes slope consists of weak
sediments. The existence of impulsive seismic signals wasn’t
expected due to the presumed lack of brittle material that could
generate impulse fracture release. The increased sensitivity avail-
able from nanoseismic monitoring was needed to discover these
local fracture processes in sediments at all.

Data acquisition/data processing

In Super-Sauze, the seismic data was acquired during a 10-day
field campaign in July 2008 deploying four tripartite seismic
mini arrays on the mudslide (Figure 4). Each mini array,
so-called seismic navigating system (SNS) consists of one
three-component and three vertical, short-period seismometers
installed with an aperture of 30-40 m. Data was recorded in
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continuous mode with a sampling rate of 400 Hz. The observa-
tion period was limited to 10 days because nanoseismic moni-
toring resembles more a campaign of refraction seismics, than a
permanent seismic network installation. It achieves its superior
sensitivity by not compromising in site selection (e.g., demands
for shelter, power, communications) or on cost of increased
vulnerability by extended array cabling. The data set was proc-
essed using the software HypoLine, an interactive, graphical
jack knife tool which displays the most plausible solution for
low-SNR (signal to noise ratio) signals, resolving the influence
of individual parameters on the event localization in real-time
(Joswig, 2008).

Signal classification

From seismic data analysis, we could detect different types of
events caused by the dynamics in the source area of the mud-
slide, and within the slope itself. The signals vary in duration,
amplitude, frequency content, and consequently in sonogram
patterns (Walter and Joswig, 2009). We could distinguish three
principal types of events: The ‘rockfall’ events occur in the source
area of the mudslide while the events of type ‘fracture’ and type

www.firstbreak.org © 2009 EAGE
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‘scratch’ are caused within the mudslide body during its defor-
mation. The classification of the observed signals is described in
detail by Walter and Joswig (2009). For the joint analysis of the
mudslide dynamics in Super-Sauze by nanoseismic monitoring
and UAV-based remote sensing, we focus on the characteristics
and locations of the ‘fracture’ and ‘scratch’ events.

Seismic signals caused by failure of the slope material

We could detect 34 ‘fractures’, which show clear phase onsets
(Figure 2), allowing for their localization by standard seismolog-
ical procedures. The duration of these events lies between 2-5
seconds, the maximum amplitude varies between 40 and 200
nm/s (peak to peak) and the frequency content is concentrated
between 10-80 Hz. The signals had to be recorded on at least
2 SN for being localized, where the distance range for reliable
detection was within some 200 m. The emergent onset, the
lack of higher frequencies above 80 Hz, and the signal incoher-
ency indicate intense scattering caused by the high heterogene-
ity of slope material (Figure 2). Comparable signals have been
observed on the Heumoes slope, which consists of soft rock
material as well (Walter and Joswig, 2008). The magnitudes of
‘fractures’ at Super-Sauze vary between -3.2 = M, = -1.3. This
range is about one magnitude lower than at Heumoes slope
(2.2 = M, = -0.7) indicating a 10 times lower ambient noise
level in Super-Sauze.

The localized fractures are mainly clustered in the middle
part of the mudslide (Figure 4). The cluster correlates with the
part of the slope showing the highest velocities at the surface.
The three events located in the south, outside of the slope
catchment, are probably generated by material failure in the
hard rock mass in the source area of the mudslide (Figure 4).
Another cluster of ‘fractures’ is located directly at the boundary
between the mudslide material and one of the emerging in-situ
crests in the middle part of the slope. The estimated detection
threshold for these events is M, = -2.6 for a slant distance of
about 140 m. The estimated localization accuracy is about 10
% of the epicentral distance. As the source depth could not
be determined due to the sparse station distribution, it is not
possible to estimate at which depth nor along which material
interface the source processes took place.

Near Surface Geoscience

Furthermore, we recorded 44 signals showing significant
differences compared to the ‘fracture’ impulses. They occur as
sequences lie barely above the ambient noise level and could
not be observed at Heumoes slope due to the tenfold higher
noise level there. These ‘scratch’ events haven’t been expected
previously. Their duration varies between 2-20 seconds, and
the small amplitudes were only recorded at one single SNS.
Compared to ‘fractures’, signal energy is prevailing at higher
frequencies up to 150 Hz (Figure 3). Enormous attenuation
effects can be seen within one single SNS with decay of signal
amplitude by a factor of thirty. No distinct phase onsets could
be identified, thus we just estimated the source area close to the
station with highest amplitude. Figure 4 shows the quantity of
these ‘scratch’ events at each station. Like the ‘fracture’ loca-
tions, most of the ‘scratch’ events occurred in the middle part of
the slope. The source area of 64 % of these events is estimated to
be close to the station S2E, at the boundary of the slope material
and one of the emerging in-situ crests.

UAV-based remote sensing of the mudslide

The Super-Sauze mudslide was imaged in October 2008 using
a self-designed quad-rotor remote sensing platform. The achiev-
able flight height over ground is 20 m to 200 m, resulting in
ground resolutions between 1-8 ¢cm per pixel. This high resolu-
tion is essential to detect small fissure patterns at the surface.
Quad-rotor systems basically enable close-range photographs
of any desired area. Compared to conventional helicopters,
quad-rotor systems do not require mechanical steering of the
rotors and are stabilized by inertial measurement sensors (IMU).
Especially in alpine terrain, like at the mudslide in Super-Sauze,
such robust and reliable UAV-systems have considerable advan-
tages. Open source projects are available to provide quad-rotor
software and hardware (UAVP, 2008; Mikrocopter, 2008). The
quad-rotor system and its main features are illustrated in Figure
S.

Image acquisitionfimage processing

The installed compact camera suffers from optical distortion
in the wide-angle range (barrel distortion). In a first processing
step this distortion of all acquired photographs was corrected
by a polynomial correction approach. In a second step, plane
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Figure 3 Typical waveforms and sonogram patterns of one ‘scratch’ sequence, recorded with a 1c-station close to the source location (left) and with a 1c-station

in a distance of ~25m (right). Modified after Walter and Joswig 2009.
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image rectification was applied to all images. The necessary
ground information was gained by 199 ground control points
(GCP) on the surface of the mudslide, measured by a differential
GPS system with an accuracy of a few cm. This information

was also necessary for the further geocoding of the pictures.
In a third step, 59 rectified photographs were combined to one
high resolution ortho-mosaic. Errors could be identified by
comparison of the visible GCP locations in the photograph to
the DGPS-measured locations, using a geographic information
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Figure 4 Location of the installed seismometer stations (circles), epicentres of
the located “fractures’ (red) and the quantity of ‘scratch’ sequences recorded
at each station (blue colour scale). Underlayn is the map of the average move-
ment velocities of the mudslide (1996-2007).
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system (GIS). Areas which still showed ineligible errors in recti-
fication were cut out manually before the final assembly of the
rectified images was performed. The uniformly coloured mosaic
was gained by colour balance correction in conjunction with an
image-blending algorithm.

Displacement analysis

In May 2007 an aerial LIDAR scan of the Super-Sauze mud-
slide was acquired, and on this basis another DTM and ortho-
photograph were created. The spatial resolution of the DTM
data is 1.0 m, the resolution of the ortho-photograph is about
0.25 m. The image analysis was carried out by the comparison
of the geocoded ortho-photograph from 2007 and the geocoded
ortho-mosaic of our UAV-based campaign in October 2008
(Niethammer et al., 2009).

Superficial displacement rates were identified directly,
comparing the locations of rocks, stones, and parts of vegeta-
tion patches between the ortho-photograph from 2007 and our
acquired ortho-mosaic from 2008. These measurements were
performed manually within a GIS. Hence, between May 2007
and October 2008, displacements of 7.1 m-55.4 m were
detected. The maximum deviation reaches 3.9 m, the mean
error can be quantified to be 0.5 m.

However, areas which were characterized by extremely
high displacement rates couldn’t be compared, since no clear
detectable features were left on the surface. In some areas it is
likely that fine-grained sediments originating from debris flows
cover the main features. The crown of the slope, the source area,
is characterized by enormous dynamics, e.g., rockfalls, which
cover these structures as well.

The identified displacement vectors were converted to daily
displacement rates and compared to long-term displacement
measurements between 1996-2007, acquired by laser scanning
and DGPS measurements (Amitrano et al., 2007, Figure 6).

Diameter 60 cm
Total weight 2100g
Payload 500¢g
Flight time 12 min
Material costs 1000 €

Figure 5 Quad-rotor system for remote sensing and its main characteristics.
Here in use at the mudslide in Super-Sauze.
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The displacement rates of our studies are up to ten times higher
in the source area, and in the remaining part of the landslide
approximately two times higher than the average movement
rates. This deviation might be explained by higher dynamics in
recent years, but the location of the strongest dynamics did not
change.

Analysis of fissure patterns

The spatial resolution of the acquired UAV-based ortho-mosaic
allows for detailed analysis of fissure structures. The hard rock
boundaries of the Super-Sauze mudslide are very complex
caused by the diversified former topography, comparable to
badlands, consisting of buried crests and gullies. As the dynam-
ics of the mudslide are high, the behaviour of the slope can be
compared to glaciers, with similar fissure structures observed at
the surface. Fissure structures on glaciers have been thoroughly
investigated (Hambrey and Alean, 1994; Hambrey and Lawson,
2000; Wilhelm, 1975). In our context, fissure patterns on gla-
ciers can be compared to the ones we observed at Super-Sauze.
From their spatio-temporal occurrences one can learn about
their development, and consequently about the behaviour of the
entire mudslide.

As shown in Figure 7, there are several structures at the
mudslide’s surface which differ in shape and orientation. The
structures could be identified as longitudinal fissures, transversal
fissures, shear fissures, and cross-shaped fissures. The occurrence
of those tension cracks depend on the bedrock topography, as
well as on the lateral hard rock boundary, cavity, and extension
in the longitudinal direction of movement, and changes in the
decline of the slope (Wilhelm, 1975). Longitudinal fissures
mostly occur after a cavity in the longitudinal direction of the
movement, where an increased extension is initiated (Hambrey
and Alean, 1994); such structures are shown in Figure 7d.
The cavity of the stream can be explained by a curved crest
in this area hidden by the mudslide material today (Figure
8). Transversal fissures often can be observed in areas where
changes in the decline of the slope are present (Varnes, 1978;
Hambrey and Alean, 1994; Wilhelm, 1975); comparable struc-
tures on the mudslide are shown in Figure 7c. In this particular
case, the change of the decline of the slope can be explained by
the secondary scarp in this area.

Marginal or shear fissures mostly occur at the bound-
ary area between solid rock margins and the landslide
material, resulting in a velocity transition (Wilhelm, 1975).
These fissures run in accordance with the shear-strain con-
ditions and start from the solid rock boundary with an
angle of 30°-45° up the slope in the direction of the
sliding body (Wilhelm, 1975; Hambrey and Alean, 1994,
Figure 7a). Beside these patterns we observed ‘cross-shaped” fis-
sures, which are probably caused by an unknown combination
of these dynamics (Figure 7b). Despite an apparent movement
of the sliding surface, fissures linger on the same place. These
cross-shaped fissures are obviously a result of tension changes

© 2009 EAGE www.firstbreak.org
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caused by the change of the bedrock-topography in form of
in-situ crests within the mudslide material (Figure 8).

Joint interpretation

The observation of mudslide subsurface dynamics by nanoseis-
mic monitoring and the mapping of fissure patterns at surface
by UAV-based remote sensing can be combined in a joint inter-
pretation that compensates for inherent weaknesses of each

method. In the given field lay out, nanoseismic monitoring
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Figure 6 Displacement vectors (blue colours) between May 2007 - October 2008
plotted on top of the average movement velocity map (1996-2007).
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Figure 7 Ortho-mosaic from pictures taken in October 2008 with locations of observed fissure patterns.
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cannot precisely determine the depth of the seismically observed
events. They could occur within the mudslide, or along the
mudslide bedrock interface. Remote sensing maps fissures but
does not directly relate to the time history of generating proc-
esses. By chance, one of our seismometers dropped into a newly
opened fissure on 22 July 2008. In the few hours before, we had
observed four ‘fracture’ events close by, indicating recent fissure
development. We therefore assume that ‘fracture’ signals are
typically generated by fissure development in the shallow sub-
surface. This assumption is supported by observations of UAV-
based remote sensing where fissure patterns could be observed
for all cases where subsurface fracture propagated to surface
rupture. Only in the uppermost section, the continuous drop
of new material fills fissures shortly after opening. The process

A
oy
® localized 'fracture' events

D framework
D outline of the mudslide

—— top of the in-situ crests

. .
0 25 50 75 100m

Figure 8 Epicentres of the localized “fractures’, determined displacement vec-
tors (May 2007 — October 2008) and locations of remarkable fissure patterns
(see figure 7) mapped on an airborne picture from 1956.
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of rockfalls can be observed by ‘rockfall’ or impact signals in
nanoseismic monitoring (Walter and Joswig, 2009).

More support of our hypothesis on source processes comes
from field and lab observations. Below a depth of some one
metre, the mudslide material is permanently water-saturated,
but above, water saturation varies seasonally (Malet, 2003). For
our observations of impulsive stress relief and fissure patterns,
the material must deform in a brittle manner. The mudslide
material shows highest shear strength in a range of 15-18 %
water saturation (Malet, 2003). Once the snow melting period
took place, the surface material dries out in summer, and the
necessary material properties can be observed.

Our observations at the Super-Sauze mudslide also support
prior investigations suggesting that the topography of the
bedrock below the mudslide material plays a key role regarding
the dynamic of the entire slope instability. By nanoseismic
monitoring, we could observe numerous ‘scratch’ sequences
that are generated within the shallow subsurface. Their energetic
signature in the frequency-time domain is completely different
to the impulsive ‘fracture’ signals. The vast majority of ‘scratch’
is bound to in-situ crests indicating scratching and grinding of
single rock particles within the mudslide along the crests. Most
sequences occur at emerging crests close to or above surface
where rock particles are embedded in a shear resistant matrix of
dried mud. Our hypothesis is supported by UAV-based remote
sensing where several cross-shaped and shear fissures indicating
dynamics according to in-situ crests are co-located to ‘scratch’
sites.

Conclusions
Applying the nanoseismic monitoring method we observed
different seismic signals caused by the varying slope dynam-
ics. Our preliminary hypothesis is that the ‘fracture’ events
are caused by impulsive fracture processes within the unsta-
ble material. Similar signals have been observed at Heumoes
slope consisting of weak sediments as well (Figure 2,
Walter and Joswig, 2008). By contrast, we assume that the
‘scratch’ sequences are caused by ‘scratching’ and ‘grinding’ of
single rocks in the slope material against the (emerging) in-situ
crests (Walter and Joswig, 2009). Both processes are constrained
by the uppermost metre where mudslide material dries out in
summer to consolidate with sufficient shear resistance. Our
ideas are supported by the existence of fissure patterns at the
surface which could be observed by UAV-based remote sensing.
The joint observations by nanoseismic monitoring and
UAV-based remote sensing in 2008 indicate that the varying
tempo-spatial dynamics of the mudslide in Super-Sauze match
the long-term observations. These dynamics are controlled
by the fixed topography of the bedrock and the lateral hard
rock boundaries where gullies between the crests ‘canalize’ the
sliding material (Malet, 2003). Different fissure patterns at the
surface are linked to abrupt changes of in-situ crest orientation
in the shallow subsurface (Figure 8). Fissure patterns could be
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identified by comparison to glaciers where similar dynamics
take place.

The joint observations of the mudslide in Super-Sauze
indicate that the variations of tempo-spatial dynamics in 2008
are similar to the dynamics within the recent years. We can
support prior observations (Malet, 2003) that the stable, buried
in-situ crests at the bedrock of the mudslide directly affect the
behaviour of the entire mudslide, and that gullies between the
crests ‘canalize’ the sliding material. Several fissure patterns at
the surface are linked to an abrupt change of the in-situ crests’
orientation in the shallow subsurface (Figure 8).
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Mapping Rainfall-Triggered
Slidequakes and Seismic
Landslide-Volume Estimation
at Heumoes Slope

Applying the method of nanoseismic monitoring in field campaigns between 2005 and 2008
at the Heumoes landslide in the Austrian Alps, we discovered and located fracture pro-
cesses with seismic local magnitudes (M, ) between -2.2 and -0.7. The creeping Heumoes
slope consists of weak sediments (loamy scree and glacial till) and moves an average of a
few centimeters per year at the surface. The seismic detection of single fracture processes
or initial stress relief resolves the creeping movement of the slope into discrete rupture
episodes. The spatial distribution of fractures is concentrated in parts of the slope with
higher deformation rates at the surface. The temporal occurrence correlates with rainfall
events and reinforces the assumption of a rainfall-triggered slope movement. In addition,
we observed weak local earthquakes (M, ~ 2) with a distance of ~10 km to have an influ-
ence on fracture generation at the slope. Furthermore, an average thickness of ~20 m (and
a maximum of >30 m) for the unstable sediment cover of Heumoes slope was determined
by refraction seismic techniques along several seismic profiles. The slope’s total volume is
estimated to be 107 m3; its mass is approximately 1.6 x 107 Mg. The determination of the
landslide volume is essential for further hazard assessment of the unstable Heumoes slope.

Abbreviations: FD, finite difference; LIAG, Leipniz Institute for Applied Geophysics; SNS, seismic navi-
gating system.

As one of six subprojects within the research unit “Coupling of flow and defor-
mation processes for modeling the movement of natural slopes,” we have conducted
geophysical investigations at the slow-moving Heumoes slope in the Vorarlberg Alps,
Austria. The focus of our work is the application of active and passive seismic techniques
to determine the volume of the landslide and to monitor single fracture processes during
its movement. Because the discovery of fracture processes at the Heumoes slope for the
first time was the focal point of our investigations, we describe the results of active and
seismic measurements in the order of their significance in this study.

The determination of the slope’s geometry and the unstable volume and mass of a landslide
is essential for any modeling of its movement and for hazard assessment (c.g., Bogaard,
2001; Tsaparas et al., 2002). To make this determination, we applied refraction and reflec-
tion seismic techniques in cooperation with the Leipniz Institute for Applied Geophysics
(LIAG), Hannover, Germany, at the Heumoes slope in Austria in June 2006. The results

of the analysis of the refraction seismic measurements are presented here.

In addition to active seismic approaches, we applied the nanoseismic monitoring method
(Joswig, 2008) in several field campaigns between 2005 and 2008 to the Heumoes slope
to detect and locate single fracture processes during the movement of the landslide. The
spatiotemporal occurrence of these fractures as well as the influence of hydrologic and

hydraulic parameters to slope stability resolves their relationship and interaction.

General Setting and Prior Investigations

The slow-moving Heumoes slope is situated in the Vorarlberg Alps in Austria, around 25
km south of Bregenz (Fig. 1). The landslide extends 1800 m in length and 600 m in width,
with elevations between 940 m (east) and 1360 m (west).

The unstable slope material consists of very heterogeneous loamy scree and glacial till,

which is mainly comprised of silty and clayey material as well as glacial components of
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Fig. 1. Location of the Heumoes slope
and general setup, with locations of the
well, the weather station, and drillings.
The movement velocities determined
by global positioning system and
terrestrial measurements are after Lin-
denmaier et al. (2005).
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varying size from the surrounding bedrock. The bedrock basement
consists of layered upper cretaceous marls. A natural wellspring,
located at the interface between the sliding sediments and the
bedrock, functions as a water pressure gauge and as an indicator
for the surface runoff during precipitation at the Heumoes slope
(Lindenmaier et al., 2005; Fig. 1).

The movement of the Heumoes slope has been observed since
the 1990s using various approaches. These investigations were
mainly focused on the determination of geotechnical, hydrologic,
and hydraulic relationships that led to measurable displacements
at the surface of a few centimeters per year (Fig. 1). A coupling
of heavy rainfall and subsurface water dynamics was monitored
by Lindenmaier et al. (2005), indicating that a rainfall-triggered
movement of the Heumoes slope is most likely.

Refraction Seismic Determination
of Landslide Volume

The goal of our research group is to develop a comprehensive model
for the instability of the Heumoes slope. Until now, the thickness
of the unstable sediments could only be determined by three bore-
holes (Fig. 1), which were drilled in 1998 and 2007 (Wienhéfer et
al., 2009). In this study, we determined how the entire volume of
the landslide could be probed by applying P-wave refraction and

S-wave reflection seismic measurements.

The application of refraction seismic methods is based on the inte-
gral measurement of the P-wave velocity, allowing determination
of the thickness of dominant layers underground (e.g., Kearey et
al., 2003; Sharma, 1997). Beside this method, reflection seismic
applications provide the resolution of local discontinuities in the
subsurface, but are linked with a much higher financial and logis-
tical effort. Generally, these active seismic measurements at the

surface can provide three-dimensional information on the under-

ground geometry. A preliminary estimation of landslide volume

was derived by processing the refraction seismic measurement data
of this study.

Data Acquisition

Duringa field campaign in June 2007, refraction seismic measure-
ments were performed along two main profiles across the unstable
part of the Heumoes slope (Fig. 2). Three 24-channel Geometrics
datalogger with 72 SM4 (14 Hz) geophones (Geometrics, San Jose,
CA), provided by the LIAG and Geosym (Hannover, Germany),
were used for data acquisition. A seismic impulse source system
was used as the energy source (Buness et al., 2000). The LIAG also
provided a monitoring car, which allowed real-time checking of
data quality in the field. The geophone spacing was 5 m, but was
reduced to 2 m where a small thickness of the sediment body was
presumed. The shot point distance varied from 18 to 25 m. The
sampling interval was set to 1 ms, and the recording length was
2000 ms.

The main profiles were perpendicular to each other, across the
center of the slope. Profile 1 was located along the dirt road run-
ning in a south—north direction (Fig. 2) starting at the bedrock
outcrops (Fig. 1 and 2). The total length of Profile 1 was 400 m,
with a 16-m difference in elevation. Profile 2, with 600 m length
and a 100-m elevation difference was installed near a ski lift in the
cast—west direction (Fig. 2). Profile 2 was close to a borchole (Fig.
2) that was drilled in 2007 (Wienhéfer et al. 2009) to gain refer-
ence information regarding the depth of the sediment body as well
as internal structures. The intersection with Profile 1 was at 237
m, and an additional short profile (Profile 3) intersected at 580 m.
Profile 3 was 90 m long in a south—north direction, close to the
natural spring in the southern part of the slope, to determine the
lateral boundary between the sliding material and bedrock there

(Fig. 1).




s

Legend
= gutline sliding body of the slope
= oUtline Heumoes slope, estimated catchment ra—qf [=!
— ceek
I Ebnit river ®  3c central stations 09 2005

forest @ 3c central stations 05 2006
| | buildings ® 3c central stations 06 2007
[T road @ 3c central stations 08/09 2008 i 125

Data Processing

The software ReflexW (www.sandmeier-geo.de; verified 23 Feb.
2011) was used for processing the acquired seismic data. The
ReflexW program allows the application of different seismic
methods on the basis of the picked first arrivals. After creating the
runtime diagrams (c.g., Sharma, 1997), we applied finite difference
(FD) wavefront analysis, which is based on the eikonal equation
(Sandmeier, 2005) and refraction seismic tomography. Both appli-
cations are inversion methods but were applied independently of
one another. The similarity of the results from the two methods
marks a measure of the convergence of the generated underground
models (Sandmeier, 2005). The FD wavefront analysis was applied
due to the fact that the internal structure of the Heumoes slope
shows an immense complexity resulting in lateral variations of
the seismic velocities that can be considered. The measured wave
fields were traced back sequentially from top to bottom by the
refraction processes at the internal boundaries (Sandmeier and

Liebhardt, 2005).

To apply refraction seismic tomography, no correlation of run times
to any layers or internal boundaries is necessary, but a
high overlap of crossing seismic rays is needed (Sandmeier,
2005). The first model simply implied a lateral constant
seismic velocity at the surface and a constant velocity
gradient to the depth. To consider the heterogeneity of
the underground, the seismic velocity for each cell of the
underground model can be calculated using the simul-

Depth [m]

taneous iterative reconstruction tcchniquc with respect

to the picked phase onsets of each geophone. One cell
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Fig. 2. Location of the profiles of
the refraction seismic measurements
(2007 campaign) and location of the
seismic navigating systems (SNS) (only
the 3c central stations, which record
soil movements in the north—south,
cast—west, and vertical directions, of
the SNS are shown) during the field
campaigns between 2005 and 2008 to
monitor single fracture processes.
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and refraction seismic

tomography. The quality of the calculated layer models was verified
by applying the bootstrap method: several layer models were calcu-
lated by using half of the data set and were verified with the model
achieved by using the entire data set. The verification of these
models allowed an estimation of the quality of a model regarding
the characteristics of layers like shape, orientation, and thickness.
The following results are based on the consideration of the margin
of error of each method because the enormous heterogeneity of
the underground at the Heumoes slope caused ambiguous results
by modeling the refraction seismic measurements. The optimum
result regarding the underground structure was achieved by using
a two-layer above half-space model.

Generally, the P-wave velocities of the first layer varied between
500 and 700 m/s, while the second layer was defined by higher
P-wave velocities between 1600 and 1800 m/s. Within the bed-
rock, the P-wave velocities had higher values, up to 3600 m/s (Fig.
3-5). The considerably low P-wave velocities of the unstable mate-
rial compared with those of the bedrock are quite common for

characterizes the space increment used for the numerical

calculation and was chosen to be 1 m.

Results from the Refraction Seismic
Measurements
Several models of the subsurface were generated from the

acquired seismic data by applying FD wavefront analysis

Distance [m]

Fig. 3. Results of the refraction seismic measurements at Profile 1: finite differ-
ence wavefront analysis (layer model given by the red lines) and refraction seismic
tomography (P-wave velocity, v}, scaled in levels of gray), additionally highlighted
vp, for water (blue).
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the subsurface. The thickness of the second layer ranged
between 20 and 30 m at all profiles. The cuts along Profile
1 were caused by crecks, which eroded the material (Fig. 3).
The determined depth of the second layer’s lower bound-
ary differed between ~40 m at Profile 1 and ~35 m at
Profile 2. This variation was caused by the least-squares
smoothing of the inversion scheme and indicates pertur-
bation effects of slope heterogeneity (Fig. 3 and 4) that
could not be resolved by the forced two-layer model. The

Distance [m]

thickness of the second layer increased in the eastern
direction at Profile 2, where the gradient at the surface
also decreased.

Fig. 4. Results of the refraction seismic measurements at Profile 2: finite differ-
ence wavefront analysis (layer model given by the red lines) and refraction seismic

tomography (P-wave velocity, v, scaled in levels of gray), additionally highlighted
vp for water (blue) and location of intersection points with Profiles 1 and 3 (black

lines) as well as the location of Drilling 2 close to Profile 2 (brown line).
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Fig. 5. Results of the refraction seismic measurements at Profile 3: finite differ-
ence wavefront analysis (layer model given by the red lines) and refraction seismic
tomography (P-wave velocity, v, scaled in levels of gray), additionally highlighted
vp for water (blue) and location of the intersection points with Profile 2 (black line)

as well as the location of Drilling 1 close to Profile 3 (brown line).

sedimentary bodies and in agreement with prior seismic inves-
tigations at the Heumoes slope (Walter and Joswig, 2008). The
range of the P-wave velocity within the sliding material was prob-
ably caused by lateral and vertical changes in water saturation
induced by the high heterogeneity of the material (e.g., Sharma,
1997). The P-wave velocities of the bedrock were also consistent
with those observed at the landslide in previous studies (Walter
and Joswig, 2008).

The top layer, with a thickness of around 3 m, was present alongall
profiles (Fig. 3-5), except in the middle of Profile 2, where mea-
surements of the ski lift building disrupted the natural structure of

We assume that the unstable material accumulated in
the middle part of the slope because of an abrupt rise
in bedrock topography at the end of Profile 2. This
interpretation could also explain the lower movement
velocities at the surface in the middle part of the slope,
which have been observed by terrestrial measure-
ments (Lindenmaier et al., 2005; Fig. 1). The boundary
between the top and second layers marks the bound-
ary between the water-saturated and unsaturated zones
within the sediments. Figures 3, 4, and 5 illustrate the
velocity range between 1400 and 1600 m/s of the refrac-
tion seismic tomography model for each profile (shown
in blue)—the expected values for completely water-sat-
urated sediments (e.g., Sharma, 1997). The overlaid layer
model obtained by the FD wavefront analysis proved
the assumption that the sediments within the top layer
were unsaturated, while the second layer marked the
saturated zone. The depth of the lower boundary of the
second layer to the bedrock below has been verified by
the vertical profile of the borehole drilled in September
2007 close to Profile 2 (Fig. 1 and 2; Wienhofer et al.
2009). It appears that the depth determined by the
refraction seismic measurements does not correlate
with the boundary between the unstable material and
the bedrock because the drilling there showed that the
bedrock occurs at a depth of ~22 m. The drilling profile
does show, however, that the material of the last few
meters above the bedrock mainly consists of hard rock
fragments without any soft rock material (Wienhéfer
et al. 2009), which were deposited at the base of the former
glacier. Measurements from inclinometer devices at different
depths in this borehole showed the existence of a shear band
within the unstable soft rock material at a depth of around 9.50
m (Wienhéfer et al. 2009) along which the movement of the
Heumoes slope takes place. Therefore, the determination of the
soft rock volume above the hard rock fragments is reliable for
the estimation of the vulnerability of the entire landslide. The
generation of shear bands takes place within the soft rock mate-
rial caused by a decreased shear strength compared with the hard
rock fragments below (Avci and Ehlers, 2008; Ehlers et al. 2004).



The subsurface model along the profiles of the refraction seismic
measurements, geologic mappings (Lindenmaier et al. 2005), geo-
logic information from cuts by crecks, borehole profiles (Wienhofer
etal. 2009), and additional information from drillings obtained by
civil works of local residents were used to estimate the volume of
the unstable soft rock material by calculating a three-dimensional
model (Fig. 6). The volume was determined to be around 107 m>.
With an average density of 1.7 g/cm?, the mass of the soft rock
material was estimated to be around 1.6 x 107 Mg.

Mapping of Rainfall-Triggered

Fracture Processes
During four field campaigns from 2005 to 2008, we were able to

detect and localize fracture processes during the movement of the
Heumoes slope by applying the nanoseismic monitoring method
(Joswig, 2008). Nanoscismic monitoring acts as a seismic “micro-
scope” to detect small impulsive signals in the subsurface and
was first used to map sinkholes in Israel (Wust-Bloch and Joswig,
2006). A pilot study at the Heumoes slope was performed in 2005,
when we discovered fracture processes for the first time (Walter
and Joswig, 2008). The existence of such signals was not expected
due to the lack of brittle material that would generate any fractures,
since the unstable material of the Heumoes slope mainly consists
of weak glacial sediments.

Fracture processes (i.c., slidequakes; Gomberg et al., 1995) can be
interpreted as micro-earthquakes or initial stress relief caused by
the change in the state of stress of the respective material due to
the instability of the entire slope. Fracture processes on landslides
consisting of hard rock (fragments) have been monitored by, e.g.,
Briickl and Mertl (2006) in the Austrian Alps, Spillmann et al.
(2007) in the Swiss Alps, and Roth et al. (2005) at the Aknes fjord
in Norway. The detected fractures in these studies were caused by
brittle deformation of the respective slope material. Trigger mecha-
nisms for slope instability, like strong rain events or earthquakes,
could not be identified in these studies. The influence of rain events
on the state of stress within the upper Earth’s crust was observed
by Hainzl et al. (2006) in the area of Mount Hochstaufen in the
German Alps. In that study, rain events caused local earthquakes
of magnitudes M| > 0.0 ata depth of a few kilometers. As opposed
to these previous studies, we observed outside influences on the
stability of the Heumoes slope by analyzing the spatiotemporal
occurrence of fracture processes with local magnitudes M} < 0.0

caused by slope deformations near the surface at a few meters depth.

Data Acquisition and Data Processing

Seismic data were acquired during four field campaigns in
September 2005, May 2006, June 2007, and August to September
2008, cach one between 1 and 4 wk in duration. For each cam-
paign, we deployed between two and five seismic mini-arrays on the

Heumoes slope to concentrate on special slope areas where higher

movement rates were observed or to cover the entire landslide (Fig.

Fig. 6. Three-dimensional illustration of the topography across the cho-
sen profiles and modeled layers by finite difference wavefront analysis.

2). Each scismic navigating system (SNS) consists of one three-
component and three one-component short-period seismometers
with apertures of 40 to 50 m. Data were recorded in continuous
mode with a sampling rate of 400 Hz. The data were processed
using the software HypoLine, an interactive, graphic jackknife tool
that displays the most plausible solution for low signal/noise ratio
signals, resolving the influence of individual parameters on the
event localization in real time (Joswig, 2008).

The raw data were high-pass filtered above 5 Hz to eliminate
anthropogenic noise and to increase the signal/noise ratio. Because
it was assumed that brittle failure takes place within the soft rock
sedimentary cover, a layer over a homogeneous half-space model
was used for event localization and delivered the highest localiza-
tion accuracy of calibration shots; a three-dimensional model was
not used. The P-wave velocity of the sediment layer varied between
450 and 600 m/s depending on its water saturation. This was
observed by analyzing several active seismic measurements, which
were performed in addition to each field campaign. The average
thickness of the top layer was determined by the refraction seismic
analysis to be 20 m. Below, the half-space was characterized by a
much higher P-wave velocity of ~2100 m/s, also shown by the

refraction seismic measurements (Fig. 3-5).

Signal Analysis

Strict signal criteria had to be used to unambiguously validate the
relationship between the recorded signals and potential source
processes within the unstable material of the Heumoes slope.
First, valid signals had to be detected by at least all the sensors
of two SN to exclude meaningless and insignificant parasitic
noise sources. In addition, a minimum signal duration of 0.5 s
and maximum signal duration of 4.0 s was the mandatory setting
based on previous experiences with the analysis of calibration shots
with the seismic impulse source system (Fig. 7) and the seismic
monitoring of fracture processes on other landslides (Walter and

Joswig, 2009). The apparent velocities, achieved by beam-forming
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Fig. 7. Waveforms and sonograms of the vertical traces of one seismic navigating system (SNS): the three upper traces belong to the outer stations, the
lower one to the vertical component of the 3¢ central station. Left: fracture process of local magnitude (M) = —1.6 in ~220-m distance (the phase
onsets are marked); middle: calibration with the Seismic Impulse Source System (SISSY) within the SNS; right: local earthquake of M = 1.7 in ~10-

km distance. Note the different amplitude and time scales.

techniques (Joswig, 2008) for cach SNS, were then tested for con-
sistency. Finally, signal frequency characterization by sonogram
analysis enabled a reliable identification of waveforms presenting
high similarity. Figure 7 shows standard waveforms and sono-
grams of such fracture processes compared with those of local
carthquakes and calibration shots. The frequency content of these
signals, which is rather similar to those of weak local earthquakes
(Fig. 7), suggests that material attenuation by the weak sediments
is less dominant than expected (Walter and Joswig, 2008). Only
the amplitudes and the signal lengths of the various signals differ
distinctly from one another. The amplitude of the fracture event
in Fig. 7 varies between 100 and 1000 nm/s, the one of the calibra-
tion shot between 5000 and 7000 nm/s, and the one of the local
carthquake between 700 and 2000 nm/s. The amplitude varia-
tion was caused by the heterogeneity of the slope material, which
resulted in strong path effects. At the same time, the signal length
of the fracture process and calibration shot was ~3 s, while the
signal length of the local earthquake was ~8 s. These observations
can be explained by the varying energy release depending on the
epicentral distance of the different sources. The signal energy of
the P-phases concentrated at higher frequencies (~10-120 Hz)
than the S-phases (~~10-70 Hz). Consequently, only a few of
these events were recorded at all SNS. To locate them, the events
had to be recorded on least at two SNS. Due to the short epicen-
tral distances, the different wave phases can hardly be separated
(Spillmann etal., 2007). In contrast to the P-phase, the later arriv-
ing wave phases cannot be separated from cach other, which is
indeed not necessary for event localization. The onset of a mixed

coda of S-waves and surface waves with a velocity of ~300 m/s,

which is quite similar to the S-wave velocity within the unstable
material determined with the calibration shots, could be identified.
Caused by the relatively low S-wave velocity of 310 m/s and prob-
ably superficial source mechanisms, surface waves are present in the
coda. The phase onsets were picked manually; the emergent signal
onsets may result from the intense scattering of signal energy in
the highly heterogencous soft rock material. The detection threshold,
also used for reasonable localization results of the fracture events of
the Heumoes slope, was estimated to be M| = —1.4 for a slant dis-
tance of ~350 m. The accuracy of localization was estimated by the

analysis of calibration shots to be ~10% of the epicentral distance.

Results from the Seismic Monitoring

of Slope Dynamics

During the four field campaigns between 2005 and 2008, we
recorded and localized a total of 39 fracture events with magni-
tudes —2.2 < M; <-07 during the movement of the Heumoes
slope. The epicenters of these localized events are displayed in Fig.
8. The majority of events were located in the central section of
the landslide, clustered in its northern part, which displays higher
surface displacement rates compared with its middle part (Fig. 1).
Because the eastern part of the slope showed the highest movement
rates at the surface (Fig. 1), one would expect to detect many more
events generated in this slope area. The material in the eastern part
of the slope is water saturated at all times, while the water satu-
ration of the sliding material in the other parts of the Heumoes
landslide varies seasonally (Schneider, 1999; Lindenmaier et al.,
2005). The eastern part of the slope is also dominated by glacial
till, while layered loamy scree characterizes the other parts of the
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slope (Lindenmaier et al., 2005). For this reason, we assume that
the generation of measurable seismic events caused by deforma-
tion processes of the landslide material is dependent on the water
saturation of the soft rock material. Prior work at the mudslide in
Super-Sauze in the southern French Alps, which consists of com-
parable soft rock material, supports this assumption (Walter and
Joswig, 2009).

All the fractures were recorded between 5 and 26 h after the
last maxima of rainfall events. Except for the five events that
were recorded during the field campaign in June 2007, all the
signals were generated in the time gap occurring between the
response time of the wellspring (a few minutes after intense rain-
falls) and the response time of the pieczometers at different depths
(Lindenmaier et al., 2005). Lindenmaier et al. (2005) previously
determined the response times of piezometers at different depths
after rain events (>5 mm/h). The piezometers were installed at
depths of 5.5 and 12 m at the Heumoes slope in 1998 in Borchole
3 (Fig. 1). They observed response times from a few minutes at a
depth of 5.5 m up to 26 h at a depth of 12 m. Due to the gener-
ally low hydraulic conductivity (1077 m/s) of the gley soils of
the slope, this reaction at the 5.5-m depth cannot be triggered
by vertically infiltrating surface water. Lindenmaier et al. (2005)

Fig. 8. Epicenters of the localized frac-
ture processes at the Heumoes slope
during the field campaigns between
2005 and 2008.

375

500 meters

stated the hypothesis that these fast reactions are due to propa-
gation of the pressure signal that originates from the subsurface
lateral water movement.

Remarkably, 27 fracture events of the total number of 39 events

were detected during the field campaign in September 2005 (Fig.
8). Figure 9 shows the rain intensity (red graph) and the water
level of the wellspring (blue graph) during that field campaign.
The water level of the wellspring indicates the state of the water-
pressure system of the entire mudslide (Lindenmaier et al., 2005).
Figure 9 also displays the time distribution and magnitude of these

27 events. The coincidence of the temporal occurrence of the frac-
ture events and rainfall reinforces the assumption that these signals

are likely to have been generated by precipitation-induced material

failure within the sliding material of the Heumoes landslide.

One explanation of the fact that no events were detected during
the rainfall events of September 2005 and during those of the other
field campaigns is the higher level of background noise (about one
order of magnitude higher) that is observed during heavy rainfall
and significantly reduces event detection capacities. The majority
of the events were recorded in September 2005, although com-
parable amounts of precipitation were recorded during the other
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field campaigns (except the one in June 2007). A reason for that
is probably the complex hydrology of the subsurface. Because it is
rather unexpected for such sedimentary material to fail in a brit-
tle manner, we assume that the detected signals were produced
by a sudden excessive deformation rate depending on the water
saturation of the slope material. It is possible that the slope mate-
rial during the field campaign in September 2005 was simply less
water saturated than during the other measurement periods. This
consideration can also explain why the lowest event magnitudes
(ML < —1.8) were recorded in September 2005, while the highest
magnitudes (M > —1.0) were observed during the field campaigns
in May 2006 and August to September 2008.

As mentioned above, a coupling of rainfall events and the temporal
occurrence of fracture processes was not observed in June 2007 due
to the minimal amount of precipitation during this field campaign;
however, all five of the recorded fracture events in June 2007 (Fig.
8) occurred between 5 and 70 min after two local earthquakes with
magnitudes of M| = 2.0 and 2.1, respectively. As the epicenters of
these two local earthquakes were localized to a distance of only ~10
km from the Heumoes slope, it appears that local tectonic dynamics
can also affect the slope stability because other outside influences can

be excluded for the specific time period in June 2007.

Conclusions and Discussion
Refraction Seismic Measurements
By applying active seismic measurements to the Heumoes slope,
we could estimate its unstable volume and mass for the first time,
which is absolutely necessary for any numerical modeling of its
complex behavior and for estimating its vulnerability. We applied
refraction seismic techniques along several profiles across the slope
to estimate its internal structures. Several inversion methods (FD
wavefront analysis and refraction seismic tomography) were used
to calculate different models of the subsurface. Statistical methods,
e.g., the bootstrap method, were applied to verify the quality of the
calculated layer models. Additional information obtained by, for
example, drillings was also implemented in the models.

The optimum result of the subsurface structure was obtained by
using a two-layer above half-space approach. The P-wave velocities
of the first layer varied between 500 and 700 m/s, while the second
layer was characterized by higher P-wave velocities between 1600
and 1800 m/s. The bedrock below showed P-wave velocities up to
3600 m/s. The boundary between the upper two layers probably
marks the boundary between the water-saturated and unsaturated
zones within the sediments. The unstable sediment body sliding
on the bedrock below showed an average thickness of ~20 m and
a maximum of >30 m. We estimated the volume to be ~107 m3;
its mass was estimated to be around 1.6 x 107 Mg.

We are aware that further investigations need to be performed to

determine the geometry of the unstable sediments more precisely.

To do so, the refraction seismic measurements at the Heumoes
slope have been combined with reflection seismic investigations
in cooperation with the LIAG using a shear-wave vibrator system.
The recorded data are currently being processed and analyzed; the
results will be implemented in a future subsurface model. Because
the eastern part of the slope, which shows the highest movement
rates at the surface, is more or less inaccessible due to the thick
forest there, common geophysical investigations cannot be per-
formed easily in this slope area. In the future, however, another
passive seismic technique will be applied in that area—the H/V
method (Nakamura, 1989; Parolai et al. 2002). Generally, this
method allows punctual estimation of the thickness of sediment
bodies by analyzing their resonance frequency depending on the
spectral ratio of the horizontal to the vertical trace.

Seismic Monitoring of Slope Dynamics

Discrete fracture processes during the movement of the Heumoes
slope, which consists of weak glacial sediments, were observed
during several field campaigns by applying nanoseismic monitor-
ing. Spectral signal analyses as well as further processing steps
have to be performed to unambiguously validate the relationship
between the recorded signals and potential source processes within
the unstable material of the Heumoes slope. We were able to detect
and localize a total of 39 fracture processes with magnitudes
between —2.2 < M| < —0.7. The localized fracture events clus-
tered in the central part of the slope and correlate there, by trend,
to slope areas showing higher deformation rates at the surface. We
assumed a generation of measurable fracture processes within these
sediments depending on their water saturation, because material
deformation in a brittle manner is needed to detect impulsive frac-
tures at all. Because the material of the most eastern part of the
slope, which shows the highest movement rates at the surface, is
completely water saturated at all times, we were unable to detect
many fractures in this area for the same reason. The determination
of source mechanisms by in situ field experiments under varying
climatic conditions marks a priority of our future work at the
Heumoes slope.

Most of the fracture processes occurred between 5 and 26 h after
intense rainfalls, with the time gap occurring between the response
time of the wellspring (a few minutes after intense rainfalls) and
the response time of the piezometers at different depths (between
S hand 1 d after intense rainfalls) (Lindenmaier et al., 2005). This
correlation of the temporal occurrence of the fracture events and
rainfall reinforces the assumption that these signals may be gener-
ated by precipitation-induced material failure within the sliding
material of the Heumoes landslide. During the field campaign in
June 2007, we observed that besides rainfall, local earthquakes of
M; ~ 2.0 influenced the stability of the Heumoes slope as well.

Because the source depth of the fracture events could not be evalu-
ated due to the sparse measurement station distribution, it was

not possible to estimate either at which depth or along which
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material interface the source processes took place. In the future,
our efforts will focus mainly on providing precise and reliable

three-dimensional event locations and validating the correlation

between seismic signals and hydrodynamics as well as further outer
influences, e.g., local earthquakes, during extended time periods

and under varying climatic conditions. To do so, a permanent net-
work of three SNS was installed in August 2009 to validate the

prior observations and to statistically confirm the spatiotemporal

occurrence of fracture processes at the Heumoes slope. The deter-
mination of source mechanisms will be the focus of our future

work. The shear resistivity of the slope material dependent on its

water saturation will be investigated to analyze possible material

deformations that lead to seismic observations with respect to the

hydrologic and mechanical behavior of the entire slope.

Acknowledgments

This research was performed within the research unit “Natural Slopes— Coupling
of Flow and Deformation Processes for Modeling the Movement of Natural Slopes,”
which is funded by the DFG (German Research Foundation). We thank C. Kraw-
czyk, S. Griineberg, and U. Polom from the LIAG Institute, Hannover, Germany,
as well as G. Druivenga (GEOSYM, Hannover, Germany) for providing impor-
tant field equipment, their support in the field, and the discussions that helped in
the analysis and interpretation of the refraction seismic data. We are grateful to
F. Lindenmaier, J. Wienhéfer, and E. Zche (subproject “Hydrology and Seismic
Technology” in the research unit “Natural Slopes”) for providing important meteo-
rological, geotechnical, and hydrologic data. We also thank B. Heinze (Institute for
Geophysics, Universitit Stuttgart), who implemented the measured seismic data
and results in a geographic information system.

References

Avci, 0., and W. Ehlers. 2008. Realisation and modelling of geotechnical ex-
periments. Proc. Appl. Math. Mech. 8:10401-10402.

Bogaard, T.A. 2001. Analysis of hydrological processes in unstable clayey
slopes. Ph.D. diss. p. 192. In Netherlands geographical studies. Vol. 28.
Knag/Faculteit Ruimetlijke Westeenschappen, Univ. of Utrecht, Utrecht,
the Netherlands.

Bruickl, E., and S. Mertl. 2006. Seismic monitoring of deep-seated mass
movements. p. 571-580. /n Disaster Mitigation of Debris Flows, Slope
Failures and Landslides, Proc. INTERPRAEVENT Int. Symp., Pyatigorsk,
Russia. 22—-29 Sept. 2008. Universal Acad. Press, Tokyo.

Buness, A.H., G. Druivenga, and H. Wiederhold. 2000. SISSY—Eine tragbare
und leistungsstarke Energiequelle. Geol. Jahrb. Reiche E 52:5263-88.
Ehlers, W., T. Graf, and M. Ammann. 2004. Deformation and localization
analysis of partially saturated soil. Comput. Methods Appl. Mech. Eng.

193:2885-2910.

Gomberg, J., P. Bodin, W. Savage, and E. Jackson. 1995. Landslide faults and
tectonic faults, analogs?: The Slumgullion earthflow, Colorado. Geology
23:41-44.

Hainzl, S., T. Kraft, J. Wassermann, H. Igel, and E. Schmedes. 2006. Evidence
for rainfall-triggered earthquake activity. Geophys. J. Int. 33:L19303.

Joswig, M. 2008. Nanoseismic monitoring fills the gap between microseismic
networks and passive seismic. First Break 26:121-128.

Kearey, P., M. Brooks, and I. Hill. 2003. An introduction to geophysical explo-
ration. 3rd ed. Blackwell Publ., Oxford, UK.

Lindenmaier, F, E. Zehe, A. Dittfurth, and J. lhringer. 2005. Process identifica-
tion at a slow-moving landslide in the Vorarlberg Alps. Hydrol. Processes
19:1635-1651.

Nakamura, Y. 1989. A method for dynamic characteristics estimations of sub-
surface using microtremors on the ground surface. Q. Rep. Railw. Tech.
Res. Inst. 30:25-33.

Parolai, S., P. Bormann, and C. Milkereit. 2002. New relationship between Vs,
thickness of sediments, and resonance frequency calculated by the H/V
ratio of seismic noise for the Cologne area (Germany). Bull. Seismol. Soc.
Am. 92:2521-2527.

Roth, M., M. Dietrich, L.H. Blikra, and I. Lecomte. 2005. Seismic monitoring
of the unstable rock slope at Aknes, Norway. NORSAR, Kjeller, Norway.
Sandmeier, K.-J. 2005. Einsatz der refraktionsseismischen Standard- und iter-

ativen Interpretationsverfahren in der Praxis. p. 599-600. In E. Briickl et

al. (ed.) Refraktionsseismik. Handbuch zur Erkundung des Untergrundes
von Deponien und Altlasten 3. Springer, Berlin.

Sandmeier, K.-J., and G. Liebhardt. 2005. Iterative interpretationsmethoden.
p. 566-572. In E. Bruckl et al. (ed.) Refraktionsseismik. Handbuch zur
Erkundung des Untergrundes von Deponien und Altlasten 3. Springer,
Berlin.

Schneider, U. 1999. Untersuchungen zur Kinematik von Massenbewegungen
im Modellgebiet Ebnit (Vorarlberger Helvetikum). Ph.D. diss. p. 149. In
Schriftenreihe Angewandte Geologie Karlsruhe. Vol. 57. Univ. of Karl-
sruhe, Karlsruhe, Germany.

Sharma, PV. 1997. Environmental and engineering geophysics. Cambridge
Univ. Press, Cambridge, UK.

Spillmann, T., H. Maurer, A.G. Green, B. Heincke, H. Willenberg, and S. Husen.
2007. Microseismic investigations of an unstable mountain slope in the
Swiss Alps. J. Geophys. Res. 112:B07301, doi:10.1029/2006JB004723.

Tsaparas, I., H. Rahardjo, D.G. Toll, and E.C. Leong. 2002. Controlling param-
eters for rainfall-induced landslides. Comput. Geotech. 29:1-27.

Walter, M., and M. Joswig. 2008. Seismic monitoring of fracture processes
generated by a creeping landslide in the Vorarlberg Alps. First Break
26:131-135.

Walter, M., and M. Joswig. 2009. Seismic characterization of slope dynamics
caused by softrock-landslides: The Super-Sauze case study. p. 215-220.
In J.-P. Malet et al. (ed.) From geomorphologic mapping to dynamic mod-
eling, Proc. Int. Conf. on Landslide Processes, Strasbourg. 6—7 Feb. 2009.
CERG Ed., Strasbourg, France.

Wienhofer, J., F. Lindenmaier, and E. Zehe. 2009. Temporal variability of a
slow-moving landslide: The Heumdser Hang case study in Vorarlberg,
Austria. p. 221-225. In J.-P. Malet et al. (ed.) From geomorphologic map-
ping to dynamic modeling, Proc. Int. Conf. on Landslide Processes, Stras-
bourg. 6—7 Feb. 2009. CERG Ed., Strasbourg, France.

Waust-Bloch, H., and M. Joswig. 2006. Pre-collapse identification of sinkholes
in unconsolidated media at Dead Sea area by “nanoseismic monitoring”
(graphical jackknife location of weak sources by few, low-SNR records).
Geophys. J. Int. 167:1220-1232.






Anhang A4

WALTER, M., ARNHARDT, C. & JOSWIG, M. 2011. Seismic monitoring of rockfalls, slide
quakes, and fissure development at the Super-Sauze mudslide, French Alps, Engineering
Geology, doi:10.1016/j.enggeo0.2011.11.002.






Engineering Geology 128 (2012) 12-22

=

ENGINEERING
GEOLOGY

=

Contents lists available at SciVerse ScienceDirect

Engineering Geology

journal homepage: www.elsevier.com/locate/enggeo

Seismic monitoring of rockfalls, slide quakes, and fissure development at the
Super-Sauze mudslide, French Alps

M. Walter *, C. Arnhardt °, M. Joswig ?

@ Universitdt Stuttgart, Institute of Geophysics, Azenbergstrasse 16, 70174 Stuttgart, Germany
b RWTH Aachen University, Department of Engineering Geology and Hydrogeology, Lochner Strasse 4-20, 52064 Aachen, Germany

ARTICLE INFO ABSTRACT

Article history:
Accepted 2 November 2011
Available online 13 November 2011

Applying the method nanoseismic monitoring to the fast-moving mudslide in Super-Sauze (French Alps) we
observed different types of seismic events caused by varying slope dynamics. We identified signals caused by
rockfalls in the source area of the slope, and different types of signals, which had obviously been generated by
material failure within the unstable part of the mudslide. Signal analysis and further investigations, e.g. the
analysis of magnitude-frequency distribution and simultaneous measurements by nanoseismic monitoring
and extensometer devices, revealed the generation of the observed seismic signals: fracture processes, i.e.
slide quakes, within the unstable sediments and the development of fissures at the slope's surface. The spatial
distribution of the epicenters (slide quakes), respectively the estimated source area (fissure development),
correlates well with parts of the slope moving with higher velocities at the surface. Most of these signals
were generated close to the in-situ crests, which are mostly covered by the mudslide material today, indicat-
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ing specific dynamics in these particular slope areas.
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1. Introduction

Geophysical methods like active seismics, ground penetrating
radar, and geoelectrical mapping and sounding can provide informa-
tion about material parameters and the stratigraphy of the subsoil
(e.g. Sharma, 1997; Kearey et al., 2003). Applied to landslides, geo-
metrical conditions and mechanical material properties can be in-
ferred (e.g. Grandjean et al., 2007). Compared to these static, active
prospecting techniques, we applied passive seismological methods
in order to continuously observe the varying dynamic processes dur-
ing the movement of a mudslide in the French Alps.

During a field-campaign in June 2008, we were able to detect and
analyze several seismic signals caused by varying dynamic processes
at the fast-moving mudslide in Super-Sauze, southern French Alps by
applying the method nanoseismic monitoring (Joswig, 2008 ). Nanoseis-
mic monitoring acts as a seismic ‘microscope’ to detect small impulsive
signals in the subsurface and was first applied to map sinkholes in Israel
(Wust-Bloch and Joswig, 2006). A pilot study at the Heumoes slope in
the Austrian Alps was carried out in 2005, where we were able to dem-
onstrate the existence of measurable fracture processes during the
movement of soft rock landslides by the use of nanoseismic monitoring
(Walter and Joswig, 2008). The existence of such signals was not
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E-mail address: Marco.Walter@geophys.uni-stuttgart.de (M. Walter).
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expected due to the lack of brittle material deformation that would gen-
erate impulsive stress relief within such weak sediments.

Fracture processes on landslides consisting of hard rock (fragments)
were monitored by e.g. Briickl and Mertl (2006) in the Austrian Alps,
Spillmann et al. (2007) in the Swiss Alps and Roth et al. (2005) at the
Aknes fjord in Norway. The detected fractures in these studies are
probably caused by brittle deformation of the respective slope material.
Compared to these studies, our work is focused on the characterization
of seismic signals caused by deformations of soft rock landslide materi-
al. The terms ‘fractures’ and ‘fracture processes’ are commonly used by
the seismological community and describe seismic events of low
energy (microearthquakes), especially by the observation of induced
seismicity (e.g. Lee and Stewart, 1981). Martel (2004) describes
‘fractures’ as shear failures of landslide material. Due to the assumed
analogs of shear failures of landslides and stress relief along tectonic
fault systems by means of strike slip deformations, Gomberg et al.
(1995) suggested to establish the term of ‘slide quakes’ describing
the fracturing or initial stress relief of slope material by means of brittle
failure.

Here, we present the results of the seismic observations and charac-
terization of varying dynamics at the mudslide in Super-Sauze by ana-
lyzing the spatio-temporal occurrence of slope deformations. Besides
the observed dynamics caused by deformations of the mudslide itself
(slide quakes), we recorded rockfalls occurring frequently in the source
area of the mudslide, which actually lead to the enormous movement
velocities of the mudslide from the mass-balancing point of view. Addi-
tionally, we observed signals caused by fissure development.
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2. General setting and prior investigations

The mudslide at Super-Sauze is situated in the Barcelonnette Basin
in the Southern French Alps, about 100 km north of Nice (Figure 1).
The mudslide started to form in the 1960s and today it measures
850 m long with an elevation between 2105 m (crown) and 1740 m
(toe). The unstable slope with an estimated volume of 750,000 m?
mainly consists of heterogeneous soft Jurassic, black marls and
shows an immense dynamic behavior with displacement velocities
of more than 3 cm/day (Amitrano et al., 2007). The observed dis-
placements of the mudslide vary: the highest average movements
can be observed in the mid-part of the slope and decrease in toe di-
rection to less than 2 mmy/day (Figure 2). The influence of the bedrock
topography on the slope stability was investigated by e.g. Malet
(2003). He observed that stable buried in-situ crests at the bedrock
of the mudslide directly affect the behavior of the entire slope, and
that gullies between them canalize the unstable material, what causes
the heterogeneous movement of the mudslide.

The mudslide at Super-Sauze has been the target of several inves-
tigations since the 1990s (Weber, 1994) in order to develop a com-
prehensive model for its slope instability. Geological (e.g. Weber
and Herrmann, 2000), hydrological (e.g. Malet and Maquaire, 2003),
geotechnical (e.g. Flageollet et al., 1996) and geophysical studies
(e.g. Schmutz et al., 1999) were carried out to determine internal
structures, the mechanisms, and the spectrum of influencing and
interacting parameters leading to the enormous dynamic of the
slope. Passive seismic investigations have been carried out on the
mudslide by Amitrano et al. (2007) in order to determine the internal
structures using the H/V-method (Nakamura, 1989; Parolai et al.,
2002) and to record the dynamic processes. They describe how the
seismic noise caused by the slope's movement correlates to displace-
ment rates. Despite this observation, they could neither resolve single
seismic events nor determine dynamic processes caused by the mud-
slide's movement, which lead to the increased seismic noise. That is
the focus of this study by applying nanoseismic monitoring to the
mudslide in Super-Sauze.

3. Data acquisition/data processing

Nanoseismic monitoring (Joswig, 2008) must be seen in a line of
several approaches to extend the capabilities of seismic event loca-
tion down to the level of ambient noise. Reference for these improve-
ments is the classical concept of microseismic networks (e.g. Lee and
Stewart, 1981). Seismicity is recorded by individual stations, reliable
phase picking demands clear onsets and location utilizes the iterative
Geiger approach. The quality control of location results is based on re-
sidual analysis of onset times. The complete opposite of microseismic
networks properties is an approach recently adapted from explora-
tion seismics, named Passive Seismic (e.g. Artman, 2006; Kochnev et
al., 2007). The region of interest is covered by a large number of sen-
sors, seismograms are stacked automatically in a grid-search method
and potential events are identified by accumulation of radiated ener-
gy. No individual phase onsets can be identified, no single events can
be separated out of a sequence of activity, nor can seismicity be dis-
tinguished from collocated noise sources. Depending on the number
of stacked channels, signal-to-noise ratios of more than —15 dB can
be handled. Between these two methods, nanoseismic monitoring of-
fers a kind of third approach to improve the sensitivity of seismic
monitoring down to background noise but to maintain the aspect of
single event identification. The improvement is based on the increase
in instrumental efforts by upgrading selected microseismic network
sites to small arrays. Any small array (Seismic Navigating System —
SNS) is comprised of a center, 3-c sensor, and a minimum of three
outer instruments, 1-c seismometers in about 25-30 m distance. An
even greater rate of success is due to an innovative concept for seis-
mogram processing and event location, realized by the software
Hypoline (Joswig, 2008): Any phase picking immediately results in
displaying the related solution constraints, e.g. a circle for any ts—tp,
a hyperbolae for any tp-tp permutation from different stations, or an
array beam for related SNS phases. The quality of location is judged
in a map by maximum concentration of information (circles, hyper-
bolae, beams or “hypolines”). The visual access to all aspects of loca-
tion constraints supports a scheme of event processing where the

Fig. 1. Location of Super-Sauze and upward view of the mudslide and its source area in 2006.
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Fig. 2. Location of the installed seismometer stations (black dots) and average move-
ment velocity of the mudslide between 1997 and 2007 determined by Amitrano et al.
(2007).

analyst tests options, rates plausibility, and identifies forensic noise
bursts. A comprehensive summary of all properties, advantages, and
disadvantages of these three described methods is given in Table 1.
Since one finds many weak signals from unknown sources, especially
when searching for small magnitude events, it is important to deal with
forensic seismology (e.g. Douglas, 2007). Nanoseismic monitoring has
been successively applied to the pre-collapse identification of sinkholes

Table 1
Properties of different seismic event location methods (modified after Joswig, 2008).
Microseismic ~ Nanoseismic Passive
networks monitoring seismic
Signal-to-noise ratio >+15dB >0dB >—15dB
Phases Clear Questionable  Not visible
Number of stations (typical) 30 single 3¢ 3-5SNSarrays 100+ array traces
Processing pick — batch  Live update Automated stack
Noise forensics Optional Essential None
Solution info hypo, to, M;, M hypo, to, M, Statistics

Residuals
Possible

Quality control
Master event enhancement

Plausibility None
Possible Not applicable

in Israel (Wust-Bloch and Joswig, 2006), to investigate small aftershocks
after strong earthquakes (Hage and Joswig, 2009a), and to determine the
microseismicity in different tectonic regimes (Hage and Joswig, 2009b).
On landslides, nanoseismic monitoring has been used since 2005 on a
creeping hillslope in Austria in order to map single fracture processes
during its movement (Walter and Joswig, 2008).

For this study in Super-Sauze, seismic data was acquired during a
10-day campaign (July 14-24, 2008) by deploying four SNS on the
mudslide (Figure 2). Data was recorded in continuous mode with a
sampling rate of 400 Hz. The layout of the four SNS at the mudslide
in Super-Sauze during the field campaign was chosen in order to
cover seismically most of the mudslide and to concentrate on the
mid-part of the slope which shows the highest dynamics at the sur-
face (Figure 2). The raw-data was high-pass filtered above 5 Hz to
eliminate anthropogenic noise sources and to increase the SNR.

4. Calibration shot analysis

To determine an adequate underground model for the localization
of possible slope dynamics, we ignited 8 calibration shots on several
locations of the slope, close to our stations. The aim of the calibration
shots was to determine the thickness of the unstable mudslide mate-
rial as well as the velocities of the wave phases within the sediments
and at the bedrock below. We observed a P- and S-wave velocity of
about 600 m/s and 310 m/s within the unstable sediments, respec-
tively. For the bedrock, we determined a P-wave velocity of about
2100 m/s and S-wave velocity of 1200 m/s.

The considerable low phase velocities as well as the higher vp/vs
ratio of the unstable material compared to the bedrock is quite com-
mon for sedimentary bodies (e.g. Walter and Joswig, 2008) and is in
accordance with prior seismic investigations at Super-Sauze
(Grandjean et al., 2007). The relatively low P-wave velocity of the
bedrock is also consistent with the ones observed at the mudslide in
previous studies; Grandjean et al. (2007) determined a P-wave veloc-
ity between 2100 m/s and 2400 m/s. Thus, we used a layer, with a
thickness of ~15m, above half space model with the mentioned
phase velocities for further event localization, if possible.

5. Signal analysis/signal classification

During the campaign in July 2008 we detected and located differ-
ent types of events caused by material failure within the source area
and the mudslide itself (Figure 1). The event types differed in signal
duration, number of seismometer stations which recorded the signal,
amplitude, frequency content and consequently in sonogram pat-
terns. These characteristics as well as the analysis of further site-
effects, like amplitude decrease, absorption and attenuation effects
caused by the heterogeneity of the slope material, allowed a classifi-
cation of the recorded signals (Table 2). During a pilot study of mon-
itoring slope dynamics of soft rock landslides in the Austrian Alps, we
observed only slide quake events caused by fracturing processes dur-
ing its movement (Walter and Joswig, 2008). Therefore, we expected
at the beginning of the field campaign to record similar seismic
events, with a higher amount of them due to the stronger deforma-
tion processes at Super-Sauze. Surprisingly, we identified three differ-
ent types of events on the basis of the afore-mentioned attributes,

Table 2
Classification criteria of seismic signals caused by different slope dynamics.

Classification criteria Rockfalls  Slide quakes  Fissure development
Signal duration [s] 20-1200 2-5 2-20
Frequency content [Hz] 10-130 10-80 5-150

# of Seismometer stations [-] 8-16 4-12 4
Signal Amplitude [nm/s] 50-1500  40-200 20-7500
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which are caused by varying slope dynamics: rockfalls, slide quakes
and fissure development (Table 2).

6. Seismic signals of rockfalls

During the field campaign, we recorded hundreds of signals with
durations between a few seconds (single event) and up to 20 min
(multiple events) caused by rockfalls which occurred frequently in
the source area of the mudslide (Figure 1). The signals show a
‘noise band’ between ~5Hz up to ~50 Hz with broadband spikes
(Figure 3). The ‘noise band’ is caused by the flow of fine-grained ma-
terial resulting in signals comparable to those of avalanches (e.g.
Surifiach et al., 2005). The spikes are caused by the impact of falling
blocks, a fact that has been proven by experiments and visual obser-
vations in the field. The stronger events show maximum amplitudes
(peak to peak) of 500 nm/s-1500 nm/s and were recorded on all seis-
mometer stations; the weaker ones were recorded at the seismome-
ter stations of only two SNS with amplitudes varying between
50 nm/s and 500 nm/s. The source area of the rockfall events was es-
timated by determination of the backazimuth for each SNS which
recorded the signal. All these events occurred in the steep, north-
facing hillsides, on the brink of the uppermost part of the mudslide.
A correlation between the temporal occurrence of the rockfalls and
outer influences (e.g. rainfall) wasn't observed.

Fig. 3 shows the waveforms and sonograms of a weak rockfall
event that came from the north-western part of the source area,
recorded on July 19, 2008 with one SNS. The signal duration is
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Fig. 3. Typical waveforms and sonograms of a weak rockfall event, recorded on 19th
July 2008 with one SNS: the upper three traces belong to the three outer 1c-stations
while the lower three traces represent the 3c-central station. The sequence of broad-
band spikes is caused by the impact of falling blocks while the high-frequent “noise-
band” is caused by the fall of fine-grained material.

~25s; the amplitude scale varies between 300 and 1500 nm/s. The
highest amplitudes were recorded on the station S1E. The attenuation
effect and amplitude decrease is caused by the heterogeneity of the
slope material.

7. Seismic signals of slide quakes

During the field campaign, we detected 34 signals which show
clear phase onsets (Figure 4), allowing their localization by standard
seismological procedures. The duration of these events lies between
2 and 5s, the maximum amplitude varies between 40 and
2000 nm/s (peak to peak) and the frequency content of the P-phase
is concentrated between 10 and 80 Hz while the later arriving phases
prevail in lower frequencies between 10 and 30 Hz. The observed
events at the mudslide in Super-Sauze show remarkable similarities
to the fractures we recorded at the creeping Heumoes slope in Austria
(Figure 4; Walter and Joswig, 2009). For this reason we interpret
these signals as results of initial stress relief, i.e. slide quakes. The sig-
nals had to be recorded on at least 2 SNS to be localizable, where the
distance range for reliable detection was within some 200 m. The
accuracy of localization was determined to be ~10% of the epicenter
distance by the localization of the calibration shots. The emergent
onset, the lack of higher frequencies above 80 Hz, and the signal inco-
herency indicate intense scattering caused by the high heterogeneity
of slope material (Figure 4). However, the frequency content of these
signals is rather similar to those of weak local earthquakes (Figure 4).
Only the amplitudes and the signal lengths of these signals differ dis-
tinctly from each other. The amplitude scale of the slide quake of
Fig. 4a, which was recorded in Super-Sauze, varies between 30 and
100 nm/s, while the amplitude scale of the similar event recorded at
the Heumoes slope in Austria ranges between 300 and 2000 nm/s
(Figure 4b) and the one of the local earthquake between 700 and
2000 nm/s (Figure 4c). These observations can be explained by the
varying energy release in dependence of the epicenter distance of
the different sources.

The magnitudes of the slide quakes observed at Super-Sauze vary
between —3.2<M; <—1.3. They are approximately one magnitude
order lower than the recorded events at the Heumoes slope in Austria
where the magnitudes range between —2.4<M; <—0.7 (Walter and
Joswig, 2008). The magnitudes were determined by the maximum
amplitude of the S-phase. The M; distance correction curve is based
on the analysis of seismic events with short slant distances, done by
Waust-Bloch and Joswig (2006), and is in accordance with other ap-
proaches (e.g. Bakun and Joyner, 1984). The magnitude variation be-
tween the events observed in Super-Sauze compared to the ones at
the Heumoes slope in Austria has two reasons: First, the noise-level
in Super-Sauze is about 10 dB lower, which equates to approximately
one order of magnitude. Second, the lack of magnitudes M; > —1.0 in
Super-Sauze indicates a lower stress relief for single events, but they
occur with a much higher frequency caused by the higher movement
velocities compared to the Heumoes slope.

The located slide quakes are mainly clustered in the middle part of
the mudslide (Figure 5). The cluster corresponds to the part of the
slope showing the highest velocities at the surface. A cluster of slide
quakes is located directly at the boundary between the mudslide ma-
terial and one of the emerging in-situ crests in the central part of the
slope (Figure 5) indicating higher deformation processes close to the
crest. Not displayed in Fig. 5 are three events which were localized in
the south, outside of the slope catchments. They were probably gen-
erated by material failure in the hard rock mass in the source area
of the mudslide (Walter and Joswig, 2009). As the event depth
could not be evaluated due to the sparse station distribution, it is im-
possible to estimate at which depth and along which material inter-
face the source processes took place exactly.

Fig. 6 displays the localized slide quakes mapped on an aerial pic-
ture from 1957 before the mudslide occurred (by courtesy of Institut
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Fig. 4. Typical waveforms and sonograms of slide quakes and local earthquakes recorded with one single SNS: the upper three traces belong to the three outer 1c-stations while the
lower three traces represent the 3c-central station. (a) slide quake M; = —2.2 in ~120 m distance in Super-Sauze, recorded with SNS 2 (Figure 2); (b) slide quake M; = —1.4 in
~180 m distance on the creeping Heumoes landslide, Austria; (c) local earthquake My = 2.0 in ~15 km distance in Super-Sauze, recorded with SNS 2 (Figure 2). Note the different

time and amplitude scales.

Geographique National, Campaign F3139-3639). Most of the epicen-
ters are located on top of the in-situ crests or in the vicinity of
them, today hidden by the mudslide material. This observation sup-
ports prior investigations of a direct interaction between the mudsli-
de's behavior and the topography of the bedrock below (e.g. Malet,
2003).

The temporal occurrence of recorded slide quakes, their magni-
tudes and the rain intensity during the field campaign is displayed
in Fig. 7. It seems that the mudslide moves more or less continuously,
indicated by the well-distributed temporal occurrence of the signals
all over the measurement period. Note that a cluster of events with
the highest magnitudes occurred just a few hours after the rain
event on July 21, 2008. Compared to our seismic investigations at
the Heumoes slope in Austria (Walter and Joswig, 2008), a direct
coupling of rainfall and stress relief in the mudslide's material
couldn't be observed due to the low precipitation during the field
campaign resulting in a minor change of the state of stress of the
mudslide.

8. Frequency-magnitude relation of slide quakes

In the time since the crucial contribution made by C. Richter in
1935 concerning the concept of earthquake magnitude, it has been
revealed that earthquakes are not uniformly distributed in time, space
and magnitude. The empirical Gutenberg-Richter law log,o N=a —bM
defines the distribution of earthquakes with respect to the magnitude. N
is the cumulative number of earthquakes with magnitude M or greater
which occur in a given area. The constant a defines the seismic activity

and b is a tectonic parameter describing the relative abundance of large
to smaller events (Ishimoto and lida, 1939; Gutenberg and Richter,
1942). The b-value represents properties of the seismic medium, like
stress and/or material conditions in the focal area, and ranges between
0.6 and 1.4 for most of the tectonic regimes. Globally it averages around
1. The Gutenberg-Richter relation has also been studied during rock de-
formation experiments in laboratories (e.g. Scholz, 1968). Scholz ob-
served that the frequency-magnitude relation for events which
accompanied frictional sliding and deformation of a ductile rock have a
much higher b-value (~b> 1) than that observed in brittle rock (~b<1).
Statistics related to the Gutenberg-Richter power law should be
drawn from a sufficient number of events. Schorlemmer and
Wiemer (2004) propose 50-100 events for reliable b-value estima-
tion. On the other hand, Neunhofer and Hemmann (2005) expect
only a small b-value error for a calculation with >10 events. The b-
value of the recorded slide quakes in Super-Sauze was calculated
with 22 events with magnitudes M; > Mc, where Mc is the magnitude
of completeness or the detection threshold during the measurement
period. The error of magnitude determination was estimated to be
+/—0.1. Hence the magnitude of completeness is Mc=—2.6+/
—0.1 (Figure 8). The cumulative and the incremental number of
slide quakes as well as the b-value are illustrated in the frequency-
magnitude distribution in Fig. 8. The b-value was calculated to be
0.84 4+/—0.18; the standard error was estimated after Utsu (1965)
with berr = b/ N, where N is the number of events with M; > M.
Two results regarding the frequency-magnitude analysis of the slide
quakes in Super-Sauze are notable: First, the frequency-magnitude
distribution of the slide quakes caused by slope deformations fits to
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Fig. 5. Epicenters of the slide quakes (left) and quantity of sequences caused by superficial fissure development (right) mapped on the average movement velocity of the mudslide

(1997-2007) determined by Amitrano et al. (2007).

the empirical Gutenberg-Richter power law. Second, the calculated
b-value of b=0.84 +/—0.18 is in accordance with b-values (~b<1)
observed during brittle rock deformations by Scholz (1968).

However, the mudslide material consists of weak sediments,
whose deformations depend on the water saturation. Maquaire et
al. (2003) carried out ring shear tests with the slope material in
order to obtain information on the strength and the effects of mois-
ture content on the effective cohesion and effective angle of friction.
They determined the deformations of the slope material in depen-
dence of its water content. With up to 27-28% water content, the ma-
terial deforms in a brittle manner, while a higher water content leads
to flow deformations. These material properties can be observed in
the field when the material dries out in summertime. Then the sur-
face of the slope shows lots of fissures, which reach a maximum
depth of around 1 m; the material below is completely water saturat-
ed. We can therefore assume that these observed slide quakes are
caused by initial stress relief, or brittle failure processes, within the
first meter of the slope material. Brittle material deformation is actu-
ally needed for both: initial stress relief, slide quakes respectively, and
fissure development at the mudslide's surface.

9. Seismic signals of fissure development

Besides seismic signals caused by rockfalls and slide quakes, we
recorded and identified 44 signals showing significant differences
(Table 2). The increased sensitivity at the mudslide in Super-Sauze com-
pared to our seismic measurements at the Heumoes slope in Austria
resulted in the detection of signals caused by the movement of the

slope, which lay barely above the low, ambient noise level. For this reason,
these events weren't observed at the Heumoes slope and weren't
expected at the mudslide in Super-Sauze. The duration of these events,
which were only recorded at one single SNS, varied between 2 and 20 s.
Compared to the other event types, the signal energy prevailed at higher
frequencies: up to 150 Hz at the closest station in the array (Figure 9). Due
to the heterogeneity of the slope material, we saw enormous attenuation
effects within one single SNS; the signal amplitude decreased about 30
times within one single SNS at the same time (Figure 9).

Similar to the rockfall events, no wave phases could be identified
in the signals, which prevented their localization by standard seismo-
logical procedures. Therefore we could only estimate the source area,
which is for obvious reasons, in the vicinity of the closest station with
the highest recorded amplitude. Fig. 5 shows the seismometer sta-
tions and the quantity of the recorded events generated near the
stations during the entire field campaign. Like the slide quake loca-
tions, most of these events occurred in the central part of the slope.
Similar to the spatial distribution of the localized fracture processes,
the source area of the majority of them was estimated to be close to
the station S2E (Figure 2), at the boundary of the slope material and
one of the emerging in-situ crests (Figure 5). This observation proves
prior assumptions of specific dynamics close to these (emerging) in-
situ crests and lateral boundaries of the mudslide (e.g. Malet, 2003).

A first model of the generation of these seismic signals interprets
these events as a result of ‘scratching’ and ‘grinding’ sequences of the
mudslide material against the (emerging) in-situ crests (Walter and
Joswig, 2009). The joint analysis by nanoseismic monitoring and UAV
(Unmanned Aerial Vehicle) based remote sensing (Niethammer et al.,
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Fig. 6. Epicenters of the located slide quakes mapped on an airborne picture from 1956,
courtesy of IGN (Institut Geographique National, Campaign F3139-3639). Highlighted
are the tops of the in-situ crests of the bedrock’s topography.

2009; Walter et al., 2009; Niethammer et al., in press) reveals the gen-
eration of these signals by fissure development on the mudslide's sur-
face. The high-resolution pictures of the mudslide in Super-Sauze by
UAV-based remote sensing show specific deformations of the mudslide
material at (emerging) in-situ crests and lateral boundaries resulting in
particular fissure patterns at the surface (Niethammer et al., in press).
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The assumption of the generation of seismic signals caused by fis-
sure development was supported by simultaneous in-situ measure-
ments of fissure development applying nanoseismic monitoring and
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measurements by extensometers from July 20-24, 2009. The exten-
someter was installed above an existing fissure at the lateral bound-
ary of the mudslide; one 1c-seismometer station was installed
below, directly in the fissure (Figure 10).

The installed extensometer, also called draw wire displacement
transducer, was integrated in a Wireless Sensor Network (WSN)
and was used to monitor the opening and widening of fissures at
the mudslide. The whole system is part of a research project at the
Department of Engineering Geology and Hydrogeology (LIH) of the
RTWH-Aachen University, Germany and deals with the development
of a prototypic Alarm- and Early Warning System (EWS) for different
types of landslides using modern wireless sensor networks and differ-
ent measuring devices (Arnhardt et al.,, 2010). The position sensor
measures linear movements along a highly flexible and calibrated
measuring cable or draw wire. The resolution of the sensor was
0.1 mm and changes of 0.1 mm in length and higher could be
detected with high precision. For movement detection the position
sensor itself was mounted on one side of the fissure, while the
other end of the wire was fixed to a ground nail on the other side
(Figure 10). The Sensor was connected with a sensor node (radio
module) of the WSN that allowed the data transmission via radio sig-
nal to a collection point (gateway; Fernandez-Steeger et al., 2009).

Fig. 11 illustrates the results of geotechnical measurements
(groundwater level, GPS device), the extensometer measurements
as well as the cumulative number of seismic events generated at the
same place from July 13-25, 2009. The groundwater level (GWL)
shows variations of ~13 cm during these 13 days (Figure 11a). Re-
markable are three abrupt raises of ~3-6 cm between July 21-23,
2009. During the measurement period, we detected additional dis-
placements of ~5 cm with a permanent GPS device. Besides the con-
tinuous movement of the mudslide, the abrupt increase of the GWL
led to higher planimetric displacements at the surface within a time
interval of a few hours compared to the change of the GWL
(Figure 11b). We observed planimetric displacements of ~2 cm with-
in these three days. The extensometer detected displacements, or fis-
sure openings, of ~15mm from July 21-24, 2009 (Figure 11c).
Distinguishable again are the three episodes of higher rates of fissure
opening which directly correspond to the three episodes of higher
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o %

¥
”,
i

e * 5
Fissure at the slope surface |
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displacements of the entire mudslide measured by the GPS device.
The cumulative number of seismic events caused by fissure opening
located at the seismometer station close by the extensometer
(Figure 10) is given in Fig. 11d. The temporal occurrence of the seis-
mic events correlates well with the measured displacements of the
entire mudslide (GPS device) as well as with the rate of fissure open-
ing recorded by the extensometer. Despite that, from July 17-20,
2009, we observed quite a low number of seismic events. That was
probably caused by the linear decrease of the GWL, which on the
other hand led to displacements of only ~6 mm within these 4 days,
less than a fourth of displacements per day observed during the
abrupt increasing GWL from July 21-24, 2009.

Generally, the simultaneous observations in July 2009 prove our
model that these seismic events are generated by fissure development
at the surface of the mudslide. An increase of the GWL lead to higher de-
formation rates of the entire mudslide (Malet and Maquaire, 2003) as
well as to higher rates of fissure opening. The higher rates of fissure open-
ing correlate well with the temporal occurrence of these seismic events.
Additionally, by chance, one of our seismometers dropped into a newly
opened fissure on July 22, 2008, producing a perfect reference pulse. In
the last few hours before that reference pulse, we had observed four of
those events close by, indicating recent fissure development.

Similarly to the slide quakes, a brittle deformation of the slope ma-
terial is needed to generate measurable seismic signals caused by fis-
sure development. But compared to the slide quakes the energy
release is much lower and confined to a smaller area than these
events and can only be recorded within one single SNS. The fissure
development is confined to a maximum depth of ~1 m, where the
water saturation of the sliding material varies seasonally. In summer-
time, the material dries out and similarly to the slide quakes, the nec-
essary material properties (dependent on the water saturation) of
brittle failure can be observed. On the other hand, the displacements
measured by the GPS device are caused by a viscous or ductile move-
ment of the entire slope, while at the same time the fissure opening
observed by the extensometer is caused by brittle deformation. For
further investigations of possible source processes, we compared
the observed signals caused by fissure development with the ones
caused by rockfalls. One possible hypothesis is that the impact of

Fig. 10. General set-up to observe fissure development applying nanoseismic monitoring and extensometer measurements.
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fine grained material with the size up to a few cm in an existing fis-
sure could generate the observed signals. These processes were also
visually observed in the field. That model would explain the long sig-
nal duration up to ~20 s, the high amplitude at the seismometer sta-
tion nearby, the enormous attenuation effects and the confinement to
a small area compared to the fracture events (Table 2). Indeed, the
sonogram and seismogram patterns of these events show remarkable
similarities to the rockfall events. Fig. 12 shows the comparison of
waveforms and sonograms of the rockfall event of Fig. 3 and the
event caused by fissure development of Fig. 9. To compare the

dominant frequencies of both signals, the rockfall signal was
resampled down to 200 Hz.

In both cases the signal shows an increasing frequency as opposed
to the signals caused by slide quakes (and local earthquakes;
Figure 4), where the frequency decreases. The signal initiated by fis-
sure development is more a sequence than a discrete seismic event
like the slide quake events. We visually observed in the field that
the broadband spikes represent the impact of material particles
>~1 cm, whereas the high frequent “tail” of the signal is caused by
the fall of fine-grained material <~1 cm. The fact that the signals of
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fissure development are higher frequent than the ones of rockfalls is
due to the much smaller distance of the seismometer stations to the
source, which results in lower attenuation effects by the heteroge-
neous slope material.

10. Conclusions and discussion

By applying the method nanoseismic monitoring (Joswig, 2008;
Table 1), we were able to detect and partially locate distinct types
of events caused by the dynamics at the Super-Sauze mudslide.
Waveform and sonogram analysis were applied to discriminate the
event types (Table 2). We identified signals caused by rockfalls,
slide quakes and fissure development. The rockfall signals show re-
markable similarities to those of avalanches (e.g. Suriflach et al.,
2005). The ‘noise band’ with a frequency range between ~5 Hz and
~50 Hz is caused by fine-grained material while the broadband spikes
represent the impact of blocks, which has been proved by experi-
ments and visual observations in the field (Figure 3). The source
area of the rockfalls is estimated to be at the uppermost part of the
slope, where rockfalls with particles of varying size occur frequently
(Figure 1).

Beside rockfalls, we recorded 34 slide quake events with magni-
tudes between — 3.2 <M; <— 1.3 which show significant similarities
to the ones we observed at the creeping Heumoes slope in the Austri-
an Alps (Figure 4). The spatial distribution of the localized slide
quakes correlates quite well with parts of the slope showing the high-
est movement velocities (Figure 5). The highest magnitudes of these
events were observed a few hours after a rainfall event on July 21,
2008 (Figure 7). Besides that, the temporal occurrence of these slide
quakes was more or less uniformly distributed over the whole mea-
surement period. The analysis of the magnitude-frequency distribu-
tion shows that the slide quake events follow the empirical
Gutenberg-Richter relationship, with a b-value of b=0.84+/—0.18
for events with magnitudes higher than the magnitude of complete-
ness Mc=—2.6+/—0.1 (Figure 8). The calculated b-value is in ac-
cordance with b-values (~b<1) which were observed during brittle
rock deformations by Scholz (1968). The magnitude of completeness
has to be considered regarding the spatio-temporal occurrence of the
slide quakes, but doesn't influence the observations and interpreta-
tion in general.

Additionally, we identified seismic signals caused by fissure devel-
opment at the surface of the mudslide. The signals, which were only
recorded with one single SNS, show an enormous amplitude decrease
and attenuation of high frequencies within a few meters (Figure 9).
The majority of these events are generated, comparable with the
slide quake locations, close to the emerging in-situ crest of the slope
(Figure 5). Two, completely different observations and analyses re-
garding possible source processes were made. First, simultaneous
measurements of fissure development by nanoseismic monitoring
and extensometer devices in July 2009 (Figure 10) show that these
signals could be generated by fissure opening. The temporal occur-
rence of the seismic events correlates well with the measured open-
ing of an existing fissure (Figure 11). Second, sonograms of rockfall
events show remarkable similarities to those of events generated by
fissure development, indicating comparable processes on different
scales (Figure 12). In contrast to the first observation, the impact of

fine-grained material in an existing fissure would describe processes
of fissure closing, what contradicts to fissure opening processes as
possible source mechanisms. Additionally, a mechanical model de-
scribing the brittle deformation of fissures and viscous or ductile de-
formation of the entire slope at the same time cannot be derived
easily. The comprehensive analysis of the geomechanical processes
which generate the observed signals of fissure deformations mark
one of the main tasks in future.

Stress relief within weak sediment material can be generated
depending on its water saturation. Shear strength analysis of the ma-
terial of the mudslide at Super-Sauze, depending on its water satura-
tion shows the highest values between 12 and 15% water content, up
to 27-28% water content the material deforms in a brittle manner
generally (Malet, 2003). These values are consistent with those of
the first few meters beneath the surface of the slope. Below, the ma-
terial is more or less water saturated. As a brittle material deforma-
tion is needed for both, impulsive stress relief and the generation of
fissures, we presume that the slide quakes as well as the signals
caused by fissure development are generated close to or directly at
the surface, respectively.

The fact that we located most of the slide quakes as well as the
majority of events caused by fissure development directly at the
boundary between the sliding material and one of the emerging in-
situ crests suggests the possibility of higher stress relief in general
at that boundary. To prove this assumption, we overlaid the location
of all these events with an airborne picture taken in 1956, before
the mudslide occurred (Figure 6). Most of the epicenters are located
on top of the in-situ crests, today hidden by the mudslide material.
Specific fissure patterns at the mudslide's surface in that area ob-
served by UAV-based remote sensing prove the observation of differ-
ing dynamics in that area (Walter et al., 2009; Niethammer et al., in
press).

In close collaboration with colleagues from the OMIV-project
(Observatoire Multidisciplinaire des Instabilités de Versants), a hy-
drological model will be developed in the future in order to verify
the spatio-temporal occurrence of seismic signals and the hydrologi-
cal properties of the mudslide's material. The joint investigations of
the mudslide in Super-Sauze by nanoseismic monitoring and UAV-
based remote sensing will be extended, focussing on spatially limited
areas of the slope, e.g. focussing on the emerging in-situ crest where
specific deformations take place. A permanent seismic network was
installed in summer 2009 on the mudslide by colleagues from the
University of Strasbourg in order to prove our first observations and
to investigate the spatio-temporal occurrence of the seismic events
by long-term observations.
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Abstract. In this study we describe the seismic analy-
sis of precursory patterns of a rockfall in the “Rappen-
lochschlucht”, a gorge located in the Vorarlberg Alps, Aus-
tria. The rockfall with an estimated volume of 15000 m?
occurred on 10 May 2011 (10:48:43 UTC) and destroyed a
massive bridge construction. Fortunately, the rockfall did not
cause any casualties.

A permanent seismic network consisting of three seismic
small arrays was installed in July 2009 in 5km distance to
the gorge, at the Heumoes slope, in order to detect and locate
slope-related fracture processes within a radius of a few hun-
dred meters. By chance, the rockfall with an estimated equiv-
alent local magnitude of My eq = 2.3 was recorded by the
seismic network. We observed several smaller rockfall events
up to three hours, and 12 fracture signals up to five hours
prior to the rockfall. The smaller rockfalls and the fractures
were both located in the vicinity of the source area where the
main event emerged, applying absolute and relative localiza-
tion methods.

These specific types of fracture signals located near by the
gorge “Rappenlochschlucht” have never been observed in al-
most two years of permanent seismic monitoring. We inter-
pret these fractures with magnitudes between M, = 0.4 and
—0.5 as precursory signals of the main rockfall event. The
observed fractures and the weaker rockfalls are sequences of
initial stress relief within the rock mass and mass transferring
processes, respectively, finally causing the destructive main
rockfall event.

To investigate possible triggers of the destructive rockfall
event, several meteorological and hydrological data as well
as the local seismicity during that period of time were an-
alyzed and discussed in detail in this study. Unfortunately,
no triggering factor of the rockfall event was identified, and
remains therefore unknown.

1 Introduction

This section gives an outline of the geographical and geo-
logical setting of the “Rappenlochschlucht” gorge, were the
rockfall occurred. Additionally to the rockfall event, seis-
mic monitoring techniques to analyze signals related to mass
movements in general and the permanent seismic network at
Heumoes slope, which was used in this study, are described
in this section.

1.1 Geographical and geological setting

The rockfall occurred in the “Rappenlochschlucht” gorge,
which is a popular hiking area with thousands of tourists vis-
iting yearly. The gorge is situated in the northern Alpine up-
land, close to the city of Dornbirn, about 20 km south of Bre-
genz in Vorarlberg, Austria (Fig. 1). The gorge was formed
by predecessors of today’s “Ebniterach”, a river at the end of
the Wuerm glacial stage, around 11 700 yr ago (Oberhauser,
1980). Today, the “Ebniterach” river runs through the gorge,
and still erodes the solid rock. Together with the “Dornbirn-
erach”, these rivers drain the entire mountainous region.

From the northern Alpine flysch zone, the gorge leads
with a deep-seated gain and steep faces into the first hard
rock masses of the Alps. The surrounding bedrock is char-
acterized by seasonal layers of upper cretaceous sediments,
mainly marls and limestone, which generally feature a very
low hydraulic conductivity (Oberhauser, 1980). In contrast
to the limestone, the marls are highly susceptible to erosion
due to their lower degree of consolidation. Both mentioned
layers belong to the geological Alpine orogenesis unit of the
Helveticum.

Figure 1 shows the geographical set up of the area of
the “Rappenlochschlucht” gorge and the Heumoes slope,
where the permanent seismic network is installed, and the
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Fig. 1. Geographical overview of the area of the “Rappen-
lochschlucht” gorge and locations of the used meteorological and
hydrological stations as well as the outline of the Heumoes slope
where the seismic stations were installed (Fig. 3), mapped on an
Airborne Laser Scan digital terrain model (2002-2005, by courtesy
of the Land Vorarlberg).

meteorological and hydrological stations which were used to
analyze possible triggers of the rockfall event.

1.2 The rockfall event on 10 May 2011

On 10 May 2011 (10:48:00 UTC), a huge rockfall occurred
in the “Rappenlochschlucht” gorge and destroyed a massive
bridge construction which has to be crossed on the only road
to the higher located village of Ebnit (Fig. 1). Fortunately,
the rockfall did not cause any casualties. The rockfall was
initiated by rock masses which quarried out of the rock mas-
sif along a width between 40 and 50 m. The volume of the
rockfall is estimated to be around 15000m?>. The rockfall
not only destroyed the bridge on a length of around 30 m,
but also covered a hiking trail which leads through the gorge
with up to 20 m of rock blocks (Fig. 2). The reconstruction
of the bridge by the Federal Armed Forces of Austria was
finished on 16 June 2011, and was associated with enormous
financial costs. Today, the gorge is still closed for tourists; ex-
perts from local authorities will wait for at least one freezing
season before the gorge will be open for visits again. The de-
scribed rockfall properties were published in the local press.

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012

Fig. 2. Impact of the destructive rockfall: (a) the destructed bridge
(photo: Stefan Hoch, source: www.bmlv.gv.at); (b and c¢) recon-
struction of the bridge by the Federal Armed Forces of Austria (pho-
tos: Sigi Schwirzler, source: www.bmlv.gv.at); (d) view into the
gorge in 2010 before the rockfall occurred (photo: Bernhard Miser)
and (e) two days after the rockfall event on 12 May 2011 (photo:
Friedrich Bohringer).

1.3 The permanent seismic network

The rockfall occurred in a distance of about five kilometres
in a north-eastern direction to the Heumoes slope, which is
the actual focus of the passive seismic investigations. At the
Heumoes slope, a permanent seismic network consisting of
three seismic small arrays was installed in July 2009 in order
to analyze the spatio-temporal occurrence of slope-related
fracture events with local magnitudes of My < 0.0 (Walter
and Joswig, 2008; Walter et al., 2011) applying the method
Nanoseismic Monitoring (Joswig, 2008). As the seismic net-
work was originally installed to monitor dynamic processes
related to the creeping of the Heumoes slope in a few hun-
dred meters distance, the seismic arrays are also located in a
distance of a few hundred meters to each other (Fig. 3). Each
small array, i.e. SNS (Seismic Navigating System), consists
of a central three component seismometer station and three
outer one component satellite stations in a distance of around
25m to the central station. The seismic data is recorded in

www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/3545/2012/
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permanent seismic network.

a continuous mode with a preset sampling rate of 400 Hz.
Due to the low epicentral distance of about five kilometres,
the rockfall event at the “Rappenlochschlucht” gorge was
recorded by our network as well as any other weak seismicity
in the vicinity of the arrays.

1.4 Seismic monitoring of signals related to mass
movements

Strong rain events not only trigger morphological processes,
but also influence the dynamics in the upper earth’s crust
(Husen et al., 2007). Rainfall-triggered earthquakes with
magnitudes My, > 0.0 in a depth of a few kilometers were
observed in the Swiss Alps (Husen et al., 2007) and in a
mountain area in Germany (Hainzl et al., 2006). On a much
smaller scale, fracture processes on landslides, with magni-
tudes of M, < 0.0, were observed in several studies by ad-
vanced seismic monitoring technics. Fracture processes on
landslides consisting of hard rock (fragments) were moni-
tored by, for example, Briickl and Mertl (2006) in the Aus-
trian Alps, Spillmann et al. (2007) in the Swiss Alps, Helm-
stetter and Garambois (2010) at a rockslide, Got et al. (2010)
and Levy et al. (2011) at rock columns, both in the French
Alps, and Roth et al. (2005) at the Aknes fjord in Nor-
way. Studies of seismic monitoring of soft rock-landslides
were conducted at the Heumoes slope, Austria (Walter and
Joswig, 2008, 2009; Walter et al., 2011), at the mudslide in
Super-Sauze, French Alps (Walter et al., 2009, 2011), and
at the Slumgullion landslide, Colorado, US (Gomberg et al.,
1995, 2011). The most similar studies to ours documented

www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/3545/2012/

in the literature are the ones of Got et al. (2010) and Levy
et al. (2011). In these studies the locations of possible rock
collapse were well known and therefore the area of inter-
est has been instrumented satisfactorily with dense seismic
and geotechnical stations. Compared to these studies, the in-
vestigated rockfall at the “Rappenlochschlucht” gorge was
monitored by a seismic network which was not especially
designed to analyze seismic signals from that area.

In only a few of these studies a triggering influence of
rainfall to the generation of slope-related seismicity was
observed. At Heumoes slope, rainfall-induced fracture pro-
cesses were observed in September 2005 (Walter and Joswig,
2008; Walter et al., 2011); a few weeks after an intense rain-
fall event with 240 mm in 24 h in August 2005, where the
slope material was still highly water saturated and therefore
weak rainfall events led to fracture generation. Helmstetter
and Garambois (2010) observed a strong coupling of rainfall
and the generation of fracture processes in the French Alps,
while, for example, Spillmann et al. (2007) could not deter-
mine a rainfall-induced generation of fracture processes on a
rockslide in the Swiss Alps. Levy et al. (2011) observed on
a rock column in the French Alps that the largest numbers of
events fit with minima in the temperature curve, after severe
temperature drops. This result suggests a temperature con-
trol on rupture events and fracturing, what is supported by
resonance frequency analysis (Levy et al., 2010).

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012
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Fig. 4. Waveforms and sonograms of the destructive rockfall event on 10 May 2011, recorded with SNS 3 (Fig. 3): the upper three traces
belong to the three outer 1c-stations, the lower three traces represent the 3c-central station. (a) signal of the entire rockfall sequence; (b) zoom
of the signal, when the bridge was destroyed. Note the different time and amplitude scales.

2 Seismic monitoring of rockfall-related processes

This section describes the analysis of two different types of
seismic signals related to the rockfall event: the signals of the
rockfall itself, and signals which were identified to be precur-
sory fractures. Both types of signals were located using the
standard 1-D IASP91 Earth Reference Model (Kennett and
Engdahl, 1991) of the International Association of Seismol-
ogy and Physics of the Earth’s Interior (IASPEI).

2.1 Seismic signals of the rockfall event

The destructive rockfall event was recorded by our seismic
stations at the Heumoes slope in a distance of about five kilo-
meters (Figs. 1 and 3). Figure 4 shows the waveforms and
sonograms (Joswig, 2008) of the recorded rockfall event with
duration of about 5 min. The signals show remarkable sim-
ilarities to “avalanche” signals which were recorded at the
mudslide in Super-Sauze (Walter and Joswig, 2009; Walter
etal., 2012; Fig. 5) and which were generated by small rock-
falls in the source area of the mudslide. Figure 5 shows typi-
cal waveforms and sonograms of a rockfall event recorded

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012

and visually observed at the mudslide in Super-Sauze in
July 2008. The broadband spikes represent the impact of
blocks, while the low-frequency noise-band represents the
flow of fine-grained material.

At Heumoes slope, these “avalanche” signals have never
been observed in nearly two years of permanent seismic
monitoring. Compared to the fracture signals observed at
Heumoes slope (Fig. 6), the higher frequencies of the rock-
fall signals are damped due to the larger epicentral distance
and the superficial source. The signal energy prevails in fre-
quencies up to around 20 Hz, no separated signal phases
can be identified. The rockfall signals were located by the
use of the software HypoLine (Joswig, 2008). The software
implements array methods for signal location based on the
generation of hyperbolae for any ¢p — tp difference between
two distinct station onset times, and array beams for related
phases of the small arrays (Joswig, 2008). Beside the sig-
nal of the main rockfall event itself, the signals of two fur-
ther, much weaker, rockfalls were identified and located as
well. These two events occurred at 06:52:16 (UTC) and at
09:00:30 (UTC), some hours before the main event occurred
at 10:48:43 (UTC) on 10 May 2011 (Figs. 7 and 8). The

www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/3545/2012/
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the 3c-central station (modified after Walter et al., 2012).

duration of these two events is five and seven minutes, re-
spectively. As the location of the main event was well known,
influences to the location method, e.g. chosen underground
model, could be calibrated. All the rockfall signals were
located in the vicinity of the “Rappenlochschlucht” gorge
(Fig. 9). The used localization method is fully described in
Joswig (2008).

We quantified the energy release of the rockfalls by the es-
timation of an equivalent local magnitude using the distance-
correlation curve for low-distance events after Joswig (2008)
and Wust-Bloch and Joswig (2006). We determined the av-
erage peak-to-peak amplitude of the signal and estimated an
equivalent local magnitude of the main rockfall event to be
around My ¢q = 2.3. The magnitudes of the weaker rockfalls
were both estimated to be around My ¢q = 0.0, so approxi-
mately two orders of magnitudes weaker than the destructive
main event, which corresponds to a factor of about 10* of
released energy.
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2.2 Seismic signals of precursory fractures

Beside the described “avalanche” signals of the rockfall
events, we observed 12 signals which show similar wave-
forms and sonogram patterns compared to the observed frac-
ture processes generated at Heumoes slope and recorded sig-
nals of local earthquakes from the seismo-tectonic activity
of the nearby Upper Rhine valley (Fig. 6). The signals, with
duration of a few seconds, show a high-frequency P-onset
up to about 150 Hz, while the later arriving phases prevail
in lower frequencies between 10-30 Hz. The common sig-
nal properties result in similar sonogram patterns which al-
low signal identification. But these fracture signals are char-
acterized by significant differences compared to the fracture
processes generated at Heumoes slope. Due to the low epi-
central distance of a few hundred meters of the events gener-
ated at Heumoes slope, the apparent velocity of these events
vary between 2.5 and 3.0kms~!. By contrast, the appar-
ent velocities of the precursory fractures from the “Rappen-
lochschlucht” gorge in about 5 km distance, vary between 4.5
and 5.0kms~! and show higher #s-7p times. The fs-fp time
of the fracture events recorded on 10 May 2011 is through-
out around 1s, while the zs-zp times of the fracture events
generated at the Heumoes slope vary between 0.1 and 0.2 s.
The 5 to 10 times higher #s-fp time-difference of these sig-
nals compared to the ones generated at the Heumoes slope
and the higher apparent velocities indicate a higher epicen-
tral source distance. Therefore, the fracture signals recorded
on 10 May 2011 are not related to any dynamic processes of
the Heumoes slope. Comparable to the rockfall signals, frac-
ture signals with these signal properties have also never been
observed in nearly two years of permanent seismic monitor-
ing at Heumoes slope. Figure 6 shows typical waveforms and
sonograms of a signal of the rockfall event, a fracture pro-
cess at Heumoes slope and a weak local earthquake. All the
events were recorded by the permanent network installed at
the creeping Heumoes slope (Fig. 3).

The temporal occurrence of these signals is remarkable:
the first events occurred around 5h before the destructive
rockfall was initiated, the last one just 15 min before rock-
fall generation (Figs. 7 and 8). Figure 7 shows the sono-
grams of ~ 6h of continuous data before main rockfall oc-
currence, recorded with station SIN (Fig. 3). Highlighted are
local noise transient, the first rockfall event, a typical fracture
signal, a teleseismic event and the main rockfall event. Fig-
ure 8 shows the temporal occurrence of both types of seismic
signals, precursory fractures and rockfall events, with their
(estimated) magnitudes. Remarkable is that the vast majority
of observed fractures are temporarily clustered and occurred
up to approximately one hour before rockfall occurrence.

The signals were located using the same procedures used
for localization of the rockfall events; additionally, the 7s-
tp times were considered as these signals show clear phase-
onsets. All the fracture events recorded on 10 May 2011 were
located in the vicinity of the ‘“Rappenlochschlucht” gorge

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012
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Fig. 6. Typical waveforms and sonograms of precursory fracture signals, fracture processes generated at Heumoes slope and local earthquakes
recorded with one single SNS: the upper three traces belong to the three outer 1c-stations, the lower three traces represent the 3¢ central
station. (a) precursory fracture M1, = —0.1 in ~ 5km distance, recorded with SNS 1 (Fig. 3); (b) fracture signal M = —1.4 in ~ 180 m
distance, generated at the Heumoes landslide, Austria, recorded with SNS 2 (Fig. 3); (c) local earthquake M1, = 2.0 in ~ 15 km distance to
Heumoes slope, recorded with SNS 1 (Fig. 3). Note the different time scales.

(Fig. 9). The source depth could not be evaluated due to the
sparse station distribution. Both, the temporal occurrence of
the fractures, and the fact, that they are located in the vicin-
ity of the gorge, indicate that these fractures mark precursory
events of the destructive rockfall event.

The location accuracy of the absolute localization method
in this case is limited due to the very low azimuthal cov-
erage, which is approximately between 208°-213° to the
source area (Fig. 9) as the network was originally not de-
signed for seismic event analysis from that area. The loca-
tion uncertainty can be generally estimated to be about 10 %
of the epicentral distance, in this study up to 500 m. This lo-
cation uncertainty runs in accordance to prior applications of
Nanoseismic Monitoring using seismic small arrays. Hige
and Joswig (2010) investigated the location improvements
by relative localization methods. They compared the relative
localization using the software HypoLine, which was also
used in this study, with master event technics after Deich-
mann and Giardini (2009) and location methods based on
double-difference algorithms after Kahn (2008). The results
show that the relative localization improves the absolute lo-
cation method and run in accordance to comparable location

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012

methods. As similar travel paths of these fracture signals
can be assumed, the relative location method was applied
in this study as well. The fracture signal with the highest
signal-to-noise ratio was determined to be the master event
and was located using the absolute localization approach.
The remaining fracture events were located relative to the
localization result of the master event afterwards. Figure 9
shows, additionally to the absolute localizations, the epicen-
ters of the fractures applying the master event technic. As
shown in Fig. 9, the results of the master event localization
are much more spatially clustered in the vicinity of the “Rap-
penlochschlucht” gorge than the epicenters of the absolute
localization.

We therefore assume that these signals were generated in
the massive rock body by weak fracture processes which in
summary caused the destructive rockfall event. This assump-
tion is supported by the fact that these fractures occurred
temporarily separated as discrete events. The tumbling and
falling of single rock blocks would generate sequences of sig-
nals comparable to the described “avalanche” signals. There-
fore, this possibility of source process can be excluded. The

www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/3545/2012/
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Fig. 7. Sonograms of station SIN (Fig. 3) showing ~ 6 h of continu-
ous data before main rockfall occurrence (data resampled). (a) local
noise transient, (b) first rockfall event, (c¢) fracture signal, (d) tele-
seismic event, (e) main rockfall event.

magnitude range of the precursory fractures is estimated to
be —0.5 < My, < 0.4.

3 Analysis of possible trigger mechanisms

Possible trigger mechanisms of the observed rockfall event
at the “Rappenlochschlucht” gorge on 10 May 2011 are ana-
lyzed and discussed in this chapter.

3.1 Conventional triggering factors of mass movements

Mass movements in mountainous areas can be triggered by
the relative change of thermal, hydrologic or mechanical con-
ditions, mostly related to abrupt meteorological changes, e.g.
during strong rain events or snow melting periods (Kb et
al., 2005). These influences can cause significant changes
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of material properties of mountain slopes and forces their
destabilization. Despite the fact that different influences to
slope stability were observed in several studies, the major-
ity of mass movements in general are triggered by extreme
rainfall events (Tsaparas et al., 2002; van Asch et al., 1999),
rockfalls are often triggered by freeze/thaw cycles, or by a
combination of both.

The influence of thermal changes to rock slope stabil-
ity is observed by, for example, Harris et al. (2009). The
freeze/thaw weathering leads to two different effects: on the
one hand, frozen water expands to an around 9 % higher vol-
ume and promotes the fracturing of rock masses. On the other
hand, frozen rock fractures are more stabilized due to the
higher shear and tensile strength of ice (e.g. Gruber and Hae-
berli, 2007). The influence of the snow cover arises largely
from its low thermal conductivity in dependence to its den-
sity and microstructure (Fierz and Lehning, 2001; Luetschg
and Haeberli, 2005), its high surface albedo, and the latent
energy provided during snow melting (Mellor, 1977; Sturm
et al., 1997; Zhang, 2005). The frost penetration depths as
well as a possible snow cover are directly linked to the topog-
raphy of the respective slope. On planer slopes, a snow cover
of more than ~60-80 cm marks an effective thermal insula-
tion that the frost is not able to penetrate in higher depths
(Keller and Gubler, 1993; Hanson and Hoelzle, 2004). On
steep slopes, the frost penetration is generally stronger due to
the usually minor snow cover (Gruber and Haeberli, 2007).

Especially on rock slopes, a high frequency of frost cycles
is likely to be most effective for the spalling of rock frag-
ments (up to block size) in the uppermost parts of the solid
rock (Matsuoka, 1994). But, the number of effective freeze-
thaw cycles is reduced, if there is no water available (Prick,
2003). Rockfalls with large boulders tend to occur in associa-
tion to progressive seasonal thaw penetration and/or refreez-
ing of melt water (Rapp, 1960; Matsuoka and Sakai, 1999;
Stoffel et al., 2005). Nevertheless, the ice growth in pre-
existing fractures reduces the stability of steep rock masses
by the widening of fractures and thus preparing the way for

Nat. Hazards Earth Syst. Sci., 12, 3545-3555, 2012
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failure during degradation, or by expanding fractures to a
critical value, either slowly or in response to temperature
changes (Gruber and Haeberli, 2007).

Hydrological changes mark the most common triggering
factor of mass movements, especially of landslides. On soft
rock-landslides, the hydrological properties of landslide ma-
terial control the shear strength and the effective stress distri-
bution within the landslide body. Rainfall and the subsequent
redistribution of water within the system are the most promi-
nent control on both of these factors, especially on landslides
consisting of weak sediments (e.g. van Asch et al., 1999;
Tsaparas et al., 2002). The direct coupling of rainfall, fast
water infiltration, rise of pore water pressure in the subsur-
face and higher displacements on the slope’s surface was ob-
served by, for example, Lindenmaier et al. (2005), Travel-
letti et al. (2008) and Malet et al. (2005) on different soft
rock-landslides. The challenge in understanding the hydro-
logic control of the behavior of landslides is the implica-
tion of the heterogeneity of the respective landslide body
in numerical models (e.g. Wienhofer et al., 2011) in order
to get a universally valid plausibility. Especially preferen-
tial water infiltration paths which lead to abrupt hydrolog-
ical, and therefore mechanical, changes of material proper-
ties are often unknown. On rock slopes, existing fractures
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(caused by freeze/thaw cycles) mark preferential water paths
during strong rain events or snow melting periods and can
cause their destabilization.

Beside thermal and hydrological changes, Schulz et
al. (2009) observed that even weak variations of air pressure
influence the dynamic of the fast-moving Slumgullion land-
slide (Colorado, US) which consists of sediments as well.
Also the influence of strong earthquakes to slope stabili-
ties is proven in several studies. For example, more than
10000 landslides were induced by the Mw = 7.6 Chi-Chi
earthquake in Taiwan in 1999 (e.g. Khazai and Sitar, 2004).

3.2 The once-in-a-hundred-years rainfall event on
23 August 2005

In August 2005, one of the most catastrophic rainfall and
flood events in the last 100 yr hit the entire Alpine region.
The event caused many casualties and damages to infras-
tructure, communication routes and agriculture with an eco-
nomic loss between 1-2 billion Euros (Beniston, 2006). At
Heumoes slope, rainfall of ~ 240 mm in 24 h was recorded
on 23 August 2005. Beside the economical damages, the im-
mense rain intensity caused several landslides in the entire
Vorarlberg region and a few single rotational slides in the di-
rect vicinity of the Heumoes slope. Caused by this intense
rain event, the “Dornbirnerach” river, which drains the en-
tire region of the Heumoes slope, swelled significantly with
maximal outflow values of 246 m> per second. The rise of
the “Dornbirnerach” and its confluents on 23 August 2005
caused the last known damage in the area of the “Rappen-
lochschlucht” gorge: a small bridge was destroyed by huge
rock blocks which were carried away by the immense masses
of water of the “Ebniterach” river.

3.3 Possible triggers of the ‘“Rappenlochschlucht”
rockfall event

To investigate possible triggers of the destructive rockfall
event in the “Rappenlochschlucht” gorge on 10 May 2011,
several meteorological and hydrological data were analyzed.
As the rock mass in the “Rappenlochschlucht” gorge was
originally not the focus of our work, no reference data were
available from the direct vicinity of that area. Nevertheless,
we analyzed available reference data from the surrounding
area.

The meteorological data were recorded at two weather sta-
tions: at the Heumoes slope and in the village of Ebnit in a
distance of a few hundred meters (Fig. 1). According to the
described possible triggers, we verified the temporal occur-
rence of the rockfall with recorded data of air temperature, air
pressure, snow cover, precipitation and outflow of the “Dorn-
birnerach” river (Fig. 10). The outflow measuring device is
located close to the city of Dornbirn at 467 ma.s.l. (Fig. 1),
at river kilometer marker 13 and is serviced by authorities
of the Vorarlberg province. The orographical catchment area
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Fig. 10. Meteorological and hydrological data between March and
May 2011: (a) snow cover and precipitation; (b) air temperature;
(c) air pressure; (d) outflow of the “Dornbirnerach” river (Fig. 1).
Highlighted is the rockfall occurrence on 10 May 2011.

of the “Dornbirnerach” river is estimated to be 53.2 km?; its
outflow indicates the surface water flow of the entire area on
aregional scale.

Figure 10 illustrates the snow cover, precipitation, air tem-
perature, air pressure and the outflow of the “Dornbirnerach”
river between March and May 2011. It shows that the snow
melting period ended already at the end of March 2011 and
therefore marks no possible trigger for the rockfall event.
The strongest rain intensities were recorded at beginning of
April 2011. In the week before the rockfall occurred, no pre-
cipitation was measured. Freeze/thaw cycles can be excluded
as well as possible triggers as the last frost period occurred
at beginning of April 2011. The variation of air pressure,
which is very unlikely being a triggering factor, does not
show significant anomalies in the specific time frame around
10 May 2011. The outflow of the “Dornbirnerach” river cor-
relates well with higher rain intensities on 18 March, 5 April
and 15 May 2011. In the time of the rockfall occurrence, no
significant changes were recorded. In addition to the mete-
orological and hydrological data, we investigated the local
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seismicity as a possible trigger in that time period as well.
The last local earthquake before rockfall generation occurred
on 29 April 2011 with a magnitude of My, = 1.1 in approx-
imately 18 km distance to the “Rappenlochschlucht” gorge,
so that a seismic trigger can be excluded as well. To sum-
marize, contrary to the once-in-a-hundred-years-event in Au-
gust 2005, a triggering factor of the rockfall event at the
“Rappenlochschlucht” gorge on 10 May 2011 could not be
identified and therefore remains unknown.

4 Conclusions

A massive rockfall with an estimated volume of approxi-
mately 15000m> occurred on 10 May 2011 in the “Rap-
penlochschlucht” gorge, Vorarlberg, Austria, and destroyed
an important massive bridge construction. Using a perma-
nent seismic network at the Heumoes slope in a distance of
around 5Skm to the “Rappenlochschlucht” gorge, we were
able to record the rockfall. Beside the registration of the main
rockfall event, we were able to identify two weaker rock-
falls which occurred several hours before and whose sig-
nals show remarkable similarities to “avalanche” signals. The
equivalent magnitude of the main event is estimated to be
My eq = 2.3, while the magnitude of the weaker ones is com-
parable to M eq = 0.0. All rockfall events were located in
the vicinity of the “Rappenlochschlucht” gorge.

Beside these “avalanche” signals, we observed fracture
signals whose properties show remarkable similarities to
fracture processes generated at the creeping Heumoes slope
which was originally the area of interest for the seis-
mic monitoring. But compared to the fracture events lo-
cated at Heumoes slope, the observed fracture signals on
10 May 2011 show 5 to 10 times higher ts-tp as well
as a higher apparent velocity indicating a larger epicentral
distance. These fracture signals, with local magnitudes of
—0.5 < My, < 0.4, occurred up to approximately 5h before
the main rockfall was generated. Generally, these fractures
occurred up to one hour before one of the three rockfalls.
Also these fracture processes were located in the direct vicin-
ity of the “Rappenlochschlucht” gorge by applying abso-
lute and relative localization methods. We therefore inter-
pret these signals as being precursory stress relief within the
rock mass, or mass transferring processes, respectively, fi-
nally causing the destructive main rockfall event. This inter-
pretation is supported by the fact that these specific types
of fracture signals have never been observed in nearly two
years of permanent seismic monitoring, so that other seismic
source mechanisms can be excluded.

Several meteorological and hydrological data as well as
the local seismicity during that period of time were analyzed
in order to identify possible trigger mechanisms of the de-
structive rockfall event. Unfortunately, no triggering factor of
the rockfall event could be identified and remains unknown.
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