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Zusammenfassung 

Stalagmiten sind seit einigen Jahrzehnten ein wichtiges Werkzeug der Klimaforschung. Die 
isotopische Kohlenstoff- und Sauerstoffzusammensetzung ihrer Wachstumslagen spiegelt 
die klimatischen Bedingungen ihrer Wachstumsphase wider. Außerdem lassen sich Stalag-
miten ausgezeichnet mit Hilfe der Th/U-Methode datieren, wodurch die gewonnen Erkennt-
nisse aus den Isotopenprofilen in einen zeitlichen Kontext gesetzt werden können. In diesem 
Artikel werden sowohl die Ergebnisse der Th/U-Datierung als auch die Zeitreihen der Sauer-
stoff- und Kohlenstoffisotopenverhältnisse des Stalagmiten BT-1 aus der Blautopfhöhle (48° 
24’ N, 9° 47’O) aus der schwäbischen Alb vorgestellt. Wir ordnen die Isotopenzeitreihen in 
einen lokalen, klimatischen Zusammenhang ein und vergleichen die Zeitreihen der Sauer-
stoffisotope von BT-1 mit einer kombinierten Zeitreihe der Sauerstoffisotope von Stalagmiten 
aus der Spannagelhöhle in Österreich (47° 04’ N, 11° 39’ O). 
 
1  Einleitung 
Die Erforschung der Klimageschichte ist ei-
nes der wichtigsten Themen der Gegen-
wart. Da direkte instrumentelle Messungen 
von Klimadaten nur punktuell aus den ver-
gangenen 250 Jahren verfügbar sind, muss 
der Mensch Archive benutzen, die klimati-
sche Signale bis heute konserviert haben. 
Einige wichtige unter ihnen  sind polares 
oder alpines Eis, Baumringe, Sedimente 
verschiedener Form und Höhlensinter 
(Speläotheme). Während der letzten Jahr-
zehnte wurden Stalagmiten aufgrund ihrer 
besonderen Eigenschaften immer häufiger 
als Klimaarchiv genutzt.  
 
Stalagmiten wachsen oftmals kontinuierlich 
über tausende von Jahren geschützt in 
Höhlen und lassen sich hervorragend mit 
der Th/U-Methode datieren. Sie speichern 
Informationen über die klimatischen Bedin-

gungen ihrer Wachstumsphase in der 
isotopischen Zusammensetzung von Sau-
erstoff und Kohlenstoff entlang ihrer Wachs-
tumsachse. Die isotopische Zusammenset-
zung kann in einer Auflösung bis auf den 
Bruchteil eines Millimeters genau bestimmt 
werden. Jedoch ist die Interpretation in Be-
zug auf die klimatischen Ursachen schwie-
rig, da das Signal von verschiedenen Pa-
rametern beeinflusst wird. Die dominieren-
den Faktoren sind Temperatur, Nieder-
schlagsmenge und Vegetation. Diese ent-
scheiden über die isotopische Zusammen-
setzung des Tropfwassers, das den Sta-
lagmit speist, und bestimmen Mischungs-
vorgänge und Signalselektion. Darüber hin-
aus wirkt eine Vielzahl anderer Parameter 
auf die isotopische Zusammensetzung des 
Stalagmiten ein, die unter anderem ausführ-
lich in LACHNIET (2009) und FAIRCHILD et al. 
(2006) beschrieben sind.  
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Anhand der Isotopenzeitreihe eines einzel-
nen Stalagmiten die Einflüsse der Parame-
ter zu differenzieren und zu quantifizieren, 
stellt sich als komplex dar, jedoch lassen 
sich durch Vergleich und gemeinsame In-
terpretation von verschiedenen Stalagmiten 
aus unterschiedlichen Regionen groß-
skalige Trends erkennen, wie beispielswei-
se die Temperaturschwankungen oder Än-
derung von Großwetterlagen, da diese Pa-
rameter für ein großes Einzugsgebiet ver-
gleichbar sind.  
In den letzten Jahrzehnten hat sich ein Netz 
von Isotopenzeitreihen aus unterschiedli-
chen Höhlen gebildet. Viele davon befinden 
sich in Europa, unter anderem in Norwegen 
(Soylegrottan - LAURITZEN & LUNDBERG 
1999), Schweden (Korallgrottan – Sundqvist 
et al. 2009), Irland (Crag Cave - 
MCDERMOTT et al. 2001), Deutschland (Atta 
Höhle - NIGGEMANN et al. 2003; Hölloch - 
WURTH et al. 2004), Österreich (Spannagel 
Höhle - MANGINI et al. 2005, VOLLWEILER et 
al. 2006; Katerloch – BOCH et al., 2009), 
Frankreich (Grotte de Villars - GENTY et al. 
2006; Grotte de Clamouse - MCDERMOTT et 
al. 1999), Italien (Grotta di Ernesto - FRISIA 
et al. 2003; Antro del Corchia - ZANCHETTA 
et al. 2007) und Spanien (Kaite Höhle - 
DOMINGUEZ-VILLAR et al. 2008). 
 
Ziel der Entnahme des Stalagmiten BT-1 
aus der Blauhöhle war ein hoch aufgelöstes 
Isotopensignal aus dem südlichen Teil 
Deutschlands zu erhalten, das Netz der Iso-
topenzeitreihen um einen Datensatz zu er-
weitern und das Isotopensignal mit anderen 
Stalagmiten zu vergleichen.  
 
Das Isotopenverhältnis eines bestimmten 
Elements wird angegeben in der δ-Notation, 
die den Gehalt von einem selteneren zu 
dem häufigen Isotop eines Elements (18O 
zu 16O: Gleichung 1, 13C zu 12C: Gleichung 
2) in einem bestimmten Material, relativ zu 
einem Standardwert beschreibt. Der Stan-
dard für das Verhältnis der Sauerstoffisoto-
pe in Wasser ist dabei Vienna Standard 
Mean Ocean Water (VSMOW) und für das 
Verhältnis von Sauerstoff- oder Kohlenstoff-
isotope in Kalzit Vienna Pee Dee Belemnite 
(VPDB). Der Wert der δ-Notation ist sehr 
klein und wird daher in ‰ angegeben. 
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2  Der Stalagmit BT-1 
Der Stalagmit BT-1 ist nach einer Karstquel-
le, dem Blautopf, benannt, beziehungswei-
se nach dem dazu gehörigen Blauhöhlen-
system. Der Wasserspiegel des Blautopfs 
liegt auf 530 mNN in der Schwäbischen Alb 
16 km westlich von Ulm. Der natürliche Ein-
gang der mindestens 2300 m langen Höhle 
liegt am tiefsten Punkt des Quelltopfs. Der 
Stalagmit selbst befand sich 1,2 km vom 
Eingang entfernt im Mittelschiff (siehe 
Abb. 1). Das Besondere an BT-1 ist, dass 
er sich zum Zeitpunkt der Entnahme an ei-
ner Stelle befand, die 3,9 m unterhalb des 
Wasserspiegels liegt (Abb. 2). Da 
Stalagmitenwachstum nicht unterhalb des 
Wasserspiegels stattfinden kann, muss der 
Stalagmit in einer Phase gewachsen sein, 
in der dieser Teil der Höhle noch nicht über-
flutet war. Der Zeitpunkt des Wachstums-
stopps des Stalagmiten könnte daher Rück-
schlüsse auf den Zeitpunkt der letzten Flu-
tung der Höhle erlauben. Es ist jedoch auch 
möglich, dass durch Veränderungen in der 
Bodenzone oder im Epikarst die Tropfwas-
serversorgung des Stalagmiten bereits vor 
der Höhlenflutung unterbrochen wurde und 
der Stalagmit schon früher aufgehört hat zu 
wachsen. Der Zeitpunkt des Wachstums-
stopps stellt daher den frühstmöglichen 
Zeitpunkt der Höhlenüberflutung dar.  
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Abb. 1: Wachstumsort des Stalagmiten BT-1 im Blauhöhlensystem. 
 
 

 
Abb. 2: BT-1 kurz vor der Entnahme im Mittel-
schiff am 24.06.2005. Aufn.: ANDREAS KÜCHA. 
 
 
Der 86 cm lange Stalagmit wurde am 
24.06.2005 von den Höhlentauchern der 
Arge Blautopf ANDREAS KÜCHA und JOCHEN 
MALMANN aus dem Blauhöhlensystem ge-
borgen. 
 
3 Methodik der Alters-

bestimmung 
Zur Datierung wurde der Stalagmit an die 
Heidelberger Akademie der Wissenschaften 
übergeben. BT-1 wurde zersägt (Abb. 3) 
und 8 Proben zwischen 50 und 650 mm von 

der Spitze an gemessen entlang der 
Wachstumsachse entnommen. Damit wur-
de mit Hilfe der Th/U-Methode am Thermio-
nen-Massenspektrometer eine Datierung 
durchgeführt. Diese Methode zur Altersbe-
stimmung basiert auf der Bestimmung von 
Aktivitätsverhältnissen der radioaktiven 
Elemente 238U, 234U und 230Th (Gleichung 3) 
(SCHOLZ & HOFFMANN 2008; RICHARDS und 
DORALE 2003). Dabei macht man sich die 
Kenntnis der Zerfallsreihe und Halbwerts-
zeiten zu nutze. Uran befindet sich im Ge-
stein in einem bestimmten Aktivitätsverhält-
nis von 234U/238U und wird aufgrund seiner 
Wasserlöslichkeit durch den Niederschlag 
gelöst, der in die Bodenzone eindringt, und 
gelangt zusammen mit dem Tropfwasser in 
die Höhle. Bei der Stalagmitenentstehung 
wird das Uran zusammen mit dem abge-
schiedenen Kalzit im Stalagmiten einge-
baut. Durch radioaktiven Zerfall entsteht 
Thorium. Dieses ist selbst nicht wasserlös-
lich und wird somit nicht durch das Nieder-
schlagswasser in die Höhle transportiert. 
Bei der Datierung wird daher vorausgesetzt, 
dass die Thorium-Konzentration zum Zeit-
punkt der Kalzitausfällung gleich Null ist. 
Die gemessenen Aktivitätsverhältnisse von 
238U, 234U und 230Th geben also Aufschluss 
über den Zeitpunkt der Ablagerung der be-
treffenden Kalzitschicht. IVANOVICH & HAR-
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MON (1992) beschreiben die zeitliche Ent-
wicklung der Aktivitätsverhältnisse von 238U, 
234U und 230Th mit deren Hilfe das Alter be-
stimmt werden kann (Gleichung 3, Aktivitä-

ten werden durch eckige Klammern ange-
geben).  
 

 

 
Abb. 3: BT-1 in zwei Hälften entlang der Wachstumsachse zersägt. Die Spitze des Stalagmiten ist 
rechts. 
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Thorium kann jedoch auch an Partikel an-
haftend (d.h. detritisch an Ton) im Tropf-
wasser vorhanden sein. Der 230Thorium-
gehalt ist dann nicht allein auf radioaktiven 
Zerfall zurückzuführen und man errechnet 
zu hohe Alter. Indikator dieses Effekts ist 
der 232Th –Gehalt. Dieses Isotop entsteht 
nicht in der Uran-Zerfallsreihe und ist daher 
ein Indiz für detritisches Thorium. Da mit 

dem Detritus nicht nur Thorium partikulär 
eingeschwemmt wird, sondern auch Uran 
muss man abhängig vom 232Th-Gehalt die 
jeweiligen Aktivitäten korrigieren. Dabei wird 
von den gemessenen Aktivitäten die zusätz-
liche Aktivität, die durch die detritische Kon-
tamination verursacht wird, abgezogen 
(Gleichung 4).  

 

detritusAktivitätAktivitätAktivität rtunkorrigiekorrigiert −=   [Gl. 4] 
 

Damit wird wie im Folgenden das korrigierte 
Alter bestimmt. Es gilt, dass durch das hohe 
Alter des Gesteins im Boden die Aktivitäten 
der Isotope im radioaktiven Gleichgewicht 
sind (Gleichung 5). 
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Daher genügt es die Aktivität von 238U zu 
berechnen, um die Aktivität aller Isotope zu 
bestimmen. Die Aktivität von 238U ist am 

leichtesten zu bestimmen, da man das mitt-
lere Mengenverhältnis in der Erdkruste von 
232Th zu 238U kennt. Aus diesem Verhältnis 
(C(238U)/C( 232Th)=3,8 (WEDEPOHL 1995, 
HAACK 1982)) und der gemessenen 232Th-
Konzentration kann man die detritische 
Konzentration von 238U bestimmen (Glei-
chung 6). 
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Daraus ergibt sich die Aktivität von 
detritischem 238U (Gleichung 7). 
 
[ ] 0074,0)( det

238
det

238 ⋅= UCU  [Gl. 7]. 

 
0,0074 enspricht der 238U-Aktivität pro Na-
nogramm in Gestein.  
Das Mengenverhältnis von 3,8 kann jedoch 
abhängig von der Gesteinsart schwanken 
(HAACK 1982, TUREKIAN & WEDEPOHL 
1961). Selbst wenn die Art des Gesteins 
bekannt ist, ist das richtige Mengenverhält-
nis von  232Th zu 238U schwer abzuschätzen, 
da der Boden über der Höhle nicht nur aus 
einer reinen Gesteinsart, sondern aus Erde 
und verschiedenen Gesteinssorten besteht. 
Dennoch ist 3,8 meist eine gute Annahme 
für den Mittelwert (RICHARDS & DORALE 
2003). BT-1 ist jedoch ein Sonderfall, da der 
Stalagmit einen sehr hohen 232Th-Gehalt 
vor allem bei hohen Altern aufweist. Daher 
muss das Mengenverhältnis  von 232Th zu 
238U auf anderem Wege bestimmt werden. 
Dazu wurde für alle Datierungspunkte (Ta-
belle 1) aus dem gemessenen Alter mit ver-
schiedenen 232Th/238U-Mengenverhältnissen 
ein korrigiertes Alter bestimmt und für jeden 
Datenpunkt ∆Alter (gemessenes Alter ab-
züglich korrigiertes Alter) über den jeweili-
gen 232Th-Gehalt aufgetragen. Durch den 
linearen Fit der Daten erhält man Auf-
schluss über den optimalen Wert des Men-
genverhältnisses von  232Th zu 238U. Der zur 
Korrektur der Alter am besten geeignete 
Wert muss in einen Y-Achsenabschnitt von 
0 resultieren, da das gemessene gleich 
dem korrigierten Alter sein muss, wenn kein 
232Th vorhanden ist. Dies ist unter der An-
nahme, dass das  232Th/238U-Verhältnis den 
Wert 13 annimmt, am besten gewährleistet 
(Abb. 4). Hier ergibt sich ein Y-
Achsenabschnitt von -0,005±0,008 ka/ng/g 
(Abb. 4, schwarze Kurve). Da jedoch die 
große Dichte von Wertepaaren bei kleinen 
Werten bedingt, dass der Fit für verschie-
dene Alterskorrekturfaktoren zu ähnlich gu-
ten Ergebnissen führt, wurde zusätzlich ein 
Fit erstellt, der nur zwei Datenpunkte mit 
dem höchsten 232Th-Gehalt einbezieht und 
Datenpunkte mit niedrigem 232Th-Gehalt 
vernachlässigt (Abb. 4, rote Linie). Man 
sieht auch hier, dass eine Alterskorrektur 
mit einem 232Th/238U-Verhältnis von 13 zu 
einem Y-Achsenabschnitt nahe 0 führt (Y-

Achsenabschnitt = 0,049± 0,003 ka/ng/g). 
Daher werden die gemessenen Alter mit 
diesem Mengenverhältnis korrigiert.  
 

 
 
Abb. 4: Fit zur Bestimmung des geeigneten 
Mengenverhältnisses von 232Th zu 238U von BT-
1. Aufgetragen sind die Differenz aus gemesse-
nem und korrigiertem Alter gegen den 232Th-
Gehalt der Messpunkte von BT-1. Rote Linie: Fit 
der drei Messpunkte mit dem höchsten 232Th-
Gehalt (R²=0,992), rote Quadrate: Messpunkte 
mit dem höchsten 232Th-Gehalt, schwarze Linie: 
Fit aller Messpunkte (R²=0,996), grüne Linien: 
95% Konfidenzbereich, schwarze Quadrate: Da-
tierungsmesspunkte. 
 

 
 
Abb. 5: Alter-Tiefe-Korrelation für die gemesse-
nen und korrigierten Alter. Das Alter ist angege-
ben in Einheiten von 1000 Jahren vor 2004. Die 
Tiefe wird von der Spitze des Stalagmiten aus 
gemessen. 
 
Aus den Datenpunkten (Tabelle 1) wurde 
ein Altersmodell für BT-1 erstellt. Es be-
schreibt den Zusammenhang zwischen Al-
ter und Tiefe und kann vereinfachend linear 
angenähert werden (Abb. 5). Man sieht, 
dass durch die Korrektur mit 232Th die ge-
messenen Alter zu jüngeren Altern ver-
schoben werden. Aus den korrigierten Al-
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tern ergibt sich eine mittlere Wachstumsrate 
für BT-1 von 13,3 μm/Jahr bzw. 13,3 cm pro 
Jahrtausend. 
Aus dem Fit der Daten lässt sich nun auch 
der Zeitpunkt des Wachstumsstopps rekon-

struieren, welcher der letzten Höhlenüber-
flutung entsprechen könnte. Dieser wird, 
wie in Abb. 5 erkennbar, auf frühestens 3,6 
ka (kilo annos = 1000 Jahre) bestimmt. 
 

 
Tabelle 1: Ergebnisse der Th/U-Messung. Die Tiefe bezieht sich auf die Spitze des Stalagmiten; das 
Alter ist angegeben bezüglich des Jahres 2004 A.D. Abkürzungen: mm = Millimeter, ng = Nano-
gramm, fg = Fentogramm, pg = Pikogramm, ka: kilo annos, entspr. 1000 Jahre. 

Tiefe  Fehler 234U Fehler 238U Fehler 230Th Fehler 232Th Fehler Alter,  Fehler Alter 
(mm) (mm) (pg/g) (pg/g) (ng/g) (ng/g) (fg/g) (fg/g) (ng/g) (ng/g) unkorr. (ka) korr. 

                    (ka)    (ka) 
50,0 2,0 12,29 0,04 82,64 0,17 143,85 6,33 3,15 0,03 4,280 0,20 4,165

120,0 2,0 10,98 0,03 73,85 0,07 140,72 6,27 7,90 0,05 4,696 0,21 4,372
191,5 2,0 12,11 0,03 80,78 0,08 174,54 7,53 1,27 0,01 5,290 0,23 5,243
260,0 2,0 13,37 0,08 89,38 0,18 209,41 11,52 0,42 0,01 5,759 0,33 5,745
335,5 2,0 12,73 0,05 84,77 0,08 221,88 5,64 7,36 0,03 6,422 0,17 6,163
485,5 2,0 12,20 0,03 78,71 0,08 238,61 8,74 1,19 0,01 7,229 0,27 7,186
640,0 2,0 12,34 0,03 79,84 0,08 305,53 3,49 22,69 0,08 9,215 0,11 8,392
650,0 2,0 12,45 0,04 81,00 0,08 330,99 6,84 27,23 0,16 9,921 0,22 8,943
 
 

4   Isotopensignale δ13C  
und δ18O 

Die Isotopenprofile von BT-1 bestehen aus 
385 Proben entlang der Wachstumsachse, 
die an der Universität Innsbruck gemessen 
wurden (Methodik siehe SPÖTL & VENNE-
MANN, 2003). Das δ18O-Profil umfasst Werte 
zwischen -7,2 ‰ und -8,6 ‰, das δ13C-
Profil zwischen -7,9 ‰ und -10,5 ‰.  
 
Mit Hilfe der Alter-Tiefe-Relation kann man 
die jeweils gemessenen Isotopenwerte ei-
nem Alter zuordnen. Die Ergebnisse sind in 
Abb. 6 und 7 zu sehen. 
 

4.1   Das δ13C-Signal 
Das δ13C-Signal eines Stalagmiten wird von 
verschiedenen Faktoren beeinflusst. Be-
sonders wichtige Rollen spielen Vegetati-
onstyp und –dichte oberhalb der Höhle.  
Die Bodenluft steht in ständigem Austausch 
mit der Atmosphäre. Ohne Vegetation wür-
de die Luft der Bodenporen die gleiche 
isotopische Signatur wie die Atmosphäre 
aufweisen, vorindustriell δ13C=-6 ‰ 
(CERLING 1984). Die Kohlenstoffisotopie der 
Bodenluft bildet sich durch Equilibrierung 
zwischen Bodenluft und eindringendem Re-

genwasser im Tropfwasser und damit am 
Stalagmiten ab. Durch die Anwesenheit von 
Pflanzen und der damit verbundenen Wur-
zelatmung ist der δ13C-Gehalt des Bodens 
zu kleineren δ13C-Werten verschoben. Das 
ist damit zu begründen, dass die Pflanzen 
die atmosphärische Luft aufnehmen und 
während der Photosynthese ihr Isotopen-
signal verändern. Dabei findet eine Isoto-
penfraktionierung statt. Unter Fraktionierung 
versteht man die Verschiebung von Isoto-
penverhältnissen durch physikalische oder 
chemische Reaktionen. Ursache dafür sind 
die leicht unterschiedlichen physikalischen 
und chemischen Eigenschaften von Isoto-
pen eines Elements oder Isotopen in Mole-
külen. Im Falle der Photosynthese hat die 
Fraktionierung einen Wert von -17 ‰. In der 
Wurzelatmung entstandenes CO2 hat daher 
eine Isotopensignatur von -23 ‰. Je stärker 
der Bewuchs oberhalb der Höhle (je stärker 
die Produktionsrate des isotopisch leichte-
ren CO2 von Pflanzen) desto weiter ver-
schiebt sich der δ13C-Wert der Bodenluft 
zum Respirations-CO2-Wert der Pflanzen.  
Das sukzessive Absinken des δ13C-Signals 
von BT-1 zur Gegenwart hin könnte auf ein 
Zunehmen der Vegetationsdichte im Ein-
zugsgebiet schließen lassen. Der rapide 
Abfall zwischen 9 ka bis 8,5 ka kann dabei 
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noch auf den Übergang von der kühleren 
Klimaphase, dem Pleistozän, in das Holo-
zän zurückzuführen sein. Dieser Klima-
übergang geschah vor 11,7 ka. Aber es ist 
zu bedenken, dass die Vegetation einige 
Zeit benötigt, bis sie sich anpasst. Es ist je-

doch auch möglich, dass sich in diesem 
signifikanten Abfall Veränderungen der 
Verweilzeit des Niederschlagwassers im 
Boden widerspiegeln.  
 

 

 
 
Abb. 6 (links): Das Kohlenstoff-Isotopenverhältnis gemessen entlang der Wachstumsache von BT-1 
 
Abb. 7 (rechts): Das Sauerstoff-Isotopenverhältnis gemessen entlang der Wachstumsache von BT-1 
 
 
Dabei treten zwei Effekte auf, die das δ13C-
Signal des Stalagmiten beeinflussen: 1) der 
Isotopenaustausch zwischen Bodenwasser 
und dem Kalkstein und 2) die sogenannte 
„Prior Calcite Precipitation“ (PCP), die Aus-
fällung von Kalzit in luftgefüllten Hohlräu-
men im Epikarst vor Eintritt des Tropfwas-
sers in den Hohlraum, in dem die betreffen-
den Sinter untersucht wurden.  
Der erste Effekt, der Isotopenaustausch 
zwischen Wasser und Kalkstein der Boden-
schicht, findet über eine längere Zeitspanne 
statt, wenn sich die Verweilzeit des Nieder-
schlagswassers im Boden erhöht. Im Fall 
der Blautopfhöhle besteht das Gestein über 
der Höhle hauptsächlich aus Bank-
Massenkalk und Dolomit. Der Wechsel der 
Gesteinsarten findet teilweise innerhalb ei-
nes Meters statt. FRITZ (1966) und HERZOG 
(1996) haben die isotopische Zusammen-
setzung der Muttergesteine für die mittlere 
Schwäbische Alb beziehungsweise die 
Laichinger Tiefenhöhle untersucht. Der aus 
dem Oberjura stammende Bank- bzw. Mas-
senkalk der Region weist ein Kohlenstoff-
isotopenverhältnis von δ13C=-1,1 ‰ bis 
δ13C=+2,5 ‰, Dolomit zwischen δ13C=+1,8 

‰ bis δ13C=+3,3 ‰ auf (FRITZ 1966). Je 
länger der Isotopenaustausch mit diesem 
Gestein stattfindet, desto stärker reichert 
sich die Lösung mit dem schweren 13C an. 
Dies würde sich in einem höheren δ13C-
Wert des Stalagmiten abbilden. Daher 
könnte der Verlauf des δ13C-Signals von 
BT-1 dafür sprechen, dass sich von älteren 
zu jüngeren Altern die Verweilzeit im Boden 
verkürzt hat, was auf eine ansteigende Nie-
derschlagsmenge hindeuten könnte. 
Der zweite genannte Effekt, PCP, reagiert 
ebenso sensitiv auf die Niederschlagsmen-
ge und die damit verbundene Verweilzeit im 
Boden. Kalzit fällt innerhalb einer Höhle 
durch das Ausgasen von CO2 aufgrund des 
niedrigen CO2-Partialdrucks (pCO2) im Ver-
gleich zur Bodenatmosphäre aus. Unter 
PCP versteht man das Ausfällen von Kalzit 
innerhalb des Epikarsts. Dies kann durch 
luftgefüllte Hohlräume, Poren oder trocke-
nen Boden verursacht werden, da dort CO2 
ausgasen kann, und tritt verstärkt auf, wenn 
die Verweilzeit der Lösung im (Epi)Karst 
lang ist. Durch das bevorzugte Ausgasen 
von leichten Isotopen wird die Lösung 
schwerer. Zwar fällt gleichzeitig Kalzit aus, 
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wobei hier bevorzugt isotopisch schwerere 
Moleküle ausfallen, jedoch überwiegt be-
tragsmäßig die Fraktionierung der Ausga-
sung, so dass die Lösung im Mittel 
isotopisch angereichert wird (MOOK 2006). 
Daher würde der Effekt der PCP ebenso 
dafür sprechen, dass bei jüngeren Altern 
die Verweilzeit kürzer oder die Nieder-
schlagsmenge höher ist. Ein Übergang von 
trockenerem zu feuchterem Klima könnte 
umgekehrt in eine größere Vegetationsdich-
te resultieren. Zusammen genommen deu-
ten also die drei genannten Prozesse (Ve-
getationsdichte, Isotopenaustausch und 
PCP) darauf hin, dass von 9 ka bis 3,6 ka 
eine Entwicklung zu einem feuchteren Kli-
ma stattgefunden hat.  
 

4.2   Das δ18O-Signal 
Das δ18O-Signal eines Stalagmiten wird be-
einflusst von Prozessen im Niederschlag, in 
der Bodenzone und in der Höhle. Zu den 
Prozessen im Niederschlag gehören die 
Abhängigkeit des δ18O-Wertes im Nieder-
schlag von der Lufttemperatur, von der Nie-
derschlagmenge, von der Höhe über NN, 
von der Entfernung zwischen Höhle und 
Meer und von der Quelle des Niederschlags 
(LACHNIET 2009; MOOK 2006). 
Ein wichtiger Prozess im Boden ist der Ver-
lust von Niederschlagswasser durch 
Evapotranspiration. Darunter versteht man 
den Wasserverlust, der durch Verdunstung 
(Evaporation) und die Wasseraufnahme 
durch Pflanzen (Transpiration) verursacht 
wird (HÄCKEL 1999). Dabei ist entschei-
dend, dass diese Prozesse nicht nur die 
Menge des als Tropfwasser zur Verfügung 

stehenden Niederschlagswassers ändern, 
sondern auch die δ18O-Signatur. 
Während die Transpiration die isotopische 
Zusammensetzung des Bodenwassers 
nicht verändert, werden bei der Evaporation 
bevorzugt die leichten Wassermoleküle aus 
der flüssigen Phase entfernt werden (MOOK 
2006), wodurch sich das Bodenwasser 
isotopisch anreichert. Es wirkt sich also auf 
die isotopische Zusammensetzung ent-
scheidend aus, ob Niederschlagswasser 
vorrangig verdunstet oder von Pflanzen 
aufgenommen wird.  
 
Ein anderer Prozess im Epikarst ist die 
PCP, analog zu dem Effekt für den δ13C-
Wert. Ebenso wie in Bezug auf die Kohlen-
stoffisotope wird die Bodenwasserlösung 
isotopisch schwerer in Bezug auf die Sau-
erstoffisotope, wenn Kalzit innerhalb von 
Hohlräumen im Epikarst ausfällt. Damit ist 
auch das δ18O-Signal von der Verweilzeit 
des Tropfwassers im Epikarst beeinflusst, 
jedoch ist die Änderung der isotopischen 
Sauerstoffzusammensetzung nicht so groß 
wie die des Kohlenstoffs. Der Effekt der 
PCP ist daher im δ13C-Wert deutlicher 
sichtbar als im δ18O-Wert (MOOK 2006). 
Zu den Prozessen in der Höhle gehört vor 
allem die Fraktionierung zwischen Tropf-
wasser und dem Kalzit des Stalagmiten 
durch die CO2-Ausgasung und Kalzit-
ausfällung. Im Gleichgewicht (reversible 
Gleichgewichtsreaktion) ist die Fraktionie-
rung im Falle der Kalzitausfällung rein tem-
peraturabhängig (O’NEIL et al. 1969; KIM & 
O’NEIL 1997; HAYS & GROSSMANN 1991) 
(Gleichung 8, die Temperatur, T, ist ange-
geben in K).  
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Außerhalb des Gleichgewichts nehmen 
noch andere Parameter wie die Tropfrate 
Einfluss auf die Isotopie des Stalagmiten 
(DREYBRODT 2008; SCHOLZ et al. 2009, 
MÜHLINGHAUS et al., eingereicht). Diese Art 
der Fraktionierung resultiert in einer stärke-
ren Verschiebung der Isotopenverhältnisse 
zwischen Tropfwasser und Kalzit als bei der 
Gleichgewichtsfraktionierung. 

Die Art der Fraktionierung lässt sich ab-
schätzen, indem man die Werte des Tropf-
wassers und die des Stalagmits vergleicht.  
Der Mittelwert des δ18O-Signals des Kalzits 
von BT-1 liegt bei δ18Omean= -7,9 ‰. Durch 
die Gleichung von O’NEIL (1969) (Gleichung 
8), ergibt sich daraus mit der mittleren 
Temperatur von T=8,1°C aus Ulm (DEUT-
SCHER WETTERDIENST) ein Wert, den das 
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Tropfwasser im Gleichgewichtsfall haben 
müsste, von δ18OTropfwasser= -9,2 ‰. Mit der 
mittleren Jahrestemperatur aus Stuttgart 
(IAEA/WMO 2006) von T=9,7°C ergibt sich 
δ18OTropfwasser= -8,9 ‰. 
Wenn man davon ausgeht, dass sich über 
das Holozän der Mittelwert des δ18O-Wertes 
im Tropfwassers nur unwesentlich verän-
dert hat, müsste sich dieser Wert aus den 
δ18O Daten, die man aktuell im Mittel im 
Niederschlag misst, errechnen lassen. Dies 
kann man mit Hilfe der GNIP-Datenbank 
(IAEA/WMO 2006) überprüfen. Hier sind 
Datensätze gesammelt, die verschiedene 
Isotope des Niederschlags, sowie Nieder-
schlagsmengen und Temperaturen enthal-
ten. Die der Blauhöhle nächste Messstation 
der GNIP-Datenbank ist in Stuttgart.  
Das mit der Niederschlagsmenge gewichte-
te Jahresmittel des δ18O-Wertes des Nie-
derschlags beträgt -6,1‰. Dies ist jedoch 
nicht der δ18O-Wert des hypothetischen 
Tropfwasserjahresmittels. Dazu müssen die 
im Niederschlag gefundenen δ18O-Werte 
mit der Menge desjenigen Wassers gewich-
tet werden, das vom Niederschlag nach Ab-
zug des Verlustes aufgrund von Evapo-
transpiration übrig bleibt (WACKERBARTH et 
al., eingereicht). Während die Monate No-
vember bis März im Mittel 31 % zum Jah-
resniederschlag beitragen und die restli-
chen Monate 69 % ausmachen (Anteile be-
stimmt aus Niederschlagswerten aus Ulm 
(DEUTSCHER WETTERDIENST)), werden die 
Anteile an der Tropfwassermenge durch die 
Evapotranspiration verändert. Diese hat vor 
allem in wärmeren Monaten einen hohen 
Einfluss, da dort durch die höhere Tempera-
tur mehr verdunstet und auch die Vegetati-
on einen erhöhten Flüssigkeitsbedarf hat. 
Daher besteht die Menge des Wassers, das 
innerhalb eines Jahres als Tropfwasser zur 
Verfügung stehen kann, zu 58 % aus Nie-
derschlag der Monate November bis März 
und zu 42 % aus Niederschlagswasser der 
restlichen Monate (berechnet nach der 
Formel für die Evapotranspiration von 
HAUDE (1954, 1955). Innerhalb des Prozes-
ses der Evapotranspiration nimmt wie oben 
beschrieben ebenfalls das Verhältnis von 
Evaporation zu Transpiration in den einzel-
nen Monaten Einfluss. Die Vegetation ober-
halb der Höhle bestand vermutlich während 
des Holozäns aus Wald (Laub- und Nadel-
wald) vergleichbar mit dem heutigen Be-

wuchs. Der Hauptanteil des Wassers, wel-
ches durch Evapotranspiration verloren 
geht, wird daher in der Wachstumsphase 
von Bäumen aufgenommen anstatt zu ver-
dunsten. Im Winter hingegen ist die Pflan-
zenaktivität gering und der Hauptanteil des 
rezyklierten Wassers verdunstet. TANG und 
FENG (2001) beschreiben dies anhand einer 
Studie über die δ18O-Isotopie von Wasser in 
Zweigen, die zeigt, dass Zweigwasser vor-
rangig aus Niederschlägen von Frühjahr, 
Sommer und Herbst besteht. Unter der An-
nahme, dass im Winter 70 % des Wassers 
verdunstet, das insgesamt durch Evapo-
transpiration verloren geht,  und 30 % von 
Pflanzen aufgenommen wird, wohingegen 
im Frühjahr, Sommer und Herbst lediglich 
20 % verdunsten und 80 % von Pflanzen 
aufgenommen werden, errechnet sich ein 
Jahresmittelwert des Tropfwassers von  
δ18O= -8,9 ‰.  
Dies stimmt mit der aus der Isotopie des 
Kalzits errechneten Isotopie des Tropfwas-
sers von δ18OTropfwasser= -9 ‰ gut überein 
und legt die Vermutung nah, dass der Sta-
lagmit im isotopischen Gleichgewicht ge-
wachsen ist.  
Bei der Interpretation des Verlaufs des 
δ18O-Signals kann man zwischen 
langskaligen Trends und kurzskaligeren Va-
riationen des Signals unterscheiden. Bei 
langskaligen Trends kann es sich zum Bei-
spiel um eine Veränderung der Verweilzeit 
des Wassers im Boden handeln, um geolo-
gische Umschichtungen über der Höhle, 
wodurch sich die Flusswege des Boden-
wassers ändern, oder um Veränderungen in 
der Menge und Dauer der Kalzitausfällung, 
die im Epikarst (PCP) und an der Höhlen-
decke (Stalaktit-Bildung) stattfinden, wo-
durch das Tropfwasser isotopisch verändert 
wird (FAIRCHILD et al. 2006).  
Die Ableitung einer Temperatur vom δ18O-
Signal von BT-1 ist komplex und soll hier 
nicht direkt durchgeführt werden. Stattdes-
sen wird der Vergleich mit COMNISPA 
(δ18O-Signal: Abb. 8) herangezogen. Bei 
COMNISPA handelt es sich um eine δ18O-
Kurve, welche aus drei verschiedenen Sta-
lagmiten der Spannagelhöhle (Zillertaler Al-
pen, Tirol, 47° 04’ N, 11° 39’ O) zusam-
mengesetzt wurde (VOLLWEILER et al. 
2006). Die beiden Lokationen sind rund 200 
km voneinander entfernt und man erwartet 
ähnliche Verläufe der δ18O-Signale.  
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Abb. 8: Vergleich der δ18O-Signal von BT-1 
(blau) und COMNISPA (rot). Obere Grafik: δ18O-
Zeitreihen von BT-1 (Gleitender Durchschnitt 
über 5 Punkte) und COMNISPA. Mittlere Grafik: 
Abweichung der gemessenen und linear interpo-
lierten Alter von den Altern, die für das an 
COMNISPA angepassten Altersmodell verwen-
det werden. Untere Grafik: δ18O-Zeitreihen von 
BT-1 (Gleitender Durchschnitt über 5 Punkte) 
und COMNISPA mit einem im Rahmen der Al-
tersfehler angepassten Altersmodell für BT-1. 
Alle Alter sind angegeben in Einheiten von 1000 
Jahren vor dem Jahr 2004 A.D. 

Es existiert ebenso eine δ18O-Zeitreihe ei-
nes Stalagmiten aus der Hinteren Kohlhal-
denhöhle aus der Schwäbischen Alb 
(NORDHOFF 2005), jedoch bietet der Ver-
gleich mit der δ18O-Zeitreihe der geogra-
phisch weiter entfernten Spannagelhöhle 
die Vorteile, dass die δ18O-Zeitreihe des 
COMNISPA sehr gut datiert ist, ihre Sauer-
stoffisotopenverhältnisse hoch aufgelöst 
gemessen wurden und eine Temperatur-
Eichung der δ18O Werte existiert (-0,4 
‰/°C; MANGINI et al. 2005). 
Im Vergleich von BT-1 und COMNISPA 
(Abb. 8) sieht man, dass nicht nur die 
Trends der beiden Signale übereinstimmen, 
sondern auch deren Variabilität. Die Verläu-
fe der Kurven in der oberen Grafik von Abb. 
8 weisen zunächst einige Gegensätzlichkei-
ten auf. Allerdings kann man im Rahmen 
der Fehler der Datierung von BT-1 die δ18O-
Zeitreihe verschieben. Damit lässt sich zei-
gen, ob es möglich ist,  die prägnanten 
Hoch- oder Tiefpunkte der beiden δ18O-
Zeitreihen zeitlich miteinander in Verbin-
dung zu setzen. Dies gelingt mit einer rela-
tiv geringen Verschiebung der gemessenen 
Alter (Abb. 8, untere Grafik). In der mittleren 
Grafik von Abb. 8 ist aufgetragen, wie stark 
das gemessene vom verschobenen Alter 
abweicht um die untere Grafik in Abb. 8 
herzustellen. Der Korrelationskoeffizient 
zwischen den beiden δ18O-Zeitreihen ist mit 
R=0,42 dennoch gering, da der absolute 
Wert der Hoch- und Tiefpunkte verschieden 
ist. Ebenso verschlechtern unterliegende 
Trends der Signale die Höhe des Korrelati-
onskoeffizienten R, die durch höhlenspezifi-
sche Veränderungen, die oben erwähnt 
wurden, verursacht werden können. 
Durch den Vergleich zwischen BT-1 und 
COMNISPA und die negative Korrelation 
zwischen δ18O-Wert des Kalzits von 
COMNISPA und der Temperatur kann man 
für BT-1 ableiten, wann kühlere oder wär-
mere Klimaphasen im Blautopfgebiet statt-
gefunden haben. Niedrigere δ18O-Werte 
korrelieren mit kühleren Temperaturen und 
umgekehrt. Dies gilt jedoch nicht zwangläu-
fig für die Jahresmitteltemperatur zu einem 
bestimmten Punkt der Vergangenheit, son-
dern bezieht sich vermutlich eher auf ein 
saisonales Signal des Winters. Für Höhlen 
im Sauerland, Deutschland, wurde gezeigt, 
dass die jährlichen δ18O-Mittelwerte des 
Tropfwassers die δ18O-Signatur der Winter-
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niederschläge tragen (RIECHELMANN et al. 
eingereicht, WACKERBARTH et al. einge-
reicht). Ebenso stellen MANGINI et al. (2005) 
fest, dass die aus dem δ18O-Signal rekon-
struierte Temperatur eher mit den von 
LUTERBACHER et al. (2004) rekonstruierten 
Wintertemperaturen übereinstimmt als mit 
Jahresmitteltemperaturen. Daher ist zu 
vermuten, dass auch das δ18O-Signal von 
BT-1 durch das Klima der Wintermonate 
geprägt ist.  Besonders prägnant ist die 
Spitze um 8,7 ka, die auf eine Phase wär-
merer Winter hindeuten könnte, dahingegen 
scheint um 9 ka eine eher kalte Phase im 
Klima des Winters stattgefunden zu haben. 
Der Abfall des δ18O-Signals von 5,8 ka bis 
3,8 ka kann entweder auf einen unterlie-
genden Trend hinweisen oder auf eine an-
steigende Wintertemperatur. In Verbindung 
mit dem δ18O-Signal des COMNISPA er-
kennt man, dass von 5,8 ka auf 3,8 ka auch 
ein Abfall des δ18O-Signals stattgefunden 
hat, wenn auch das δ18O-Signal von 
COMNISPA deutlich weniger ausgeprägt 
diesen Abfall zeigt. Es ist daher zu vermu-
ten, dass sich neben einem Temperaturan-
stieg höhlenspezifische Parameter geändert 
haben, wodurch die beiden δ18O-Signale 
einen ähnlichen Trend unterschiedlicher 
Ausprägung aufweisen. Auffällig sind eben-
so die Tiefpunkte bei 6,7 ka und bei 7,1 ka. 
Hier erkennt man deutlich, dass die Lage 
der Tiefpunkte identisch, die Ausprägung 
aber verschieden ist. Dies verdeutlicht, wie 
die gleiche Ursache an verschiedenen Lo-
kationen unterschiedliche Auswirkungen 
haben kann. 
 

5   Interpretation der Isoto-
penzeitreihen 

Es ist interessant die δ18O- und δ13C-
Zeitreihen von BT-1 zusammen zu betrach-
ten. Der Abfall beider Signale zwischen 6 ka 
und 3,8 ka könnte darauf hinweisen, dass 

es in dieser Zeit zunehmend feuchter und 
wärmer geworden ist. Die Entwicklung zwi-
schen 6 ka und 3,8 ka zu einem feuchteren 
und wärmeren Klima könnte darauf hinwei-
sen, dass man hier den Einfluss der Nordat-
lantischen Oszillation erkennt. Dies ist ein 
bekanntes meteorologisches Phänomen, 
das Einfluss nimmt auf das Klima in Europa, 
speziell im Winter, und verursacht wird 
durch den Druckgradienten zwischen Is-
landtief und Azorenhoch (HURREL 1995). Ist 
der Druckgradient hoch, so resultiert dies in 
ausgeprägten Westwinden atlantischen Ur-
sprungs, die in Mittel- und Nordeuropa ein 
mildes und feuchtes Winterklima verursa-
chen. Im Falle eines niedrigen Druckgradi-
enten ergibt sich umgekehrt eine trockene 
und kalte Wetterlage (WANNER 2001; 
HURREL 1995), da das Klima des Winters 
nicht von Westwinden aus atlantischen Re-
gionen bestimmt wird, sondern trocken-
kalte Luftmassen aus nördlichen Regionen 
nach Mittel- und Nordeuropa geführt wer-
den. Daraus folgt eine positive Korrelation 
zwischen Winterniederschlag und Winter-
temperaturen (BALDINI et al. 2008), die den 
Abfall in den Isotopensignalen erklären 
könnte.  
  
Abschließend ist zu bemerken, dass durch 
die Betrachtung der Isotopensignale eines 
einzelnen Stalagmiten viele Erkenntnisse 
über das lokale Klima gewonnen werden 
können, wenn es gelingt die Einflüsse der 
einzelnen Parameter zu differenzieren. Um 
die gewonnen Informationen über das loka-
le Klima in den Kontext des Klimas eines 
größeren Gebietes einzuordnen ist es aber 
nötig mehrere Isotopenzeitreihen verschie-
dener Stalagmiten miteinander zu verglei-
chen. Erst durch die gemeinschaftliche In-
terpretation mehrer Stalagmiten können 
eindeutigere Aussagen über großskalige 
Wetterlagen oder Klimaphasen getroffen 
werden. 
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