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Einleitung 

Der heute beobachtbare Klimawandel ist durch dessen anthropogene Beeinflussung gekenn-
zeichnet. Nach Modellrechnungen führt diese Steuerung derzeit vor allem zu einem höheren 
Temperaturniveau als es der natürlich angetriebenen Variabilität entsprechen würde (Jansen et 
al., 2007). Dokumentierbar ist die gegenwärtige Klimaänderung hauptsächlich durch instru-
mentelle Messungen, beispielsweise der Lufttemperatur, aber auch durch die Entwicklung von 
natürlichen, klar klimagesteuerten Umweltphänomenen. Ein markantes Beispiel für letztere 
sind Gebirgsgletscher, die als Konsequenz der Erwärmung gegenwärtig auch im Alpenraum 
einen starken Rückgang erleben: seit der Mitte des 19. Jahrhunderts verringerte sich die Glet-
scherfläche in den Alpen um etwa die Hälfte, von knapp 4500 km2 um 1855 auf etwa 2250 km2 
heute (Zemp, 2006). Verursacht wurde dieser Rückgang durch einen vergleichsweise geringen, 
aber langfristigen Temperaturanstieg: die Jahresmitteltemperatur im Alpenraum stieg in den 
rund 150 Jahren seit 1860 um 1,4° C und damit um einen Betrag, der in etwa dem Doppelten 
des globalen Temperaturanstieges entspricht (Böhm, 2004).  

Die hohe Sensitivität von Gebirgsgletschern bezüglich Klimaänderungen kann zur Rekonstruk-
tion der Klimageschichte eingesetzt werden, indem die erfasste Gletscherentwicklung in der 
Vergangenheit im Hinblick auf ihren Klimaantrieb interpretiert wird. Natürliche Klimaarchive 
wie Gletscher und die dazugehörigen Klimaproxies sind die einzige Möglichkeit zur Rekon-
struktion früherer, teilweise Jahrtausende zurückliegender Klimaschwankungen, da instrumen-
telle Messdaten nur rund 250 Jahre zurückreichen. Ein Gebirgsraum wie die Alpen ist für lange 
Klimarekonstruktionen besonders geeignet, da in solchen Gebieten neben besonders klimasen-
sitiven Erscheinungen wie den bereits erwähnten Gletschern auch klimagesteuerte Grenzen wie 
die alpine Waldgrenze auftreten, an deren Veränderungen Klimaschwankungen 
dokumentierbar sind. Gletscher- und Waldgrenzdaten werden in den Alpen bereits seit langem 
für die Rekonstruktion der nacheiszeitlichen Klimageschichte verwendet (z.B. Zoller, 1968; 
Patzelt & Bortenschlager, 1973; Furrer et al., 1987). Über eine semi-quantitative Abschätzung 
der steuernden Klimaelemente, z.B. Niederschlag und Sommertemperatur, wurden auf dieser 
Basis auch quantitative Angaben zur Klimaentwicklung in der Nacheiszeit publiziert (z.B. 
Patzelt, 1999). Wirkliche Quantifizierungen auf der Basis von kalibrierten Proxy-Datensätzen, 
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die auch eine statistische Abschätzung der Fehler der rekonstruierten Klimaentwicklungen 
ermöglichen, fehlen jedoch noch weitgehend.  

In den letzten Jahren konnte durch die Erarbeitung neuer Proxy-Datensätze wie beispielsweise 
Chironomiden-Werten (Heiri et al., 2003), Isotopenserien aus alpinen Speläothemen (Spötl et 
al., 2004; Mangini et al., 2005; Vollweiler et al., 2006) und einer holozänen Jahrringchronolo-
gie (Nicolussi et al., 2009) zwar begonnen werden diese Lücken zu schließen, wirklich quanti-
tative Angaben zur holozänen Klimaentwicklung in den Alpen bleiben dennoch noch rar. 
Allerdings ergeben sich mit den neuen Proxies auch neue Datierungsmöglichkeiten. Überwie-
gend basiert die zeitliche Einordnung der bisherigen Ergebnisse auf Radiokarbondatierungen, 
die allerdings in den letzten Jahren durch das AMS-Verfahren sowie einer deutlich gesteigerten 
Präzision der Messungen bereits klare Verbesserungen erfuhren. Dennoch verbleiben für man-
che Zeitbereiche, z.B. die Hallstattzeit, methodenbedingt Grenzen der Genauigkeit der 14C-
Bestimmung. Speläotheme erlauben den Einsatz der Uran-Thorium-Methode und damit eines 
unabhängigen Ansatzes. Der Aufbau einer nahezu die gesamte Nacheiszeit abdeckenden Jahr-
ringchronologie (Nicolussi et al., 2009) gestattet seit kurzem auch die Erzielung jahresscharfer 
Datierungen mittels dendrochronologischer Analysen an geeigneten Hölzern aus diesem Zeit-
raum.  

Im Folgenden werden Merkmale einzelner Klimaarchive diskutiert sowie eine Übersicht über 
den Kenntnisstand der Klimaentwicklung im Alpenraum ab dem mittleren Holozän bezie-
hungsweise während der letzten etwa 7000 Jahre gegeben. Dabei liegt der Schwerpunkt auf der 
Darstellung auf der mittel- bis langfristigen Entwicklung. 

 

Klimaarchive und Proxies 

Gletscher 

Die langfristige Variabilität von Gebirgsgletschern kann vereinfacht auf die Entwicklung der 
Niederschlags- und Temperaturverhältnisse zurückgeführt werden. Alpengletscher sind über-
wiegend durch die Verhältnisse der Sommersaison geprägt (Hoinkes, 1970; Steiner et al., 
2008). Speziell die Temperaturverhältnisse und die Häufigkeit und Menge des Schneenieder-
schlags im Sommer sind wesentlich. Daneben ist auch der Winterniederschlag ein wesentlicher 
Faktor für die Gletscherentwicklung. 

Die Situation der Gletscher im mittleren und späten vergangenen Jahrtausend war gekenn-
zeichnet durch überwiegend große Eisausdehnungen und wiederholte Vorstöße, die immer 
wieder ein ähnliches Ausmaß erreichten. Diese Periode wird oftmals als „Kleine Eiszeit“ (Litt-
le Ice Age, LIA) bezeichnet. Die letzten rund 150 Jahre jedoch waren durch einen markanten 
Gletscherrückgang geprägt, der gerade in den letzten Jahren neue Dimensionen erreichte. Wa-
ren frühere Untersuchungen zur nacheiszeitlichen Gletscherentwicklung sehr stark auf die 
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Erfassung von Gletscherhochständen anhand von Moränendatierungen konzentriert (z.B. 
Patzelt & Bortenschlager, 1973; Furrer et al., 1987; Abb. 3), ermöglicht die aktuelle starke 
Gletscherschmelze eine zunehmende Ausdehnung der Arbeiten in die Gletschervorfelder hin-
ein. Hormes et al. (2001) und Jörin et al. (2006) konnten nach Untersuchung und 14C-Datierung 
einer Vielzahl von Holz- und Torfresten, gefunden vor den aktuellen Zungenpositionen einer 
Reihe von Schweizer Gletschern, einen neuen Datensatz zur alpinen Gletscherentwicklung im 
Holozän aufbauen. Die untersuchten organischen Reste waren jeweils von den Gletscherbä-
chen unter dem Eis herausgespült worden und belegen vergangene Zeitabschnitte, während 
derer die verschiedenen Gletscher geringer ausgedehnt waren als gegenwärtig. Eine ähnliche 
Studie war an der Pasterze, Österreichs größtem Gletscher, möglich (Nicolussi & Patzelt, 
2000). Diese Forschungsergebnisse der letzten Jahre bewirkten eine Adaptation der Einschät-
zung der Geschichte der Alpengletscher im Holozän. 

Zunehmend liegen auch dendrochronologische Daten für die alpine Gletscherentwicklung in 
der Nacheiszeit vor. Die aufschlussreichsten Ergebnisse für das späte Holozän wurden am 
Großen Aletschgletscher, Schweiz (z.B. Holzhauser et al., 2005), und am Gepatschferner, 
Österreich (Nicolussi & Patzelt, 2001), erarbeitet (Abb. 1). Basis diese Ergebnisse sind jeweils 
dendrochronologisch analysierte Hölzer, die an verschiedenen Punkten in den Vorfeldern der 
beiden Gletscher gefunden wurden. Diese Ergebnisse präzisieren deutlich das Bild über den 
Ablauf der Gletscherentwicklung in den vergangenen Jahrtausenden, das mit vergleichsweise 
unscharfen Radiokarbondaten arbeitende Studien an verschiedenen Schweizer Gletschern (Fur-
rer et al., 1987, Abb. 3) erbrachte. 

 

 

Abb. 1: Die zeitliche Verteilung dendrochronologisch datierter Hölzer aus dem Gletschervorfeld des 
Gepatschferners und davon abgeleitete Vorstoßphasen für die letzten 4000 Jahre. Ergänzt sind diese 
dendro-basierten Daten durch historisch dokumentierte Vorstöße in der jüngsten Vergangenheit. Die 
Erstreckung der einzelnen Balken zeigt die zeitliche Abdeckung der Jahrringserien der einzelnen Holz-
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proben an. Die jeweils erreichte (Mindest)Ausdehnung während der einzelnen Gletschervorstoßphasen ist 
in Relation zur dokumentierten Gletschergröße ab der Mitte des 19. Jh. angegeben: ~ : Gletschervorstoß 
bis zu der angegebenen vergleichbaren Ausdehnung; >: Vorstoß über die angegebene Vergleichsausdeh-
nung hinaus; Hs: LIA-Gletscherhochstand (nach Nicolussi & Patzelt, 2001, ergänzt). 

Waldgrenze 

Die Höhenlage der alpinen Waldgrenze ist abhängig von den Temperaturverhältnissen bezogen 
auf die Vegetationsperiode (Körner, 2007). Veränderungen der Waldgrenzposition in den Al-
pen sind als Schwankungen der Länge der Vegetationsdauer beziehungsweise des Sommer-
temperaturmittels interpretierbar. Durch die Verwendung von sommerlichen Temperaturhöhen-
gradienten wurden wiederholt Veränderungen der Sommertemperaturen abgeschätzt (z.B. 
Tinner & Ammann, 2001). Das methodische Spektrum zur Erfassung von Waldgrenzschwan-
kungen ist durch die Pollenanalyse dominiert, erweitert wird dieses zunehmend durch die 
Auswertung von Makroresten wie Nadeln und Megafossilien wie dendrochronologisch ver-
wertbaren Holz- bzw. Stammresten. Erstere beide Ansätze verwenden vornehmlich Radiokar-
bondaten als Datierungsbasis. Vor allem mit aufgefundenen Hölzern kann Baumwuchs an den 
Untersuchungsstellen direkt belegt und im Idealfall auch dendrochronologisch datiert werden. 

Pollen- und Makrorestanalysen liegen für eine Reihe von Lokalitäten im Alpenraum vor. Ana-
lysen für das späte Holozän werden erschwert durch die anthropogene Beeinflussung des Ge-
birgsraumes, welche sowohl durch Brandrodungsdaten als auch durch pollenanalytische 
Nutzungsbelege dokumentierbar ist (z.B. Wick & Tinner, 1997; Patzelt, 1997; Bortenschlager, 
2000). Die menschlichen Aktivitäten dürften bereits in der mittleren Bronzezeit intensiv gewe-
sen sein und führten zu einer Störung der natürlichen Waldgesellschaften im Hochlagenbereich 
in verschiedenen Gebieten des Alpenraumes beziehungsweise zu einer Absenkung der Wald- 
und Baumgrenzen. Dadurch ist die Waldgrenze als Klimaarchiv für das späte Holozän nur 
eingeschränkt verwendbar (Wick & Tinner, 1997). Die bisher umfassendste Abschätzung der 
nacheiszeitlichen Waldgrenzentwicklung, die auf dendrochronologisch analysierten Megafossi-
lien (subfossilen Hölzern) beruht, wurde für den Alpenraum im zentralalpinen Kaunertal, Ös-
terreich (Abb. 2), erarbeitet (Nicolussi et al., 2005). Der Datensatz der Jahrringserien, erstellt 
mit aus verschiedenen Höhen stammenden subfossilen Hölzern, deckt durchgehend den Zeit-
raum zwischen etwa 7000 v. Chr. und 1500 v. Chr. ab, im späteren Abschnitt gibt es Bele-
gungslücken, die wahrscheinlich auch hier der frühen Hochlagennutzung zuzuschreiben sind. 
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Abb. 2: Die zeitliche Verteilung von Jahrringserien aus den letzten 9000 Jahren, erarbeitet an 
dendrochronologisch bzw. radiokarbondatierten subfossilen Hölzern (Megafossilien) und aufgetragen 
nach den Fundorthöhen im inneren Kaunertal, Österreich. Die Balken belegen jeweils die zeitliche Er-
streckung der Jahrringserien einzelner Proben bzw. von Probengruppen mit gleicher Standorthöhe. Die 
Darstellung der jüngsten Vergangenheit beruht auf der dendrochronologischen Analyse von lebenden 
Bäumen (nach Nicolussi et al., 2005, ergänzt).  

 

Speläotheme 

Höhlensinter (Speläotheme, z.B. Stalagmiten) haben sich während der letzten Dekade zu einem 
der wichtigsten Archive für die Paläoklimaforschung entwickelt. Grund hierfür sind deutliche 
Fortschritte in der Analyse- und Datierungstechnik (Fleitmann & Spötl, 2008). Damit können 
nun Sinterbestandteile wie 18O, aber auch Spurenelemente (z.B. Frisia et al., 2005) mit vertret-
barem Aufwand analysiert und die gewonnenen Zeitreihen mit dekadischer bis sub-annueller 
Auflösung auch meist vergleichsweise präzise mittels Uran-Thorium-Bestimmungen datiert 
werden. Die gewonnenen Datensätze lassen Rückschlüsse u.a. auf die Temperatur- und Nieder-
schlagsentwicklung in der Vergangenheit zu.  
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Allerdings sind die Steuerungseinflüsse für die Höhlensinterbildung durchaus komplex. Mit 
wenigen Ausnahmen fehlen darüber hinaus Kalibrationen von Zeitreihen dieses Klimaarchivs 
(der meist-analysierte Proxy sind Sauerstoffisotope) an instrumentellen Klimadaten. Zu den 
Ausnahmen zählt der COMNISPA-18O-Datensatz, der an Speläothemen der Spannagelhöhle, 
Zillertaler Alpen, erarbeitet wurde und die letzten rund 9000 Jahre abdeckt (Vollweiler et al., 
2006). Die besten Korrelationen lieferte der rezente Abschnitt dieser Zeitreihe mit Tempera-
turwerten für den Winter (Mangini et al., 2005), womit der COMNISPA-Datensatz als Tempe-
raturproxy verwendet werden kann. 

 

Seen (Chironomiden) 

Seen stellen Sedimentfallen dar, die anorganische und organische Stoffe speichern und damit 
zu einem Archiv für die Umweltentwicklung, einschließlich klimatischer Veränderungen, wer-
den. Oftmals liegen weitgehend kontinuierliche Ablagerungen vor, die in der Regel über der 
14C-gestützte Altersmodelle datiert werden. Überraschend wenige Arbeiten gibt es aus den 
Alpen, die sich auf laminierte Seesedimente stützen und so einerseits die Datierungspräzision 
als auch die zeitliche Analyseauflösung erhöhen (z.B. Blaas et al., 2007). An Seesedimentker-
nen können eine Vielzahl an Parametern, beispielsweise Pollen oder Kieselalgen (Diatomeen), 
analysiert und klimageschichtlich ausgewertet werden (z.B. Schmidt et al., 2004). Ein wesent-
licher Proxy in Hinblick auf holozäne Temperaturrekonstruktionen stellen dabei Chironomiden 
(Zuckmücken) dar (Battarbee, 2000). Die Kopfkapseln der Larven dieser nicht-stechenden 
Mücken bleiben in den Sedimenten erhalten. Da die verschiedenen Gattungen anhand der Kap-
seln auch differenziert werden können, lässt sich die Entwicklung der Chironomiden-
Populationen einzelner Seen rekonstruieren. Verschiedene Chironomiden-Arten haben unter-
schiedliche Klimaansprüche und die Artenverteilung in einem See ist stark von den sommerli-
chen Temperaturverhältnissen (Juli) abhängig. Entsprechend ist mit rezenten Chironomiden-
Daten und Temperaturmesswerten die Erstellung von Transferfunktionen möglich (z.B. Lotter 
et al., 1997; Heiri et al., 2003). Eine Chironomiden-abgeleitete quantitative Rekonstruktion für 
die Entwicklung der Sommertemperatur im Holozän wurde von Heiri et al. (2003) mit Sedi-
mentanalysen des Hinterburgsees im Berner Oberland erarbeitet. 

Erschwert werden die auf Seesedimentanalysen basierenden Klimarekonstruktionen in den 
Alpen generell allerdings durch die massive Umweltbeeinflussung aufgrund menschlicher 
Aktivitäten. Dies schlägt sich nicht nur bei den biogenen Parametern, etwa den Pollenabfolgen, 
nieder, auch der Sedimenteintrag an sich kann verändert werden. Erschwert werden dadurch 
nicht zuletzt Kalibrationen der Proxy-Serien an aktuellen Klimareihen, da gerade der Zeitraum 
der letzten rund 200 Jahre den massivsten anthropogenen Einfluss aufweist.  
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Jahrringe 

Jahrringserien besitzen ein hohes Potential bezüglich der Datierung von Hölzern aus verschie-
denen Kontexten, aber auch die Jahrringdaten selbst sind ein eindeutiger Klimaproxy: die 
Möglichkeit, verschiedene Jahrringserien von unterschiedlichen, auch weit auseinander liegen-
den Standorten miteinander präzise zu synchronisieren, beruht nur auf der Steuerung der Zu-
wachsvariabilität durch die Klimaentwicklung. Eine Analyse der Jahrringvariabilität erlaubt in 
weiterer Folge die quantitative Identifikation der determinierenden Klimafaktoren sowie die 
Erstellung von Transferfunktionen. Im Hochlagen- und Waldgrenzbereich bestimmen die 
sommerlichen Temperaturverhältnisse ganz wesentlich die Wachstumsentwicklung. Daher sind 
mit solchen alpinen Serien mittels Transferfunktionen vergleichsweise genaue Rekonstruktio-
nen der sommerlichen Temperaturschwankungen möglich. Entsprechende Studien für den 
Zeitraum der letzten etwa 1000 Jahre liegen bereits vor (Büntgen et al., 2005; 2006). 

Für Klimarekonstruktionen verwendbare Jahrringchronologien beruhen auf vielen verschiede-
nen Einzelserien, die neben exogenen Steuerungsfaktoren auch endogene Wachstumsbedin-
gungen (Alterstrend) widerspiegeln. Letztere können mit verschiedenen Ansätzen (z.B. 
Alterstrendeliminierung mittels spline-Funktionen oder RCS, Briffa et al., 1996) eliminiert 
werden. Die jeweils resultierenden Jahrringchronologien geben unterschiedliche Frequenzen 
der Klimavariabilität wider, beispielsweise ist die Rekonstruktionsmöglichkeit der Tempera-
turentwicklung mit spline-standardisierten Jahrringdaten auf den dekadischen Bereich be-
schränkt. 

Während für das vergangene Millennium vergleichsweise viele Jahrringserien existieren, konn-
te eine nahezu das gesamte Holozän abdeckende alpine Jahrringchronologie erst kürzlich er-
stellt werden. Die Ostalpine Nadelholz Chronologie (Eastern Alpine Conifer Chronology, 
EACC) basiert auf subfossilen und subrezenten Hölzern aus dem Hochlagenbereich (ca. 2000 
bis 2400 m Seehöhe) vor allem des mittleren Ostalpenraums (Nicolussi et al., 2004; 2009). Die 
zeitliche Verteilung der 1432 subfossilen Jahrringserien, die den vorrezenten Abschnitt der 
Chronologie aufbauen, wird auch beeinflusst durch die Klimaentwicklung im Hochlagenbe-
reich und stellt somit einen zusätzlichen Proxy dar (Nicolussi et al., 2009). Der jüngste Ab-
schnitt der EACC (Abb. 3) wird durch rund 300 Jahrringserien von lebenden Bäumen des 
zentralalpinen Hochlagenbereiches abgedeckt. 
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Zeitliche Entwicklung 

Die folgende Übersicht zum Klimageschehen im Alpenraum während der letzten 7000 Jahre, 
beruhend auf den Daten verschiedener Klimaarchive, zielt auf die Darstellung des mittel- bis 
langfristiger Entwicklung ab. Darin spiegelt sich die zeitliche Auflösung der derzeit verfügba-
ren Klimaproxies wider (Abb. 3). 

Der Zeitraum um 7000 Jahre BP ist gekennzeichnet durch eine hohe Lage der alpinen Wald-
grenze (Abb. 2 und 3) und eine langandauernde Gletscherrückzugsphase mit Ausdehnungen 
alpiner Gletscher kleiner als gegenwärtig (Tinner & Theurillat, 2003; Nicolussi et al., 2005; 
Jörin et al., 2008). Der COMNISPA-Datensatz aus der Spannagel-Höhle dokumentiert ver-
gleichsweise hohe 18O-Werte (Vollweiler et al., 2006). Diese Periode gehört zum holozänen 
Klimaoptimum, dessen langfristiges sommerliches Temperaturniveau über jenem des ausge-
henden 20. Jh./frühen 21. Jh. AD lag. Um 4700 v. Chr. ändert sich die Situation: der Tschierva 
Gletscher, Bernina Gruppe, erreichte bei einem Vorstoß zumindest eine Ausdehnung wie ge-
genwärtig und beendete damit eine über 800 Jahre andauernde Rückzugsphase (Jörin et al., 
2008). Auch der COMNISPA-Datensatz zeigt synchron einen markanten Rückgang an (Abb. 
3). Die dekadische Variabilität der EACC steigt um 4700 v. Chr. deutlich an und belegt instabi-
le Klimaverhältnisse. Die Waldgrenze im Kaunertal verblieb demgegenüber bis rund 4400 v. 
Chr. auf ihrem hohen Niveau. Dies legt nahe, dass der Gletschervorstoß um 4700 wohl vor 
allem auf einem Anstieg des (Winter)Niederschlags beruhte.  

Die Phase der Klimaverschlechterung dauerte bis in die zweite Hälfte des 7. Jt. BP an. In der 
Mitte des Jahrtausends setzen die Belege an Schweizer Gletschern für Gletscher-Minima für 
mehrere Jahrhunderte aus. Gleichzeitig ist für den Gepatschferner, Ötztaler Alpen, um 4300 v. 
Chr. ein Vorstoß nachweisbar, der zumindest eine Ausdehnung entsprechend jener von 1940 
AD erreichte, diese aber wohl kaum wesentlich übertraf. Furrer et al. (1987) vermerken sogar 
einen Gletscherhochstand für diesen Zeitraum. Allerdings kann bezweifelt werden, ob Länge 
und Intensität der Klimastörung in der Mitte des 7. Jt. BP ausreichten, damit die großen Alpen-
gletscher ebenfalls nahe an ihre Little Ice Age Grenzen kamen. Die Baumgrenze im Kaunertal 
fiel um 4400 v. Chr. auf eine Höhenlage analog dem Niveau zur Mitte des 20. Jh. Synchron 
gingen auch, abgeleitet aus der Belegsdichte der EACC (Abb. 3), die Bestände der Hochlagen-
wälder in den zentralen Ostalpen zurück. Die geglättete Chironomiden-basierte Rekonstruktion 
der Juli-Temperaturen markiert eine Temperaturabnahme in der zweiten Hälfte des 7. Jt. BP. 
Die Kulmination der Klimaverschlechterung ist um 4400/4300 v. Chr. zu datieren. Parallel 
zum Rückgang der Sommertemperaturen stieg auch die Niederschlagstätigkeit an, was sich in 
Seespiegelhochständen nördlich der Alpen (Magny et al., 2006) niederschlug. 
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Abb. 3: Die Entwicklung von Klimaproxies und abgeleiteten Klimawerten im Alpenraum über die letzten 
7000 Jahre: a) Belege für geringere Ausdehnungen als gegenwärtig für Schweizer Gletscher nach 14C-
Datierungen von organischen Resten, Jörin et al., 2006; b) Vorstoßphasen des Gepatschferners mit einer 
Mindestausdehnung vergleichbar jener um 1940 AD, Nicolussi & Patzelt, 2001, ergänzt; c) 14C-datierte 
Hochstände von Schweizer Gletschern, Furrer et al., 1987; d) COMNISPA 18O-Datensatz aus der Span-
nagelhöhle, Vollweiler et al., 2006; e) Chironomiden-basierte Rekonstruktion der Sommer(Juli)tempera-
tur im Holozän, Heiri et al., 2003; f) (Mindest)Höhenlage der Baumgrenze im inneren Kaunertal nach 
dendrochronologisch analysierten und datierten Megafossilien, Nicolussi et al., 2005; g) Hochpass-
gefilterte (30jährige spline-Funktion) Jahrringbreitenkurve der Ostalpinen Nadelholz Chronologie 
(EACC), Nicolussi et al., 2009; h) Anzahl der Proben je Jahr (Belegung) der EACC, Nicolussi et al., 
2009. 
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Nach 4300 v. Chr. klang diese Klimastörung aus. Um 4200 v. Chr. war der Tschierva Gletscher 
wiederum geringer ausgedehnt als gegenwärtig (Jörin et al., 2008). Die EACC-Belegungskurve 
lässt ebenfalls günstige (Klima)Verhältnisse für die Waldentwicklung im Zeitraum zwischen 
4200 und 3900 v. Chr. annehmen. Hierfür fehlen im Kaunertal noch die Waldgrenz-Belege, für 
andere ostalpine Täler ist ein entsprechender Anstieg der Baumgrenze jedoch nachweisbar 
(Nicolussi, unpubl.). Die rekonstruierten Juli-Temperaturen zeigen um 4000 v. Chr. einen 
langfristigen Anstieg (Heiri et al., 2003). Für die mitteleuropäischen Seen lassen sich zeitgleich 
nur niedere Seespiegelstände nachweisen (Mangy et al., 2004). 

Das 6. Jt. BP ist durch ausgeprägte Wechsel der Klimabedingungen geprägt. Das mittlere Ni-
veau entsprach dabei in etwa den Verhältnissen Mitte/Ende 20. Jh. AD. Eine erste Klimastö-
rung ist um 3900 v. Chr. zu datieren, was sich in einem Rückgang der Belege für Gletscher-
minima und einem Abfall der EACC-Belegungskurve, als Indikator für die Bestandesdichte der 
Hochlagenwälder, niederschlägt. Am markantesten ist jedoch der Rückgang der COMNISPA-
Werte ab 3900 v. Chr. auf ein Niveau entsprechend dem des LIA. Synchron dazu ist ein kurz-
fristiger Seespiegelanstieg (Mangy, 2004; Magny et al., 2006) dokumentiert. Nach einer Phase 
der Klimaerholung um 3800 v. Chr. verschlechterten sich die klimatischen Bedingungen ab 
3700 v. Chr. wiederum. Erkennbar ist dies am Absinken der Baumgrenze sowie dem Rückgang 
der EACC-Belegungskurve. Auch der vergleichsweise sensitive Tschierva Gletscher rückte um 
3700 v. Chr. über einen den heutigen Eisgrenzen analogen Stand vor (Jörin et al., 2008). Für 
andere Alpengletscher sind jedoch noch Gletscherminima-Daten verfügbar, was auf ein niedri-
ges Ausgangsniveau, d.h. weit zurück geschmolzene Gletscherzungen am Anfang dieser Vor-
stoßphase schließen lässt. Hochstände mitteleuropäischer Seen, nachweisbar von 3700 bis 3200 
v. Chr. und nur um 3600 und – deutlicher – 3400 v. Chr. unterbrochen (Magny, 2004; Magny 
et al., 2006), lassen auf einen Anstieg der Niederschlagstätigkeit schließen. Um 3500/3400 v. 
Chr. dokumentieren die Baumgrenz- und EACC-Belegungsdaten einen Anstieg der Sommer-
temperaturen. Nicht erkennbar ist diese Klimaerholung in den rekonstruierten Juli-
Temperaturen (Heiri et al., 2003). Umso markanter fällt die Abkühlung um 3300 v. Chr. aus, 
die zu einem Rückgang der zentralalpinen Baumgrenze führte. Für diesen Zeitraum fehlen 
auch Nachweise für Gletscherstände kleiner als heute. Der Gepatschferner übertraf allerdings 
im gesamten 6. Jt. BP eine Ausdehnung wie um 1940 AD nicht (Nicolussi & Patzelt, 2001). 

Diese Abkühlungsphase um 3300 v. Chr. währte allerdings nur vergleichsweise kurz. Bereits 
um 3200 v. Chr. kam Jungwuchs in größeren Höhen wieder auf (Nicolussi et al., 2005), auch 
die Spiegel mitteleuropäischer Seen sanken ab (Magny et al., 2006). Ab 3150 v. Chr. zeigt 
auch die COMNISPA-Kurve wieder markant höhere 18O-Werte. Diese klimatische Umstel-
lungsphase schlug sich auch in einer erhöhten dekadischen Variabilität des Jahrringzuwachses 
nieder (Abb. 3).  

Die Phase der Klimaerholung dauerte weit ins 5. Jt. BP an. Erkennbar ist dies an den Belegen 
für Gletscherminima, die wiederum ansteigen, wenn auch die Nachweiszahlen des holozänen 
Thermalen Maximums um 5000 v. Chr. nicht erreicht werden. Der Gepatschferner übertraf im 
5. Jt. BP wiederum eine Ausdehnung vergleichbar 1940 AD nicht. Die Baumgrenzentwicklung 
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im Kaunertal belegt ein überwiegend günstiges Sommerklima. Eine Kulmination wurde zwi-
schen 2800 und 2600 v. Chr. erreicht. Die EACC-Belegungskurve zeigt ebenso wie die Jahr-
ringbreitenserie keine wesentlichen Störungen an. Niedrige Seespiegelstände sind für nahezu 
das gesamte 5. Jt. BP dokumentiert, im Wesentlichen nur unterbrochen während einer kurzen 
Episode um 2850 v. Chr.  

Das 5. Jt. BP muss allerdings als Übergangszeitraum betrachtet werden, da einerseits die Ver-
hältnisse des holozänen Thermalen Maximums nicht mehr erreicht werden, andererseits sich ab 
dem 4. Jt. BP ein neues, niedrigeres Schwankungsniveau der klimatischen Verhältnisse ein-
stellt. Bereits nach 2600 v. Chr. sinkt die Baumgrenze im Kaunertal etwas ab und um 2500 v. 
Chr. datiert ein Vorstoß des Gepatschferners, Ötztaler Alpen, der allerdings eine Ausdehnung 
wie um 1940 AD nicht erreicht. Die Daten für Gletscherminima (Jörin et al., 2006), die im 5. 
Jt. BP von vergleichsweise wenig sensitiven Gletschern stammen, weisen um 2400 v. Chr. eine 
Lücke auf.  

Um 2000 v. Chr. steigt die dekadische Variabilität der Jahrringdaten stark an, gleichzeitig 
fehlen von nun an bis in die Gegenwart Belege für eine hochliegende Baumgrenze im 
Kaunertal. Im beginnenden 4. Jt. BP erhöhen sich die 18O-Werte des COMNISPA-Datensatzes 
deutlich, was möglicherweise weniger auf höhere Temperaturen – sowohl die Baumgrenzdaten 
als auch die Chironomiden-basierte Juli-Temperaturen dokumentieren eine Abkühlung – als 
auf eine geänderte Niederschlagssaisonalität (mehr Niederschlag im Sommer) und/oder Her-
kunft des Niederschlages zurückzuführen ist. Die Wasserniveaus der mitteleuropäischen Seen 
liegen, abgesehen von einer schwach ausgeprägten Episode um 2100 v. Chr. bis um 1500 v. 
Chr. durchwegs niedrig (Magny, 2004; Holzhauser et al., 2005). Die Megafossilien-basierte 
Baumgrenzkurve aus dem Kaunertal ist ab dem 2. Jt. v. Chr. lückenhaft, was wohl auch klima-
tische Gründe hat, vor allem aber auf die Tätigkeit des Menschen im zentralalpinen Hochla-
genbereich zurückzuführen sein dürfte. Diese Tätigkeit ist für eine Reihe von Lokalitäten der 
zentralen Ostalpen belegt (Patzelt, 1997; Bortenschlager, 2000). 

Die Qualität der Indikatoren für die Gletscheraktivität in den Alpen ändert sich ebenfalls um 
2000 v. Chr.: waren im mittleren Holozän Nachweise für Gletscherstände kleiner als gegen-
wärtig dominant und Hinweise auf weitreichende, wenn auch einzelne Vorstöße rar, so herrscht 
nun das gegenteilige Bild vor. Nach aus heutiger Sicht vergleichsweise groben, d.h. durch 
weite Kalibrationsbereiche gekennzeichnete 14C-Daten (Furrer et al., 1987) lassen sich für die 
vergangenen vier Jahrtausende nahezu durchgehend Gletscherhochstände dokumentieren. Die 
neueren, nun dendro-datierten Ergebnisse von Gepatschferner (Nicolussi & Patzelt, 2001), 
Großem Aletsch- sowie Gornergletscher (Holzhauser et al., 2005) korrigieren dieses grobe Bild 
einerseits, andererseits bestätigen sie das ab der frühen Bronzezeit erreichte niedrigere Klima-
schwankungsniveau.  

Im 4. Jt. BP ist eine markante, zwei geteilte Vorstoßphase für das 17./16. Jh. v. Chr. am 
Gepatschferner dokumentiert. Diese Gletscher übertrafen dabei eine Ausdehnung wie um 1940 
AD klar. Dieser Vorstoß entspricht der Löbbenschwankung (Patzelt & Bortenschlager, 1973) 
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und neuere 14C-Daten von der Typlokalität für diese bronzezeitliche Vorstoßperiode der Al-
pengletscher belegen auch dort eine Zweiphasigkeit des Vorrückens des Frosnitz Keeses (pers. 
Mitt. G. Patzelt). Eine weitere gletscherfreundliche Klimaphase, die allerdings weniger eindeu-
tig als die Löbbenschwankung belegbar ist, zeichnet sich gegen das Ende des 4. Jt. BP ab (Ni-
colussi & Patzelt, 2001).  

Für den Beginn des 3. Jt. BP sind überwiegend günstige Klimabedingungen belegbar. Sowohl 
die 18O-Kurve aus der Spannagelhöhle als auch die Probenzahl der EACC steigen klar an. 
Dieser Phase folgt nach den Gletscherbefunden im 8./7. Jh. v. Chr. eine klare Abkühlung. Ein 
Vorstoß gegen Ende des 8. Jh. ist für den Gepatschferner belegbar, ein weiterer um 640/600 v. 
Chr. zeitlich synchron an Gepatschferner und Großem Aletschgletscher (Nicolussi & Patzelt, 
2001; Holzhauser et al., 2005; Nicolussi et al., 2006). Auch die Chironomiden-basierte Tempe-
raturkurve dokumentiert für die Mitte des 3. Jt. BP vergleichsweise kühle Sommerverhältnisse. 
Für die zweite Hälfte dieses Jahrtausends gehen Holzhauser et al. (2005) von einem anhalten-
den Gletscherrückgang mit einem Minimum um die Zeitenwende aus. Die Belegungskurve der 
EACC zeigt jedoch erst ab etwa dem 3. Jh. v. Chr. einen Anstieg, was als Hinweis auf ein 
Anhalten eher ungünstiger Klimabedingungen bis in den zweiten Abschnitt der Eisenzeit 
spricht. Jörin et al. (2006) können auch erst für die Jahrhunderte um die Zeitenwende Alpen-
gletscher mit geringerer Ausdehnung als heute belegen. Insgesamt waren die letzten zwei Jahr-
hunderte vor der Zeitenwende im Kontext des späten Holozäns von günstigen 
Klimabedingungen geprägt. 

Diese Verhältnisse setzen sich lange in das 1. Jt. AD hinein fort. Dokumentiert wird dies über-
einstimmend durch die Klimaproxies Gletscher, Baumgrenzhöhe und Belegung der Jahrring-
chronologie (Abb. 3). Ab der Mitte des 3. Jh. ist jedoch ein Rückgang der Sommertemperaturen 
(Nicolussi & Schießling, 2001) belegbar, was auch ein Anwachsen der Alpengletscher – belegt 
am Gepatschferner (Nicolussi & Patzelt, 2001) – führt. Nach einer Klimaerholung im 5. Jh. 
führt eine massive Abkühlungsphase im Gefolge einer klimawirksamen Vulkaneruption (Lar-
sen et al., 2008) zu einer weiteren Gletschervorstoßphase in der zweiten Hälfte des 6. und im 
frühen 7. Jh. (Holzhauser, 1997; Nicolussi & Patzelt, 2001; Holzhauser et al., 2005). Diese 
Klimastörung dokumentiert die Hochpass gefilterte EACC als deutliche Zunahme der Jahr-
ringbreitenvariabilität. Am Suldenferner ist belegbar, dass die Alpengletscher während dieser 
Vorstoßphase im Allgemeinen jedoch kaum eine Ausdehnung vergleichbar jener um 1920 AD 
erreichten (Nicolussi et al., 2006). Der nachfolgende Eisrückgang als Konsequenz von steigen-
den Sommertemperaturen war markant: um 700 AD liegen letztmals Belege für geringere 
Gletscherausdehnungen als gegenwärtig für einzelne Alpengletscher vor (Jörin et al., 2006). 
Die folgende Abkühlungsphase beginnt bereits kurz nach 700 AD und kulminiert um 830/40 
AD (Nicolussi & Schießling, 2001). Synchron erreichen die Alpengletscher Eisausdehnungen, 
die etwa jenen im ausgehenden 19. Jahrhundert entsprechen. Auch die Belegungskurve der 
EACC weist um 800 AD einen deutlichen Rückgang auf. In dieser Phase ist von einem Anstieg 
der Niederschlagstätigkeit, belegbar durch hohe Seespiegel, auszugehen (Holzhauser et al., 
2005). 



Impulsreferate  121 

 

Für das ausgehende Frühmittelalter ist wiederum ein Temperaturenanstieg (Nicolussi & 
Schießling, 2001), belegt auch durch den Gletscherrückgang und die 18O-Werte des 
COMNISPA-Datensatzes, dokumentierbar. Generell halten vergleichsweise günstige Klimabe-
dingungen bis ins 13. Jh. an, sieht man von einer eher kurzen Abkühlungsphase um 1100 AD 
ab. Ab der Mitte des 13. Jh. setzen überwiegend kühle, d.h. auch gletscherfreundliche Verhält-
nisse ein. Dies verursachte einen Gletscherhochstand – vergleichbar jenen der Neuzeit – in der 
Mitte beziehungsweise gegen Ende des 14. Jh. (Nicolussi & Patzelt, 2001; Holzhauser et al., 
2005; Büntgen et al., 2005; 2006; Zanesco et al., 2008). Die vergleichsweise ungünstigen Kli-
mabedingungen herrschten bis zum Ende des 19. Jh. vor, längerfristig unterbrochen nur um 
1400 AD. Oftmals wird diese Periode der Umwelt- und Klimaentwicklung auch als „Little Ice 
Age“ bezeichnet. Der COMNISAP 18O-Datensatz dokumentiert diese Periode ab dem 13. Jh. 
ebenfalls als lang andauernd kühl (Mangini et al., 2005). Die Hochpass gefilterte EACC zeigt 
in diesem Zeitraum eine auffallend hohe Variabilität und belegt damit instabile Klimabedin-
gungen im Alpenraum. Bereits im 19. Jh. setzt der bis heute ungebrochene Trend zu höheren 
Temperaturen ein, der den bekannten markanten Gletscherrückgang aber auch einen Anstieg 
der Baumgrenze, der 18O-Werte und auch der Jahrringwerte verursacht (Patzelt & Aellen, 
1990; Nicolussi et al., 2005; Mangini et al., 2005; Büntgen et al., 2005; 2006). 

 

Zusammenfassung und Ausblick 

Der Kenntnisstand zur Umwelt- und Klimaentwicklung im Alpenraum hat sich in der vergan-
genen Dekade deutlich verbessert und hat zu einer Neubewertung der langfristigen Entwick-
lung geführt. Belegbar sind nun Klimaoptima im mittleren Holozän, die nur vergleichsweise 
kurzandauernd von relativ kühlen Perioden unterbrochen wurden. Nach einer Übergangsphase, 
die bereits im 4. Jt. v. Chr. einsetzt, dominieren im späten Holozän, ab etwa 2000 v. Chr., Kli-
mabedingungen, die jenen zwischen Mitte 19. bis Mitte 20. Jh. vergleichbar sind. Die Tempe-
raturverhältnisse der Klimaoptima werden in diesem Zeitraum langfristig nicht mehr erreicht. 
Insgesamt dürfte auch die Klimavariabilität in den kühleren Abschnitten des späten Holozäns 
höher gelegen sein. Die weitere Auswertung neuer, teilweise bereits vorliegender Klimaproxy-
Datensätzen, wie Jahrringchronologien, wird hier zu einer Verbesserung des Kenntnisstandes 
beitragen. 
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