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Vier Milliarden Jahre Klimageschichte im Uberblick

W. Oschmann

Unser heutiges Klima ist nur eine Momentaufnahme. In der Erdgeschichte gab es
Phasen mit extremem Treibhausklima und globalen Vereisungen. Die Klimaentwick-
lung wurde und wird mafgeblich von der Menge der Sonnenstrahlung, der Zu-
sammensetzung und Zirkulation der Atmosphare, der Grof3e und Lage der Kontinente
und Ozeane, den polaren Eiskappen (falls vorhanden) und der Grof3e und Aktivitat
der Biosphare (einschliel3lich des Menschen) gepragt (Abb. 1). Atmospharenwissen-
schaftler konnen heute diese Einflussgrof3en und ihre Wechselwirkungen messtech-
nisch erfassen. In der Vergangenheit sind viele dieser Faktoren nicht oder nur bedingt
zuganglich und mussen Uber Proxi-Daten (Naherungsdaten; siehe Boxen im Text)
oder deduktiv erschlossen werden. Dabei spielen besonders die langfristigen Veran-
derungen im Kohlenstoffkreislauf eine groRe Rolle. Vor allem in der frihen Erdge-
schichte ist daher die Rekonstruktion des Klimas schwierig, weil nur wenige Proxi-Da-
ten verfugbar sind. In den letzten Jahrzehnten wurden die Aktivitaten im Bereich Pa-
laoklimaforschung intensiviert, sodass heute eine zusammenfassende, qualitative
Darstellung der Klimaentwicklung, auch fur die fruhe Erdgeschichte moglich ist. Im
Folgenden soll dargestellt werden, welchen Variationen die Klimaparameter in der
Erdgeschichte unterworfen waren und wie sie sich wechselseitig beeinflussen. An-
schlielfend werden 4 Milliarden Jahre Klimageschichte zusammenfassend darge-
stellt.
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Abb 1. Die EinflussgréRen und ihre Wechselwirkungen im Klimasystem kdnnen von den Atmospha-
renwissenschaftlern messtechnisch erfasst werden. In der Erdgeschichte missen dazu Proxi-Daten
herangezogen werden, Uber die auf die Klimafaktoren riickgeschlossen wird.
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Variabilitat der wesentlichen Klimafaktoren
Strahlungshaushalt

Die auf der Erde ankommende Sonnenstrahlung (im Mittel 1368 W/m?2) ist nicht kon-
stant. Kurzfristige Schwankungen der Strahlungsemission der Sonne sind am besten
im 11-jahrigen Sonnenfleckenzyklus und seinen Vielfachen (Hale-Zyklus 22 Jahre
und Gleisberg-Zyklus 88 Jahre) bekannt. Ihre Auswirkungen auf den irdischen War-
mehaushalt sind allerdings sehr gering. Langerfristige periodische oder aperiodische
Schwankungen der Strahlungsemission der Sonne von 1000 oder Millionen Jahren

Klimaproxis: Datentrager fiir Palaoklimainformationen
Geochemische Klimaindikatoren

Die Bestimmung des Verhéltnisses der Sauerstoffisotope 160 und 180, die chemisch gleich, aber

verschieden schwer sind (Sauerstoff 180 hat zwei Neutronen mehr) ist eine der wichtigsten Stan-
dardmethoden zur Paldotemperatur-Rekonstruktion in marinen Okosystemen. Der Einbau der
beiden Isotope in Kalkschalen und Knochen der Organismen ist temperaturabhangig und erfolgt
(bei vielen Organismen) im Gleichgewicht mit dem Meerwasser. Aus Plankton- und Benthosorga-
nismen kann somit die Temperatur des Oberflachen- und Bodenwassers im Ozean rekonstruiert
werden (Abb. 11).

Durch die Plattentektonik werden die Ozeanbdden und ihre Sedimente immer wieder aq_fge—
schmolzen und neu gebildet. Daher gibt es keine Ozeanbdden alter als 160 Millionen Jahre. Uber
die Bodenwassertemperaturen im Ozean friherer Zeiten kdnnen daher nur Annahmen gemacht
werden. Neben der Sauerstoffisotopie sind in den letzten Jahren noch weitere Moglichkeiten zur
Erstellung geochemischen Proxi-Daten etabliert worden z.B. das Ca/Sr-Verhaltniss, das Mg/Ca-
Verhaltniss und die Ca-Isotopie als Temperaturindikatoren.
Dauer sind durchaus moglich, aber wegen der viel zu kurzen instrumentellen Mess-
reihen nicht nachweisbar. Diskutiert wird beispielsweise eine Anderung der Strah-
lungsintensitat, wenn die Sonne bei der Umrundung der Galaxis die staubreichen
Spiralarme durchwandert. Die hohere kosmische Hintergrundstrahlung soll zusatz-
lich die Wolkenbildungsrate beeinflussen. Da sich in den gleichen Zeitraumen auch
Variationen der irdischen Klimafaktoren ereignen, gibt es derzeit keine Mdglichkeit
diese EinflussgrofRen zu trennen. Die meisten Palaoklimatologen sehen aber die irdi-
schen Einflusse als dominant an.

Besser bekannt aus astronomischen Untersuchungen und Modellrechnungen ist eine
Zunahme der Strahlungsenergie im Laufe der Entwicklung und Alterung eines Sterns.
FUr unsere Sonne hat seit 4,5 Milliarden Jahren die Strahlungsenergie um etwa 30%
und ihr Radius um etwa 5% zugenommen (z.B. Newman & Rood 1977; Gilliland
1989; Smoluchowski 1989). Bei der heutigen Zusammensetzung der Atmosphare
ware die Erde in ihrer Frihphase ein Eisplanet gewesen. Der kompensierende Faktor
war eine Venus-artige Atmosphare mit einem extremen CO,-Treibhauseffekt (z.B.
Kasting 19923, b, Kasting et al. 1992).

FUr den Warmehaushalt sind auch die Variationen der Bahnparameter der Erde
(Abb. 2 Milankovitch-Zyklen) entscheidend, die nach dem serbischen Mathematiker
und Astronom Milankovitch (1939) benannt sind. Wie die anderen Planeten auch,
kreist unsere Erde auf einer Ellipsenbahn um die Sonne, die aber mit einer Periode
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von etwa 100.000 Jahren zwischen mehr oder weniger elliptisch schwankt (Exzentri-
zitat). Zusatzlich verandert sich die Neigung der Erdachse mit einer Periode von etwa
40.000 Jahren zwischen 21,8° und 24,4° (Obliquitat). Als dritter Erdbahnparameter
verandert sich der sonnennachste Durchgang der Erde mit den Jahreszeiten in etwa
20.000 Jahren (Prazession). Neben diesen Hauptzyklen gibt es noch vielfaltige Uber-
lagerungen (z.B. Bond et al. 1993). Die kumulierten Auswirkungen dieser Schwan-
kungen sind fur die letzten 5 bis 10 Millionen Jahre relativ genau berechnet. Die
Strahlungsmenge von der Sonne andert sich dadurch zwar nur wenig, aber die Ver-
teilung auf der Erdoberflache variiert deutlich. Durch Ruckkopplungen konnen in der
Energiebilanz der Erde bis zu 8% Variation auftreten. Die jungste Eiszeitgeschichte
der Nordhemisphare seit einer Million Jahre wird damit erklart (z. B. Imbrie 1985). Si-
cher gab es diese Schwankungen auch in der weiter zurlckliegenden Erdgeschichte.
Milankovitch-Zyklen konnen aber nur dann Ausloser von Eiszeiten sein, wenn die Pol-
regionen bereits abgekuhlt sind und ein weiterer Temperaturriickgang zur Bildung von
Festlandeis fuhrt. Die meiste Zeit der Erdgeschichte war es dafur zu warm.

Milankovitch-Zyklen sind nur naherungsweise periodisch, was die Berechnung ihrer
Dauer in die Vergangenheit zunehmend erschwert. Obliquitat und Prazession werden
stark von unserem Mond beeinflusst. lhre Perioden wurden im Laufe der Erdge-
schichte durch die Gezeitenreibung erheblich langer. Auch die Tageslange wird durch
die Gezeitenreibung des Mondes beeinfluldt. Vor 4 Milliarden Jahren betrug die Ta-
geslange vermutlich nur etwa 14 Stunden, was sich ausgleichend auf den Tag-Nacht-
Gegensatz ausgewirkt haben durfte (z.B. Walker 1990).). Ein Jahr hatte entspre-
chend mehr als 600 Tage.

Kohlenstoffkreislauf

Auler dem Strahlungshaushalt werden alle weiteren der oben aufgezahlten Klimapa-
rameter wesentlich Uber den Kohlenstoffkreislauf gesteuert und sind vielfaltig rickge-
koppelt. Der Kohlenstoffkreislauf lasst sich in zwei Teilsysteme trennen: den Silikat-
Karbonat-Kreislauf und den Kreislauf aus CO, und organischem Kohlenstoff (C-org.).

Der Silikat-Karbonat-Kreis-

lauf ist ein Langzeitkeis- s

lauf, der fUr das SI;:’hanero- Obl(lzagltiif,?e?‘g ;l;isr:)re
zoikum (die letzten 600 ' - ’
Millionen Jahre) in etwa
ausgeglichen ist. Aus den
drei eingehenden Prozes-
sen, chemische Verwitte-
rung, Bildung von Kalk-
schalen und Vulkanismus Exzentri
ergibt sich eine etwa aus-
geglichene Bilanz flir das
CO2 (Abb. 3, Berner et

al.1983). In der friihen Erd-

geschichte, zwischen 3,5 Abb. 2. Die Erdbahn um die Sonne weist drei variierende Parameter
und 2 Milliarden Jahren auf, Exzentrizitat, Obliquitat und Prazession, die Einfluss auf den
" Energiehaushalt der Erde haben.

azession 21.000 Jahre

wurde sehr viel kontinenta-
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le Kruste auf der Erde gebildet (Abb. 4 und 8). Der Anteil der Verwitterung mit starkem
CO2 -Verbrauch tGberwog bei weitem (Eriksson et al. 1998, Vlaar 2000).

Abhangig von der exponierten Landflache, die der Verwitterung preisgegebenen ist,
dem CO2-Gehalt der Atmosphéare und der Ozeanboden-Neubildung variiert der Sili-

kat-Karbonat-Kreislauf auch in der jingeren Erdgeschichte noch betrachtlich. Sein
EinfluB ist aber viel geringer als der des CO, - C-org.-Kreislaufs.

Verwitterung von Slilkaten
CaSiOg + 2C05 + Hy0 = Calt 4 2HCOS + SI0,

Blidung von Kalkschalen
Ca2* 4 2HCOg — CaCOg + CO5 + Ho0

Silikat-Karbonat-Kreislauf

Subduktlon & Vulkanlamus
CaC0z + 5i0; — CaSiOg+ COp

CO5 - C-org. Kreislauf
‘COE +Hy0 = CH50 +02|

Abb. 3. Der globale Kohlenstofftkreislauf, besteht aus dem Silikat-Karbonat-Kreislauf und dem CO,-C-
org.-Kreislauf. Im Verlauf der Erdgeschichte wurde Uber beide Kreislaufe sehr viel CO, verbraucht
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Abb. 4 Schematische Darstellung der Stofffliisse (jahrliche Raten) und Speicher im heutigen Kohlen-
stoffkreislauf. Obwohl die Biosphare der kleinste Kohlenstoffspeicher ist, steuert sie die groRten Um-
satz- und Stoffaustauschraten. Die angegebenen GréRen fur die Kohlenstoffspeicher und die jahr-

lichen Flussraten sind Relativzahlen bezogen auf die Biomasse = 1. Die Biomasse betragt heute etwa
0,6 x1018 g Kohlenstoff.

DBERFLACHENSEDIMENTE 5
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Der CO, - C-org.-Kreislauf wird mafRgeblich Uber die Biosphare gesteuert (Abb. 3 und
4; z.B. Berner 1991, 1997). In der fruhen Erdgeschichte war sein Anteil gering, ist
aber im Laufe der Evolution stark angestiegen (Schidlowski 1988, 1993). Heute hat
dieser Teilkreislauf eine wesentlich groRere Bedeutung als der Silikat-Karbonat-Kreis-
lauf, obwohl die Biosphare den kleinsten Kohlenstoffspeicher auf der Erde ist. Die
durch die Biosphare verursachten Stoffflisse sind bei weitem die grof3ten und laufen
am schnellsten ab. Der Umfang des in der Biosphare gespeicherten und durch sie
umgesetzten Kohlenstoffs hat in der Erdgeschichte erheblich zugenommen. In jing-
ster Zeit tragt auch der Mensch in betrachtlichem Ausmall zum Kohlenstoffkreislauf
bei.

Klimaproxis: Datentrager fur Palaoklimainformationen

Organismen als Klimaindikatoren

Viele (heutige und fossile) Organismen sind gute Klimaindikatoren. Voraussetzung ist, dass ihre
Okologischen Anspriiche bekannt sind bzw. sich rekonstruieren lassen. Je weiter wir in die Erdge-
schichte zurtickgehen, umso unsicherer werden die Rekonstruktionen. Um klimarelevante Aussa-
gen machen zu kdnnen, ist es notwendig, die Verbreitung diagnostischer Organismen maoglichst
global zu erfassen. Geeignete Organismen bzw. Organismengruppen oder Okosysteme sind z.B.
Landpflanzen (Baume und ihre Blattformen), Phytoplankton, Zooplankton, und Riffe.

Riffe: Heutige tropische Flachwasserriffe sind an eine Temperatur des kaltesten Monats von gro-
Rer 20 °C gebunden. Dieser Rifftyp existiert erst seit 220 Millionen Jahren. Fur viele ande-
re Rifftypen der Erdgeschichte sind ebenfalls warme Bedingungen (subtropisch bis tro -
pisch) anzunehmen. Es kann allerdings kein genauer Temperaturbereich angegeben wer-
den.

Landflora: Baume kdnnen z. T. bis in sehr hohe Breiten (Polarkreis) vorkommen, zeigen dann
aber haufig Frostschaden, die an den Wachstumsringen erkannt werden koénnen. Die
Blattformen bei Laubbdumen sind ebenfalls zur Klimakonstruktion nutzbar.

Landfauna: Kaltbliter (Ampibien und viele Reptilien) bevorzugen tropische bis subtropische
Klimazonen. Warmbluter (Vogel, Saugetiere und manche Dinosaurier) kommen auch
in polaren Regionen vor.

Diversitét: Die Vielfalt in Okosystemen nimmt generell vom Aquator in Richtung Pol ab. Neben
der Temperatur wirken auch andere Okofaktoren.

Provinzialitat: Die Verteilung von Faunen und Floren ist stark temperaturabhangig. Ausgepragte
Faunen- und Florenprovinzen deuten auf gro3e Klimagradienten.

Dendro- und Sklerodkologie: Viele Organismen zeigen regelmalige Anwachsmuster beim Gro-
Renwachstum (z. B. Baume, Korallen und Muscheln). Anhand der Jahresringe und Scha-
lenzuwachsraten lassen sich saisonale und langerfristige Klimaschwankungen rekonstru -
ieren. Aus dem Holz und Schalenmaterial lassen sich zusatzlich Paldotemperaturdaten
Uber die Sauerstoffisotopie gewinnen. Diese Methoden sind vor allem in der jungsten Erd-
geschichte sehr erfolgreich.

Lage der Grél3e der Ozeane und Kontinente

Die Ozeane nehmen heute 72 % der Erdoberflache ein. Dieser Wert ist aber nicht
konstant. Vor etwa 20.000 Jahren lag der Meeresspiegel 130 m tiefer als heute, die
Ozeanflache war betrachtlich geringer. Beim Abschmelzen der heutigen Eispanzer
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auf Gronland und in der Antarktis wurde der Meeresspiegel um etwa 80 m ansteigen.
Die Ozeanflache wurde sich entsprechend stark auf Kosten der Landflache ausdeh-
nen. Die Ozeanneubildung durch die Plattentektonik verursacht ebenfalls grol3e Mee-
respiegelschwankungen (Abb. 9). In der Kreide vor etwa 100 Millionen Jahren lag der
Meeresspiegel wahrscheinlich 200 bis 250 m uber dem heutigen Niveau. Zu dieser
Zeit war die Landflache daher erheblich kleiner und das Klima war bis in hohe Breiten
warm humid. Neben der Ozeanflache hat auch die Temperatur, vor allem im Tiefen-
wasser der Ozeane, eine grof3e Klimawirksamkeit. Im Tiefenwasser kalter Ozeane ist
mehr CO,, HCO3™ und CO52- gespeichert als in warmen Ozeanen. Ein sich erwar-
mender Ozean gibt also CO, an die Atmosphare ab. Ein Erwarmungstrend wurde da-
durch verstarkt. Andererseits ist die Warmekapazitat von Wasser etwa 1000mal gro-
Rer als die von Luft. Die Ozeane wirken also immer als Puffersysteme, die rasche
Temperaturanderungen in der tiefen Troposphare bremsen. Heute sind die Ozeane
kalt (Durchschnittstemperatur etwa 4 °C). Vor 100 Millionen Jahren waren sie mit
etwa 14 bis 16° C ungewohnlich warm (z.B. Crowley & North 1991, Frakes, Francis &
Syktus 1992).

Nicht nur die Flache der Ozeane bzw. Kontinente beeinflusst das Klima, sondern
auch ihre Verteilung. Uber den Anteil der Kontinentkruste und ihre Verteilung auf der
Erde wissen wir in der frihen Erdgeschichte sehr wenig. Zunachst waren nur wenige
kleine Mikrokontinente vorhanden, deren Zahl sich rasch erhdhte bis sie schliel3lich
zu grolleren Kontinenten verschmolzen, und moglicherweise auch mehrere Super-
kontinentphasen durchliefen (Abb. 5). Seit etwa 1 Milliarde Jahren haben wir unge-
fahre Vorstellungen Uber die Verteilung und Lage der Kontinente auf der Erde, seit
etwa 600 Millionen Jahren haben wir genauere Rekonstruktionen (z. B. Dalziel 1991,
Scotese 1988, Ziegler & Scotese 1979). Als genereller Zusammenhang qilt, je zer-
stlickelter die Kontinente sind umso ausgeglichener das Klima. Allerdings gibt es
Uberlagerungen durch andere Faktoren vor allem durch den Einfluss der Biosphére.

Flissiges Wasser existiert heute zwischen 0 und 100 °C und ist die Voraussetzung
fur die chemische Verwitterung und die Bildung von Sedimentgestein. Sedimente gibt
es seit mindestens 4 Milliarden Jahren (Eriksson et al. 1998). Sie werden oft als Be-
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Abb. 5 Schematische Darstellung der GréRe und Zahl der Kontinente durch die Erdgeschichte.
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leg dafur angefuhrt, dass die Temperatur auf der Erdoberflache 100 °C nicht Gber-
schritten hat. Dies ist zweifellos richtig fur die jungere Erdgeschichte. In der Fruhpha-
se der Erde, bei einem hohen Atmospharendruck, war aber das “flussige Fenster”
von Wasser deutlich groRer, z. B. zwischen -5 und +160 °C bei 5 bar Druck. Dieser
Wert ist durchaus plausibel fur das frihe Hadaikum und Archaikum (Abb. 8 und 10).
Als Beleg fur deutlich hohere Temperaturen kdnnen bestimmte Gruppen der Archae-
bakterien gesehen werden, die als die ursprunglichsten Organismen auf der Erde gel-
ten. Sie zeigen eine ausgepragte Thermophilie (Vorliebe fur Hitze), mit Optimum-
stemperaturen von > 120 °C (z. B. Oschmann et al. 2002).

Klimaproxis: Datentrager fiir Palaoklimainformationen
Sedimente und Sedimentstrukturen als Klimaindikatoren

Viele Sedimente und Sedimentstrukturen sind gute Klimaanzeiger. Die genaue Alterseinstu-
fung ist aber oft schwierig.

Glaziale Sedimente (Beispiele)

Tillite, Moranen, gekritzte Geschiebe und Dropstones sind Beispiele fiir Anzeiger von ter-
restrischer bzw. mariner Vereisung. Sie werden erzeugt, indem Gletscher Sediment
fracht vor sich herschieben, beziehungsweise Kratzspuren auf felsigem Untergrund
hinterlassen. Dropstones entstehen wenn Eisberge beim Schmelzen ihre Gerdllfracht
sedimentieren.

LoR ist ein aolisches Periglazialsediment, typisch fir ein kaltes und trockenes Kontinental-
klima.

Zusammensetzung und Zirkulation der Atmosphére

Die heutige Atmosphare besteht aus Stickstoff (78%), Sauerstoff (21%), Argon (1%),
CO, (0,0370% bzw. 370 ppm) und verschiedenen Spurengasen. In Abhangigkeit von
der Temperatur konnen zusatzlich bis zu 4% Wasserdampf enthalten sein. Diese Zu-
sammensetzung verdanken wir der Verwitterung und der biologischen Evolution. Die
Atmosphare in der Frihzeit der Erde bestand im wesentlichen aus CO,, N, und Was-
serdampf, in geringeren Mengen auch aus CO, H,S, CH,, NH; und Argon. Uber ei-
nen Zeitraum von vier Milliarden Jahren wurden durch den Kohlenstoffkreislauf ge-
waltige Mengen an Kerogen (fein verteiltes organisches Material in Sedimentgestei-
nen) und Kalkgesteinen (Karbonate) in der Erdkruste gespeichert (Schidlowski 1988,
1993). Rechnet man die darin enthaltene Menge an CO, um, kommt man auf eine
Zusammensetzung der "Uratmosphare” mit etwa 95 % CO, bei einem Druck von 80
bis 100 bar. Eine solche Atmosphare ahnelt den Verhaltnissen auf der Venus. Die
Entstehung des Lebens fand also unter vollkommen anderen Bedingungen als heute
statt (Oschmann et al. 2002).

Ein grolRer Unsicherheitsfaktor bei diesen Abschatzungen ist der Wasserdampfgehalt
der Atmosphare. Wasserdampf ist ein sehr wirksames Treibhausgas, allerdings hangt
sein Gehalt in der Atmosphare von der Temperatur ab. Treibhausklimabedingungen
sind vermutlich immer auch mit hoheren Wasserdampfanteilen in der Atmosphare
verbunden und daher mit dem CO,-Anteil positiv ruckgekoppelt. Der EinfluR von
Wasserdampf und CO, kann in der Paldoklimatologie nicht getrennt werden. Unsi-
cher und nicht quantifizierbar ist damit auch Art und Umfang der Bewdlkung.
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Fur die Zirkulation der Atmosphare in der Erdgeschichte gilt, dass sie den gleichen
physikalischen Gesetzmaligkeiten gehorcht wie heute. Trotzdem muss wegen der
verschiedenen Klimatypen, Eishaus- und Treibhausklima, mit hdherem, bzw. wesent-
lich niedrigerem Aquator-Pol-Temperaturkontrast und wegen der anderen Kontinent-
verteilung stark abstrahiert werden. In Abb. 6 ist die tropospharische Zirkulation (im
Nordsommer) fur einen hypothetischen, rautenformigen "Mega-Kontinent” auf der Ba-
sis einer dreizelligen Zirkulation (tropische Hadley-Zelle, Ferrel-Zelle und Polarzelle)
dargestellt. Diese Situation begunstigt eine starke meridionale Zirkulation, wie sie in
der Erdgeschichte zu Zeiten von Pangaea vor etwa 280 bis 190 Millionen Jahren
herrschte (z.B. Kutzbach & Gallimore 1989; Hay et al. 1990 a, b; Parrish 1993;
Oschmann 2002; Rohl et al. 2001). Ein typisches Merkmal unseres heutigen Klimas
sind die polaren Hochdruckgebiete (wegen der polaren Eiskappen), und die Polar-
front an der Grenze Ferrel-Zelle zu Polarzelle. Wahrend Treibhausklimaphasen war
das Frontensystem wahrscheinlich deutlich schwacher und weiter polwarts verscho-
ben. Moglicherweise fehlte es wahrend der Sommermonate ganz (z.B. Oschmann
1990).

FUr einige Abschnitte der jungeren Erdgeschichte (vor allem seit der Oberkreide, seit
etwa 100 Millionen Jahren) gibt es ausreichend Proxi-Daten fur die Oberflachenwas-
sertemperaturen der Ozeane und Kontinente, erstellt z. B. anhand der Sauerstoffiso-
topie von Planktonorganismen und Blattformen der Landpflanzen (siehe Box S. 11).
Auf Basis dieser Daten lassen sich die Atmospharentemperaturen und die Zirkula-
tionsmuster modellieren (z. B. Barron & Peterson 1991; Barron 1992; Barron et al.
1995). In der Erdgeschichte mit bekannter Palaogeographie aber unzureichenden
Proxidaten wird versucht, durch Abstraktion der heutigen Verhaltnisse die atmospha-
rische Zirkulation qualitativ zu beschreiben (Parrish & Curtis 1982; Parrish et al. 1982,
Oschmann 1990, Gyllenhaal et al.1991).
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Abb. 6 Globales Zirkulationsschema fiir einen hypothetischen "Mega-Kontinent” im Nordsommer. Die-
se Situation fuhrt zu einer verstarkt meridionalen Zirkulation (nach Hay et al. 1990 a, b, und Oschmann
1990).
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Kryosphére

Als Kryosphare werden Eispanzer in den Polarregionen auf Kontinenten, wie heute in
Gronland und der Antarktis, bezeichnet. In der Erdgeschichte gab es mindestens funf
grolde Vereisungsphasen in denen sich grof3flachige und kilometerdicke kontinentale
Eismassen bildeten. Die Dauer dieser Eiszeiten betrug bis zu einigen 100 Millionen
Jahren. Allerdings wechselten sich innerhalb dieser Zeitraume Vereisungs- und
Warmphasen in kurzeren Zeitintervallen ab. Die Entstehung der funf grof3en Verei-
sungsphasen in der Erdgeschichte sind mit Evolutionsschuben verbunden, die neue
Primarproduzenten hervorbrachten. Jede evolutive Weiterentwicklung erhohte die
Biomasse. Durch die Entwicklung immer stabilerer Zellwand- und Stitzgewebe wurde
immer mehr organisches Material als Kerogen in die Gesteine eingelagert und nicht
wieder zu CO, zersetzt (z.B. Berner 1997). Diese Defizite im CO,-Haushalt sind ver-

mutlich die wichtigste Voraussetzung flr Eiszeiten.

Eine entscheidende Rolle spielt auch die Verteilung der Kontinente auf der Erdober-
flache. Das beste Beispiel ist die Wanderung des grof3en Stdkontinents Gondwana
(bestehend aus Afrika, Antarktika, Australien, Arabien, Indien und Sudamerika) Uber
den Sidpol (Caputo & Crowley 1985; Abb. 7). Ausgedehnte Festlandsvereisung war
nur moglich, wenn dieser groRe Kontinent sich in Polrandlage befand (Ende Ordivi-
zium und Oberkarbon). Bei zentraler Polposition in der Mitte des Kontinents (Obersi-
lurium) lagen die niederschlagsreichen Randgebiete bereits in mittleren Breiten zwi-
schen 30 und 50°. Das trockene Innere des Riesenkontinents konnte nicht vereisen.
Die Situation im Mittleren Devon stellt einen Ubergang dar, bei der es zu einer schwa-
cheren, lokalen Vereisung in Sidamerika gekommen ist.

Ende Ordovizium (vor 445 Obersilurium (vor 420 Mittleres Devon (vor Oberkarbon (vor 300

Millionen Jahren) Millionen Jahren) 380 Millionen Jahren) Millionen Jahren)
Grofe:
Antarktis: 14 Millionen km?2 Australien: 8 Millionen km2 Siidamerika: 17 Millionen km2
Afrika: 30 Millionen km2 "Arabien u_Indien” 7 Mill. km2 Gondwana: ~75 Millionen km?2

Abb. 7 Vier skizzenhafte Polpositionen des grof3en Siidkontinents Gondwana (bestehend aus Afrika,
Antarktika, Australien, Arabien, Indien und Sidamerika). Ausgedehnte Festlandsvereisungen entstan-
den nur, wenn dieser grofde Kontinent sich in Polrandlage befand (Ende Ordivizium und Oberkarbon)
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Geosphére und Biosphére

In der Geosphare steckt heute der bei weitem grofdte Teil des irdischen Kohlenstoffs
im Kerogen (organische Reste) und in den Kalkgesteinen. Die darin enthaltene Men-
ge entspricht mehr als der 100.000-fachen Menge der heutigen Atmosphare.
Zuruckgerechnet in CO, ergibt sich daraus die Zusammensetzung der "Uratmospha-

re” mit etwa 95 % CO, bei einem Druck von 80 bis 100 bar (siehe oben).

Durch die fortschreitende Evolution im Verlauf der Erdgeschichte tritt die Biosphare
als treibender Motor fur den Kohlenstoffkreislauf und die Klimaentwicklung immer
starker in den Vordergrund. Zum einen erhoht sich die Menge an Biomasse gewaltig.
Vor allem mit der Ausbildung der terrestrischen Walddkosysteme steigt die Biomasse
um das Tausendfache. Zusatzlich entwickeln in der Erdgeschichte die Primarprodu-
zenten (chemo- und photoautotrophe Bakterien, Phytoplankton und Landpflanzen)
immer resistentere Zellwand- und Stitzgewebe. Diese werden (und wurden) bei der
Zersetzung nur noch teilweise zu CO, und H,O zurlckverwandelt und damit langfri-

stig in der Geosphare gespeichert. Die organischen Anteile der Geosphare, das Kero-
gen, reichern sich unter gunstigen Bedingungen zu fossilen Brennstoffen an. Seit
etwa 150 Jahren wurden und noch einige Jahrzehnte werden Erdol- und Erdgasre-
serven verbraucht, die zu ihrer Entstehung viele 100 Millionen Jahre gebraucht ha-
ben. Die Langzeitspeicherfunktion der Geosphare wird damit aufgehoben.

Klima durch die Erdgeschichte.

Im Wesentlichen wird das Klima in die Erdgeschichte von der gegenlaufigen
Entwicklung im CO,-Gehalt der Atmosphére und der Strahlungsenergie der Sonne
bestimmt. Wahrend die Sonnenenergie etwa gleichformig zunimmt, verlauft der
Ruckgang im CO,-Gehalt in Schuben, verursacht durch Verwitterung, Kalkbildung
und biogene CO,-Bindung (Abb. 8). Dadurch kommt es im Verlauf der Erdgeschichte
zu einem mehrfachen Wechsel von Warm- und Kaltphasen. Ob dabei grof3flachige
Vereisungen auftreten kdnnen, hangt zusatzlich von anderen Uberlagernden Klima-
faktoren, wie z.B. der Kontinentverteilung, ab.

Die folgende Darstellung soll und kann nur einen generalisierten Uberblick der wech-
selvollen Klimageschichte geben.

Die ersten zwei Milliarden Jahre

Vor 4,5 Milliarden Jahren war die Erde glutflissig mit Temperaturen an der Oberfla-
che von > 1200 °C. Die hohen Temperaturen haben mehrere Ursachen. Sie resultier-
ten aus der adiabatischen Aufheizung bei der Bildung des Sonnensystems, aus der
Energie heftiger Meteoriteneinschlage und Protoplanetenkollisionen in der spaten Ak-
kretionsphase (ein solches Ereigniss flhrte zur Mondbildung) und aus dem Zerfall
kurzlebiger Radionukleide. In der Bildungsphase des Sonnensystems durchlief unse-
re Sonne zusatzlich die kurze T-Tauri-Phase, in der sie eine variierende aber z.T. viel-
fach hohere Strahlungsenergie lieferte (Smoluchowski 1989). Zu dieser Zeit gab es
keine dauerhafte Atmosphare oder Ozean auf der Erde.
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In der Folgezeit stabilisierte sich die Sonne als Hauptreihenstern. Die Strahlung be-
trug zunachst nur etwa 70% des heutigen Wertes, steigerte sich aber langsam bis
heute (Newman Rood 1977; Gilliland 1989). Die Oberflache der Erde kiuhlte langsam
ab und bildete durch Ausgasung des Mantels eine Atmosphare. Moglicherweise ging
diese durch extreme Meteoriteneinschlage mehrfach wieder verloren und wurde neu
gebildet. Der Druck der frihen Atmosphare betrug moglicherweise 80 bis 100 bar, bei
einem sehr hohen Wasserdampf und CO,-Anteil. In der Erdatmosphare war damals
moglicherweise mehr als 100.000 mal soviel CO, vorhanden wie heute. Die geringe-
re Strahlung der jungen Sonne wurde dadurch kompensiert. Die Mengenangaben flr
den CO,-Gehalt in der fruhen Atmosphare differrieren erheblich (z. B. Jenkins 1991;
Kasting 1992a, b; Kasting et al. 1992, Walker 1990; Erikkson et al. 1998). Eine ver-
nunftige Annahme beruht darauf, dass Venus und Erde bei der Akkretion etwa gleich
viel CO, erworben haben. Auf der Venus gibt es etwa 6x1020 kg CO,. Wenn man alle
oberflachennahen Resevoirs der Erde addiert, ergibt sich eine Aquivalentmenge von
8x1019 kg CO, (Abb. 4.). Die Differenz, etwa der Faktor 7, steckt wahrscheinlich noch
im Erdmantel. Es ist plausibel davon auszugehen, dass ein Groldteil des heute lithos-
pharisch gebundenen CO, fruher gasférmig in der Atmosphare enthalten war. Eine
ahnliche Abschatzung kann fur den Wassergehalt der Erde gemacht werden. Die
Ozeane beinhalten etwa 1,4x1020 kg flissiges Wasser. Dazu kommt nochmal die
etwa 7-fache Menge, die im Erdmantel gespeichert ist. Das Wasser der Ozeane war
zunachst als Dampf in der Atmosphare enthalten. Die frihe Atmosphare der Erde
durfte demnach sehr dicht gewesen sein.

Klimaproxis: Datentrager fur Palaoklimainformationen
Anzeiger fir arides Klima (Beispiele)

Fossile Diinen sind Indikatoren fur ein arides Klima und weitgehend konstante Windrichtun-
gen.

Redbeds (Rotsedimente) sind Anzeiger fur warme und trockene Gebiete, heute zwischen
40°N und 40°S zu finden;

Evaporite (Eindampfungsgesteine) sind in den Subtropen zwischen 15 -30°, z.T. auch im In-
neren der Kontinente niederer und hoher Breiten anzutreffen.

Calcrete (Caliche ) sind durch Verdunstung entstandene Kalkkrusten auf ariden Boden.
Carneole sind durch Verdunstung entstandene Kieselsdureausfallungen auf ariden Boden.

Karbonate (Kalkgesteine) gelten als Anzeiger fur flachmarine Bereiche in einem warmtrock-
enen Klima. (Man kennt mittlerweile auch Kaltwasser-Karbonate.)

Anzeiger fiir humides Klima (Beispiele)

Laterite (Fe und Al reiche Roterde) und Bauxite (Al reiche Erde) sind Verwitterungsprodukte
bei warm-humidem Klima am Festland.

Kohlen sind Anzeiger flr humides Klima von den Tropen bis in kiihl gemaRigte Zonen. Kohle
bildet sich aus Landpflanzen, die seit dem Silur vorkommen.
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Nachdem die Oberflache der Erde sich ausreichend abgekuhlt hatte, bildete sich
durch Differenziation aus dem Mantel eine dauerhafte Kruste (Kontinente) und die
Ozeane regneten aus der Atmosphare ab. Nun konnte viel CO, physikalisch und che-

misch im Ozean geldst werden. Zusatzlich wurde durch den nun einsetzenden Silikat-
Karbonat-Kreislauf Uber die Verwitterung und Kalkbildung sehr viel CO, gebunden

und auf der kontinentalen Kruste abgelagert und damit dem Recycling Uber die Sub-
duktion entzogen. Allmahlich machte sich auch die Primarproduktion der Bakterien
bemerkbar und erhdhte zusatzlich den CO,-Verbrauch (Eriksson et al 1998; Schid-

lowski 2001; Oschmann et al 2002).

Diese fruheste Phase der Erdgeschichte ist nicht bzw. nur sehr durftig Uberliefert. Die
altesten Minerale sind etwa 4,3 Milliarden, die altesten Gesteine etwa 4 Milliarden
Jahre alt. Informationen aus der Zeit davor stammen von Meteoriten, unseren be-
nachbarten Himmelskdrpern und theoretischen Uberlegungen. Alteste Nachweise
des Verwitterungskreislaufs (und damit von flissigem Wasser) gehen auf mindestens
4 Milliarden Jahre zurlck. Die mutmalilich altesten Bakterien sind 3,5 Milliarden Jah-
re alt (zur kontroversen Diskussion siehe: Schopf & Packer1987, Schopf et al. 2002,
Brasier et a. 2002). Wahrscheinlich gehen flussiges Wasser und bakterielles Leben
auf der Erde viel weiter in die Erdgeschichte zurtck, vermutlich deutlich jenseits von 4
Milliarden Jahren (zur kontroversen Diskussion siehe z. B.: Eriksson et al. 1998;
Schidlowski 2001, Oschmann et al. 2002; Zuilen et al. 2002; Abb. 8).

Die erste grol3e Eiszeit (2,5 bis 2,3 Milliarden Jahre)

Die Phase der langsamen Abkuhlung und des stetigen CO,-Verbrauchs hielt bis etwa

2,5 Milliarden Jahre vor heute an. Schliel3lich unterschritt das Energiebudget der
Erde den kritischen Wert und die erste gro3e Eiszeit, die etwa 200 Millionen Jahre
dauerte, setzte ein (Jenkins 1991; Kasting 1992a, b; Kasting et al. 1992; Walker
2000). (Zum Vergleich, das Zeitalter der Dinosaurier war mit 135 Millionen Jahren
deutlich kirzer.) Sehr wahrscheinlich handelt es sich nicht um eine durchgehende
Eiszeit, sondern um mehrere sich mit Warmzeiten abwechselnde Vereisungsphasen.
Wenn die organische Produktion und die Rate der chemischen Verwitterung hoch wa-
ren, wurde viel CO, verbraucht und die Erde vereiste. Dadurch kam die bakterielle
Produktion und die chemische Verwitterung weitgehend zum Erliegen und der
CO,-Wert stieg wieder an. Als Folge horte die Vereisung wieder auf. Dieser Wechsel
wiederholte sich, bis die Solarstrahlung, die inzwischen auf etwa 85% des heutigen
Wertes gestiegen war, den Mangel an CO, kompensierte. Am Ende der Eiszeitperio-
de treten die ersten Rotsedimente auf, die ihre Farbe durch sedimentare Mineralbil-
dungen mit 3-wertigem Eisen bekommen. Zur Bildung dieser Minerale muss in der
Atmosphare freier Sauerstoff vorhanden gewesen sein. Die zunehmende Bedeutung
des biogenen Kreislaufs (CO, + H,O ® CH,O + O,) wird dadurch deutlich (Eriksson et
al 1998; Schidlowski 2001; Oschmann et al 2002; Abb. 8).



Klimastatusbericht 2003 DWD 19
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Abb. 8 Zusammenfassende Darstellung der Evolution und der klimarelevanten Faktoren der Erdge-
schichte. Die geringere Stahlung der jungen Sonne wird durch die hohen CO,-Werte in einer Venus-

ahnlichen Atmosphéare kompensiert. Allmahlich wird durch die Verwitterung und die Primarproduktion
der CO,-Gehalt stark erniedrigt. In der Folgezeit ereignen sich immer wieder Eiszeitperioden. Die vier
groRten sind hier verzeichnet.

Der Planet der Bakterien und Einzeller (2,5 bis 0,9 Milliarden Jahre)

Bakterien sind in grolRer Vielfalt auf der Erde prasent und halten durch ihre Stoffwech-
sel den CO,-Wert etwa auf einem Vielfachen (eventuell 20 fachen) des heutigen Wer-

tes. Der Sauerstoffwert in der Atmosphare und im Oberflachenwasser der Ozeane
stabilisierte sich auf etwa 0,5 bis 1% des heutigen Wertes, und lie3 damit vielfaltige
anoxische und oxische, autotrophe und heterotrophe Stoffwechselwege zu. Die Bak-
terien entwickelten die Fahigkeit sich zu vielzelligen, aber Uberwiegend undifferen-
zierten Aggregaten zusammen zu lagern. Den entscheidenden Impuls fir die Hoher-
entwicklung gab aber die Inkorporation von kleinen oxischen, heterotrophen und
autotrophen Bakterien als funktionale Einheiten in andere Bakterien. Durch diese
Endosymbiose entstanden vor etwa 2,3 Milliarden Jahren tierische und pflanzliche
Eucariota (Einzeller mit echtem Zellkern) mit deutlich stabileren Zellwandstrukturen
als bei den Bakterien. In der Folgezeit wurde durch eine gesteigerte organische Pro-
duktion und die Einbettung der zersetzungsresistenten Zellwandstrukturen in die Li-
thosphare, der Atmosphare erneut viel CO, entzogen (Abb. 8). Verstarkt wurde dieser

Trend zusatzlich durch die, vor etwa 1,5 Milliarden Jahren auftauchenden, mehrzelli-
gen Organismen (Kandler 1994, Grasshoff & Gudo 2002, Oschmann et al. 2002).
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Die zweite grol3e Eiszeit (900 bis 600 Millionen Jahre)

Diese Eiszeitperiode war durch viele langere Warmphasen unterbrochen und wird
deshalb heute oft in mehrere separate Vereisungen unterteilt. Hier wird sie als ein Er-
eignis behandelt, weil die Ursachen der Vereisungen mit der hohen Bakterien- und
Planktonproduktion, sowie mit dem langsamen Aufblihen der mehrzelligen Algen zu-
sammenhangen. Vermutlich war es die gravierendste Vereisungsperiode, die es je
auf der Erde gab, bei der selbst niedrige Breiten bis in die Aquatorregion betroffen
waren. Man spricht deshalb auch in dieser Zeit vom "Schneeball Erde” (Abb. 8, Jen-
kins 1991, Hoffmann 1998).

Das Aufbliihen der marinen Vielzeller (670 bis 440 Millionen Jahre)

Nach Abklingen der extremen Eiszeit erreichte die Sonnenstrahung etwa 96 % des
heutigen Wertes. Der CO,-Gehalt der Atmosphare lag vermutlich 15- bis 20-mal ho-

her als heute. Damit herrschte auf der Erde ein bis in hohe Breiten ausgeglichenes
Klima (Berner 1991). Der Sauerstoffgehalt der Atmosphéare erreichte einige Prozent
und erlaubte vielfaltiges pflanzliches und tierisches Leben (Abb. 9). In diese Phase
fiel auch die Entwicklung der Hartteile (Knochen und Kalkschalen, sowie pflanzlicher
Stutzgewebe), die in der Folgezeit eine starke Zunahme der Diversitat und der Indivi-
duengrofRe der Organismen forderte.

Die dritte Eiszeit (460 bis 430 Millionen Jahre)

Diese Vereisungsphase war nicht so gravierend und auf die Sudpolregion be-
schrankt, die im Bereich der heutigen Sahara lag (Abb. 7 und 9). Die Ursache lag
wahrscheinlich in der Entstehung der Landpflanzen, die in diesem Zeitintervall began-
nen, sich am Festland zu etablieren. Der CO,-Gehalt der Atmosphéare sank auf etwa

den 10-fachen heutigen Wert (Berner 1991; Crowley & North 1991; Frakes Francis &
Syktus 1992).

Die Entwicklung der Waldb6kosysteme (430 bis 330 Millionen Jahre)

Bereits relativ kurze Zeit nach der ersten Besiedlung des Festlands durch Pflanzen
entstanden verholzte Gewachse, die bald Baume und nach und nach richtige Waldé-
kosysteme bildeten. Dadurch wuchs die Biomasse auf Kosten des atmospharischen
CO,. Die aus Lignin und Zellulose bestehenden Stutzgewebe der Baume wurden

zum Teil in der Lithosphare gebunden. Vor etwa 360 Millionen Jahren kam es zu einer
regional begrenzten Vereisung in Studamerika, das damals in der Sudpolregion lag
(Abb. 7 und 9). Der Sauerstoffgehalt der Atmosphare naherte sich den heutigen Wer-
ten (Berner 1991, 1997; Crowley & North 1991; Frakes et al. 1992).
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Die vierte Vereisungsphase (320 bis 270 Millionen Jahre)

Die vierte Vereisungsphase betraf weite Teile des grof3en Sudkontinents Gondwana
(Abb. 7 und 9). Betroffen waren vor allem Sudamerika, das sudliche Afrika, die An-
tarktis, Indien und Australien. Durch Kontinentkollisionen formte sich der Superkonti-
nent Pangaea. Die plattentektonische Aktivitat kam dadurch vorubergehend zum Still-
stand und der CO,-Ausstol3 durch Vulkanismus verringerte sich. Zusatzlich breiteten

sich die Waldokosysteme aus und erreichten erstmals globale Dimensionen. Auf Ko-
sten des atmospharischen CO, wuchs der Anteil des biogen gebundenen und in der

Lithosphare gespeicherten Kohlenstoffs stark an. Die CO,-Werte lagen, bei geringe-

rer Sonnenstrahlung, in der gleichen GroRenordnung wie heute. Der atmospharische
Anteil an Sauerstoff lag wahrscheinlich hoher als heute (Crowley et al. 1989; Crowley
& Baum 1992; Kutzbach & Gallimore 1989; Berner 1991, 1997; Crowley & North
1991; Frakes et al.1992).

Das warme Mesozoikum (270 bis 35 Millionen Jahre)

Vom ausgehenden Paldozoikum bis in das fruhe Tertiar herrschte auf der Erde ein
Klima ohne grol¥flachige Vereisungen. Mit der Entwicklung der Landtierwelt (Amphi-
bien, Reptilien, Insekten usw.) im ausgehenden Paldozoikum Ubernahmen heterotro-
phe Organismen eine wichtige Rolle beim Recycling des organischen Materials und
somit als CO,-Produzenten. Zusatzlich wirkte sich die Zunahme der Sonnenenergie,

und das Zerbrechen von Pangaea mit der verbundenen Erhohung des vulkanischen
CO, -Ausstolles auf das Klima aus (Abb. 9).

Solange Pangaea existierte (bis etwa 190 Millionen Jahre) war das Klima extrem kon-
tinental gepragt mit riesigen innerkontinentalen Wustengebieten und einer starken,
saisonal wechselnden, meridionalen Zirkulation (Kutzbach & Gallimore 1989; Parrish
1993; Rohl et al. 2001; Oschmann 2002). Nach dem Zerbrechen von Pangaea stell-
ten sich global warm-humide Bedingungen ein, die bis in hohe Breiten reichten (z. B.
Parrish & Spicer 1988; Spicer & Parrish 1990). Vor etwa 100 Millionen Jahren erreich-
te diese Warmperiode ihren Hohepunkt mit ungewohnlich hohen Temperaturen im tie-
fen Ozean von 14 bis 16 °C (Crowley & North 1991; Frakes et al. 1992). Etwa zu die-
ser Zeit setzten sich neue Phytoplanktontypen im Ozean durch und auf dem Festland
wurden die Blutenpflanzen dominant. Der Anteil der Biosphare erhdhte sich damit
noch einmal auf Kosten des atmospharischen CO,-Anteils.

Die fiinfte Vereisungsphase (35 Millionen Jahre bis heute)

Die letzte grole Eiszeitperiode begann vor etwa 35 Millionen Jahren mit der Verei-
sung der Antarktis, die sich seit dieser Zeit als isolierter, relativ kleiner Kontinent in
zentraler Sudpolposition befindet. Sie wird durch eine ringférmige Wind- und Wasser-
zirkulation vom Austausch mit den warmeren, niederen Breiten abgeschirmt. Dadurch
kihlte das Wasser um die Antarktis ab und sank in die Tiefen der Ozeane. Durch die-
sen Prozess sind die Weltmeere heute 12 bis 14° kalter als vor 70 Millionen Jahren.
Seit etwa 3 Millionen Jahren ist auch die Nordpolarregion permanent vereist. Seit
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etwa einer Million Jahre gab es 10 Phasen ausgedehnter Kontinentvereisung auf der
Nordhemisphare. Die Eisschilde von mehreren Kilometer Dicke reichten in Nordame-
rika bis zu den GrofRen Seen und von Skandinavien bis nach Mitteleuropa. Auch un-
ser heutiges Klima gehort zu dieser Eiszeit, auch wenn wir gegenwartig in einer eher
warmeren Zwischenphase leben (Wolfe 1978; Douglas & Woodruff 1981, Berner
1991, 1997; Crowley & North 1991; Frakes et al. 1992).

Die Ursache dieser jungsten Eiszeit liegt in der Entstehung neuer Phytoplanktonorga-
nismen, die heute die marine Primarproduktion bestimmen, und vor allem im Aufkom-
men der Blutenpflanzen vor etwa 100 Millionen Jahren, die den biogenen Kohlen-
stoffanteil nochmals auf Kosten des atmospharischen CO, erhéhten (Abb. 8 und 9).

Obwohl die Sonnenenergie auch in den letzten 100 Millionen Jahren weiterhin leicht
zugenommen hat, konnte dadurch das CO,-Defizit nicht ausgeglichen werden.

Abb. 9 Zusammenfassende Darstellung der klimarelevanten Faktoren der jungeren Erdgeschichte
und die wesentlichen evolutiven Erneuerungen. Als steuernder Faktor tritt die terrestrische Primarpro-
duktion immer starker in den Vordergrund (siehe Klappkarte).

Abb. 10 Darstellung von 4,5 Milliarden Jahren Erd- und Lebensgeschichte anhand einer Zeitspirale
mit der Gliederung in der Erdzeitalter und Systeme. Aus der Friihphase der Erde, dem Hadaikum, gibt
es auf der Erde keine Uberlieferungen. Archaikum und Proterozoikum sind die Zeitalter der Bakterien
und Einzeller. Bereits in diesen Zeiten steuert die Biosphare entscheidend das Klima der Erde. Erst mit
Beginn des Phanerozoikums gibt es Makrofossilien mit Hartteilen. In der Folgezeit verlauft die evoluti-
ve Entwicklung und mit ihr gekoppelt die Klimaentwicklung sehr rasch (siehe Klappkarte).
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Abb. 11 Uber die Sauerstoffisotopie der Schalen kleiner Einzeller I&sst sich die Wassertemperatur zu
Lebzeiten dieser Organismen bestimmen. Die Schalen planktonischer und benthischer Einzeller (Fora-
miniferen) aus dem subantarktischen Meeresbereichen zeigt, dass die Wassertemperatur an der
Oberflache und in groRer Tiefe seit 70 Millionen Jahren etwa im gleichen Umfang um 12 bis 14°C ab-
genommen hat. Planktonischer Foraminiferen aus dem subaquatorialen Pazifik zeigen, dass die tro-
pisch-subtropischen Regionen im gleichen Zeitraum nur um 4 bis 6°C abkihlten. Am Meeresboden der
tiefen Ozeane ist das Wasser heute relativ einheitlich etwa 2° kalt.
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Wenn man die Klimageschichte Revue passieren lasst, ist es faszinierend zu sehen,
wie das Zusammenspiel der verschiedenen Faktoren seit 4 Milliarden Jahren die
Erde im "vitalen Fenster” halt und damit die Entstehung des Lebens und die Evolution
immer komplexerer Organismen und Okosysteme ermdglicht hat.

Als Prognose fur die nahe Zukunft (Dekaden bis Jahrhunderte) zeichnet sich ein
CO,-Uberschuss ab. Dabei spielt vor allen die Waldrodung eine Rolle, wobei die Bio-

sphare als Verbraucher und Speicher von CO, reduziert wird. Von noch groRerer Be-

deutung ist der Verbrauch der fossilen Brennstoffe, was die Rolle der Geosphare als
Langzeitspeicher aufhebt. Uber Jahrmillionen als Kerogen gespeicherter Kohlenstoff
wird in wenigen Jahrhunderten als CO, wieder freigesetzt.

Die Prognose fiir die ferne Zukunft (106 bis 109 Jahre) laRt aufgrund der bisherigen
erdgeschichtlichen Klimaentwicklung eher ein CO,-Defizit erwarten. Die Biosphéare

wird als Speicher und Verbraucher weiter der Atmosphare CO, entziehen. Der platt-

entektonische Zyklus als Motor des Silikat-Karbonat-Kreislaufs wird langsamer, wo-
durch der CO,-Verbrauch die Nachlieferung Ubersteigen wird. Im gleichen Zeitrah-

men wird aber die Strahlungsintensitat der Sonne weiter zunehmen. Ob und welche
Rolle der Mensch in solchen Zeitskalen spielen wird ist nicht vorhersehbar.
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