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KURZFASSUNG

Mit Hilfe von Isotopenkurven gemessen an planktischen und benthischen Foraminiferenge-
hiusen aus Sedimentkernen sowie Karbonatgehalten und anderen sedimentologischen und
geochemischen Sedimentparametern wurde versucht, die paliozeanographische Entwicklung
in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre zu rekonstruieren. Besonderer Schwer-
punkt wurde auf die Rekonstruktion der Geschichte der Tiefenwassererneuerung in der
Gronlandsee gelegt, die heute ein wichtiger Transportmechanismus von sauerstoffreichem
Oberflichenwasser in die tiefen Wasserschichten der Ozeane ist.

Die Konvektion in der Wasserséule zeigt die direkte Abhiingigkeit vom EinfluB salzreicher
atlantischer Oberfldichenwassermassen in der Gronlandsee. Niedrig saline Wassermassen
verhindern die Bildung von Tiefenwasser; hier spielen besonders Schmelzwasserzufliisse
vom Gronlédndischen Eisschild und die intensive Meereisbedeckung eine wichtige Rolle.

In der Gronlandsee kam es fast wihrend der gesamten letzten 340.000 Jahre mehr oder weni-
ger kontinuierlich zur Erneuerung von Tiefenwasser. Sehr intensive Ventilation in der Was-
sersdule ist in den Stadien 5 und 1 zu finden, wihrend die anderen Interglaziale, besonders
Stadium 7, durch ldngere Abschnitte drastisch reduzierter Tiefenkonvektion unterbrochen
wurden. Aber auch Glazialzeiten zeichneten sich durch Tiefenwassererneuerung aus. Hier
war vor allem die Wechselwirkung zwischen Meereisbildung und dem Abschmelzen der
Meereisdecke der Grund fiir regionale Konvektion in der Wassersdule. Die Eisdecke im
Stadium 6 wies immer wieder groBere offene Wasserfliachen auf (Polynjas), die eine Vermi-
schung der oberen mit den tieferen Wasserschichten zulieB. Instabile paliozeanographische
Verhiltnisse im Stadium 3 sind auf den stetigen Schmelzwassereintrag vom Gronlidndischen
Eisschild und saisonaler Meereisbildung zuriickzufiihren. Tiefenkonvektion war regional
beschrinkt, wihrend intensive Vermischung bis zu intermedidiren Wasserschichten iiber

ldngere Zeitrdume stattfand.

Die Groénlandsee zeichnet sich in den letzten 340.000 Jahren immer wieder durch Schmelz-
wassereintrige aus, die besonders wihrend der Glazialstadien intensiv gewesen sind. Diese
intraglazialen Schmelzwasserereignisse beruhen fast ausschlieBlich auf der Instabilitit des
Gronlédndischen Eisschilds wihrend der Kaltzeiten und sind meist nicht mehr auBerhalb der
Gronlandsee zu beobachten.

Die Gronlandsee ist vorwiegend vom Einstrom polarer Wassermassen aus dem Nordpolar-
meer geprigt. Eine durchgehende kompakte Eisdecke ist nur im Stadium 10 zu vermuten, in
den darauffolgenden Glazialstadien kam es nur zu einer saisonal variablen Meereisbe-
deckung. Die héchsten Temperaturen der letzten 340.000 Jahre werden in der Gronlandsee im
Holoziin beobachtet. Zu einer ersten geringen Erwirmung kam es im Stadium 7. Im Stadium
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5 wurden deutlich hhere Temperaturen beobachtet (5.51), die aber die heutigen Werte nicht
erreichten. Im Gegensatz dazu zeigte die Norwegensee hohe Temperaturen auch fiir die
Stadien 7, 5 und 1, mit maximalen Werten im Stadium 5. Auch im Stadium 6 zeigten sich
Unterschiede zwischen dem &stlichen und westlichen Europ#ischen Nordmeer. In der Gron-
landsee kann fiir das Stadium 6 eine saisonale Eisbedeckung angenommen werden, wo
groBere offene Wasserflichen biogene Produktion ermdglichten. In der Norwegensee dage-
gen wird eine mehr oder weniger kompakte Meereisdecke vermutet. Die sehr komplizierte
Ozeanographie des Européischen Nordmeeres spiegelt sich in den Unterschieden zwischen
dem &stlichen und westlichen Europdischen Nordmeer wider.

ABSTRACT

Isotope data measured on planktonic and benthic foraminifera, carbonate content and other
sedimentological and geochemical parameters were used to reconstruct the paleoceanography
of the Greenland Sea during the past 340,000 years. Special emphasis has been taken to the
history of the deep water renewal, which today is an important mechanism in transporting
oxygen-rich surface water to the deep ocean.

In the Greenland Sea the convection in the water column is directly dependent on the influ-
ence of the high saline Atlantic surface waters. Low saline watermasses hinder the formation
of deep water. Meltwaters coming from the Greenland ice shield as well as intensive ice cover
play a very important role.

During the past 340,000 years it came to a more or less continuous formation of deep water in
the Greenland Sea. Intensive ventilation in the water column is found during Stages 5 and 1,
while other interglacial times, especially Stage 7, are interrupted by longer periods of strongly
reduced deep water renewal. Also, in glacial periods formation of deep water can be observ-
ed, here the interaction of ice cover and meltwater is the reason for regional convection within
the water column. During Stage 6 the ice cover showed large areas of open water, which

allowed the surface waters to mix with deeper layers.

Unstable paleoceanographic conditions during Stage 3 are explained by the continuous input
of meltwater from the Greenland ice shield and a seasonal ice cover. Deep water convection
was regionally limited, while intensive mixing to intermediate water layers has been taken

place over longer periods.

The past 340,000 years in the Greenland Sea are characterized by several meltwater dischar-
ges, which were very intensive especially during the glacial periods. These intraglacial melt-
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water events are caused by the instability of the Greenland ice shield during cold periods and
are restricted to the Greenland Sea.

The Greenland Sea is marked by the predominance of polar watermasses, which come from
the Polar Sea. Only during Stage 10 there seems to be a continuous permanent ice cover in
the Greenland Sea. In the following glacial periods only a seasonal ice cover is found. The
highest temperatures during the 340,000 years are oberserved during the Holocene. A first
warming can be seen during Stage 7. Evidence for higher temperatures is found in Stage 5
(5.51), but they did not reach present day values. The Norwegian Sea on contrary shows
maximum values during Stages 7, 5 and 1, with highest values during Stage 5. Also during
Stage 6 differences between the eastern and western part of the Norwegian-Greenland Sea
can be observed. In the Greenland Sea a seasonal ice cover can be assumed for most parts of
Stage 6, where large areas of open water enabled biogenic production. Whereas in the
Norwegian Sea a more or less permanent ice cover is assumed. This complex oceanography
of the Norwegian-Greenland Sea leaves its imprint and can be observed in the differences
between the eastern and western parts of the Norwegian-Greenland Sea.
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L EINLEITUNG

Das Europdische Nordmeer nimmt eine Schliisselstellung in der globalen Zirkulation der
Ozeane ein, da hier durch den Austausch mit der Atmosphire Wassermassen gebildet werden,
die wesentlich zum Nordatlantischen Tiefenwasser (NADW) beitragen, eine der beiden
Hauptquellen des Tiefenwassers im Weltozean (Swift et al. 1980). Als Hauptverbindung
zwischen dem Arktischen Ozean und dem Nordatlantik spielt die Gronlandsee eine wichtige
Rolle in diesem System der Wechselbeziehungen zwischen Zirkulation und Klima (Olbers
1988). Auch die Wechselbeziehung zwischen Tiefenwassererneuerung und Zirkulations-
muster ist von groBer Bedeutung fiir das globale Zirkulationssystem. Heute ist die Gronland-
see eine der aktivsten Regionen der Tiefenwassererneuerung im Europiischen Nordmeer und
reguliert den Wirme- und Gasaustausch zwischen dem tiefen Ozean und der Atmosphiire
(Rudels et al. 1989). Die in der Gronlandsee gebildeten intermediéiren Wassermassen strémen
als Zwischenwasser durch die DinemarkstraBe und tragen zur Bildung des Nordatlantischen
Tiefenwassers bei (Aagaard et al. 1985), welches in eine weltweite Stromung eintritt und den
Wirme- und Salzaustausch zwischen den Wassermassen der Weltmeere ("Nordic heat

pump") ermoglicht.

Wiirde sich die Atmosphire iiber der Gronlandsee erwirmen, so wiirde das Schmelzen von
Festlandeis der umliegenden Regionen und des Meereises zu einer drastischen Abnahme im
Salzgehalt der Oberflichenwassermassen der Gronlandsee fiihren und die Schichtung in der
Wassersiule stabilisieren. Dieser Abbruch in der Tiefenwassererneuerung iiber eine lingere
Zeitspanne konnte das Stromungsmuster in den Ozeanen beeinflussen und aufgrund des ver-
dnderten Wirmeaustausches mit der Atmosphire zu weitreichenden Klimaverédnderungen in
der Zukunft fiihren. Die Anfilligkeit dieses Systems ist einer der Griinde fiir die abrupten
Klimaschwankungen wiéhrend des letzten Eiszeitzyklus. So kam es in der Vergangenheit im-
mer wieder zu solchen drastischen Verinderungen in der paldoklimatischen und -ozeano-
graphischen Entwicklung des Europdischen Nordmeeres.

Aufgrund dieser Sonderstellung war das Europdische Nordmeer Gegenstand intensiver
wissenschaftlicher Untersuchungen. Besonders die Norwegensee zeichnet sich durch ein
dichtes Netz an Sedimentbeprobungen aus (Holtedahl 1959, Kellogg 1976, Kellogg 1980,
Jansen et al. 1983, Henrich et al. 1989a, Baumann & Matthiessen 1992, Henrich 1992, Kog
Karpuz & Jansen 1992). Untersuchungen haben gezeigt, daB Schwankungen in den sedimen-
tologischen und geochemischen Sedimenteigenschaften drastische Klimaverénderungen
abbilden und zur Rekonstruktion der Palidozeanographie und des Paldoklimas beitragen
koénnen. Von besonderer Bedeutung fiir die Tiefenwasserbildung ist die Oberflidchen-
zirkulation, die stark abhingig ist von Eisbedeckung und SchmelzwassereinfluB. In Zeiten
extremer Abschmelzphasen sind deutlich erhohte Gehalte an eistransportiertem Material im
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Sediment zu finden (Henrich et al. 1989a, Bischof 1991, Baumann et al. im Druck). Anhand
der Verteilungsmuster von Karbonat (Kellogg 1975, Kellogg 1980, Henrich et al. 1989a,
Henrich 1992, Baumann et al. 1993) 148t sich die quartéire Oberflichenzirkulation rekon-
struieren. Auch Anderungen in der Sauerstoffisotopenzusammensetzung von Foraminiferen
reflektieren den Wechsel in der Paldozirkulation (Vogelsang 1990, Sarnthein et al. 1992,
Weinelt 1993).

In der Gronlandsee dagegen wurden aufgrund der heute vorherrschenden Eisbedeckung nur
wenige Untersuchungen durchgefiihrt (Kellogg 1975, Kellogg 1976). Saisonale Verédnderun-
gen in der Eisbedeckung und ihre Verschiebung in Zeit und Raum hinterlassen markante
Muster in den Sauerstoffisotopenkurven und beeinflussen den Karbonat- und Terrigeneintrag

im Sediment.

Diese Arbeit stellt eine umfangreiche Untersuchung an Sedimentmaterial aus der Gronlandsee
dar, die AufschluB iiber die Unterschiede zwischen &stlichem und westlichem Europdischen
Nordmeer geben soll. Mit Hilfe von geochemischen und sedimentologischen Daten werden
die paliozeanographischen Verhiltnisse in diesem Gebiet wihrend der letzten 340.000 Jahre
rekonstruiert. Parameter wie KorngroBenverteilung, Karbonatgehalt, Terrigen- und Biogenzu-
sammensetzung der Sedimente werden als Signaltriger fiir Klimaverinderungen benutzt. Zur
stratigraphischen Einstufung werden Sauerstoffisotopendaten hinzugezogen. Neben der
paliozeanographischen Rekonstruktion in Hinsicht auf Eisbedeckung und dem Einflul
warmer atlantischer Wassermassen, wird vor allem die komplizierte Oberfléchen- und
Tiefenzirkulation in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre gedeutet. Besonderes
Augenmerk wird auf die Tiefenwassererneuerung in diesem Gebiet gelegt, sowie deren
Abbild im Sediment, um zeitliche Abschnitte intensiver Bildung von Tiefenwasser in der
Gronlandsee zu charakterisieren. Die wichtigsten Fragen zur Rekonstruktion der paldozeano-
graphischen Entwicklung in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre, die in dieser
Arbeit beantwortet werden, sind:

- in welchen Zeitabschnitten fand Tiefenwassererneuerung in der Gronlandsee wéhrend
der letzten 340.000 Jahre statt, und welches Signal hinterlassen solche Wassermassen im
Sediment, anhand derer sie in der Sedimentsiule zu erkennen sind?

- wie wirkt sich die Eisbedeckung und Schmelzwassereinstrome auf die Tiefenwasser-
erneuerung in der Gronlandsee sowie die Oberfléchen- und Tiefenzirkulation aus?
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p 5 DAS EUROPAISCHE NORDMEER
2.1. Bathymetrie

Die Bathymetrie des Européischen Nordmeeres spielt eine wichtige Rolle in der Zirkulation
der Wassermassen. Besonders die Beziehung von morphologischen Strukturen untereinander
und zu angrenzenden ozeanischen Regionen sind ein wichtiger Faktor in der Ozeanographie
des Europiischen Nordmeeres (Johannessen 1986). Sie steuern und limitieren die Zirkulation
der Wassermassen.

78°N 80°N 80°N
78°N

30°E
L~ T4°N

20°E

66°N

10°W 0° 10°E

Abb. 1: Bathymetrie des Europdischen Nordmeeres mit den wichtigsten morphologischen Einheiten. Tiefen-
angabe in Metern. Lage der Kemnstationen des bearbeiteten Sedimentmaterials in der Gronlandsee (siehe auch
Tab. 3a im Kap. 3.1.), sowie Lage der Kerne von Jiinger (1990), Vogelsang (1990) und Duplessy et al. (1988‘b)
(siche auch Tab. 3b im Kap. 3.1.). Gestrichelte Linie markiert die mittlere Ausbreitung der Eisgrenze im
September, die gepunktete Linie im Mirz (modifiziert nach Vinje 1977, Gascard et al. 1988) .

Fig. 1: Bathymetric map of the Norwegian-Greenland Sea with the most important morphological units showing
the location of the cores used in this study as well as the position of cores from Jiinger (1990), Vogelsang (1990)
-and Duplessy et al. (1988 b)(see also table 3 a). Depth scale is in meters. The dashed line marks the mean
extension of the ice-border in September, dotted line in March (modified after Vinje 1977, Gascard et al. 1988).
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Die komplexe Bathymetrie im Européischen Nordmeer (Abb. 1) wird von der plattentek-
tonischen Entwicklung des Nordatlantiks seit dem Tertidr geprigt. Im Norden stellt die
FramstraBe die einzige tiefere Verbindung zwischen dem Arktischen Ozean und dem Welt-
meer dar. Die DinemarkstraBe sowie die Island-Feroer-Schottland-Schwelle bilden die siid-
liche Begrenzung des Européischen Nordmeeres und den Ubergang zum Nordatlantik. Aus-
gedehnte Beckenstrukturen (Boreas-, Gronland-, Lofoten- und Norwegenbecken) und subma-
rine Plateaus (Island- und Vgringplateau) werden durch das komplexe mittelatlantische
Riickensystem (Kolbeinsey-, Mohns- und Knipovitchriicken) voneinander getrennt. Junge
vulkanische Transformstérungen (Grénland- und Jan Mayenbruchzone) begrenzen die Gron-

landsee im Norden und Siiden.

2.2. Hydrographie

Das Strémungsmuster im Europdischen Nordmeer (Abb. 2) wird von dem Einstrom atlan-
tischer und polarer Wassermassen bestimmt. Die dadurch entstehenden unterschiedlichen
Wassermassen sind Vermischungsprodukte dieser beiden Komponenten (Johannessen 1986).
Die Komplexitit der Hydrographie wird durch die vertikale Vermischung der Wassermassen
im Européischen Nordmeer stark beeinfluBt. So kommt es gerade im Winter, meist aufgrund
von Abkiihlung der Oberflichenwasser, zur Vermischung mit intermediéiren Wassermassen
(Quadfasel & Meincke 1987), die bis zur Konvektion in der gesamten Wassersiule fiihren

konnen und die Bodenwassermassen erneuern.
2.2.1. Oberflichenzirkulation und Frontensysteme

Die atlantischen Wassermassen bringen warmes, salzreiches Oberfldchenwasser aus dem
Nordatlantik in das Europiische Nordmeer (Dickson et al. 1988). Dieser iiber die Faroer-
Schottland-Schwelle einstrémende nordatlantische Oberflichenstrom setzt sich als Norwe-
genstrom (8°C, 35,3 %o: Johannessen 1986, NC: Norwegian Current) weiter nach Norden fort
und folgt dabei als dstlicher Randstrom dem norwegischen Kontinentalhang (Abb. 2). Auf der
Hohe von Nordnorwegen zweigt ein Teil des Norwegenstroms als Nordkapstrom nach
Nordosten in die Barentssee ab. Der Hauptstrom flieBt nach Nordwesten als Westspitz-
bergenstrom durch die 6stliche FramstraBe (Bourke et al. 1987). Auf dem Weg dorthin
kommt es zum Wirmeverlust und damit drastischer Abkiihlung der Wassermassen
(Johannessen 1986), die ein Abtauchen der atlantischen Wassermassen unter die polaren
Oberflichenwisser bewirken (Aagaard et al. 1987). Es kommt zur erneuten Teilung der
Oberflichenstrome. Als subpolares Zwischenwasser (0°C, 34,9-35,0 %o: Hopkins 1991)
stromt ein Teil nach Norden durch die FramstraBe und bringt relativ warmes, salzreiches
Wasser in den Arktischen Ozean. Die nach Westen auf 300 m abgesunkenen Wassermassen
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(Paquette et al. 1985, Quadfasel et al. 1987) schichten sich als intermedidrer Atlantischer
Riickstrom (0,5-3°C, 34,9-35 %o: Paquette et al. 1985, RAC: Return Atlantic Current) unter
die aus dem Arktischen Ozean einstromenden kalten polaren Wassermassen des Ostgron-
landstromes.

78°N 80°N 80°N
78°N

74°N
30°E

L7 74°N

20°E
66°N

66°N

20°W

10°W 0° 10°E

Abb. 2: Rezente Oberflichenzirkulation und Lage der hydrographischen Fronten im Europdischen Nordmeer
(modifiziert nach Paquette et al. 1985, Johannessen 1986, Bourke et al. 1987, Dickson et al. 1988). Gepunktete
Pfeile stehen fiir intermedizre Strdmungen. Die grauen Linien zeigen die Lage der Polarfront und der Arktischen
Front an. Die in der Karte verwendeten Abkiirzungen werden im Text erklart.

Fig. 2: Recent surface circulation and position of the hydrographic front systems in the Norwegian-Greenland
Sea (modified after Paquette et al. 1985, Johnnessen 1986, Bourke et al. 1987, Dickson et al. 1988). Dotted
arrows show intermediate currents. The gray lines mark the position of the Polar- and Arctic Front. The
abbreviations used in the figure are explained in the text.
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Der westliche Teil des Europiischen Nordmeeres wird von kalten, salzarmen Wassermassen
des Arktischen Ozeans, die durch die westliche FramstraBe einstromen, geprégt. Diese mit
Packeis bedeckten polaren Wassermassen des Ostgronlandstromes (-1°C, 33 %o: Hopkins
1991, EGC: East Greenland Current) strémen iiber den gronléndischen Schelf in einer Tiefe
von maximal 200 m (Bourke et al. 1987) nach Siiden und flieBen durch die Dinemarkstrale
in den Nordatlantik ab (Swift 1986). Nérdlich von Jan Mayen steuert der Jan Mayenstrom
(JMC: Jan Mayen Current) die kalten polaren Wassermassen des Ostgronlandstromes nach
Osten in den Gronlandseewirbel. Auch im Siiden der Islandsee transportiert der Ostisland-
strom (EIC: East Icelandic Current) kalte Wassermassen weit nach Osten (Swift 1986). Im
zentralen Bereich des Europdischen Nordmeeres kommt es dadurch zu zwei groBen
zyklonalen Wirbeln (Johannessen 1986), die in der Gronland- und Islandsee zur Vermischung
der polaren und atlantischen Wassermassen fiihren. Die daraus resultierenden arktischen

Wassermassen werden von einem Frontensystem begrenzt (Tab. 1, Abb. 2).

Tabelle 1: Temperaturen und Salzgehalte der Oberflichenwassermassen der Atlantischen (Bourke et al. 1987),
Polaren (Swift 1986) und Arktischen Doméne (Hopkins 1991) im Europdischen Nordmeer.

Table 1: Temperature and salinity of the surface water masses of the Atlantic (Bourke et al. 1987), Polar (Swift
1986) and Arctic waters (Hopkins 1991) in the Norwegian-Greenland Sea.

Temperature Salinity

Atlantic waters >3°C >34.9 %o

Polar waters <0°C <34.4 %o
Arctic waters 0to 5°C 34.7 to 34.9 %o

Westlich der Arktischen Domine befindet sich die Polarfront, sie markiert die geringe Aus-
breitung des Ostgronlandstromes. Im Osten liegt die Arktische Front, wo die salzreichen
atlantischen Wassermassen auf die niedriger salinen arktischen Wassermassen der Gronland-
und Islandsee treffen (Quadfasel & Meincke 1987). Die Arktische Doméne zeichnet sich
gegeniiber der Atlantischen und Polaren Domine durch niedrigere vertikale Stabilitdt der
oberen Wassersiule aus, wobei die Oberfliche bereits eine hohe Dichte aufweist (Swift &
Aagaard 1981). So kann es im Winter bei Abkiihlung und Meereisbildung der Oberflidche zu
relativ dichten Wassermassen kommen, die zum Austausch mit intermediédren und tiefen
Schichten fithren (Hopkins 1991). Wihrend des Sommers dagegen konnen in der Gronland-
und Islandsee die Temperaturen an der Oberfliche bis +3°C ansteigen. Zusitzlich kann durch
das Schmelzen von Meereis der Salzgehalt auf 29%o absinken (Koltermann 1987) und zu

stabiler Schichtung der Wasserséule fiihren.
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2.2.2. Verteilung der Tiefenwassermassen im Europiischen Nordmeer

Die Grénland- und Islandsee sind aufgrund ihrer Lage zwischen dem Arktischen Ozean und
dem Nordatlantik und der hier stattfindenden Vermischung polarer und atlantischer Wasser-
massen die wichtigsten Regionen der Tiefenwassererneuerung im Européischen Nordmeer.
Die entstehenden Zwischen- und Tiefenwassermassen flieBen durch die Danemarkstrae und
iiber die Island-Schottland-Schwelle in den Nordatlantik und bilden mit den Tiefenwasser-
massen aus der Labradorsee und dem absinkenden Oberflichenwasser des Nordatlantiks das
Nordatlantische Tiefenwasser (NADW: North Atlantic Deep Water) (Swift et al. 1983, Gor-
don 1986). Von hier tritt das NADW in eine globale Zirkulation bis in den Pazifik und ver-
sorgt, zusammen mit dem Antarktischen Ozean Bodenwasser (AABW), die tiefen Wasser-
massen des gesamten Weltozeans mit Sauerstoff. Dieses System des "ocean conveyor belt"
(Broecker 1991) wird durch Salzanreicherung aufgrund intensiver Verdunstung und Einstrom
salzreicher atlantischer Wassermassen, sowie der Meereisbildung in den hohen Breiten, ange-
trieben (Broecker 1990).

Das Arktische Ozean Tiefenwasser (AODW: Arctic Ocean Deep Water), eines der wirmsten
und salzreichsten Tiefenwasser (Tab. 2), stromt aus dem Arktischen Ozean durch die Fram-
straBe in die Gronlandsee (Abb. 3), wo es sich in einer Tiefe von 1200-1800 m verteilt
(Aagaard et al. 1985, Swift & Koltermann 1988). Lokal kommt es zur Vermischung mit dem
Gronlandsee Tiefenwasser (GSDW: Greenland Sea Deep Water), welches im Winter durch
kleinskalige Konvektion entsteht (Killworth 1979) . Bei ungeniigender Abkiihlung kommt es
nur zur Vermischung bis in intermedisire Wasserschichten. Seit 1982 ist die Konvektion
lediglich bis in Tiefen von 1600 m beobachtet worden (Koltermann 1987, Swift &
Koltermann 1988, Aagaard & Carmack 1989, GSP-Group 1990).

Der ProzeB der Tiefenwassererneuerung lduft in mehreren Schritten ab (“penetrative plume
convection” Rudels 1990). Durch Abkiihlung kommt es zur Bildung von Meereis. Dabei
werden Salztrépfchen freigesetzt, die durch Diffusion ihre Dichteanomalie an die ober-
flichennahe Schicht transferieren. Die Schichtung wird instabil und das Oberflachenwasser
sinkt in engen Schloten bis zur Halokline ab. Zunichst bleibt die Konvektion auf die oberen
salzarmen Wasserschichten beschrinkt. Bei zunehmendem Salzgehalt konnen die Konvek-
tionsschlote die Sprungschicht durchbrechen (Rudels et al. 1989, GSP-Group 1990). Das
aufsteigende wirmere Tiefenwasser erreicht dann die Wasseroberfliche und fithrt zum
Schmelzen von Meereis. Durch das Schmelzwasser nimmt der Salzgehalt der Oberfldchen-
wassermassen ab und der ProzeB der Abkiihlung, Meereisbildung und Konvektion beginnt
von neuem (Rudels 1990).
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Abb. 3: Tiefenwasserzirkulation und -verteilung im Europdischen Nordmeer (modifiziert nach Swift & Aagaard
1981, Aagaard et al. 1985, Koltermann 1987, Clarke et al. 1990, Aagaard et al. 1991). Die in der Karte verwen-
deten Abkiirzungen werden im Text erklért.

Fig. 3: Deep water circulation and -distribution in the Norwegian-Greenland Sea (modified after Swift &
Aagaard 1981, Aagaard et al. 1985, Koltermann 1987, Clarke et al. 1990, Aagaard et al. 1991). The abbre-
viations used in the figure are explained in the text.

In der Norwegensee verhindert rezent eine geschichtete Wassersdule den Austausch der
Oberflichenwassermassen mit den tiefen Wasserschichten. Nur Zwischenwassermassen aus
dem Bereich der Barentssee konnen sich mit den Tiefenwassermassen der Norwegensee
vermischen (Quadfasel et al. 1987). Norwegensee Tiefenwasser (NSDW: Norwegian Sea
Deep Water) wird sowohl in der Gronlandsee, als auch in der FramstraBe und Islandsee
gebildet (Aagaard et al. 1991). Das aus der FramstraBe einstromende AODW vermischt sich
in der Gronlandsee mit dem dort gebildeten GSDW. Die entstehende intermediére Wasser-
masse (NSDW) flieBt durch Bereiche des Mohnsriickens und der Jan Mayenbruchzone in das



Das Européische Nordmeer 9

Lofoten- und Norwegenbecken (Koltermann 1987, Clarke et al. 1990). Von der Norwegensee
kann es dann zum episodischen Ausstrom von NSDW iiber die Island-Feroer-Schottland-
Schwelle in den Nordatlantik kommen (Swift & Aagaard 1981, Clarke et al. 1990).

Tabelle 2: Temperaturen und Salzgehalte der Tiefenwassermassen im Europiischen Nordmeer. Arktisches
Ozean Tiefenwasser: AODW (Hopkins 1991), Gronlandsee Tiefenwasser: GSDW (Swift 1986), Norwegensee
Tiefenwasser: NSDW (Swift & Koltermann 1988), islindisches Arktisches Zwischenwasser: IAIW (Swift &
Aagaard 1981).

Table 2: Temperature and salinity of the deep waters in the Norwegian-Greenland Sea. Arctic Ocean Deep
Water: AODW (Hopkins 1991), Greenland Sea Deep Water: GSDW (Swift 1986), Norwegian Sea Deep Water:
NSDW (Swift & Koltermann 1988), Iceland Arctic Intermediate Waters: IATW (Swift & Aagaard 1981).

Deep Water Temperature Salinity
AODW -0.5 t0-0.8°C 34 .93 to 34.95 %o
GSDW -1.1t0-1.3°C 34.88 to 34.90 %o
NSDW -1.05°C 34.91 %o

IAIW 1t02°C 34.7 to 34.9 %o

In der FramstraBe liegen die Wassermassen des AODW und GSDW so dicht zusammen, daf
es zur Vermischung der beiden Wassermassen in der nordlichen Gronlandsee kommt, wobei
NSDW gebildet wird (Aagaard et al. 1991). Das AODW ist nicht nur auf die Gronlandsee be-
schrinkt, es stromt weiter nach Siiden iiber die Jan Mayen-Gronland-Schwelle in die west-
liche Islandsee. Lokal vermischt es sich mit dem isldndischen Arktischen Zwischenwasser
(IAIW: Iceland Arctic Intermediate Waters) (Malmberg 1983, Smethie et al. 1986, Aagaard et
al. 1987, Swift & Koltermann 1988). Das IAIW entsteht dhnlich wie das GSDW durch
kleinskalige Konvektion. Aus der Islandsee stromt das IATW durch die Dinemarkstrae in
den Nordatlantik; es die Hauptwassermasse, die zur Bildung von NADW beitrégt (Swift &
Aagaard 1981, Clarke et al. 1990).
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- METHODIK

Um die Rekonstruktion der paliozeanographischen Entwicklung der Gronlandsee zu ermog-
lichen, muBte eine ausreichende Datengrundlage geschaffen werden. Dazu wurden verschie-

dene methodische Ansitze verfolgt.

3.1. Probenmaterial

Die Sedimentkerne wurde auf den Ausfahrten der "Polarstern” ARK V/3a (Freiwald et al.
unverdff. Daten), ARK VI/2 (Krause et al. 1991) und ARK VII/1 (Thiede & Hempel 1991)

genommen.

Tabelle 3a: Position, Wassertiefe und Kerngewinn der bearbeiteten Keme aus der Gronlandsee (AWI: Alfred-
Wegener-Institut, GKG: GroBkastengreifer, KAL: Kastenlot, SL: Schwerelot).

Table 3a: Location, water depth and core recovery of the sampled sediments in the Greenland Sea (AWL:
Alfred-Wegener-Institut, GKG: Boxcorer, KAL: Kastencorer, SL: Pistoncorer).

Core-No. Cruise Sampling Latitude Longitude | Water Depth | Core Recovery
(AWI) Device N) W) (m) (cm)
1702-1 ARK V/3a GKG 74°59.9' 09°46.5' 3223 33
1706-1 ARK V/3a GKG 74°13.8' 10°02.3' 3158 45
1736-1 ARK VI/2 GKG 74°19.7' 05°109' 3460 38
1736-3 ARK VI/2 KAL 74°19.7' 05°10.9' 3460 547
1741-3 ARK VI/2 GKG 75°18.4' 10°58.8' 2041 34
1893-1 ARK VII/1 GKG 74°52.06' 10°06.57' 3245 29
1894-7 ARK VII/1 GKG 75°48.83' 08°15.48' 1992 38
1895-9 ARK VII/1 GKG 75°24.80' 07°18.60' 3358 38
1900-6 ARK VII/1 SL 74°31.70' 02°20.27' 3538 455
1900-7 ARK VII/1 GKG 74°31.68' 02°20.12' 3538 50

Tabelle 3b: Position und Wassertiefe der Kerne aus Jiinger (1990), Vogelsang (1990) und Duplessy et al.
(1988b). Lage der Kerne ist in Abbildung 1 dargestellt:

Table 3b: Location and water depth of the cores from Jiinger (1990), Vogelsang (1990) und Duplessy et al.
(1988b). Location of the cores is shown in figure 1:

Station-No. Latitude Longitude | Water Depth Source
(m)

23353 70°34.24'N 12°43.43' W 1394 Jiinger 1990
23243 69°22.30'N 06°32.91' W 2715 Vogelsang 1990
23062 68°43.70' N 00°10.10'E 2444 Vogelsang 1990
23065 68°29.70' N 00°49.10'E 2802 Vogelsang 1990

V 27-60 72°11'N 08°35'E 2525 Duplessy et al. 1988 b

V 27-86 66°36' N 01°07'E 2900 Duplessy et al. 1988 b
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Die Lage der untersuchten Kerne ist der Abb. 1 und Tab. 3a zu entnehmen. Fiir eine gute
zeitliche Auflésung wurden zwei lange Sedimentkerne aus der Grénlandsee beprobt. Zusétz-
lich wurden GroBkastengreifer (GKG) mit einbezogen, um eine ungestorte Sediment-
oberfliche und groBere rdumliche Auflosung zu erhalten.

Die Kerne wurden bereits an Bord beschrieben und fotografiert. Die Originalkern-
beschreibungen sind in den jeweiligen Fahrtberichten zu finden (Krause et al. 1991, Thiede &
Hempel 1991). Fiir die Radiographien wurden 0,8 cm dicke Sedimentpriparate an Bord
entnommen und spiter im Geologisch-Paldontologischen Institut in Kiel weiterbearbeitet. An
den Kernen wurden im Abstand von 10 cm Proben (10 cm3) zur Bestimmung der Feucht- und
Trockenraumgewichte an Bord genommen und spiter in Kiel ausgewertet (Tab. A-5). Bei den
Ausfahrten ARK V/3a und ARK VI/2 wurden Sedimentscheiben von 2 cm Dicke in
Entnahmeintervallen von 4 cm und fiir ARK VII/1, im Intervall von 5 cm, 1 cm dicke
Scheiben, bereits an Bord entnommen. Das Schwerelot wurde an Bord nur gedffnet und
beschrieben, wihrend die Probenentnahme erst am GEOMAR in Kiel erfolgte. Das
Kernmaterial wurde in 1 cm dicken Scheiben in Abstéinden von 5 cm entnommen.

3.2. Probenaufbereitung

Die Aufbereitung des Sedimentmaterials im Labor ist in Abb. 4 dargestellt.

Probe

CaCO,-gesamt
TOC

Trocken- und Feuchtraum-
raumgewicht

REM:-Lésungsindex
Edax-Analyse

I CaCO,-fein I Atterberg; Sieben:
63-32um 63-125um f
32-16pum 125-250um
16-8um 250-500pm >
8-4um 500-1000pm 125-500um
4-2um >1000pm
sk l
>500um Isotopenmessung.
Schreibkreide 125-250pum 315-400pum
N. pachyderma sin. C. wuellerstorfi
O. umbonatus

Y
—Dﬁkkumulaﬁonsraten |< 1 Stratigraphie |

Abb. 4: Ubersichtsschema der Probenaufbereitung

Fig. 4: Diagram of the sample treatment.
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3.2.1. Bestimmung des Gehaltes an Karbonat und organischem Kohlenstoff (TOC)

Der Karbonat- und TOC-Gehalt des Gesamtsediments und der Feinfraktion wurden mit Hilfe
eines LECO CS-125 Infrarot Analysator am GEOMAR bestimmt. Fiir die Messungen wurden
30-40 mg des getrockneten, homogenisierten Sediments in einen Tiegel eingewogen. Um den
gesamten Kohlenstoff (TC) und TOC-Gehalt des Sedimentmaterials zu ermitteln, werden die
Proben in einem Induktionsofen verbrannt. Das freiwerdende CO; wird dann in einer
Kohlenstoff-Infrarotzelle gemessen. Zur Bestimmung des TOC-Gehaltes wurde die Probe mit
0,25 n HCL versetzt und bei 40°C getrocknet, um das Karbonat in den Proben wegzuldsen.
Der Karbonatgehalt wird dann aus dem TC und TOC-Gehalt wie folgt berechnet:

CaCOj; (Gew.-%) = [TC (Gew.-%) - TOC (Gew.-%)] * 8,3

Die MeBgenauigkeit liegt fiir die Ermittlung von Karbonat bei 2,9 %, fiir niedrige TOC-
Gehalte (0,1 bis 0,5 Gew.-%) bei etwa 5,4 bis 7,3 % relativ (Wolf 1991).

3.2.2. Karbonaterhaltung und -l6sung im Sediment

Die Karbonatkonzentration im Sediment wird von mehreren unterschiedlichen Mechanismen
gesteuert. Neben den Schwankungen in der Produktion von Karbonat und Verdiinnungs-
effekten aufgrund des Eintrags terrigenen Materials spielt die Losung von Karbonat in der

Wassersiule und im Sediment eine wichtige Rolle.

Um den Erhaltungszustand von Karbonat im Sediment zu bestimmen, wurden in dieser Arbeit
folgende methodische Ansitze verwendet:

« Verhiltnis zwischen Schalenfragmenten und ganzen Schalen planktischer
Foraminiferen in der Fraktion 125-500 pm

« Verhiltnis von benthischen zu planktischen Foraminiferen in der Fraktion 125-
500 pm

* REM-Lo&sungsindex

Mit zunehmender Lésung werden die Schalen planktischer Foraminiferen zerbrechlich. Das
Verhiltnis zwischen Schalenfragmenten und ganzen Schalen planktischer Foraminiferen laft
somit Riickschliisse auf die Intensitit der Losung zu (Thunell 1976, Berger et al. 1982). Da
die Schalen benthischer Foraminiferen robuster sind, reichern sich benthische Foraminiferen
gegeniiber planktischen bei zunehmender Losung an (Diester-Haass et al. 1986). Auch die
Verinderung in der Schalenstruktur planktischer Foraminiferen gibt AufschluB iiber die
Losung von Karbonat (Henrich 1986, Henrich 1989). Mit Hilfe eines Rasterelektronen-
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mikroskopes (REM) am GEOMAR konnten detaillierte Aufnahmen von Foraminiferen-
gehdusen gemacht und an ihnen die Intensitit der Losung bestimmt und mittels numerischer
Losungsindizes klassifiziert werden. Dazu werden bis zu 40 Exemplare auf einen REM-
Objekttriiger gebracht und mit einer Gold-Palladiumlegierung bedampft. Der Korrosions-
zustand der Probe wird dann aus den unterschiedlichen Losungsstufen der einzelnen
Individuen in der Probe errechnet (siche Meggers & Henrich eingereicht).

3.2.3. Korngrofienverteilung

Etwa 100 cm? des feuchten Sedimentmaterials wurden fiir die Bestimmung der KorngroBen-
verteilung zunichst gefriergetrocknet, gewogen und mit deionisierten Wasser in Grob- und
Feinfraktion aufgetrennt.

Die Grobfraktion (>63 pm) wurde bei 40°C getrocknet, gewogen und in fiinf Subfraktionen
unterteilt. Dazu wurde die trockene Probe mit einem Siebsatz (Sonic Sifter) in die Fraktionen
63-125 pm, 125-250 pm, 250-500 pm, 500-1000 pm und >1000 pm getrennt. Das Gewicht
der einzelnen Subfraktionen wurde bestimmt und in prozentuale Gewichtsanteile
umgerechnet (Tab. A-2).

Die Feinfraktion (<63 pm) wurde aufgefangen und mit MgCl ausgefillt, gewaschen,
zentrifugiert und gefriergetrocknet, um fiir lingere Lagerung haltbar zu sein. Nur fiir den
Sedimentabschnitt 197 bis 285 cm des Kerns 1736 wurde die Feinfraktion nochmals durch
Schlimmen nach der Atterberg-Methode (Miiller 1964) in Subfraktionen unterteilt, um eine
bessere Bestimmung der hier abgelagerten Laminationen zu ermdglichen.

Die Atterberg-Methode ist gegeniiber anderen, teils elektronischen Methoden sehr genau und
simuliert die Randbedingungen der Partikelsedimentation im Meer am besten (Blaume 1992).
Die Methode basiert auf dem Stokes schen Gesetz, nach dem die Sinkgeschwindigkeit eines
Korpers von der Partikelform und -groBe, sowie der Temperatur (= Viskositit) und dem
Dichteunterschied zum umgebenden Medium abhéingig ist. Etwa 3 g der gefriergetrockneten
Sedimentprobe wurden mit 0,1 %-iger Ammoniakldsung in Suspension gebracht und an-
schlieBend in die Atterberg-Standzylinder gegeben. Die Feinfraktion (<63 pm) wurde nun in
die Subfraktionen 63-32 pm, 32-16 um, 16-8 um, 8-4 pm, 4-2 pm und <2 pm getrennt. Die
Atterbergzylinder muBten bis zu 6 mal, bei der Tonfraktion (<2 pm) bis zu 20 mal, aufge-
schiittet werden, um alles in Suspension befindliche Sediment aufzufangen. Nach der
Abtrennung wurden die Proben bei 40°C getrocknet, gewogen und die prozentualen Ge-
wichtsanteile berechnet.
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3.2.4. Komponentenanalyse

In dieser Untersuchung wurden die Fraktionen 125-250 pm und 250-500 pm zusammenge-
faBt, bevor sie ausgezihlt wurden. Die quantitative Auswertung der Grobfraktion wird bei
Sarnthein (1971) ausfiihrlich beschrieben. Die Fraktion 125-500 pum wurde ausgewihlt, da
Sie die Veriinderungen in der Sedimentzusammensetzung am besten wiedergibt (siche Hen-
rich et al. 1989a) und Vergleichsmdglichkeiten zu anderen Untersuchungsdaten zuldSt. 19
Komponenten konnten unter einem Binokular bestimmt werden und sind in Tab. A-3 aufge-
fiihrt. Zur einfacheren Darstellung wurden sie spiter in zwei Gruppen zusammengefaBt
(Terrigen- und Biogenanteil). Da bestimmte Arten benthischer (Cibicidoides wuellerstorfi,
Siphotextularia rolshauseni) und planktischer Foraminiferen (Neogloboquadrina pachyderma
sinistral und Subpolarfauna) als Anzeiger fiir paldozeanographische und -klimatische Veran-
derungen verwendet werden kénnen, wurden diese Arten getrennt ausgezihlt (Tab. A-3).

Die statistische Auswertung der Proben erfolgte mit Hilfe der Auszdhlmethode "FOCOS"
(Weinholz 1987), die gegeniiber der Methode nach Sarnthein (1971) den Vorteil hat, daB das
Erreichen einer statistisch ausreichenden Anzahl an Partikeln angeben wird, und daher in
diesem Fall nur 300 bis 400 Partikel in den Proben ausgezihlt werden muBten. Nach
Sarnthein (1971) wiirde die statistische Relevanz bei 500 bis 600 Partikeln liegen.

Die Fraktion >500 pm wurde nur semiquantitativ auf das Vorkommen von Schreibkreide-
fragmenten untersucht. Dabei wurde nur unterschieden, ob Schreibkreidefragmente, die als
ein Anzeiger fiir die Richtung von Eisdriftstromen benutzt werden konnen (siche Kapi'5.5.),
auftreten oder nicht.

An einigen ausgewihlten Proben, die besonders viele Aggregate enthielten, wurde eine en-
ergiedispersive Rontgenanalyse (Edax) am Rasterelektronenmikroskop (REM) im Geolo-
gisch-Paliontologischen Institut in Kiel durchgefiihrt. Die semiquantitative Elementanalyse
diente zur Bestimmung der Elementzusammensetzung der Aggregate, um etwaige Entste-
hungsmechanismen deuten zu kénnen. Dazu wurden die Partikel auf einen REM-Objekttriger

gebracht und mit Kohlenstoff bedampft.
3.2.5. Stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope

Fiir die Messungen stabiler Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope wurde die planktische Fora-
minifere N. pachyderma sin. ausgewihlt, die rezent wie auch fossil am héufigsten in der
Gronlandsee vorkommt. Neben dem globalen Sauerstoffisotopensignal werden die
Sauerstoffisotopenwerte nur durch lokale Temperatur- und Salinitdtseffekte verdndert
(Kellogg et al. 1978). Desweiteren wurden stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope an den
benthischen Foraminiferen C. wuellerstorfi und Oridorsalis umbonatus gemessen. O. umbo-
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natus ist als einzige benthische Art durchgehend in der Gronlandsee vorhanden, wihrend C.
wuellerstorfi nur in bestimmten Kernabschnitten zu finden ist. Zur Messung wurden aus der
Fraktion 125-250 um jeweils 20 bis 25 Exemplare von N. pachyderma sin. und O. umbonatus
ausgelesen, um die Reproduzierbarkeit der Werte zu sichern (vgl. Schiffelbein 1986). In
einigen Fillen konnten jedoch nur 4 Individuen ausgelesen werden, die bei groBeren Proben-
abstinden, trotz eines groBeren statistischen Fehlers, mit zur Auswertung herangezogen
wurden. Zur Bestimmung der Isotopenverhiltnisse von C. wuellerstorfi wurden 10 Individuen
aus der Fraktion 315-400 um ausgelesen. Bei etwa einem Viertel der Proben lag die Anzahl
der Exemplare unter 6 Individuen. Nach Boyle (1984) werden fiir eine statistisch
reproduzierbare Isotopenmessung mindestens 6 Individuen benétigt. Auch hier wurden nach
Abwigung eventueller Fehler die Daten mit in die Kurvendarstellung einbezogen.

Vor der Messung wurden die Foraminiferengehiuse zerbrochen, um etwaige Sediment-
filllungen freizusetzen. Danach wurden die Proben etwa 15 s mit Methanol im Ultraschall-
Bad gereinigt und anschlieBend bei 40°C getrocknet. Im 14C.Labor der Universitit Kiel
wurden die Proben an einem Finnigan-MAT 251 Massenspektrometer gemessen. Die Repro-
duzierbarkeit liegt fiir die 5180-Verhiltnisse bei 0,08 %o und fiir 13C-Werte bei 0,05 %o
(Jiinger & Erlenkeuser eingereicht).

Um die Sauerstoffisotopendaten der benthischen Foraminiferen untereinander vergleichen zu
kénnen, muB eine artspezifische Korrektur vorgenommen werden, die iiblicherweise auf die
endobenthische Art Uvigerina peregrina bezogen wird. Fiir C. wuellerstorfi liegt der Korrek-
turfaktor bei +0,64 %o und fiir O. umbonatus bei + 0,36 %o (Duplessy et al. 1984). Die
Kohlenstoffisotopenwerte der beiden Arten lassen sich nicht vergleichen, da C. wuellerstorfi
zu der epibenthischen Fauna gehort. Ihre 813C-Verhiltnisse spiegeln die 813C-Zusam-
mensetzung des Bodenwassers wider (Zahn et al. 1986, McCorkle et al. 1990). O. umbonatus
dagegen gehort zur endobenthischen Fauna und zeigt im stlichen Europiischen Nordmeer
eine starke Beeinflussung der 513C-Werte durch Porenwiisser (Corliss 1985).

3.2.6. Feucht- und Trockenraumgewichte

Die Feucht- und Trockenraumgewichte der Proben wurden anhand des Volumens (10 cm3)
und Gewichtes des Sedimentmaterials bestimmt (Holler & Kassens 1988). Daraus ergibt sich
fiir das Feuchtraumgewicht (WBD: wet bulk density) in Abhéngigkeit vom Wassergehalt und
der Masse des feuchten Sediments:

WBD (g/cm?3) = Gewicht sediment nas / VOlumen pag

und fiir das Trockenraumgewicht (DBD: dry bulk density):
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DBD (g/cm3) = Gewicht sediment trocken / VOIUmMeN 158

Die Trockenraumgewichte von den Kernen der ARK VII/1 wurden aus Kassens (in Vorbe-

reitung) iibernommen.
3.2.7. Lineare Sedimentations- und Akkumulationsraten

Die Berechnung von linearen Sedimentationsraten (LSR) erfordert die Festlegung von
Altersfixpunkten iiber den gesamten Sedimentkern. Eine graphische Interpolation des
Zeitraumes zwischen den Altern geht von einer konstanten Sedimentationsrate zwischen den
Fixpunkten aus. Entsprechend ungenau sind die berechneten Alter und Sedimentationsraten
zwischen den Fixpunkten. Da mit zunehmender Kernteufe die Kompaktion zunimmt, kommt

eine weitere Ungenauigkeit hinzu.

Die Akkumulationsraten (AR) dagegen beriicksichtigen neben der Sedimentationsgeschwin-
digkeit noch das Trockenraumgewicht des Gesamtsediments und damit die Kompaktion des
Sediments. Dabei wird voraus gesetzt, daB der Porenraum vollstindig mit Wasser gefiillt ist
und diagenetische Effekte vernachlissigt werden konnen (van Andel et al. 1975, Thiede et al.
1986).

AR (g ky-! cm2) = LSR (cm/ky) * DBD (g/cm3)
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4. VARIABILITAT DER SIGNALTRAGER IN DEN SEDIMENTEN DER GROSKASTEN-
GREIFER (GKG)

4.1. Stratigraphie vom letzten Glazialen Maximum (LGM) bis zum Holozin

Das letzte Glaziale Maximum (LGM) dauerte von 18.000 bis 14.800 14C-Alter Jahren vor
heute (J.v.h.) (Weinelt 1993) und charakterisiert die jiingste Vereisungsphase. Als Termi-
nation I wird der abrupte Klimawechsel vom letzten Glazialen Maximum zum heutigen
Interglazial bezeichnet (Broecker & van Donk 1970). In der Sauerstoffisotopenkurve ist
dieser Umschwung durch einen Wechsel von hohen zu niedrigen Werten gekennzeichnet. In
den Kohlenstoffisotopenkurven folgt auf das glaziale Maximum generell ein 813C-Minimum
(Vogelsang 1990). In den GKG-Profilen aus der Grénlandsee konnte eine weitere Unter-
teilung der Termination I, wie bei Duplessy et al. (1981) und Mix & Fairbanks (1985), nicht
vorgenommen werden, was wahrscheinlich auf der geringen stratigraphischen Auflésung in

Folge der niedrigen Sedimentationsraten beruht.

Wegen des geringen Gehalts an planktischen Foraminiferen konnte eine absolute Altersein-
stufung der GKG-Profile mit Hilfe der 14C-Datierung nicht durchgefiihrt werden. In den
Sedimenten der GKG-Kerne 1736-1, 1741-3, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 zeichnet sich das
LGM durch hohe §180-Verhiltnisse von 4,3 bis 4,6 %o ab (Abb. 5). Zur Festlegung des
Beginns der Termination I wurde der abrupte Wechsel von hohen Sauerstoffisotopen-
verhiltnissen (4,5 %o) zu niedrigen Werten benutzt, um eine zeitliche Korrelation der GKG-
Kerne zu erhalten (Abb. 5). Zur weiteren Uberpriifung der Stadiengrenze 2/1 wurde das
Vorkommen der benthischen Foraminifere S. rolshauseni untersucht, die als markante
Leitform fiir das Sauerstoffisotopenstadium 2 verwendet wird (Struck & Nees 1991, Struck
1992). Das Ende der Termination I ist nur in den 513C-Profilen zu erkennen. Das deutliche
Einsetzen erhohter Kohlenstoffisotopenwerte (0,6 %c) nach dem 513C-Minimum (0 %o)
wihrend der Termination charakterisiert das Ende der Termination I. Auch hier wurde das
Vorkommen einer benthischen Foraminiferenart zur Absicherung der Grenze benutzt. &
wuellerstorfi kommt nach Streeter et al. (1982) und Haake & Pflaumann (1989) hauptsichlich
in interglazialen Isotopenstadien, wie 5 und 1, vor und beschreibt in den GKG-Profilen somit
das Holozin. Der Beginn der Termination I wurde mit 14.900 14C-Alter J.v.h. (Vogelsang
1990) festgelegt, das Ende mit 9.000 14C-Alter J.v.h. (Sarnthein et al. 1992).
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Abb. 5: Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenwerte der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. der GKG-
Kerne 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus der Grénlandsee. Zur stratigra-
phischen Einstufung wurde das Auftreten der benthischen Foraminiferen C. wuellerstorfi und S. rolshauseni mit
hinzugezogen. Das Ende der Termination I wurde nach Sarnthein et al. (1992) auf 9.000 14C_Alter J.v.h. und der
Beginn nach Vogelsang (1990) auf 14.900 4C-Alter J.v.h. festgelegt.

Fig. 5: Oxygen- and carbon isotope records of the planktonic foraminifera N. pachyderma sin. of boxcores
1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 and 1900-7 from the Greenland Sea. To support the
stratigraphical correlation the appearance of the benthic foraminifera C. wuellerstorfi and S. rolshauseni are also
shown. The end of Termination I with 9,000 14C-Age before present (b.p.) was established after Samnthein et al.
(1992), while for the beginning the age of 14,900 14C.Age b.p. was used (Vogelsang 1990).

Der Sauerstoffisotopenhub an der Termination I betréigt meist um 0,6-0,8 %o (im Kern 1741-3
sogar 1 %o) und ist somit deutlich niedriger als der globale Eiseffekt, der an der Termination I
bei 1,1 %o bis 1,45 %o liegt (Duplessy et al. 1984, Shackleton et al. 1984, Chappell &
Shackleton 1986, Labeyrie et al. 1987, Vogelsang 1990). Nach Beginn der Termination tritt
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das bei Vogelsang (1990) beschriebene 813C-Minimum (0 %o) auf. Ihm folgt dann ein Anstieg
in den 813C-Verhiltnissen, der das Ende der Termination beschreibt.

Die holozinen §180-Werte steigen in allen Kernen zur Sedimentoberfliche hin auf rezente
Werte an, wihrend das §!3C-Maximum (0,8-1,0 %o) in allen GKG-Kernen kurz unterhalb der
Sedimentoberfliche erreicht wird. Ausnahme ist Kern 1706-1, der eine Doppel-Gipfel-
Struktur zeigt und ein Maximum schon in groB8erer Kernteufe (9 cm) besitzt. AnschlieBend
fallen hier die Werte zur Sedimentoberfliche wieder ab.

In keinem der GKG-Profile aus der Gronlandsee ist eine deutliche Unterteilung der Termi-
nation I in mehrere Abschnitte wie in der Norwegensee (Vogelsang 1990, Kohler 1992) zu
erkennen. Rezent liegen die Oberflichenwerte in der Gronlandsee bei 3,5-3,7 %o fiir 5180 und
bei 0,6-0,8 %o fiir §13C und sind damit um 1,2 %o bzw. 0,2 %o hoher als rezente §180- bzw.
813C-Werte in der Norwegensee.

Die GKG-Kerne aus dem Becken (1736-1 und 1900-7) zeigen dabei die hochsten 813C-Werte
an der Sedimentoberfliche (0,8 %), zum Kontinentalhang fallen die Oberflichenwerte auf
0,6 %o ab. Bei den §180-Verhiltnissen ist ein solcher E-W Gradient nicht zu erkennen.

Die $180-Kurven von O. umbonatus zeigen dhnlich den Sauerstoffisotopen planktischer
Foraminiferen nur den Einsatz der Termination I (Abb. 6) und fallen anschlieBend zu niedri-
gen Werten ab. Der Sauerstoffisotopenhub am letzten Glazial/Interglazial-Ubergang betrigt
shnlich wie bei den planktischen Foraminiferen 0,6 %o. Nur im Kern 1900-7 sind keine Un-
terschiede in den Isotopenkurven der benthischen Foraminifere zwischen Beginn und Ende
der Termination zu sehen (siehe auch Kap. 5.1.). Die 813C-Profile von O. umbonatus zeigen
in einigen Kernen (1894-7, 1895-9, 1900-7) ein $13C-Maximum kurz vor Beginn des Sub-
stadiums 2.2 (Abb. 6). Zum Anstieg in den §13C-Werten kommt es wihrend der Termination
L. Im Unterschied zu den 5!3C-Profilen planktischer Foraminiferen erreichen die Kohlenstoff-
isotope von O. umbonatus ihre Maximalwerte direkt an der Sedimentoberfliche (-0,5 %o).

Die 8180-Kurven von C. wuellerstorfi weisen kaum Schwankungen auf (Abb. 6) und lassen
dadurch eine genaue Beschreibung der Termination I nicht zu. Zu Beginn der Termination I
sind die §180-Werte meist niedriger als am Ende; eine befriedigende Erkldrung dafiir konnte
nicht gefunden werden. Ein dhnliches Verhalten wie die 5180-Werte zeigen auch die 813C-
Werte von C. wuellerstorfi, so daB die Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope zur stratigra-
phischen Einstufung in der Gronlandsee nicht herangezogen werden kénnen
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Abb. 6: Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenwerte der planktischen und benthischen Foraminiferen N.
pachyderma sin., O. umbonatus und C. wuellerstorfi der GKG-Kemne 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1,
1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus der Grénlandsee. Die benthischen Sauerstoffisotopenwerte wurden fiir O.
umbonatus um +0,36 %o und fiir C. wuellerstorfi um +0,64 %o nach der artspezifischen Abweichung von der
Isotopenzusammensetzung des 6rtlichen Bodenwassers korrigiert (siehe Kap. 3.2.5.).

Fig. 6: Oxygen- and carbon isotope records of the planktonic and benthic foraminifera N. pachyderma sin., O.
umbonatus and C. wuellerstorfi from boxcores 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 and
1900-7 from the Greenland Sea. The benthic oxygen isotope values were corrected by +0.36 %o for O.
umbonatus and by +0.64 %o for C. wuellerstorfi after the class specific deviation of the isotope ratio from the

local bottom water (see chapter 3.2.5.).
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Abb. 6: Fortsetzung

Fig. 6: continued

Die rezenten 8180-Verhiltnisse von O. umbonatus liegen zwischen 4,4 und 4,6 %o mit den
niedrigsten Werten am Kontinentalhang (1895-9, 1893-1, 1706-1). Die §13C-Verhiltnisse von
O. umbonatuys zeigen entgegen den planktischen Foraminiferen an der Sedimentoberfléche
keinen E-W Gradienten.
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4.2. Variationen im Karbonatgehalt

Der Karbonatgehalt in den Sedimenten der Gronlandsee ist im allgemeinen gering
(<25 Gew.-%). Sedimente aus der Norwegensee besitzen einen etwa doppelt bis dreimal so
hohen Gehalt an Karbonat, was auf die hohere Karbonatproduktion zuriickzufiihren ist. Heute
betragen die mittleren KarbonatfluBraten etwa 3,3 g m-2 y-! in der Gronlandsee und 6,6 g m°
2 y-1 in der Norwegensee (Honjo et al. 1987).

Die niedrigsten Karbonatgehalte (<10 Gew.-%) treten im Bereich des Stadiums 2 und
wihrend der Termination I auf (Abb. 7). Generell folgt das Ansteigen des Karbonatgehaltes
dem Wechsel von niedrigen zu hohen 8!3C-Werten von N. pachyderma sin.. Die Karbonat-
maxima liegen in einer Kernteufe von 5 bis 12 cm. Die hohen Karbonatwerte in Stadium 1
lassen vermuten, daB sie eher von den verschiedenen Kaltphasen wihrend der Termination I
herriihren (Dansgaard et al. 1989, Lehman et al. 1991, Kog Karpuz & Jansen 1992), als vom
Holozin selbst. In den Kernen 1736-1, 1741-3 und 1895-9 jedoch stellen die Karbonat-
maxima das holoziine Klimaoptimum um 6.000 J.v.h. dar (Kog Karpuz & Jansen 1992, K&h-
ler 1992, Sarnthein et al. 1992), wenn fiir die Sedimentoberfliche ein rezentes Alter ange-
nommen wird. Im Bereich des Kontinentalhanges (1706-1, 1893-1, 1702-1) sind erhohte
Karbonatwerte iiber einen groBeren Sedimentabschnitt (10-15 cm) zu finden, wiihrend in der
Tiefsee (1895-9, 1736-1, 1900-7) der Karbonatgehalt nur kurzzeitig auf Maximalwerte steigt.
Deutlich hohere Werte im Holozin zeigen die GKG-Profile im Becken mit Tiefen >3000 m
(1736-1, 1900-7). Die zwei Kerne vom flachen Kontinentalhang (1741-3, 1894-7) dagegen
zeigen einen kontinuierlichen Verlauf durch die gesamte Sedimentsdule mit nur leicht
erhohten Werten im Holozin. Dies ist wahrscheinlich auf die starke Verdiinnung durch
terrigenen Sedimenteintrag vom Schelf zuriickzufiihren. Zur Sedimentoberfliche nimmt der
Karbonatgehalt in allen Kernen deutlich ab und zeichnet den heute fehlenden EinfluB atlan-

tischer Wassermassen in der Gronlandsee nach.

Die relativen 8180-Minima wihrend der Termination I zeigen niedrige Karbonatgehalte bei
gleichzeitig hoheren 813C-Werten (1893-1, 1894-7, 1895-9). Im Holozén dagegen liegen die
Karbonatmaxima in Zeiten erhohter 5180-Werte. Im Stadium 2 zeigt sich ein erhohter Anteil
an feinkornigem Karbonat, der héufig im Verlauf der Termination auf rezente Werte abfillt
(Abb. 7). Umgekehrt verhilt es sich mit der Karbonatgrobfraktion, die wihrend Stadium 1
meist in der Gesamtkarbonatverteilung dominiert. Die Karbonatfeinfraktion zeigt einen
deutlichen E-W Gradienten (Abb. 7) mit hohen Gehalten (5-10 Gew.-%) in der Tiefsee
(1736-1 und 1900-7) und niedrigen Gehalten (<5 Gew.-%) am oberen Kontinentalhang
(1895-7 und 1741-3). Da aber auch der Gesamtkarbonatgehalt am oberen Hang niedriger ist,
ist wohl Verdiinnung oder Abtransport der Grund fiir die unterschiedlichen Werte in der

Karbonatkonzentration.
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Abb. 7: Die Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenverhltnisse im Vergleich zu den Gewichtsanteilen des Ge-
samtkarbonat- und TOC-Gehaltes, sowie der Karbonatfein- und Karbonatgrobfraktion der GKG-Kerne 1702-1,
1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus der Gronlandsee.

Fig. 7: Oxygen- and carbon isotope records in comparison to the weight percentage of the bulk carbonate- and
total oraganic carbon content (TOC), as well as the carbonate fine- and coarse-fraction from boxcores 1702-1,
1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 and 1900-7 from the Greenland Sea.
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Abb. 7: Fortsetzung

Fig. 7: continued
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4.3. Grobfraktionsgehalte und Korngroenverteilung der Grobfraktion

Erhohte Eintriige an Grobfraktion erfolgen meist wihrend intensiver Erwdrmungsphasen zu
Beginn der Termination I (Abb. 8). Aber auch in den Abkiihlungsphasen nach moderaten
Warmphasen (relative 5180-Minima) kommt es zu erhohten Grobfraktionsanteilen (1894-7,
1741-3, 1900-7).

Die westlichen GKG-Kerne (1702-1, 1706-1, 1741-3, 1893-1) zeigen einen hoheren Anteil an
Grobfraktion als die dstlichen und spiegeln damit den erhohten Eintrag von Sedimenten des
gronlindischen Kontinentalhanges wider. Allgemein zeigen die Kerne eine stetige Zunahme
im Anteil der Grobfraktion seit Beginn der Termination I und erreichen maximale Werte an
der Sedimentoberfliche. Die Kerne aus dem Tiefseebecken (1900-7, 1736-1) erreichen auf-
grund ihrer vom Hang und Schelf weit entfernten Lage nur noch mittlere Gehalte an Grob-
fraktion, mit erhohten Anteilen nur gegen Ende der Termination L

Deutliche Maxima in der Grobfraktion beruhen auf dem stark erhdhten Anteil der groberen
Subfraktionen (>500 um). Die Fraktion 63-125 pm zeigt in fast allen GKG-Kernen eine
einheitliche Abnahme wihrend des Holozins. Dies bedeutet, daB sich das Verhéltnis am
flachen Kontinentalhang von fast ausschlieBlich feinkornigen Sedimenten im Stadium 2 zu
groberen Fraktionen im Holozin verschoben hat.

Die Sedimente vom flachen Kontinentalhang (1741-3, 1894-7) zeigen deutlich hohere Anteile
der Fraktionen >250 pm wihrend der Termination I und im Holozin. Eine starke Zunahme
im Anteil der Fraktion >1000 pm am Gesamtsediment erfolgt zu Beginn und am Ende der
Termination I in den Kernen vom Kontinentalhang.

In den Kernen aus dem zentralen Becken (1736-1, 1900-7) ist ein geringer Anstieg zu
groberen Sedimenten nur wihrend der Termination I zu verfolgen. Ganz im Osten (1900-7)
erfolgt ein Maximum der Subfraktion >1000 pm gegen Ende des Stadiums 2. Im zentralen
Becken (1736-1) ist dieses wahrscheinlich zeittransgressive Maximum erst zu Beginn der

Termination I zu sehen.
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Abb. 8: Gewichtsanteile der Grobfraktion (>63 pm) und der Fraktionen 63-125 pum, 125-250 pm, 250-500 pm,
500-1000 pm und >1000 pm am Gesamtsediment in den untersuchten GKG-Kemen 1702-1, 1706-1, 1736-1,
1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus der Gronlandsee.

Fig. 8: Weight percentage of the coarse fraction (>63 jm) and of the fractions 63-125 pm, 125-250 pm, 250-
500 um, 500-1000 um and >1000 um of the bulk-sediment from boxcores 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3,
1893-1, 1894-7, 1895-9 and 1900-7 from the Greenland Sea.
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Abb. 8: Fortsetzung

Fig. 8: continued
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4.4. Verteilungsmuster der biogenen und terrigenen Komponenten

Planktische Foraminiferen und Quarz machen iiber 90 % in der Grobfraktion der Sedimente
in der Grénlandsee aus; andere biogene und terrigene Komponenten kommen nur unterge-
ordnet vor (Tab. A-3). Aus diesem Grund wurden der Einfachheit halber alle biogenen Kom-
ponenten (planktische und benthische Foraminiferen, Radiolarien und Diatomeen) zusam-
mengefaBt und in einer Biogenkurve dargestellt (Abb. 9), wie die biogenen wurden auch die
terrigenen Komponenten (Quarz und Gesteinsfragmente) zusammengefaBt. Es tritt dabei
keine Verfilschung der Kurven auf, das heiit, da die Biogengehalte mit den planktischen
Foraminiferenanteilen gleichgesetzt werden konnen; das gleiche gilt fiir die Terrigen- und

Quarzgehalte.

Deutlich ist der Wechsel in der Sedimentation von iiberwiegend terrigenen Komponenten am
Ende der Termination I zu fast ausschlieBlich biogenen Komponenten im Holozéin (Abb. 9).
Dieser Wechsel kann neben den Isotopenwerten zusitzlich als Einstufung fiir den Beginn des
Holozins benutzt werden (Baumann et al. 1993). Mit Beginn der Termination I kommt es
zum Anstieg der Biogenanteile, die damit schon vor einer Erhohung des Karbonatgehaltes
einsetzen. Wihrend der Wechsel von niedrigen zu hohen Karbonatgehalten stufenweise

ablduft, erfolgt die Zunahme im Biogenanteil kontinuierlich.

Im oberen Bereich des Kontinentalhanges (1741-3, 1894-7) ist der Anteil von terrigenen und
biogenen Komponenten im Holozin aufgrund des stetigen Sedimenteintrags ausgeglichen,
withrend die Grobfraktion der holozinen Tiefseesedimente fast ausschlieBlich von biogenen
Komponenten gebildet werden. Gegeniiber dem Karbonat zeigen die Biogenanteile keine
auffilligen Maxima im Holozin, nur am Kontinentalhang ist eine leichte Abnahme in den

rezenten Sedimenten zu beobachten.

Die niedrigsten Haufigkeitsanteile von N. pachyderma sin. werden wihrend der Termination I
gefunden (Abb. 10). Ahnlich dem Karbonatgehalt treten Maximalwerte in den obersten 10 cm
der Sedimente auf, die zur Sedimentoberflidche hin wieder abnehmen. Die planktische Subpo-
larfauna zeigt einen #hnlichen Verlauf wie N. pachyderma sin., erreicht ihr Maximum aber
erst viel spiter und oft auch direkt an der Sedimentoberfliche.

Die Sedimente vom flachen Kontinentalhang (1894-7, 1741-3) besitzen die geringsten An-
teile an N. pachyderma sin. (<50 KZ-%) und Subpolarfauna (<5 KZ-%). Der untere Abschnitt
des Kontinentalhanges und die Tiefsee dagegen zeigen fast doppelt so hohe Anteile an N.
pachyderma sin. (80 bis 100 KZ-%). Ursache sind wie schon bei den Karbonatgehalten starke
Verdiinnungseffekte im oberen Bereich des Kontinentalhanges, die auch in den erhohten
Grobfraktionsgehalten (Abb. 8) zu beobachten sind.
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Abb. 9: Hiufigkeitsverteilung des Terrigen- und Biogenanteils in der Fraktion 125-500 um der GKG-Kerne
1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus der Gronlandsee. Der Terrigenanteil
ergibt sich aus dem Anteil von Quarz und Gesteinsbruchstiicken. Die Anteile von planktischen und benthischen
Foraminiferen sowie Radiolarien und Diatomeen wurden als biogene Komponente zusammengefaBt (siche

Tab. A-3).

Fig. 9: Distribution of the grain percentage of the terrigenous and biogenic components in the fraction 125-
500 pm of boxcores 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 and 1900-7 from the Greenland
Sea. Quartz and rock fragments are summarized in the terrigenous components, while the biogenic components
consist of the planktonic and benthic foraminifera as well as radiolaria and diatoms (see also table A-3).
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Abb. 10: Hiufigkeitsverteilung von N. pachyderma sin. und der planktischen Subpolarfauna in der Fraktion
125-500 um, sowie Individuen pro Gramm Sediment von der benthischen Foraminifere C. wuellerstorfi in der
Fraktion 250-500 um der GKG-Kerne 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9 und 1900-7 aus

der Gronlandsee.

Fig. 10: Distribution of the grain percentage of N. pachyderma sin. and the planktonic subpolar fauna in the
fraction 125-500 um as well as the number of individuals per gram sediment of the benthic foraminifera C.
wuellerstorfi in the fraction 250-500 um of boxcores 1702-1, 1706-1, 1736-1, 1741-3, 1893-1, 1894-7, 1895-9

and 1900-7 from the Greenland Sea.
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C. wuellerstorfi ist nur im Stadium 1 vorhanden, die Haufigkeit nimmt seit der Termination
stetig zu, mit Maximalwerten an der Oberfliche oder kurz unterhalb. Wihrend der Termi-
nation I und im Stadium 2 kommt C. wuellerstorfi nicht vor, eine Ausnahme bildet Kern
1894-7 vom flachen Kontinentalhang. Das Vorkommen von C. wuellerstorfi in den Glazialen
ist wahrscheinlich auf stirkere Bioturbation zuriickzufiihren.
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4 DIE VERANDERLICHKEIT DER KLIMAANZEIGER IN DEN SEDIMENTKERNEN
5.1. Stratigraphie der letzten 340.00 Jahre

5.1.1. Isotopendaten der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. (Eiseffekt und
Schmelzwasser)

Die stratigraphische Einteilung der Sedimentkerne beruht auf der Information der Sauerstoff-,
sowie Kohlenstoffisotopen in den Kalkschalen der planktischen Foraminifere N. pachyderma
sin. Der Verlauf der Sauerstoffisotopenkurven wird durch globale Klimaverinderungen und
Schwankungen im globalen Eisvolumen (Eiseffekt), sowie durch regionale Einfliisse be-
stimmt. Dabei spielen neben Temperatur- auch Salinititsinderungen aufgrund des Einstroms
warmer atlantischer Wassermassen oder salzarmer Schmelzwiisser eine wichtige Rolle. Die
Temperaturen in der Gronlandsee sind kaum groBen Schwankungen unterlegen, daher prigen
hauptsichlich Salinitdt und Eiseffekt die Sauerstoffisotopenkurven. Die niedrig salinen
Schmelzwiisser sind Wassermassen mit niedrigen 8180-Verhiltnissen, die meist auch ausge-
prigte 8!3C-Minima besitzen. Generell niedrige Oberflichenwassertemperaturen in den Inter-
glazialen, sowie erhohte Schmelzwasserzufliisse in den Glazialen der Grénlandsee fiihren zu
niedrigen Amplituden in den Kurven der §!80-Werte und damit zu einer gegeniiber den aus
dem o&stlichen Europdischen Nordmeer schwer vergleichbaren planktischen Sauerstoff-
isotopenkurve. Die Kohlenstoffisotopen zeigen kontinuierliche Schwankungen mit leichteren

Isotopenverhiltnissen in den glazialen Phasen.

Die Einstufung der einzelnen Isotopenstadien erfolgte durch die Korrelation der §180- und
der 8!13C-Kurven mit anderen Kernen aus dem Européischen Nordmeer. In den dlteren Ab-
schnitten war die stratigraphische Einteilung anhand der 8§!80-Kurve allein nicht moglich.
Wiihrend sich die §180-Profile in den Stadien 10 bis 8 nicht mit anderen Kernen aus dem
Europdischen Nordmeer vergleichen lieBen, zeigen die 813C-Profile deutliche Ubereinstim-

mungen.

Bekannte stratigraphische Muster, wie die Stadiensequenz 5.1-4-3.3 mit einem global be-
kanntem 8!13C-Minimum am Ende von Stadium 4 und zu Beginn des Stadiums 3, sowie die
Stadiengrenze 6/5 mit dem Ubergang von extrem hohen zu niedrigen 8!80-Werten und die
Doppel-Gipfel-Struktur von Stadium 7, wurden zur stratigraphischen Einstufung in den zwei
Sedimentkernen benutzt. Die Stadien 9 und 8, sowie der Ubergang 10/9, konnten auBerdem
anhand der Kohlenstoffisotopenkurve identifiziert werden. Stadium 8 zeichnet sich durch ein
extremes §13C-Minimum aus. Die Grenze 9/8 ist am besten im Sedimentkern 1736 (Abb. 11)
mit einem §!13C- Maximum am Ende von Stadium 9 und dem anschlieBend kontinuierlichen
Abfall zu Beginn des Stadiums 8 aufgeldst. Im Kern 1900 muB aufgrund der geringen
Michtigkeiten von Stadium 8 auf eine stark verringerte Sedimentationsrate geschlossen
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werden. Sedimenteigenschaften, die auf einen Hiatus hindeuten, konnten nicht beobachtet
werden (siehe Kap. 5.6.) Der Ubergang von 3 nach 2 wurde im Kern 1736 aufgrund des
deutlichen Abfalls in den 5!80-Werten festgelegt und auf Kern 1900 mit Hilfe des Verlaufs
der Kohlenstoffisotopenkurve und dem §!80-Minimum im Stadium 2 iibertragen.

Zur Verfeinerung der Stratigraphie wurden weitere 3!80-Maxima und -Minima analog dem
Schema von Pisias et al. (1984) und Prell et al. (1986) definiert. Ausnahme ist das Stadium 6.
Hier wurde das in der Mitte des Stadiums liegende §!80-Minimum nach Vogelsang (1990)
als Substadium 6.5 definiert.
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Abb. 11; Kombinierte Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenwerte der planktischen Foraminifere N. pachyderma
sin. von GKG und KAL der Sedimentkerne 1736 und 1900 aus der Grénlandsee. Aufgrund der erhdhten
Unsicherheit in den Isotopenwerten der oberen 20 cm der KAL-Kerne, wurden die ersten 4 Messungen der
KAL-Kerne ignoriert und nur die Werte der GKG-Kerne benutzt. Offene Kreise markieren die Isotopendaten
aus den GKG-Profilen, schwarze Punkte die Daten aus den KAL-Profilen. Fiir den Kern 1736 betrigt die
korrigierte Kemteufe +8 cm, fiir den Kem 1900 +7 cm (siche Tab. A-1).

Fig. 11: Combined oxygen- and carbon isotope records of the planktonic foraminifera N. pachaderma sin. _from
the box- and kastencores of sediment cores 1736 and 1900 from the Greenland Sea. Because of the‘ higher
uncertainty in the upper 20 cm of the kastencore (KAL) isotope records, the first 4 measurements were ignored
and only the boxcore (GKG) data was used. Open circles mark the isotope data of the boxcores (GKG), black
points the data of the kastencores (KAL). For core 1736 the corrected depth is +8 cm, for core 1900 +7 cm (see
also table A-1).
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Die zeitliche Einstufung der Sedimentkerne (Tab. 4) orientiert sich fiir die Stadien 2und 1 an
Sarnthein et al. (1992), Vogelsang (1990) und Martinson et al. (1987). Wobei die Alter nach
Sarnthein et al. (1992) und Vogelsang (1990) 14C-Alter darstellen. Sogenannte "14C-
Plateaus” sind die Ursache dafiir, daB die 14C-Alter gegeniiber den kalendrischen Jahren zu
jung sind (Bard et al. 1990, Stuiver et al. 1991). Daraus ergibt sich fiir das 14C-Alter 9.000
J.v.h. ein Kalenderjahr von 9.800 J.v.h. und fiir das 14C-Alter 14.900 J.v.h. ein Kalenderjahr
von 18.4000 J.v.h. (Stuiver et al. 1991, Winn et al. 1991, Becker & Kroner 1992, Lotter et al.
1992). Fiir die Stadien 10 bis 3 wurde die zeitliche Einordnung nach der SPECMAP-Skala
von Imbrie et al. (1984) und Martinson et al. (1987) iibernommen. Die so alterskorrelierten
Isotopenkurven der beiden Sedimentkerne (Abb. 12) zeigen deutliche Ubereinstimmungen.

Tabelle 4: Alters-/Teufenkorrelation der Sedimentkerne 1736 und 1900. Alle Alter ergeben sich aus der SPEC-
MAP-Skala, nur die Alter mit * versehen sind 14C-Alter.

Table 4: Age/depth correlation in the sediment cores 1236 and 1900. All ages are after the SPECMAP scale,
except those marked with a *, they are 14C-ages.

3'%0- Termination Source Age De7pth Depth
Event 1736 1900
(ka) (cm) (cm)
EndI Sa 9.000 * 9 13
2/1 I M 12.050 13 19
Beginning I Vo 14.900 * 21 25
22 M 17.850 29 29
31 M 25.420 65 67
3.3 M 50.210 165 122
42 Im 65.000 185 127
5.1 M 79.250 213 142
52 M 90.950 229
53 M 99.380 249
5.4 M 110.790 265
5.51 M 122.560 182
55 M 123.820 285
5.53 M 125.190 197
6/5 I M 129.840 297 202
6.2 M 135.100 305 207
6.3 M 142.280 309 212
6.4 M 152.580 321 222
6.5 M 175.050 333 227
6.6 M 183.300 353 252
7.1 M 193.070 369 267
72 M 200.570 212
73 M 215.540 389 277
74 M 224.890 287
7.5 M 240.190 445 292
8/1 il M 244.180 453 307
83 Im 257.000 497 322
9/8 Im 303.000 525 330
9.1 Im 310.000 537 337
9.3 Im 331.000 372
109 Im 339.000 375
10.2 Im 341.000 377

Sa = Sarnthein et al. 1992; M = Martinson et al. 1987; Vo = Vogelsang 1990; Im = Imbrie et al. 1984
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Laminierte Ton-Silt Ablagerungen in den Stadien 7, 5 und 3 des Kerns 1736 wurden mit
Hilfe von Radiographien in den extrem kalten Intervallen der Interglaziale (7.4,5.4 und 5.2)
gefunden. Diese wiederholten terrigenen Sedimenteinschiittungen treten kurz nach Zeiten
maximaler Warmphasen (7.5 und 5.5) und/oder Schmelzwasserereignissen auf (Stadium 3).
Eine zeitliche Ubereinstimmung mit den sogenannten "Heinrich events" aus dem Nordatlantik
im Stadium 3 (Heinrich 1988, Bond et al. 1992) ist anzunehmen.

5180 (%) vs. PDB N. pachyderma sin.
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250

300 1

A
tt

RS -«93

350 -
Age (ka)

Abb. 12: Vergleich der Sauerstoffisotopenverhiltnisse zwischen der Grénland-, Island- und Norwegensee in den
letzten 340.000 Jahren. Lage der Keme ist in Abbildung 1 dargestellt. Fiir die gleichen Isotopenereignisse
wurden bei Vogelsang (1990) andere Alter als in der Gronlandsee verwendet. Um eine optimale zeitliche
Korrelation zu ermdglichen, wurde daher die zeitliche Einstufung der von Vogelsang (1990) iibernommenen
Isotopenkurven abgeindert. Zur besseren Darstellung der Amplitudenunterschiede zwischen den einzelnen
Kernen wurden alle Bereiche mit Werten <4 %o schraffiert dargestellt.

Junger (1990) Vogelsang (1990) Vogelsang (1990)

Fig. 12: Comparison of the oxygen isotope records between the Greenland-, Iceland- and Nprwegian Seas
during the past 340,000 years. The position of the cores is shown in figure 1. For the same isotopic events
Vogelsang (1990) used different ages. To obtain a better time correlation the ages used by Vogelsang (1990)

have been corrected. For a better presentation of the changes between the amplitudes in the oxygen isotope
record of the different cores values <4 %o were hatched.

Die glazialen §180-Werte sind, &hnlich den Sauerstoffisotopendaten von Sedimenten des
Vgringplateaus aus der dstlichen Norwegensee (Vogelsang 1990), wenn auch geringfiigig
niedriger (Abb. 12). Im Ganzen fehlen deutliche §180-Minima, vor allem in den Intergla-
zialen, die den Einflu8 von warmen atlantischen Wassermassen anzeigen. Die Stadien 9 und 8
zeigen deutlich hohere §180-Werte als die Sedimente aus der Norwegensee, wobei Stadium
9.3 im Gegensatz zum dstlichen Europdischen Nordmeer hohere Sauerstoffisotopendaten als
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Substadium 9.1 besitzt. Die 8180-Unterschiede zwischen der Atlantischen Domine im Osten
und der Gronlandsee sind im Stadium 7 nicht so stark ausgeprégt (0,3 %o). Im Stadium 6 da-
gegen bildet das Substadium 6.3 im Gegensatz zu den Kurven von Prell et al. (1986) ein
deutlicheres §180-Minimum als 6.5. Auch Substadium 6.2 besitzt schwerere §180-Werte als
Stadium 6.4. Diese Unterschiede zwischen westlichem und &stlichem Européischen Nord-
meer sind auch aus anderen Kernen dieser Region bekannt (Vogelsang 1990). Charakteris-
tisch fiir Stadium 5 sind die niedrigen 5180-Werte wihrend des Substadiums 5.5 (5.51 im
Kern 1900), gefolgt von sehr viel hdheren 5180-Verhiltnissen in den Stadien 5.4 bis 5.1.
Ausnahme ist Substadium 5.1 im Kern 1736, das aufgrund eines hoheren Fehlers ungewhn-
lich niedrige 5!80-Werte anzeigt. Die niedrigen §!80-Werte von Substadium 5.5 (bzw. 5.51)
werden, wie im 6stlichen Européischen Nordmeer, nur noch im Stadium 1 erreicht, wenn man
die durch Schmelzwasser beeinfluSten 5§!80-Minima in den Sauerstoffisotopenkurven der
Gronlandsee auBer Betracht 148t. In der Norwegensee sind die 5180-Werte der planktischen
Foraminiferen im Isotopenstadium 5.5 um mindestens 1 %o leichter (Vogelsang 1990), in der
Islandsee noch um 0,5 %o (Jiinger 1990).
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Abb. 13: Mittlere Sauerstoffisotopenzusammensetzung des Meerwassers (Eiseffekt) im Europdischen Nordmeer
relativ zu heute nach Vogelsang (1990) im Vergleich zu den Sauerstoffisotopenwerten der Kerne 1736 und 1900
aus der Gronlandsee. Die Eiseffektkurve (globales Eisvolumen) leitet sich aus gestapelten Isotopenkurven
benthischer Foraminiferen ab und ist daher nicht von der Temperatur abhingig. Abweichungen zu niedrigen
Sauerstoffisotopenverhiltnissen reflektieren Schmelzwasserereignisse in der Gronlandsee.

Fig. 13: Mean oxygen isotope ratio of seawater (ice-effect) in the Norwegian-Greenland Sea relative to today
after Vogelsang (1990) in comparison to the isotope records of core 1736 and 1900 from the Greenland Sea. The
ice-effect curve is derived from a stacked benthic isotope record and is therefore not temperature dependent.
Deviations to low oxygen isotope ratios reflect meltwater influx into the Greenland Sea.
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Im Allgemeinen sind die glazial/interglazialen 8180-Unterschiede in der Gronlandsee gering
und spiegeln den Eiseffekt wider (Abb. 13). Die deutlichen 5180-Minima, die von der Kurve
des globalen Eiseffektes abweichen, sind auf den EinfluB von niedrig 5180-haltigem
Schmelzwasser zuriickzufiihren. Schmelzwasserereignisse (3!80-Minima) zu Beginn der
Interglaziale wihrend der Terminationen, wie sie aus der Norwegensee bekannt sind (Du-
plessy 1982, Shackleton et al. 1983, Vogelsang 1990, Kéhler 1992, Sarnthein et al. 1992),
zeichnen sich auch nach Korrektur des Eiseffekts nur gering in den Sauerstoffisotopendaten
planktischer Foraminiferen der Gronlandsee ab (8/7, 6/5, 3.3 und 2/1). Ein auffilliges 5180-
Minimum (5.53) vor Beginn des eigentlichen interglazialen Maximums (5.51) ist nur im Ost-
lichen Kern ausgeprigt (1736). 8180-Minima wihrend der Glazialzeiten, wie 8.3, 6.5 und 6.3,
sind dagegen wesentlich deutlicher ausgebildet. Besonders Stadium 3 zeichnet sich durch
wiederholte 5180-Minima aus (Abb. 13), die nicht nur in der Grénlandsee, sondern auch in
anderen Teilen des nordlichen Europdischen Nordmeeres beobachtet wurden (Johnsen et al.
1992, Kerr 1993, Taylor et al. 1993, Weinelt 1993). Wihrend an den Terminationen nur
gering erkennbare Schmelzwasserereignisse (5180-Minima) trotz drastischer Erwidrmung
vorkommen, hinterlassen in Glazialzeiten die Schmelzwassereinstrome ein deutliches 8180-

Minimum im Sediment.

Abweichungen in den Sauerstoffisotopendaten vom Eiseffekt zu niedrigen 5180-Werten
kommen in den Stadien 9, 8 und 6 vor. Wihrend Stadium 6 nur leicht erhohte 5180-Werte
besitzt, zeigen die Sauerstoffisotopenverhiltnisse in den Stadien 9 und 8 sogar ein leicht
gegenliufiges Verhalten zu der Kurve des Eiseffektes.

Ein Vergleich der beiden Kerne 1736 und 1900 zeigt dhnliche 5180-Werte in den jeweiligen
Isotopenstadien (Abb. 11). Der westliche Kern besitzt dabei eine groBere Sensibilitdt zu
Schmelzwasserereignissen, besonders zu solchen im Stadium 3. Auch andere intraglaziale
Schmelzwasserereignisse, wie 6.3, sind in der westlichen Gronlandsee stirker hervorgehoben.
Niedrigere §!80-Werte im westlichen Kern sind auch fiir die interglazialen Warmphasen der
Stadien 9 und 7 zu finden, wihrend Substadium 5.5 und der Beginn des Stadiums 1 keine
Unterschiede zum ostlichen Kern (1900) aufweisen. Die glazialen §180-Stadien 6.4, 6.2, 4.2
und 2.2 sind dagegen im 6stlichen Kern geringfiigig niedriger. Es gibt nur wenige Fille, bei
denen die niedrigen interglazialen Isotopenverhiltnisse im Osten gefunden werden (wie z.B.
7.4, 5.53 und Stadium 1). Das heiBt, daB die 3!80-Amplituden im Kemn 1736 etwas stidrker
ausgeprigt sind als in der ostlichen Gronlandsee. In beiden Profilen nehmen die
Glazial/Interglazial §130-Amplituden zum Rezenten hin zu.

Die Kohlenstoffisotopenprofile zeigen deutlich niedrige Werte in den glazialen Stadien
(Abb. 11). 813C-Werte sind besonders niedrig wihrend intraglazialer $180-Minima (z.B.
Stadium 6 und 3) und an den Terminationen (5.53 und 3.3). Hohe Werte werden oft kurz nach
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interglazialen §!80-Minima (9.1, 7.5, 7.1und 5.51) erreicht. Extreme §!3C-Minima werden
nur im Stadium 8 und den Substadien 6.3 und 3.3 sind mit den Schmelzwasserereignissen
(6180-Minima) in den Gronlandsee gekoppelt. Die groBten Verinderungen in den §13C-
Verhiltnissen werden an den Ubergiingen 8/7, 6/5 und 2/1 erreicht; der Sprung an der Ter-
mination kann bis zu 1 %o betragen. Im stratigraphisch besser aufgelosten Kern 1736 kann
man erkennen, daB diese Ubergiinge auch in 2 Schritten (z.B. Ubergang 8/7) erfolgen kénnen.

Der im allgemeinen einheitliche Verlauf der alterskorrelierten §!3C-Profile zeigt ebenfalls
Unterschiede in den Amplituden zwischen Gronland- und Norwegensee, wobei die Amplitu-
den in der Gronlandsee stiirker ausgeprigt sind. Auch die rezenten Werte unterscheiden sich;
im Westen liegen sie bei 0,8 %o, wiihrend in der Norwegensee nur 0,5 %o erreicht werden.

5.1.2. Isotopendaten der tiefen Wassermassen (C. wuellerstorfi und O. umbonatus)

An Proben der beiden Sedimentkerne wurden auch Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenver-
hiltnisse benthischer Foraminiferen gemessen. Die einzige im Sediment durchgehend vor-
kommende benthische Foraminifere ist O. umbonatus. Vereinzelt tritt auch C. wuellerstorfi
auf, welche dann nach artspezifischer Korrektur (sieche Kap. 3.2.5.) zur Interpretation mit hin-
zugezogen wird. Wihrend C. wuellerstorfi zur Epifauna zéhlt, deren 813C-Werte die Isoto-
penzusammensetzung des Bodenwassers widerspiegelt (Corliss 1985, Zahn et al. 1986,
McCorkle et al. 1990), gehort O. umbonatus zur Endofauna und lebt in der obersten Sedi-
mentschicht (1 cm) des Meeresbodens. Die §13C-Werte von O. umbonatus kénnen daher auch
durch das Porenwasser gegeniiber dem Bodenwasser verindert sein (McCorkle et al. 1990).

Die Sauerstoffisotopenkurven von O. umbonatus zeigen mittlere Werte zwischen 4,2 %o und
5,0 %o. Die Amplitude zwischen extremen Kalt- und Warmphasen betréigt maximal 1,2 %o
(Abb. 14), wihrend der letzte Glazial/Interglazial-Ubergang (0,5 %o) nur in der westlichen
Station aufgeldst ist. Die §13C-Werte liegen zwischen -0,4 %o und -2,4 %o. Die glazialen
Stadien zeichnen sich durch niedrige 813C-Verhiltnisse aus, wihrend Interglaziale hohe §13C-
Werte besitzen (Abb 15). Dies widerspricht den bisherigen Erkenntnissen, bei denen die
813C-Werte von O. umbonatus ein unkontrolliertes Streuen zeigen und mit denen von N.
pachyderma sin. und C. wuellerstorfi nicht in Ubereinstimmung zu bringen sind (Duplessy et
al. 1988b).

C. wuellerstorfi wurde nur in den Isotopenstadien 5 und 1, teilweise auch am Ende von 2,
gefunden (Abb. 14), daher lassen sich keine genauen Aussagen iiber die maximalen 5180-
Amplituden zwischen Glazial- und Interglazialzeiten machen. Der extrem hohe 5180-Wert
(5,4 %o) wiihrend des Substadiums 5.4 (273 cm) 1Bt sich durch MeBwerte von O. umbonatus
nicht bestitigen. Im Stadium 5 liegen die mittleren Werte zwischen 5,0 %o und 4,2 %o,
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wihrend im Stadium 1 mittlere Werte, besonders im &stlichen Sedimentkern, von nur 4,6 %o
bis 4,2 %o erreicht werden. Die 813C-Werte schwanken zwischen 1 %o und 1,8 %o (Abb. 15).

Der Abschnitt 5.4 bis 5.2 im Kern 1736 ist nicht so hochaufgelost, weder in der §180-Kurve
von O. umbonatus noch bei C. wuellerstorfi. Grund hierfiir sind die terrigenen Sediment-
schiittungen, welche die schon in geringer Anzahl vorhandenen benthischen Foraminiferen
stark verdiinnten und/oder das benthische Bodenleben zerstérten. Die daraus resultierende
geringe Hiufigkeit fiihrte zu einem groBeren Rasterabstand der Isotopenmessungen.

Ein Vergleich der kombinierten Sauerstoffisotopenkurven benthischer Foraminiferen (siche
Kap. 3.2.5.) von C. wuellerstorfi und O. umbonatus der Kerne 1736 und 1900 mit anderen
Isotopenkurven benthischer Foraminiferen aus dem Européischen Nordmeer (Abb. 14) zeigt
fiir die Stationen der Gronlandsee deutlich niedrigere Werte in den Glazialzeiten (4 und 2).
Sichtlich niedrigere §!80-Werte als in der Norwegensee besitzt auch Kern (V27-86) aus der
Islandsee (Duplessy et al. 1988b). Gegeniiber den Kernen der Gronlandsee besitzt dieser Kern
aber immer noch héhere §180-Werte.
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Abb. 14: Vergleich von kombinierten Sauerstoffisotopen benthischer Foraminiferen wihrend der letzten
140.000 Jahre in einem Transekt aus dem Europdischen Nordmeer, mit den Kernen 1736 und 1900 aus der
Gronlandsee und den Kernen V 27-60, V 27-86 (Duplessy et al. 1988b) und 23065 (Vogelsang 1990) aus der
Norwegensee. Lage der Kerne ist in Abbildung 1 dargestellt. Die Benthos-Foraminiferen-Sauerstoffisotopen
ergeben sich aus den kombinierten O. umbonatus und C. wuellerstorfi Isotopenwerten (siche Kap. 3.2.5.). Zur
besseren Darstellung der Amplitudenunterschiede zwischen den einzelnen Kemen wurden alle Bereiche mit
Werten <5 %o schraffiert dargestellt.

Fig. 14: Comparison of the combined benthic foraminifera isotope records in a transect across the Norwegian-
Greenland Sea during the past 140,000 years, with cores 1736 and 1900 from the Greenland Sea and cores V 27-
60, V 27-86 (Duplessy et al. 1988b) and 23065 (Vogelsang 1990) from the Norwegian Sea. Position of the cores
is shown in figure 1. The combined benthic foraminifera isotope records result from the combination of 0. um-
bonatus and C. wuellerstorfi isotope data (see chapter 3.2.4.). For a better presentation of the changes between
the amplitudes in the oxygen isotope record of the different cores the values <5 %o were hatched.
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In den 5!80-Kurven aus der Norwegensee ist die Termination I gut erkennbar. Kerne aus der
siidlichen Norwegensee (23065 und V27-86) zeigen ein deutliches §180-Maximum im Sub-
stadium 2.2, der letzte Glazial/Interglazial-Hub betrigt etwa 1 %o (Duplessy et al. 1988b,
Vogelsang 1990). Der Kern V 27-60 aus der nérdlichen Norwegensee weist einen Glazial/In-
terglazial-Hub von nur 0,7 %o auf. In den Kemen aus der Gronlandsee (1736 und 1900),
sowie Kern V 27-86 aus der Islandsee, betriigt der Unterschied zwischen den Stadien 2 und 1
nur noch 0,5 %o. Im Stadium 3 und 2 gibt es kaum Ubereinstimmungen zwischen den
benthischen 5!180-Kurven. Die einzigen Keme, in denen Stadium 3.3 deutlich ausgebildet ist,
liegen in der Gronlandsee (1736 und 1900) und ganz im Osten des Norwegenbeckens (V 27-
86). Erst im Bereich der Stadien 4 und 5 gleichen sich die Kurven aller Kerne an. Die Aus-
nahme bildet hier das Substadium 4.2, welches in den dstlichen Kernen mit dem Substadium
der planktischen Foraminiferen zusammenfillt, wihrend in der Grénlandsee ein deutliches
$180-Maximum schon an der Grenze 5/4 auftritt.

Im allgemeinen 148t sich sagen, daB trotz Fehlens von C. wuellerstorfi (auer in den Stadien 5
und 1) mit Hilfe von O. umbonatus eine durchgehende Isotopenkurve benthischer Foramini-
feren in der Gronandsee aufgestellt werden kann. Obwohl die 813C-Werte von O. umbonatus
in anderen Regionen ein Streuen zeigen, stellen sie in der Gronlandsee eine gute Erginzung
zu den planktischen Kohlenstoffisotopenkurven dar.

5.1.3. Vergleich der Oberflichen- und Tiefenwassermassen anhand von Isotopendaten
der planktischen und benthischen Foraminiferen

Ein detaillierter Vergleich zwischen den Sauerstoffisotopenkurven der benthischen Forami-
nifere O. umbonatus und der planktischen N. pachyderma sin. (Abb. 15) zeigt einen sehr
shnlichen Verlauf der zwei Arten in den Stadien 10 bis 4 und 1, sowie dem Substadium 3.3,
wihrend im restlichen Stadium 3 und gesamten Stadium 2 stiirkere Abweichungen vorkom-
men. Im Stadium 3 und 2 lieBen sich aufgrund der geringen Haufigkeit der benthischen Fo-
raminiferen weniger Isotopenmessungen durchfiihren, was die Vergleichbarkeit der 51830-
Profile von O. umbonatus und N. pachyderma sin. zusitzlich erschwert.

Glazial/Interglazial-Ubergiinge erfolgen bei den Isotopenwerten benthischer Foraminiferen
schneller als bei den planktischen und deuten auf eine schnellere Temperaturanpassung der
tieferen Wassermassen hin. Der Abfall von 3180-Werten am Ubergang 8/7 setzt in der
Sauerstoffisotopenkurve von O. umbonatus zeitlich vor N. pachyderma sin. ein und besitzt
einen um etwa 0,2 %o hoheren Glazial/Interglazial-Hub. Auch in den Substadien 7.5 und 5.5
(5.5 nur im Kern 1736) setzt das 8180-Minimum der benthischen Foraminifere friiher ein
(5 cm tiefer). Ursache sind wahrscheinlich lokale Salinitits- und Temperaturschwankungen
im Oberflichenwasser, die hier die 8180-Verhilmisse stark beeinflussen, wihrend die Tiefen-
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wassermassen von diesen Veridnderungen unbeeinfluBt bleiben. Ein verspitetes Einsetzen in
den 5!180-Werten von N. pachyderma sin. wurde auch in Kernen vor NW Afrika an der Ter-
mination II beobachtet (Tiedemann 1991). Der Glazial/Interglazial-Ubergang in der Isoto-
penkurve der planktischen Foraminiferen setzt hier etwa 1.400 Jahre spiter ein.

Auch am Ubergang 5/4 tritt ein deutliches 3!80-Maximum schon direkt an der Grenze auf,
und nicht wie in den §180-Kurven von planktischen Foraminiferen erst in der Mitte des
Stadiums 4. Der letzte Glazial/Interglazial-Wechsel setzt in der benthischen Isotopenkurve
von O. umbonatus erst kurz nach dem planktischen §180-Ubergang ein. In Sedimenten vor
NW Afrika setzt die Termination V in der Isotopenkurve planktischer Foraminiferen bereits
16.500 Jahre vor dem benthischen Glazial/Interglazial-Ubergang ein (Tiedemann 1991). Ein
Nacheilen der benthischen Sauerstoffisotopenkurve gegeniiber der planktischen §180-Kurve
zeigt auch die benthische Foraminifere C. wuellerstorfi wihrend des Substadiums 5.5 (bzw.
5.51).

Im Stadium 6 von Kern 1900 fillt ein deutliches 8!80-Maximum (5,3 %o) von O. umbonatus
mit dem relativen §180-Minimum (4 %o) von N. pachyderma sin. zusammen. Ein kleineres
§180-Minimum in der Sauerstoffisotopenkurve von O. umbonatus tritt gleich zu Beginn des
Stadiums auf und konnte das Substadium 6.5 in der benthischen $180-Kurve zumindest fiir
das ostliche Gronlandbecken darstellen.

Ein dhnliches Phinomen kommt in Kernen aus der Norwegensee vor, wo das Substadium 5.3
in der benthischen Isotopenkurve erst deutlich oberhalb der planktischen Werte auftritt
(Duplessy et al. 1988b, Vogelsang 1990). Auch die 5180-Werte von O. umbonatus wihrend
Substadium 8.3 (im Kern 1900) zeigen ein unterschiedliches Verhalten, allerdings besitzt die
Kurve der benthischen Foraminiferen im Stadium 8 kein 5180-Minimum. Die geringen Sedi-
mentationsraten in diesem Kernabschnitt stellen ein mogliche Ursache fiir das Fehlen des
5180-Minimums in der benthischen Fauna dar. Das 5180-Maximum benthischer Foramini-
feren im Stadium 8 wurde als Substadium 8.2 definiert und ist auch im Kern 1736 in der
benthischen kurz nach dem Substadium 8.3 zu finden (Abb. 15).

next page:

Fig. 15: Direct comparison of the oxygen- and carbon isotope records of C. wuellerstorfi versus N. pachyderma
sin. and O. umbonatus versus N. pachyderma sin. in cores 1736 and 1900. For a better comparison the benthic
isotope values have not been corrected. Oxygen isotope maxima or -minima of the benthic foraminifera leading
the planktonic have been marked with =. If the benthic oxygen isotope data follows the planktonic they were
marked by —. The A13C-values (5'C plankt. - 5'*C benth.) has been marked in the carbon isotope records.
Small differences show a good convection of the water column, while times with high Al3C-values characterise
low convection in the water column. The higher the A'3C-values the more stable the stratification of the water

column.
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Abb. 15: Direkter Vergleich der Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenverhiltnisse von C. wuellerstorfi mit N.
pachyderma sin. und O. umbonatus mit N. pachyderma sin. der Kerne 1736 und 1900. Die Sauerstoffisotopen-
werte der benthischen Foraminiferen wurden nicht artspezifisch korrigiert, um einen besseren Vergleich zu er-
mdglichen. Ein Vorauseilen von §'80-Maxima und -Minima der benthischen Foraminiferen vor den
planktischen wurde mit => markiert. Ein verspitetes Einsetzten der 8'30-Verhiltnisse der benthischen Foramini-
feren gegeniiber den planktischen wird durch — angezeigt. In den §'3C-Kurven wurden A'3C-Werte (3"3C
plankt. - 8'3C benth.) markiert. Dabei stellen geringe Unterschiede gute Konvektion dar, wihrend Zeiten mit
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Fig. 15: continued
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Im Unterschied zu den planktischen §13C-Werten zeigen die benthischen wesentlich groBere
Amplituden, welche wohl auf den Mikrohabitateffekt zuriickzufiihren sind (Belanger et al.
1981), dhnliches ist auch aus Kernen vom Vgringplateau bekannt (Haake & Pflaumann 1989).
Die §!13C-Verhiltnisse von C. wuellerstorfi sind um etwa 0,7 %o hoher als die 813C-Verhilt-
nisse von N. pachyderma sin. Dies entspricht etwa dem Betrag, mit dem das 513C-Verhiltnis
von N. pachyderma sin. von dem im gelosten CO, des Meerwassers abweicht (Labeyrie &
Duplessy 1985).

Die 813C-Werte von N. pachyderma sin. in hohen Breiten folgen den Anderungen des 8!13C
des im Oberflichenwasser gelosten CO7 (Labeyrie & Duplessy 1985). Unter der Thermokline
dagegen ist die 813C-Zusammensetzung der Tiefenwassermassen nicht mehr vom Austausch
mit der Atmosphire abhingig. Nur in Gebieten mit Tiefenwassererneuerung kommt es zum
Austausch zwischen Oberflichen- und Tiefenwassermassen. Als Konsequenz dieser inten-
siven Vermischung werden sich Anderungen in den 813C-Werten der Oberflichenwasser-
massen auch gleichzeitig in den Tiefenwassermassen ereignen (Labeyrie & Duplessy 1985,
Duplessy et al. 1988a). Geringe Unterschiede in der §13C-Zusammensetzung der planktischen
und benthischen Foraminiferen, wie sie heute in der Gronlandsee beobachtet werden
(Abb. 15), deuten auf eine starke Konvektion in der Wassersiule. Rezent zeigen die §13C-
Werte von O. umbonatus und N. pachyderma sin. eine Abweichung von etwa 1 %o (Abb. 15),
die als MaB fiir gute Konvektion genommen wird. Bei A13C-Werten (813C plankt. - §13C
benth.) von groBer 1,5 %o wird der Austausch zwischen Oberflichen- und Tiefenwasser
stirker behindert. Zeiten mit A13C-Werten von 2 bis 2,2 %o (Abb. 15) deuten auf eine nahezu
vollstindiges Aussetzen in der Ventilation der tieferen Wassermassen hin.

5.2. EinfluB von Produktion, Losung und Verdiinnung auf die Karbonatkon-

zentration

Verdiinnung durch terrigenes Material z.B. wihrend der Hauptabschmelzphasen kann den
Karbonatgehalt stark beeinflussen. Auch Losung fiihrt neben der unterschiedlichen Karbonat-
produktion zu Verinderungen im Karbonatgehalt der Sedimente. Die starken Variationen des
Karbonatgehaltes in der Sedimentséule zeigen charakteristische Zyklen, die von der Karbo-
natproduktion, Losung und Verdiinnung abhiingig sind. Eng gekoppelt daran sind Veridn-
derungen im Einflu warmer atlantischer Wassermassen, Eisbedeckung und der Einstrom von
Schmelzwasser. Ahnlich den Sauerstoffisotopen reagiert die Karbonatkonzentration auf die

Verinderungen in der Ozeanographie.
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Abb. 16: Die Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenverhiltnisse im Vergleich zu den Gewichtsanteilen des
Gesamtkarbonat- und TOC-Gehaltes, sowie der Karbonatfein- und Karbonatgrobfraktion der Kerne 1736 und
1900 aus der Grénlandsee. Pfeile im Kern 1736 markieren die Proben der REM-Losungsindizes (siche Tab. 5).

Fig. 16: Oxygen- and carbon isotope records in comparison to the weight percentage of the bulk carbonate- and
total oraganic carbon content (TOC), as well as the carbonate fine- and coarse-fraction of cores 1736 and 1900.
Arrows in core 1736 mark the samples for the SEM dissolution index (see table 5).
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Maximale Karbonatgehalte sind nur im Holozén zu finden (sieche auch Kap. 4.2.). Annéhernd
gleiche Werte kommen nur noch in den Stadien 6 und 5, sowie am Ubergang 9/8 vor. Be-
trachtet man die Karbonatkurven im Detail, zeigt sich, daB in interglazialen Zeiten, wie den
Stadien 9.1, 7.3, 7.1 und 5.5, die Karbonatgehalte auffillig niedrig sind (Abb. 16). Im
Gegensatz dazu besitzen moderate Interglaziale (relative 5180-Minima), wie die Stadien 5.4
bis 5.1 im Kern 1900 und 9.3, 8.3, 6.5 und 6.3, relativ hohere Karbonatgehalte (Jiinger &
Erlenkeuser eingereicht).

Auch Abkiihlungsphasen am Ende von Interglazialstadien (9.1, 8.3, 7.1, 6.5, 6.3, 5.5 und 5.1
im Kern 1736, sowie 8.3, 7.1, 6.5, 6.3, 5.3 und 5.1 im Kern 1900) begiinstigen die
Ablagerung und/oder Produktion von Karbonat. Ahnliche Resultate wurden auch schon im
Stadium 5 in Sedimenten aus der Sstlichen Norwegensee festgestellt (Erlenkeuser & Haake
eingereicht). Allgemein 148t sich sagen, daB maximale Karbonatproduktion erst in den
Abkiihlungsphasen nach Erreichen optimaler Klimabedingungen (maximale Temperaturen)
erreicht wird (Jiinger & Erlenkeuser eingereicht). Auch das Vorkommen von planktischen
Foraminiferen folgt diesem Trend (siehe Kap. 5.5.). Die als Schmelzwasserereignisse gedeu-
teten 5180-Minima in den Stadien 5.53 und 3.3 zeigen nahezu karbonatfreie Sedimente.

Die Unterscheidung in der Zusammensetzung des Karbonates zwischen Grob- und Feinfrak-
tionsanteil ermoglicht eine Abschitzung iiber den Eintrag von Coccolithen (Feinfraktion)
sowie planktischen und benthischen Foraminiferen (Grobfraktion). Der Karbonatgehalt -
besonders die Feinfraktion - kann durch die Zufuhr von fossilen Karbonaten beeinfluft
werden. Besonders in Glazialzeiten kann es zum Eintrag von Coccolithen der Kreide kommen
(Henrich 1989, Baumann 1990a).

In der Gronlandsee prigt die Grobfraktion des Karbonatgehaltes fast ausschlieBlich die
Gesamtkarbonatkurve (Abb. 16) und deutet damit auf ein fast ausschlieBlich aus Gehédusen
der planktischen Foraminiferen zusammengesetztes Sediment. Ein erhohter Feinkarbonat-
anteil zu Beginn der Stadien 8 und 4 ist wahrscheinlich auf den erhohten Eintrag von
resedimentiertem eistransportierten Karbonat (Ramm 1989) wihrend der Abkiihlungsphasen
zuriickzufiihren. Auch die leicht erhhten Gehalte an feinkdrnigem Karbonat in den Stadien 6
und 3 konnten auf Eintrag von terrigenem Karbonat beruhen.

Trotz Ahnlichkeiten in der vertikalen Karbonatverteilung zeigen die Sedimente aus dem
ostlichen Europiischen Nordmeer deutliche Unterschiede in der biogenen Karbonatproduk-
tion zur Gronlandsee, was auf die verschiedenen hydrographischen Gegebenheiten zuriick-
zufiihren ist. Wihrend in der Gronlandsee das Stadium 6 deutlich erhohte Karbonatgehalte
zeigt, nehmen sie nach Osten zur Norwegensee ab (Abb. 17). Umgekehrt verhilt es sich im
Stadium 7, hier zeigen die Karbonatgehalte in der Norwegensee annihernd gleiche Werte wie
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in den Stadien 5 und 1, wihrend in der Gronlandsee nahezu karbonatfreie Sedimente vor-
handen sind. Die niedrigen Karbonatgehalte in der Norwegensee wihrend Stadium 6 werden
auf Losungserscheinungen zuriickgefiihrt (Henrich 1986, Henrich et al. 1989b, Henrich &
Thiede 1991). Der aus der Norwegensee bekannte Glazial/Interglazial-Zyklus in der
Karbonatverteilung 148t sich in den Sedimenten der Gronlandsee nicht erkennen (Abb. 17).
Die Karbonatkurven der Gronlandsee konnen daher nur schlecht als Hilfsmittel zur besseren
stratigraphischen Einstufung mit herangezogen werden.

Bulk-CaCO, (weight-%)

Greenland Sea Iceland Sea Norwegian Sea

1736 1900 23353 23243 23062 31%0-

a0 4 L
Age (ka)

Abb. 17: Gesamtkarbonatgehalte in der Gronlandsee im Vergleich zur Islandsee (Jiinger 1990, Birgisdottir
1991) und Norwegensee (Henrich 1992). Pfeile markieren Zeiten besonderer Karbonatproduktionen und deren
Verinderungen im Europischen Nordmeer wihrend der letzten 340.000 Jahre. Lage der Kerne ist in Abbildung
1 dargestellt. Fiir die gleichen Isotopenereignisse wurden bei Vogelsang (1990) andere Alter als in der Gron-
landsee verwendet. Um eine optimale zeitliche Korrelation zu ermdglichen, wurde daher die zeitliche Einstufung
der von Vogelsang (1990) iibernommenen Isotopenkurven abgeédndert.

Junger (1990) Birgisdgttir (1991) Hearich (1992)

Fig. 17: Bulk carbonate content in the Greenland Sea versus the Iceland Sea (Jiinger 1990, Birgisdottir 19?1)
and the Norwegian Sea (Henrich 1992). Arrows mark times of specific carbonate production and their variation
in the Norwegian-Greenland Sea through the past 340,000 years. Position of the cores is shown in figure 1. For
the same isotopic events Vogelsang (1990) used different ages. To obtain a better time correlation the ages used
by Vogelsang (1990) have been corrected.
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Tabelle 5: Rasterelektronenmikroskopisch (REM) ermittelte Lésungsindizes (Methode nach Meggers &
Henrich eingereicht) an der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. im Kern 1736. In Abbildung 16 sind
die untersuchten Proben mit Pfeilen markiert. Die Losungsindizes von 1 bis 3 beschreiben Sedimente mit kaum
bis stark gel6sten Foraminiferengeh4usen.

Table 5: By a Scanning Electron Microscope (SEM) determined dissolution index (methode after Meggers &
Henrich submitted) of the planktonic foraminfera N. pachyderma sin. in core 1736. In figure 16 the samples are
marked with arrows.

Sample Depth Dissolution Index
1 196-198 cm 1 (barely dissolved)
2 200-202 cm 14 (slightly dissolved)
3 240-242 cm 2.7 (strongly dissolved)
4 264-266 cm 2.1 (strongly dissolved)
5 280-282 cm 13 (slightly dissolved)
6 292-294 cm 1.2 (slightly dissolved) |

Das Karbonatminimum wihrend Stadium 5 (Kern 1736) riihrt von wiederholten Schiittungen
terrigener Sedimente (siche Kap. 5.5.). Aufgrund des raschen Eintrags kommt es zu starker
Verdiinnung. Die erhohte Zufuhr von organischem Kohlenstoff sowie die schnelle
Sedimentation fiihren zum langsamen Abbau des Kohlenstoffes und erhohter Losung von
Karbonat im Sediment. Bei Losungsuntersuchungen am Rasterelektronenmikroskop (Tab. 5)
zeigen die zwei Proben innerhalb des Karbonatminimums die stiirkste Losung, wihrend die
Karbonatmaxima unter- und oberhalb der laminierten Lagen nur leichte Losung zeigen. Die
planktischen Foraminiferen an der Grenze 6/5 und 5/4 zeigen trotz niedrigen Karbonat-

gehaltes so gut wie keine Losung (Abb. 18).

Starke Karbonatlosung ist auch am Grad der Erhaltung von planktischen Foraminiferen
bestimmbar (Thunell 1976, Berger et al. 1982). Man muB jedoch in Betracht ziehen, da8 es in
Zeiten verstirkten Terrigeneintrages, aufgrund der mechanischen Aufbereitung von Sedi-
mentmaterial, auch zu einer erhohten Fragmentierung von Foraminiferengehdusen kommen
kann. Ein weiterer Parameter zur Bestimmung von Karbonatlosung ist das Verhéltnis von
benthischen zu planktischen Foraminiferen (Diester-Haass et al. 1986), da planktische
Foraminiferen schneller gelést werden als benthische (Thunell 1976, Berger et al. 1982).
Erhohte Losung von Karbonaten wiirde auch in einer deutlichen Abnahme der Sedimen-

tationsrate resultieren (Stein 1991).

Eine Kombination der unterschiedlichen Parameter zur Bestimmung von Karbonatldsung ist
unbedingt wichtig. Daneben sollte auch die Sedimentationsrate sowie der Terrigeneintrag
(siehe Kap. 5.5. und 5.6.) beriicksichtigt werden. Alle Signale lassen fiir die Bereiche erhohter
Fragmentierung im Stadium 7 und 5 des Kerns 1736 (Abb. 18), sowie Stadium 7 im Kern
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1900, auf Karbonatldsung und teilweise Verdiinnung schlieBen. Wihrend die Karbonatmi-
nima in den Stadien 10 und 9, und teilweise auch im Stadium 5, aufgrund des zeitgleichen
hohen Eintrags an Quarz (siehe Kap. 5.5.) nur auf Verdiinnung und/oder geringe Karbonat-
produktion zuriickzufiihren sind. Diese Resultate stimmen gut mit den Ergebnissen der
rasterelektronenmikroskopischen Untersuchung iiberein.
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Abb. 18: Darstellung planktischer Foraminiferen: Verhéltnisse zwischen Schalenfragmenten zu ganzen Schalen
von planktischen Foraminiferen (gerechnet: Fragmente/(Fragmente + ganze Schalen)*100), sowie Froaminiferen
als Verhiltnis von benthischen zu planktischen Foraminiferen (gerechnet: benth./(benth. + plankt.)*100), als
Anzeiger fiir Zeiten erhShter Karbonatldsung in der Gronlandsee. Dunkel schraffierte Flichen geben Sediment-
horizonte von Karbonatverdiinnung an, helle Flichen Sedimentbereiche in denen Karbonatldsung stattfand.

Fig. 18: Planktic Foraminifers as ratio of shell fragments versus whole shells of the planktonic foraminifera
(calculated: fragments/(fragments + whole shells)*100), as well as all foraminifers as the ratio of benthic versus
planktonic foraminifera (calculated: benthic/(benthic + planktic)*100) as indicators for times with higher carbo-
nate dissolution. Dark hatched areas indicate sediments where carbonate dilution took place, light areas
sediments where carbonate dissolution appeared.

5.3. Organischer Kohlenstoffgehalt (TOC)

Die Verteilung des TOC-Gehaltes zeigt in beiden Sedimentkernen 1736 und 1900 von den
Stadien 6 bis 1 einen #hnlichen Verlauf (Abb. 16), mit héchsten TOC-Gehalten an der Sedi-
mentoberfliche (Abb. 7). Hohe TOC-Gehalte (0.4 Gew.-%) fallen mit niedrigen Karbonat-
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werten zusammen. Horizonte mit niedrigen TOC-Gehalten liegen in Zeiten extrem glazialer
Verhiltnisse, wihrend Intervalle mit héheren Konzentrationen in den Stadien 5 und 3 auf-
treten. Extrem niedrige TOC-Gehalte (0,2 Gew.-%) weist Stadium 7 im Kern 1736 auf. In den
Stadien 10 bis 6 sind Fluktuationen im TOC-Gehalt (0,2 bis 0,4 Gew.-%) weniger stark
ausgebildet.

Der hochauflésende Kern 1736 im westlichen Becken zeigt wihrend einiger interglazialer
5180-Substadien Phasen mit hoheren TOC-Gehalten. Diese TOC-Maxima treten erst wihrend
der Abkiihlung nach den Isotopenereignissen 7.5, 7.1 und 3.3 auf. Im Gegensatz zu diesem
Nacheilen von interglazialen TOC-Ereignissen, laufen glaziale TOC-Maxima den jiingeren
intraglazialen Schmelzwasserereignissen (6.5, 6.3 und 3.1) voran.

Das TOC-Plateau in Kern 1736 (250-270 c¢m) ist auf den wiederholten raschen Eintrag von
terrigenen Sedimenten und damit der erhohten Zufuhr von terrigenem organischen Material
zuriickzufiihren. Das Maximum in 90 cm Kernteufe, sowie die Maxima im Stadium 10 von
Kern 1900, sind neben den extrem hohen TOC-Gehalten (1,1 bis 1,5 Gew.-%), aufgrund der
makroskopischen Kemnbeschreibung (Thiede & Hempel 1991) und des gleichzeitig niedrigen
Karbonatgehaltes sowie des hohen Eintrags an terrigenem Material als Diamikte anzusehen
(siche Henrich et al. 1989a). Der erhdhte Eintrag von organischem Material korreliert meist
sehr gut mit erhohten Losungsindizes (Meggers & Henrich eingereicht).

54. Grobfraktionsgehalte und Korngroienverteilung der Grobfraktion

Die beiden Sedimentkerne aus der Gronlandsee zeichnen sich mit <20 Gew.-% durch einen
niedrigen Grobfraktionsanteil (>63 um) im Gesamtsediment aus. Erhohte Grobfraktionsge-
halte (Abb. 19) treten vor allem in den Abschmelzphasen an Glazial/Interglazial-Ubergéngen
auf (10/9, 6/5 und 2/1). Sedimenthorizonte mit erhéhtem TOC-Gehalt zeichnen sich durch
das Vorkommen von hohen Anteilen an Feinfraktion (<63 pm) aus.

Die Ursache fiir die extrem niedrigen Grobfraktionsgehalte in den Stadien 7 und 5 (Kern
1736) sind auf den raschen Eintrag von feinkornigen terrigenen Sedimenten wihrend dieser
Zeiten zuriickzufiihren, die als laminierte Ablagerungen im Sediment zu erkennen sind (siche
Kap. 5.1.).
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Abb. 19: Gewichtsanteile der Grobfraktion (>63 pum) und der Fraktionen 63-125 pm, 125-250 pm, 250-500 pm,
500-1000 pm und >1000 um am Gesamtsediment in den untersuchten Sedimentkemnen 1736 und 1900.

Fig. 19: Weight percentage of the coarse fraction (>63 pum) and of the fractions 63-125 um, 125-250 um, 250-
500 pm, 500-1000 pm and >1000 pm of the bulk-sediment in cores 1736 and 1900 from the Greenland Sea.
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Auffillig sind die hohen Grobfraktionsanteile in den Stadien 10, 9 und 6, wihrend Sedimente
der Stadien 7 und 5 verhiltnisméBig niedrige Gehalte an Grobfraktion aufweisen. Sehr hohe
Anteile an Grobfraktion fallen mit erhhten Karbonatgehalten zusammen (siche Abb. 19) und
zeigen damit die Abhingigkeit beider Sedimentparameter, besonders in Bezug auf plank-
tische Foraminiferen (sieche Kap. 5.5.). Ausnahmen bilden die Stadien 10 und 6, sowie das
Ende von Stadium 8. Im Stadium 6 fallen die hohen Karbonatwerte in die Abkiihlungsphasen
der interglazialen Substadien (6.5 und 6.3), wihrend die maximalen Grobfraktionsanteile
zeitlich schon vor den §!80-Minima erreicht werden. Damit eilen die Grobfraktionsgehalte
den Karbonatmaxima voraus. Sie zeigen den Beginn intensiver Abschmelzereignisse. Die
hohen Grobfraktionsanteile im Stadium 10 und am Ende von 8 bei gleichbleibend niedrigen
Karbonatgehalten deuten auf einen ausschlieBlich terrigenen Anteil der Grobfraktion und

damit auf eistransportiertes Material.

Die Subfraktionen 63-125 um und 125-250 um stellen den Hauptanteil der Grobfraktion dar
(Abb. 19). Der Anteil der Fraktionen >500 pm am Gesamtsediment gibt in erster Annéherung
ein MaB fiir den Eintrag von eistransportiertem Material wieder (Molnia 1972). Erhohte
Werte treten fast ausschlieBlich widhrend der Glazialzeiten auf und sind in den Interglazialen

7 und 5 so gut wie nicht vorhanden.

Stadium 10 ist deutlich durch hohe Anteile an der Subfraktion 63-125 um gekennzeichnet.
Die Sandlage bei 400 cm liegt im Sedimentkern oberhalb der Diamiktlage und deutet auf den
Eintrag von eistransportiertem Material. Die Subfraktionen 63-125 pum und 125-250 um be-
stimmen das Verteilungsmuster der Grobfraktion in den Stadien 9, 7, 5, 4 und 3. In den
Stadien 9 und 7 kommen Maxima dieser Subfraktionen in den Erwdrmungsphasen von mo-
deraten Interglazialen vor. Dagegen treten die Maxima in den Stadien 5, 4 und 3 in den Ab-
kiihlungsphasen nach den Interglazialen auf. Die hohen Grobfraktionsgehalte an den Uber-
gingen 6/5 und 5/4 sind durch die Subfraktion 125-250 um beschrieben. Zum deutlichen
Eintrag von grobem eistransportierten Material (>500 um) kam es wihrend des Stadiums 6,
in den Abschmelzphasen nach den Substadien 6.6 und 6.4, und an der Grenze 2/1. Die Sub-
fraktionen 125-250 pm und 250-500 um zeichnen in den Stadien 2 und 1 das Verteilungsmu-
ster der Grobfraktion am deutlichsten nach. Im 6stlichen Kern zeichnet sich die Grobfrakti-
onsverteilung von Stadium 8, wie schon im Stadium 6, durch grobere Subfraktionen
(>250 um) aus, im Westen dagegen kam es besonders zu Beginn des Stadiums 8 eher zum
Eintrag von feineren Sandkomponenten (63-125 pum).
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5.4.1. KorngroBenverteilung der Feinfraktion im Bereich der laminierten Abla-
gerungen

In der westlichen Gronlandsee kommt es im Stadium 5 (226-233 cm und 246-270 cm) zum
wiederholten Eintrag feinkdrniger terrigener Sedimente, die laminierte Ablagerungen bilden.
Der Anstieg in der Sedimentationsrate fiihrt zu starker Karbonatlgsung in den Tiefseesedi-
menten (Kap. 5.2.). Wie im Stadium 7 zeichnet sich diese terrigene Sedimentation im Sta-
dium 5 durch das fast vollige Fehlen von Grobfraktion im Sediment aus (Kap. 5.4.). Das
Dreieck-Diagramm (Abb. 20) verdeutlicht das unterschiedliche Fraktionsverhiltnis in den
Sedimenten. Die Feinfraktionsverteilung zeigt, daB das Sediment im Bereich der Schiittungen
zu 60 bis 80 Gew.-% aus der Tonfraktion besteht und nur geringe Sandanteile besitzt. Die
Sedimente ober- und unterhalb zeichnen sich dagegen durch einen hoheren Sandanteil aus.
Die Tonfraktion geht auf Werte um 20-40 Gew.-% zuriick. Die Siltfraktion zeigt kaum Ver-
sinderungen zwischen den Sedimenten im Bereich der laminierten Ablagerungen und dem

Normalsediment von Stadium 5.

Sand

Core depth:

0 197-221cm
® 225-265cm
+ 269-285cm

Laminated sediments

Silt Clay

Abb. 20: Dreieck-Diagramm der Sand-Silt-Tonverteilung des Sedimentkerns 1736 im Bereich 197 bis 285 cm.
Die Probenaufbereitung erfolgte nach der Atterberg-Methode (Kap. 3.2.3.). Im Bereich 226-233 cm und 246-
270 cm befinden sich mehrere Horizonte mit laminierten Ton-Silt Ablagerungen.

Fig. 20: A-plot of the sand-silt-clay distribution of core 1736 in the sediment areas 197 to 285 cm. The samples
were treated after the method of Atterberg (see chapter 3.2.3.). In a depth of 226-233 cm and 246-270 cm several
layers of laminated clay-silt depositions were observed.
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5.5. Verteilungsmuster der biogenen und terrigenen Komponenten

Ein erster markanter Umschwung in der Komponentenzusammensetzung von ausschlieBlich
terrigenem zu biogenem Anteil erfolgt kurz vor Substadium 9.1 (Abb. 21). Ein néchster dras-
tischer Wechsel in der Sedimentzusammensetzung ist im Substadium 5.53 und dann wieder
an der Termination I zu beobachten. Die hohen Terrigenanteile im Substadium 5.53 und an
der Termination I deuten auf Zeiten extremer Abschmelzphasen. Der maximale Anteil an ter-
rigenen Komponenten wihrend der Substadien 5.4 bis 5.2 im Kern 1736 ist auf den erhdhten
terrigenen Sedimenteintrag zuriickzufiihren. Hohe Anteile an terrigenem Material werden
meist von einem anschlieBenden starken Anstieg im Karbonatgehalt gefolgt (Baumann et al.

1993).
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Abb. 21: Hiufigkeitsverteilung des Terrigen- und Biogenanteils in der Fraktion 125-500pum der Kerne 1736 und
1900 aus der Grénlandsee. Der Terrigenanteil ergibt sich aus dem Anteil von Quarz und Gesteinsbruchstiicken.
Die Anteile von planktischen und benthischen Foraminiferen sowie Radiolarien und Diatomeen wurden als
biogene Komponente zusammengefaBt (siche Tab. A-3).

Fig. 21: Distribution of the grain percentage of terrigenous and biogenic components in the fraction 125-500um
in cores 1736 and 1900. Quartz and rock fragments are summarized in the terrigenous components, while the
biogenic components consist of the planktonic and benthic foraminifera as well as radiolarians and diatoms (see
also table A-3).

Wihrend der Karbonatgehalt groBe Schwankungen mit ausgeprigten Maxima und Minima
aufweist, die sich meist nicht mit interglazialen Substadien zeitgleich ereignen (siche
Kap. 5.2.), bilden die hohen Anteile an biogenen Komponenten in den Interglazialen und
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warmen Glazialphasen breitere Horizonte in der Sedimentsiule. Die Maximalanteile an bio-
genen Komponenten sind in den interglazialen Substadien 9.1, 7.5, 7.1, 6.5, 6.3, 5.5 und 5.1,
und im Stadium 1 zu finden, sowie 8.3 im Kern 1736 und 5.4-5.2 im Kern 1900. Ausnahme
ist die westliche Gronlandsee, wo hohe Biogenanteile auch in glazialen Substadien (7.4 und
6.4) auftreten.

Die Verteilung von benthischen Foraminiferen ist #hnlich dem Karbonatgehalt. C. wuel-
lerstorfi tritt nur in den Stadien 5 und 1 auf, wo sie zwei Maxima bildet (Abb. 22). Wie der
Karbonatgehalt werden die hohen Anteile von C. wuellerstorfi in den Abkiihlungsphasen
nach den Interglazialen (5180-Minima) erreicht. In ausgepriigten glazialen Phasen tritt C.
wuellerstorfi nicht auf, dies ist auch in Kernen vom Vgringplateau (Haake & Pflaumann
1989) zu sehen. O. umbonatus dagegen tritt sowohl in den Glazial-, wie auch Interglazialzei-
ten auf. Pullenia bulloides, die in der Norwegensee ein wichtiger Zeitmarker fiir Substadium
5.1 ist (Haake & Pflaumann 1989, Struck 1992), kommt in der Gronlandsee wihrend der
letzten 340.000 Jahre nicht vor.

Gegeniiber dem Karbonatgehalt zeigt die Verteilung von N. pachyderma sin. groBere
Schwankungen, mit erhohten Vorkommen in den Stadien 6, 5 und 1 (Abb. 22). Maximalwerte
liegen vor allem in interglazialen Zeiten (9.1, 7.5, 7.1, 6.3, 5.5 und 5. 1) und setzen, besonders
im Stadium 5, deutlich vor erh$hten Karbonatgehalten ein. Die fast karbonatfreien Sedimente
im Stadium 7 zeigen zu Beginn und am Ende des Stadiums hohe Anteile von N. pachyderma
sin. Die Terminationen 8/7, 6/5 und 2/1 sind durch das Fehlen von N. pachyderma sin. aus-
gezeichnet. Die planktische Subpolarfauna stellt neben der Sauerstoffisotopenkurve einen
weiteren Anzeiger fiir den Wechsel von Klimabedingungen dar. Allgemein folgt die Hiufig-
keitsverteilung der Subpolarfauna der von N. pachyderma sin. mit erhohten Werten in den
Substadien 7.5, 7.1 und 5.1. Um jedoch eine bessere Verteilung beider Gruppen zu bekom-
men, wurde die Subpolarfauna und N. pachyderma sin. als Anteile der gesamten planktischen
Foraminiferenfauna dargestellt (Abb. 23). Erhohte Vorkommen von Subpolarfauna werden in
den Abkiihlungsphasen der Stadien 7.3, 6.3 5.51 und 3.1, sowie an den Grenzen 8/7, 5/4 und
2/1 beobachtet (Abb. 23).

Die Vorkommen von Schreibkreidefragmenten kénnen als Hinweis fiir den Transport von
Eisbergen aus siidlicher Richtung ins Européische Nordmeer genommen werden. Das nord-
lichste bekannte Schreibkreidevorkommen liegt in der Nordsee siidlich 59°N (Hancock
1984). Nordlich von 59°N bestehen die oberen Kreideschichten (Campan und Maastricht) fast
ausschlieBlich aus Klastika, wihrend Schreibkreide fehlt. Daher miissen Eisberge mit einer
nordwiirts gerichteten Strémung transportiert und in der zentralen Gronlandsee geschmolzen
sein. Der Transport kann zum einen direkt aus der Norwegensee in die Grénlandsee erfolgt
sein oder durch Rezirkulation iiber das nordliche Européische Nordmeer (FramstraBe).
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Abb. 22: Hauﬁglgeitsvcneilung von N. pachyderma sin. und der planktischen Subpolarfauna in der Fraktion
125-500 um, sowie Anteil der Individuen pro Gramm Sediment der benthischen Foraminifere C. wuellerstorfi in
der Fraktion 250-500 pm der Kerne 1736 und 1900 aus der Grénlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre.

Fig. 22: Distribution of the grain percentage of N. pachyderma sin. and the planktonic subpolar fauna in the
fraction 125-500 um as well as the number of individuals per gram sediment of the benthic foraminifera C.
wuellerstorfi in the fraction 250-500 um of cores 1736 and 1900 from the Greenland Sea.
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Abb. 23: Das Verhiltnis der plankatischen Foraminiferen N. pachyderma sin. zur planktischen Subpolarfauna
(gerechnet: N. pachy./(N. pachy. + Subpolar)* 100) als Anzeiger warmer atlantischer Wassermassen in den
Kernen 1736 und 1900 wihrend der letzten 340.000 Jahre. Neben den Verhdltniskurven sind Zeiten erhdhter
Subpolarfaunenanteile markiert.

Fig. 23: The ratio of the planktic Foraminifers N. pachyderma sin. versus the planktonic subpolar fauna
(calculated: N. pachy./(N. pachy. + Subpolar)*100) as indicator for warm Atlantic water masses in cores 1736
and 1900. Next to the curves times of increased subpolar fauna are indicated.

So treten Schreibkreidefragmente in der Gronlandsee hauptséchlich withrend der Abschmelz-
phasen, wie an den Ubergiingen 8/7, 6/5, 4/3 und 2/1 auf. In der ostlichen Gronlandsee
kommt es zusitzlich zum Auftreten von Schreibkreide in den Substadien 6.5 bis 6.2, sowie im
Stadium 2. (Abb. 24). In den Stadien 8, 6 und 2, sowie an der Termination 8/7, treten zeit-
gleich auch erhhte Anteile an subpolaren Foraminiferen auf (Abb. 23).

Das gehédufte Vorkommen von Schreibkreide in den Stadien 6 und 2 in der westlichen Gron-
landsee ihnelt der Verteilung auf dem Vgringplateau (Henrich 1992), wihrend das Auftreten
von Schreibkreidefragmenten an den Terminationen 8/7 und 6/5 aus der westlichen Gronland-
see mit denen aus der Islandsee (Henrich 1992) gut iibereinstimmen. Eine Abnahme in der
Konzentration von Schreibkreide nach Norden und Westen deutet das allmihliche Nachlassen
einer nordwirts gerichteten Oberflichenstrdmung im Europiischen Nordmeer sowie dem
Riickgang der Vereisung im Liefergebiet der Schreibkreide an (frdl. Mittl. Dr. R. Spielhagen).
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Abb. 24: Verteilung von Schreibkreidefragmenten der Fraktion >500 pm in der Gronlandsee wihrend der
letzten 340.000 Jahre.

Fig. 24: Distribution of chalk dropstones in the fraction >500 um during the past 340,000 years.

Eine Ausnahme in der Komponentenzusammensetzung des Sediments bildet das erhohte
Auftreten von Aggregaten. Die Sedimentation von TOC-reichen Turbiditen, die Abnahme in
der organischen Akkumulationsrate oder der Anstieg im Oz des Bodenwassers, kann zur
Entwicklung einer Oxidationsfront im Sediment fiihren, die dann nach unten migriert (Wilson
et al. 1986). Solche metallangereichterten Horizonte treten besonders wihrend des letzten
Glazial/Interglazial-Ubergangs auf (Wilson et al. 1986, Wallace et al. 1988). Bei der Entste-
hung der Aggregate wird das Karbonat durch untersittigtes Bodenwasser geldst und durch
Eisen- und Mangan-Oxide und Silikate ersetzt (Nesteroff 1982).

Im &stlichen Gronlandbecken treten Aggregate nur im Stadium 10 im Bereich der TOC-
reichen Diamiktlagen auf. Auch zu Beginn der laminierten Ablagerungen in den Stadien 7
und 5 im westlichen Grénlandbecken besteht das Sediment fast ausschlieBlich aus Aggrega-
ten (Abb. 25). In Bereichen erhdhten Sedimenteintrags kommen schwarze Mn-haltige Aggre-
gate vor. Auch in Phasen deutlicher Erwirmung sind Mn-haltige Aggregate zu finden.
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Die erhdhten Vorkommen im Bereich der Diamikte setzen sich sowohl aus Mn-haltigen, wie
auch Fe-haltigen Aggregaten zusammen (Abb. 25, 26). Kleinere Vorkommen im Stadium 9 in
der gesamten Gronlandsee zeigen neben Mn-haltigen auch graue Al-Si-haltige Aggregate.
Diese Al-Si-haltigen Aggregate sind gut gerundet und extrem hart. Sie konnten, &hnlich wie
die "sediment-pellets” aus dem Europiischen Nordmeer (Goldschmidt et al. 1992), auf
eistransportiertes Material hinweisen. Das Auftreten wihrend der Abkiihlungsphasen
(Abb. 25) bestitigt diese Vermutung. In der anschlieBenden Erwirmungsphase, besonders in
der 6stlichen Gronlandsee (Abb. 25), folgen Mn-haltige Aggregate.

Zusitzlich unterscheiden sich die Aggregate untereinander auch in ihrer Form. Wihrend die
Al-Si-haltigen meist sehr hart und gut gerundet sind (Abb. 26 c), bestehen die rostbraunen Fe-
haltigen aus mehreren zusammengebackenen kleinen runden Kémern (Abb. 26 b). Die Mn-
haltigen Aggregate dagegen sind oft als Rohren ausgebildet (Abb. 26 a).
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Abb. 25: Haufigkeitsverteilung von Aggregaten in der Fraktion 125-500 um in den Kernen 1736 und 1900. Es
werden die unterschiedlichen Typen in der Kernteufe markiert: (a): schwarz und Mn-halug, (b): rostbraun und
Fe-haltig, (c): grau und K-Al-Si-haltig. Zusammensetzung der Aggregate ist in Abbildung 26 dargestellt.

Fig. 25: Distribution of aggregates in the fraction 125-500 pm in cores 1736 and 1900. :I‘he different aggregate
types are marked next to the depth scale: (a): black with Mn-content, (b): rusty brown with Fe-content, (c): gray
with K-Al-Si-content. Composition of the aggregates is shown in figure 26.
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Abb. 26: Edaxdiagramme der einzelnen Aggregat-Typen (a): Mn-haltig (260 cm, Kern 1736), (b): Fe-haltig

(540 cm, Kern 1736) und (c): K-Al-Si-haltig (412 cm, Kern 1900).

Fig. 26: Edax diagrams of the different aggregate types (a): Mn-content (260 cm, core 1736), (b): Fe-content

(540 cm, core 1736), (c): K-Al-Si-content (412 cm, core 1900).
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5.6. Lineare Sedimentationsraten

Die linearen Sedimentationsraten in der Gronlandsee schwanken in den letzten 340.000 Jah-
ren zwischen 0,4 und 5,5 cm/ky (Tab. A-6). In den letzten 50.000 Jahren sind die Sedimenta-
tionsraten besonders im Kern 1736 deutlich hoher (Abb. 27). Die geringsten Sedimentations-
raten treten zu Beginn des Stadiums 8 und in der Mitte des Stadiums 6 auf. Im Kern 1900
muB sogar aufgrund der extrem niedrigen Sedimentationsraten von Stadium 8 auf Hiaten

geschlossen werden.

Sehr hohe Sedimentationsraten werden an den Ubergangen 8/7 und 7/6 erreicht, wobei die
Werte in der dstlichen Gronlandsee (Kern 1900) um 0,3 bis 0,8 cm/ky hoher sind als in der
westlichen (Kern 1736) (Abb. 27). An der Termination 6/5 zeigt nur der &stliche Kern maxi-
male Sedimentationsraten, die auf starke Abschmelzereignisse in dieser Region hindeuten.
Ein #hnlicher W-E Gradient mit erhohten Werten im Osten ist auch im siidlichen Europd-
ischen Nordmeer zu finden (Vogelsang 1990). Maximalwerte werden in beiden Kernen an der
Grenze 3/2 erreicht, dhnlich stark ausgepriigte Sedimentationsraten am Ubergang 3/2 sind
auch in Kernen von Vesterisbanken (frdl. Mittl. M. Antonow) und der FramstraBe (Hebbeln
1991) zu finden. An der Termination I sind nur im Westen deutlich erhdhte Sedimentations-
raten ausgebildet (3,0 cm/ky), wihrend im Osten ein einheitlicher Ubergang erfolgt.
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Abb. 27: Lineare Sedimentationsraten (LSR) der Sedimentkerne 1736 und 1900 aus der Gronlandsee wihrend
der letzten 340.000 Jahre.

Fig. 27: Linear sedimentation rates (LSR) of cores 1736 and 1900 during the past 340,000 years.
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In der Islandsee sind die Sedimentationsraten wihrend der Stadien 9 bis 1 im Durchschnitt
um 0,4 bis 0,7 cm/ky geringer als in der westlichen Gronlandsee (Tab. 6), aber um 0,3 bis
0,6 cm/ky hoher (Ausnahme ist Stadium 7) als an der stlichen Station. Die Sedimentations-
raten aus der FramstraBe (Kohler & Spielhagen 1990) dagegen verlaufen gegenldufig zu den
Kernen aus der Grénland und Islandsee. Die Norwegensee zeichnet sich durch etwa 4-fach
hohere Sedimentationsraten (Vogelsang 1990) wihrend der Stadien 9 bis 3 aus. In den Sta-
dien 2 und 1 kommen nur leicht erhohte Raten gegeniiber der Gronlandsee vor.

Tabelle 6: Lineare Sedimentationsraten der Sauerstoffisotopenstadien 9 bis 1. Kern 21535-8 aus der Framstrae
(Kohler & Spielhagen 1990), Kern 23246-4/2 aus der Islandsee (Birgisdottir 1991), Kern 23068-3 vom Vgring-
plateau und Kern 23062-1 aus der Norwegensee (Henrich et al. 1989a).

Table 6: Linear sedimentation rates in stages 9 to 1. Core 21535-8 from the Fram Strait (K6hler & Spielhagen
1990), core 23246-4/2 from the Iceland Sea (Birgisdottir 1991), core 23068-3 from the Vgring Plateau and core
23062-1 from the Norwegian Sea (Henrich et al. 1989a).

Stages 1736 1900 21535-8 23246-4/2 23068-3 23062-1

(cm/ky) (cm/ky) (cm/ky) (cm/ky) (cm/ky) (cm/ky)
7 1.08 1.74 29 1.28 3.42 2.08
2 3.98 3.23 3.0 2.76 6.07 3.00
3 3.10 1.86 35 2.14 3.84 2.66
E 2.15 1.01 1.6 1.57 1.75 0.92
5 172 1.11 2.2 124 2.39 1.54
6 1.07 0.92 - 1.52 6.36 355
7 1.69 0.92 - 0.81 - 1.27
8 1.22 0.39 - 1.13 - 147
9 - 1.25 - 1.56 - 0.42

Besonders auffillig ist der Unterschied im Stadium 6, wo in der Grénlandsee nur zu Beginn
des Stadiums leicht erhohte Werte (2,5-3,0 cm/ky) auftreten, wihrend im restlichen Stadium
generell niedrige Sedimentationsraten (0,5-1,0 cm/ky) vorkommen. In Kernen vom Vgring-
plateau (Henrich et al. 1989a) sind die Werte etwa um das 6-fache hoher (Tab. 6), wihrend
im Norwegenbecken nur etwa um das 4-fach hohere Sedimentationsraten erreicht werden,
und so eine generelle Abnahme nach Westen zeigen (Henrich et al. 1989a).

5.7. Akkumulationsraten

Die Akkumulationsraten (g cm-2 ky-1) des Gesamtsedimentes zeigen éhnlich wie die Sedi-
mentationsraten Maximalwerte in den Warmphasen nahe der Terminationen 8/7 und 6/5,
sowie in den Substadien 7.1 und 6.5. Eine Ausnahme bildet die Stadiengrenze 3/2, wo auch
stark erhohte Gesamt-Akkumulationsraten zu finden sind.
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Die Akkumulationsraten der einzelnen Sedimentparameter zeigen deutliche Unterschiede
zwischen Komponenten biogener und terrigener Herkunft (Abb. 28). Typische Abschmelzer-
eignisse an den Terminationen zeichnen sich durch erhdhte Akkumulationsraten der
Grobfraktion und der terrigenen Komponenten aus (Abb. 28) und geben Hinweise auf den
Eintrag von eistransportiertem Material. So lassen die Stadiengrenzen 10/9, 8/7 und 6/5
erhohte Terrigen- und Grobfraktions-Akkumulationsraten zu Beginn des Interglazials erken-
nen (9.3, 7.5 und 5.53). Die hohen Akkumulationsraten spiegeln die hohen Sedimentations-
raten und erhohten Grobfraktions- und Terrigengehalte (Abb. 19, 21, 27) wider. An der Ter-
mination 8/7 sind jedoch gleichzeitig erhthte Karbonat-Akkumulationsraten zu erkennen. Im
besser aufgeldsten westlichen Kern (1736) erkennt man zwei kurz hintereinander folgende
Maxima in den Akkumulationsraten der Grobfraktion. Das erste Maximum der Grobfrak-
tions-Akkumulationsrate nach dem Substadium 8.3 erfolgt zeitgleich mit erhdhtem Biogenan-
teil und Gesamtkarbonateintrag, wihrend kurz vor der Grenze 8/7 ein erhohter Terrigenein-
trag erfolgt.

Hohe Biogen- und Karbonat-Akkumulationsraten dagegen treten wihrend gemiBigter Gla-
ziale wie 6.5, 6.3 und 3.1 (Abb. 28), sowie in Abkiihlungsphasen nach moderaten interglazia-
len Stadien auf (9.1, 8.3, 7.1, 5.5 und 5.1 im Kern 1736 und 9.1, 8.3, 7.1, 5.51, 5.3, 5:1 undl
3.3 in Kern 1900). Niedrige bis mittlere lineare Sedimentationsraten und hohe biogene Kar-
bonatproduktion verursachen diese Akkumulationsmaxima. Die hohen Karbonat-Akkumula-
tionsraten im Stadium 6 werden wihrend der Erwirmungsphasen nach extremen glazialen
Stadien erreicht (6.6, 6.4 und 6.2). In der Norwegensee werden die kurzzeitig erhohten
Karbonat-Akkumulationsraten auf gleichzeitig erhhte Sedimentationsraten zuriickgefiihrt
und als rechnerisches Artefakt interpretiert (Henrich et al. 1989a), wihrend die erhohten Kar-
bonat-Akkumulationsraten in der Gronlandsee eindeutig auf erhdhte biogene Karbonatpro-

duktion zuriickzufiihren sind.

In der westlichen Gronlandsee (Kern 1736) zeichnet sich Stadium 7 durch zwei Maxima in
der biogenen Akkumulationsrate aus (7.5 und 7.3), die aber nicht in der Kurve der Karbonat-
Akkumulationsrate auftreten. Dasselbe ist auch beim Substadium 6.5 zu sehen, wihrend es im
Substadium 6.2 trotz erhohter Karbonat-Akkumulationsrate zu keiner nennenswerten
Erh6hung der biogenen Akkumulationsrate kommt. An der 6stlichen Station (Kern 1900)
dagegen treten im Substadium 6.4 und am Ende von 5.51 leicht erhohte Akkumulationsraten
der biogenen Komponente auf, die kein dhnliches Muster in der Karbonat-Akkumulationsrate
erkennen lassen. Im Gegensatz dazu finden erhhte Karbonat-Akkumulationsraten in den
Substadien 6.3 und 6.2 kein Aquivalent in der Biogenproduktion. Die Termination I ist in den
Kurven den Karbonat- und Biogen-Akkumulationsraten deutlich zu erkennen.



64 Die Verinderlichkeit der Klimaanzeiger in den Sedimentkernen

1736

ARTOC AR Tenigenous Comp AR Biogenic Comp

5130 (%) vs. PDB AR bulk AR > 63um AR Bulk-CsCO,
(g cm2kyt) (gcm2ky?)

N. pachyderma sin. (gcm2ky 1) (gcm2ky1) (gcm2ky) (g cm-2ky1)
4 50 02 04 06 08 10 0.1 02 03 04 050 001 002 0030 010203040506 0 010203040506

5:48 4 38 - Dyasotuty 2 3

o =) e el [ ™o ——
2l S HIF : g
50 L R B e s s " s ot I e is i Tt S IE Sonss G e = 3
02 G2 A °
51 v : -
100 X ; ‘ =
5 5 E i
A e X ; ; & i o )
—
%o \ 63 1 ? ; [9 =0
68 &7 % L= X 2 L &
200 t + i
& o e (8 s 1 S )= 8 ! __'
75 ; }
250 et - s, - R s E 5
?{;‘ r 0.
ot Ry ] - § & T ) %
350
Age (ka)
1900
8130 (%o) vs. PDB AR bulk AR > 63um AR Bulk-CaCO; AR TOC AR Terrigenous Comp AR Biogenic Comp
N. pachyderma sin. (g cm2ky-1) (g cm2ky!) (g cm2 ky) (g cm2ky-1) (gem-2ky1) (g cm-2ky-1)
5 45 4 35 3 250 1 2 3 4 50 0204 0608 10 01 02 03 04 050 0.01 002 0030 0102030405060 010203040506
. + H T > k i —
22 o ’ ; 1 A =P —0
''''' kAl e % St o
o o
LR TR .
aigl | =< <. < f_
a5 E: Sn K>o
1 b . 7
z ; et { Lo -
024 P 6.62 183 E 1.82} ‘\
150 64 ui P
I BARN
66 ( £ o §’ L
200 472
Fit g g 4 B
& o= ol | fe ks
~Ek 5 i
ST KT ’ |
4 (. (
;?n L“} %‘ﬁ = b bo. Lbo
et | A i 7 :
350
Age (ka)

Abb. 28: Akkumulationsraten (AR) des Gesamtsediments, der Grobfraktion, des Gesamtkarbonat- und TOC-
Gehaltes, sowie der Terrigen- und Biogenanteile der Kerne 1736 und 1900 wihrend der letzten 340.000 Jahre.

Fig. 28: Accumulation rates (AR) of the bulk sediment, coarse fraction, bulk carbonate- and total organic carbon
content (TOC), as well as of the terrigenous and biogenic components of cores 1736 and 1900 during the past
340,000 years.
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Im Ganzen zeigt sich also, daB die hohen Konzentrationen von Karbonat in den Stadien 9, 8,
6, 5 und 1 auf relativ geringe Sedimentation in Verbindung mit erhohter biogener Karbonat-
produktion zuriickzufiihren sind und dadurch zu erhéhten Karbonat-Akkumulationsraten
fithren, wiihrend die hohen Karbonat-Akkumulationsraten in den Stadien 3 und 2 nur auf stark
erhohte Sedimentation bei gleichbleibend geringer biogener Karbonatproduktion beruhen.
Stadium 7 zeichnet sich bei mittleren Sedimentationsraten durch geringe Karbonatproduktion
aus. In den Stadien 10 und 4 sind sowohl die Sedimentationsraten wie auch die Karbonatpro-
duktion niedrig.

Wenn die Karbonat- und Terrigen-Akkumulationsraten iibereinstimmen, 148t dies auf den
terrigenen Ursprung des Karbonates schlieBen (8/7 und 5.53). Eine gegenliufige Korrelation
der Terrigen- und Karbonat-Akkumulationsraten wie in den Stadien 9.3, 7.3 und 4.2 ist auf
eine Verdiinnung des Karbonates durch terrigenes Material zuriickzufiihren. Erhohte
Terrigen- oder Biogenanteile bei gleichzeitig erhdhtem Grobfraktionsanteil zeigen die Zu-
sammensetzung der Grobfraktion an. Die Akkumulationsmaxima der Grobfraktion an den
Grenzne 10/9, 8/7 und 6/5 deuten auf iiberwiegend terrigene Akkumulation, wihrend biogene
Komponenten in den Stadien 9.1, 6.5, 5/4 und 3/2 die Grobfraktion bilden.

Erhohte TOC-Akkumulationsraten orientieren sich am Gesamtsedimenteintrag. An den Sta-
diengrenzen 8/7 und 6/5 und wihrend Stadium 3 kommt es aufgrund des raschen Eintrags
von Sedimenten zum geringen Abbau von organischem Kohlenstoff und damit zu erhdhten
Akkumulationsraten.
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6. TIEFENWASSERERNEUERUNG UND PALAOZEANOGRAPHIE IN DER GRONLANDSEE
6.1. Indikatoren fiir Tiefenwassererneuerung in der Gronlandsee

Tiefenwasserbildung durch Abkiihlung und Meereisbildung ist ein wichtiger Transportme-
chanismus von sauerstoffreichem Oberflichenwasser in die tiefen Regionen des westlichen
und nordlichen Européischen Nordmeeres. Von geochemischen Untersuchungen weil man,
daB die Ventilation des tiefen Atlantischen Ozeans wiihrend Zeiten klimatischer Abkiihlung
und in Kaltphasen reduziert war (Boyle & Keigwin 1982, Shackleton et al. 1983, Boyle &
Keigwin 1985, Boyle & Keigwin 1987).

Anderungen in der Oberflichenzirkulation kénnen zu einer drastischen Reduktion in der ver-
tikalen Konvektion zwischen Oberflichen- und Tiefenwassermassen fiihren. Eine Abnahme
in der Salinitit des Oberflichenwassers verringert dessen Dichte, das heiBt die Schichtung der
Wassersdule wird stabilisiert und die Tiefenwassererneuerung reduziert (Dickson et al. 1988,
Schlosser et al. 1991). Solche niedrigen Oberflichensalinititen waren die Ursache fiir eine
verringerte Produktion von NADW im Nordatlantik wihrend der letzten Abschmelzphase
(Keigwin et al. 1991). Auch in den vergangenen 340.000 Jahren kam es immer wieder zu
ausgeprigten Schmelzwasserereignissen in der Gronlandsee, die zu einem Aussetzen der Tie-

fenwassererneuerung fiihrten.

Die sauerstoffreichen Bodenwassermassen fiihren zu spezifischen Eigenschaften in der Fau-
nen- und Sedimentzusammensetzung, die sich gegeniiber Zeiten reduzierter Konvektion in
der Wassersiule stark unterscheiden. So gibt das Auftreten von epibenthisch filtrierenden
Arten benthischer Foraminiferen Hinweise auf das Vorhandensein von bodennahen Strémun-
gen (Struck 1992). Curry und Lohmann (1983) fiihrten die erhohte Karbonatlosung des
Nordatlantiks in den Glazialen auf eine geringe NADW Produktion und den dadurch groBeren
EinfluB von sauerstoffarmen und karbonatkorrosiven AABW zuriick.

6.1.1. Auswirkung der Oberflichen- und Tiefenzirkulation auf die Isotopenzusammen-

setzung der Wassermassen

Die Fraktionierung stabiler Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope beim Einbau in die Kalkscha-
len von planktischen und benthischen Foraminiferen wird von unterschiedlichen Mechanis-
men gesteuert. Die Sauerstoffisotopenverhiltnisse sind abhingig von der Temperatur und der
Isotopenzusammensetzung des umgebenden Meerwassers (Emiliani 1955). Bei geringen
Temperaturgradienten in Glazialzeiten wird der EinfluB von niedrig, salinem Oberfléchen-
wasser durch entsprechend niedrige 8!80-Werte in den planktischen Foraminiferen angezeigt.
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Die §!3C-Zusammensetzung des Oberflichenwassers ist abhingig von der Intensitit des CO2-
Austausches des Ozeans mit der Atmosphire (Kroopnick 1980, Duplessy 1982, Duplessy &
Shackleton 1985, Kroopnick 1985) und der Nihrstoffaufnahme und -regulierung durch die
marinen Organismen (Rau et al. 1989). Das Kohlenstoffisotopenverhiltnis in den Kalkschalen
der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. spiegelt somit die !3C-Werte des gesam-
ten gelosten CO;, der umgebenden Oberflichenwassermassen wider und kann als MaB fiir den
Nihrstoffgehalt und die Beliiftung der Wassermassen benutzt werden (Broecker & Peng
1982, Kroopnick 1985). So weisen Regionen mit gut durchliifteten und néhrstoffarmen
Wassermassen, wie die Islandsee, hohe 813C-Verhiltnisse auf, die mit hohen Gehalten an
geldstem Sauerstoff im Oberfldchenwasser korreliert werden kénnen (Kroopnick 1985). Von
der Atmosphire durch Schmelzwasser oder Eisbedeckung abgeschnittene Wassermassen
fiihren zu einer stabil geschichteten Wasserséule. Diese meist nihrstoffreichen schlecht beliif-
teten Wassermassen zeichnen sich durch niedrige §!3C-Werte und niedrige Gehalte an gelo-
stem Sauerstoff aus.

Anderungen in der Temperatur und Salinitit des Oberflichenwassers, wie der erhohte Einfluf8
von atlantischen Wassermassen oder Schmelzwasserereignissen, spiegeln sich in der Sauer-
stoff- und Kohlenstoffisotopenzusammensetzung von N. pachyderma sin. wider:

- Warmes atlantisches Wasser mit hohen Salzgehalten zeichnet sich durch relativ
hohe §180-Verhiltnisse aus, wihrend die niedrig salinen Wassermassen der
Polaren und Arktischen Domine niedrige §180-Werte besitzen (Weinelt 1993).

- Wassermassen mit ausgeprigten 5180-Minima sind auf den Einstrom von
Schmelzwasser zuriickzufiihren und deuten eine scheinbar hohe Temperatur an.
Aufgrund des geringen Salzgehaltes kommt es zu einer stabilen Schichtung der
Wassersiule, die sich in der schlechten Ventilation (513C-Minima) der oberen

Wasserschichten abzeichnet.

- Extrem kalte Temperaturen (§!80-Maxima) kénnen zur Eisbedeckung der Ober-
flichenwassermassen fiihren und damit eine Konvektion in der Wassersdule
verhindern. Auch hier kommt es aufgrund der fehlenden Ventilation zu einer
Abnahme in den 8!13C-Verhiltmissen.

- Bei der Bildung oder dem Abschmelzen von Meereis kommt es zu keiner Frak-
tionierung der Sauerstoffisotope (Craig & Gordon 1965). Beim Abschmelzen von
Meereis kann es zur Abnahme der Dichte in den obersten Wasserschichten
kommen und eine Vermischung der Wassersiule (13C-Minima) verhindern.
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- Diese unterschiedlichen Einfliisse auf die Isotopenzusammensetzung der Wasser-
massen miissen auch im Zusammenhang mit dem Lebensraum von N. pachy-
derma sin. gesehen werden. So lebt N. pachyderma sin. im Nordpolarmeer unter
fast vollstindiger Eisbedeckung in den oberen 50 m der Wasserschichten. In der
Gronlandsee und FramstraBe kommt sie in Tiefen von 100 bis 200 m vor
(Carstens & Wefer 1992).

Ein saisonales Absinken der Temperatur kann zu Meereisbildung fiihren und dadurch den
Salzgehalt und die Dichte des Oberflichenwassers erhohen und damit lokale Tiefenkonvek-
tion verursachen. Eine derartige Tiefenwasserbildung zeichnet sich durch hohe §13C-Werte
und hohe 5!80-Werte in den Isotopendaten von planktischen sowie benthischen Foramini-
feren ab. Als Konsequenz von intensiver Vermischung (Tiefenwassererneuerung) kommt es
fast gleichzeitig zu einer Analogie im 8!3C-Verhiltnis des Oberflichen- und Tiefenwassers
und damit guten Korrelation beider 5§!13C-Profile. Eine Salinitéitsreduktion im Oberfléchen-
wasser, verursacht durch Schmelzwassereintrige, dagegen wiirde zu einer Verringerung der
Dichte und damit Stabilisierung in der Schichtung der Wassersdule fithren. Solche Ereignisse
zeichnen sich durch extrem niedrige Kohlenstoffisotopenwerte der benthischen Fauna aus,
wihrend die 5180-Werte der planktischen Foraminiferen ein deutliches Schmelzwassersignal
anzeigen (5!80-Minima). Diese Isotopensignale miiBten in der gesamten Bodenfauna, der
Epi- (C. wuellerstorfi) wie auch der Endofauna (O. umbonatus), gleichermaBlen zu sehen sein.
Der nahezu einheitliche Verlauf der 8!3C-Verhiltnisse von N. pachyderma sin., C. wuellers-
torfi und O. umbonatus 1iBt vermuten, daB die 513C-Werte von O. umbonatus nur gering
durch Vital- und Habitateffekte beeinfluBt werden, wihrend die Eigenschaften des Boden-
wassers einen groBeren EinfluB ausiiben (siehe Kap. 5.1.3.). Da in der Gronlandsee die ben-
thische Art C. wuellerstorfi nur sporadisch vorkommt (Stadien 5 und 1) wird hier versucht,
die Tiefenwassererneuerung mit Hilfe der §13C-Werte von O. umbonatus nachzuweisen.

6.1.2. Der Einflu8 von Schmelzwasser und Eisbedeckung auf die Konvektion in der

Gronlandsee

Abschmelzereignisse im Europdischen Nordmeer fiihren zu einer Verringerung in der Pro-
duktion von Tiefenwasser. Die durch Schmelzwiisser hervorgerufene niedrige Salinitéit der
Wasseroberfliche fiihrt zur Abnahme in der Dichte. Dabei kommt es aufgrund des fehlenden
Transportes von kalten Wassermassen in den tiefen Ozean, zum Riickgang des nordatlan-
tischen Wirmeflusses, der ausreichen kann, eine Abkiihlung der nérdlichen Hemisphére zu
verursachen (Broecker et al. 1989, Keigwin et al. 1991 ). Die Abkiihlung fiihrt zu einem
sofortigen Halt im Abschmelzen der Eisschilde und Abbruch in der Schmelzwasseradvektion
im Nordatlantik (Fairbanks 1989).
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Die rapide Erwirmung und das Schmelzen der Eisschilde, angezeigt durch 5180-Minima der
planktischen Foraminiferen am Ende der Terminationen, fiihrten zu einer deutlichen Reduk-
tion in der Tiefenwasserbildung. Teilweise kommt es gleichzeitig oder kurz vorher zu s13C-
Minima von O. umbonatus. Eine Abnahme im Sauerstoffgehalt der tieferen Wasserschichten
ist zu vermuten.

Wihrend der letzten 340.000 Jahre zeigen ausgeprigte 5!3C-Minima von benthischen Fora-
miniferen immer wieder ein kurzzeitiges Aussetzen der Tiefenwassererneuerung in der
Gronlandsee an (Abb. 29). Ursache hierfiir waren Schmelzwassereintrige (580-Minima), die
zu einer Stabilisation der Wassersiule fiihrten und Tiefenkonvektion verhinderten. Solche
Ereignisse sind vor allem durch die niedrigen 5180-Verhiltnisse der planktischen Foramini-
feren bei gleichzeitigen 313C-Minima von Q. umbonatus charakterisiert. Besonders am Ende
der Terminationen 8/7, 6/5, 4/3 und 2/1 kam es zu Abschmelzereignissen, die eine stabile
Schichtung der Wassersiule ermdglichten. Auch Schmelzwasserereignisse wiihrend der Gla-
zialzeiten (8.3, 6.5 und 6.3) konnen die Produktion von Tiefenwasser beeinflussen (Abb. 29).
Da man in glazialen Zeiten von relativ konstanten Temperaturen im Oberflichenwasser des
Europiischen Nordmeers ausgehen kann (Vogelsang 1990), sind die Abweichungen im 8180-
Signal von N. pachyderma sin. ausschlieBlich auf Salinititsunterschiede im Oberflichenwas-
ser zuriickzufiihren. Oft 148t sich im AnschluB an den Schmelzwassereintrag und Riickgang in
der Tiefenkonvektion ein Anstieg in den §!80-Verhiltnissen der planktischen Foraminiferen
(8/7, 5.51 und 3.3) beobachten. Die meisten Abkiihlungsphasen stimmen mit einem erneuten
Anstieg in der Tiefenwasserproduktion iiberein. Diese Abkiihlungen sind auf den fehlenden
Wirmeaustausch der Wassermassen mit der Atmosphdre zuriickzufiihren. Solche durch
Schmelzwasser hervorgerufenen Abkiihlungen zeigen eine deutliche Verringerung in der
Tiefenwassererneuerung an (Broecker et al. 1988, Broecker et al. 1989, Weinelt 1993).

Hohe §180-Werte lassen eine starke Abkiihlung der Wassermassen vermuten. In der Gron-
landsee lassen die niedrigen Sedimentationsraten in Zeiten hoher 5180-Verhiltnisse auf
Meereisbildung schlieBen. Da Meereisbedeckung den Warme- und Gasaustausch zwischen
dem Ozean und der Atmosphire stark einschrénkt, deuten die gleichzeitig niedrigen 813C-
Werte von benthischen Foraminiferen auf eine Reduktion in der Tiefenkonvektion. Besonders
an Interglazial/Glazial-Ubergiingen, wie 7/6 und 3/2, treten ausgepragte 5180-Maxima von
planktischen Foraminiferen und §13C-Minima von benthischen Foraminiferen auf (Abb. 29),
die auf Eisbedeckung als Ursache fiir das Aussetzen der Tiefenkonvektion hinweisen. Die
niedrigen §!3C-Werte der benthischen Foraminiferen in den Substadien 7.4, 6.2 und 2.2,
sowie Stadium 3 zeigen den Riickgang in der Tiefenwassererneuerung an. Die gleichzeitig
hohen §180-Werten von N. pachyderma sin. und niedrigen Sedimentationsraten in den Sub-
stadien 7.4, 6.2 und 2.2 (siche Kap. 5.6.) deuten auf Eisbedeckung als Ursache fiir die fehlen-
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de Zirkulation. Wihrend in den Stadien 7.4, 6.2 und 2.2 ein nahezu vollstéindiges Aussetzen
der Tiefenkonvektion anzunehmen war, muB es im Stadium 3 aufgrund von saisonaler
Eisbedeckung lokal zur Tiefenwasserbildung gekommen sein.
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Abb. 29: Isotopenkurven der benthischen Foraminifere O. umbonatus der Kerne 1736 und 1900 wéhrend der
letzten 340.000 Jahre. Die schraffierten Flichen zeigen Zeiten mit méBig bis stark reduzierter Tiefenwasserer-
neuerung.

Fig. 29: Isotope curves of the benthic foraminifera O. umbonatus of cores 1736 and 1900 during the past
340,000 years. The hatched areas mark times with moderate to highly reduced deep water renewal.

6.1.3. Foraminiferen und Karbonat als Anzeiger fiir Tiefenwassererneuerung

Die rezenten Wasseraustauschraten im Europdischen Nordmeer und die damit zusammen-
hdngenden Strémungen an der Oberfliche und in den Meeresbecken sind ein wichtiger Faktor
fir die 6kologischen Rahmenbedingungen des Benthoshabitats (Graf 1989). Bodennahe
Stromungen erméglichen den Transport von organischen Partikeln und das bevorzugte Auf-
treten von filtrierenden Organismen (Mackensen et al. 1985, Altenbach et al. 1987).
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In den Interglazialen des Europiischen Nordmeeres dominiert die filtrierende Epifauna (C.
wuellerstorfi), wihrend in den Glazialzeiten eine detritivore Epi-/Endofauna auftritt ©O. um-
bonatus). Grund hierfiir ist die nur in den Interglazialen wirkenden Advektionen von Nah-
rungspartikeln durch laterale Bodenstromungen, die zu einer Dominanz der epibenthischen
filtrierenden Foraminifere C. wuellerstorfi fiihrte (Struck 1992). In der Norwegensee zeigt C.
wuellerstorfi eine Abhingigkeit von einem hohen Nahrungsbedarf und relativ niedrigem Sau-
erstoffgehalt im Sediment. Q. umbonatus dagegen toleriert relativ hohe Gehalte an Sauerstoff
im Sediment und ein geringes Nahrungsangebot (Mackensen et al. 1985). In beiden Fillen ist
trotz unterschiedlichen Nahrungsbedarfes die Produktivitdt hoch (Mackensen et al. 1985,
Mackensen et al. 1993). In Glazialzeiten kann aufgrund des Vorkommens der detritivoren
Epi-/Endofauna Stromung und hohe Nahrungszufuhr ausgeschlossen werden (Struck 1992).

Das Auftreten von C. wuellerstorfi kann als Indikator fiir Tiefenwassererneuerung benutzt
werden. In der Grénlandsee kam es demnach nur in den Stadien 5 und 1 zur intensiven
Tiefenwasserbildung. Da aber auch in anderen interglazialen Stadien, wie 9 und 7, Konvek-
tion in der gesamten Wassersiule stattfand (siche Kap. 6.1.2.), kann das Vorkommen von C.
wuellerstorfi in der Gronlandsee nicht als einziger Hinweis fiir vertikale Durchmischung der
Wasserschichten genommen werden. Vielmehr miissen noch andere Anzeiger zu Hilfe
genommen werden. Die extrem kalten Bedingungen in der Gronlandsee wihrend der letzten
340.000 Jahre diirften zur Dominanz von O. umbonatus gefiihrt haben, die sich den Lebens-
und Klimabedingungen vermutlich besser anpassen konnte als C. wuellerstorfi.

Die gute Sauerstoffversorgung der tiefen Wassermassen in Zeiten ausgepragter Tiefenventila-
tion 14Bt eine gute Erhaltung des Karbonats im Sediment zu (Henrich 1986). Der Karbonatge-
halt sowie die fehlende Losung von Karbonat konnen als Anzeiger fiir intensive Tiefen-
wassererneuerung benutzt werden. Stabilisierung der Oberflichenwassermassen durch
Schmelzwasserzufuhr oder Eisbedeckung und die daraus resultierende Verringerung in der
Tiefenkonvektion fiihren zur Abnahme im Sauerstoffgehalt des Bodenwassers. Diese korro-
siven Wassermassen fithren aufgrund des hohen pCO; im Bodenwasser zu verstirkter Losung
von Karbonat im Sediment (Henrich et al. 1989a, Henrich 1992).

Neben der Karbonatlosung gerade in glazialen Zeiten kommt es aufgrund von Verdiinnung
durch den Eintrag von eistransportiertem Material zusétzlich noch zur Abnahme im Karbo-
natgehalt. Gleichzeitig ist die biogene Karbonatproduktion im Oberflichenwasser wihrend
der Kaltphasen reduziert. Neben Losung und Verdiinnung spielt der Riickgang in der Karbo-
natproduktion in den Glazialzeiten eine wichtige Rolle fiir die Hohe des Karbonatgehaltes.
Karbonat-Akkumulationsraten beriicksichtigen diese Einfliisse und sind daher ein guter
Indikator fiir Karbonaterhaltung und -produktion.
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In der Gronlandsee bestitigen die niedrigen Karbonat-Akkumulationsraten wihrend der
Stadien 9 und 7 die Reduktion in der Tiefenwassererneuerung (siche Kap. 6.1.1.). Die erh6h-
ten Karbonatgehalte wihrend Stadium 6, die sich auch in den Karbonat-Akkumulationsraten
abbilden, lassen sich auf intensive Tiefenwasserproduktion zuriickfithren. Auch in der Fram-
straBe deutet die gute Karbonaterhaltung im Stadium 6 auf gute Beliiftung der Bodenwasser-
massen hin (Hebbeln 1991). Nur im Substadium 6.3 und 6.2 kommt es aufgrund eines
Schmelzwassereintrags zu erhohter Karbonatlosung und Verringerung in der Tiefen-

konvektion.

6.1.4. Tiefenwassererneuerung in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre

Kellogg (1980) postulierte fiir alle Glazialzeiten wihrend der letzten 400.000 Jahre ein voll-
stindiges Aussetzen der Tiefenwasserproduktion im Européischen Nordmeer. Hohe Cd/Ca
Verhiltnisse (Boyle & Keigwin 1982) und niedrige 8!3C-Werte von planktischen und ben-
thischen Foraminiferen (Mix & Fairbanks 1985, Duplessy et al. 1988a) in glazialen Sedimen-
ten vom Nordatlantik zeigen dagegen nur verringerte NADW Produktion. Gute Karbonater-
haltung wihrend lingerer Zeitabschnitte in glazialen Stadien deutet auf Zeiten intensiver
Tiefenwasserbildung hin (Henrich et al. 1989a).

Die 8!80- und 5!3C-Verhiltnisse der planktischen und benthischen Foraminiferen sowie der
Karbonatgehalt und das Auftreten von C. wuellerstorfi geben Hinweise auf die Konvektion in
der Wassersdule und konnen daher als Signaltriger fiir Tiefenwassererneuerung benutzt
werden. Schmelzwassereintrige und Eisbedeckung fiihrten in der Gronlandsee immer wieder

zu einer Reduktion der Tiefenwassererneuerung.

Die hohen §!13C-Verhiltnisse im Stadium 9 deuten auf intensive Vermischung der Ober-
flachen- und Tiefenwassermassen. Nur im Substadium 9.1 kommt es zur Abnahme in den
813C-Werten der benthischen Foraminiferen und damit méBiger Durchliiftung und kurz-
fristiger Reduktion in der Konvektion. Die Zirkulation muBl der heutigen &hnlich gewesen

sein, mit reduzierter Tiefenwasserbildung im Stadium 9.1.

Die 8!80-Minima der planktischen Foraminiferen mit Beginn des Stadiums 8 zeigen den
Einstrom von Schmelzwasser in die Gronlandsee. Gleichzeitig nehmen die 13C-Werte von
O. umbonatus im Kern 1736 drastisch ab. In der 6stlichen Gronlandsee (Kern 1900) ist der
Abfall in den 813C-Verhiltnissen nicht so ausgeprigt. Daher muB Konvektion zumindest bis
in intermedidre Wasserschichten angenommen werden. Auf das Schmelzwasserereignis und
den Riickgang in der Tiefenkonvektion im Substadium 8.3 folgt eine Abnahme in den §180-
Verhiltnissen der planktischen Foraminiferen. Die Abkiihlungsphase ist nur in den Oberflé-
chenwassermassen zu beobachten (siche Abb. 12), wihrend die Tiefenwassermassen den
anhaltenden Riickgang in den 8!80-Werten zu wirmeren Temperaturen anzeigen. Im stli-
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chen #quatorialen Atlantik zeigt das !13C-Minimum von Stadium 8.2 den Riickgang im
NADW an. Eine Reduktion in der Tiefenkonvektion folgt auch hier einer Abkiihlungsphase
(Sarnthein & Tiedemann 1990). Diese Abkiihlung wurde, wie in der Grénlandsee, durch
Schmelzwasserereignisse wihrend dieser Zeit hervorgerufen (Broecker et al. 1985, Broecker
1986). Die Norwegensee zeichnet sich wihrend dieser Zeit durch Eisbedeckung aus
(Vogelsang 1990, Henrich 1992). Erst an der Termination 8/7 steigen die §13C-Werte von O.
umbonatus wieder deutlich an.
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Abb. 30: Vereinfachte Darstellung der Intensitit von Tiefenwasseremeuerung und Schmelzwasserereignissen in
der Groinlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre. Im Vergleich dazu wurden die Schmelzwasserereignisse aus
dem &stlichen Europaischen Nordmeer aus Vogelsang (1990) und Weinelt (1993) dargestellt, sowie die wahr-
scheinliche Herkunft der Schmelzwasserstrdme vom Gronlindischen Eisschild oder aus dem Gebiet des
Barentsschelfes. Schwarze Flichen markieren Zeiten intensiver, weiBe Bereiche fehlender Tiefenwasserer-
neuerung oder Schmelzwassereinstréme.

Fig. 30: Schematic diagram of the intensity of deep water renewal and meltwater events in the Greenland Sea
during the past 340,000 years. In comparison, the meltwater discharge in the eastern Norwegian-Greenland Sea
from Vogelsang (1990) and Weinelt (1993) is shown, as well as the presumed source of the meltwater discharge
from the Greenland ice shield or the region around the Barents shelf. Black areas mark times of intensive, white
areas times of missing deep water renewal or meltwater discharges.
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Im 6stlichen Européischen Nordmeer deuten die §13C-Werte von planktischen Foraminiferen
auf einen Norwegenstrom mit gut durchliifteten Oberflichenwassermassen fiir das gesamte
Stadium 7 (Vogelsang 1990). Vogelsang (1990) nimmt sogar fiir die Substadien 7.2 und 7.1
eine Konvektion des Oberflichenwassers wie in der heutigen Arktischen Domine an. In der
Gronlandsee kommt es wihrend des Stadiums 7 nur in den Warmphasen (7.5 und 7.1) zu
813C-Maxima der benthischen Foraminiferen und damit intensiver Tiefenwasserbildung. In
den Stadien 7.4 bis 7.2 lassen die hohen §!80-Verhiltnisse Abkiihlung in den Oberflichen-
und Tiefenwésser vermuten. Die erhdhten Terrigenanteile lassen voriibergehende Eisbe-
deckung annehmen, die Konvektion in der Wassersiule verhinderte, was sich besonders in
den niedrigen 813C-Werten abbildet.

Am Ubergang von 7/6 zeigen die §180-Maxima einen drastischen Temperaturabfall in der
Gronlandsee an, der sowohl in den benthischen wie auch planktischen Sauerstoffisotopen-
werten zu beobachten ist und Abkiihlung der gesamten Wassersiule zur Folge hatte. Gleich-
zeitig lassen die geringen 8!3C-Werte benthischer Foraminiferen fehlende Konvektion in den
Tiefenwassermassen vermuten. Die erhShten Terrigenanteile deuten auf ausgedehnte Eisbe-
deckung der Wasseroberfliche, die wahrscheinlich die Ursache fiir die verringerte Tiefen-
konvektion war. Zu Beginn des Stadiums 6 (6.5) wird anhand der niedrigen 513C- und §180-
Verhiltnisse ein Schmelzwassereintrag in der Norwegensee beobachtet (Vogelsang 1990). In
der Gronlandsee treten zwar auch gering beliiftete Oberflichenwassermassen (813C-Minima)
auf, aber die hohen 813C-Werte von O. umbonatus zeigen eine mehr oder weniger gute Kon-
vektion des Tiefenwassers an, so daB es in der Gronlandsee zumindestens teilweise zur Tie-
fenwasserbildung gekommen sein muB (Abb. 30). Hierfiir spricht auch die hohe Karbonat-
konzentration im Stadium 6, die auf geringe Losung und sauerstoffreiche Bodenwasser-
massen deutet. Erst mit Beginn des Stadiums 6.3 kommt es in der Gronlandsee zur Abnahme
in den §13C-Werten, die bis zur Termination 6/5 anhilt und zum Riickgang in der Tiefenkon-
vektion fiihrte. Ursache hierfiir ist ein Schmelzwassereintrag (5180-Minimum) im Stadium
6.3. AnschlieBend kommt es zum Anstieg in den 5180-Werten im Stadium 6.2. Die Abkiih-
lung der Wassermassen fiihrte zu einer kompletten Eisbedeckung. Im 6stlichen Européischen
Nordmeer zeig Stadium 6.3 dhnlich wie Stadium 8.3 kein auffallendes §!80-Minimum in den
planktischen Foraminiferen. Die Schmelzwassereinstrome in den Stadien 8.3 und 6.3 sind
also nur regionale Ereignisse und hauptsichlich auf die Gronlandsee beschrinkt.

Der deutliche Schmelzwassereintrag an der Termination 6/5 reichte bis zum Substadium 5.53.
Auch Haake und Pflaumann (1989) vermuten eine weitverbreitete Uberschichtung des ostli-
chen Européischen Nordmeers mit Schmelzwasser wihrend des Substadiums 5.53. Diese
Schmelzwasserschicht 1i8t sich bis in den Nordatlantik verfolgen, wo es an der Termination
6/5 zum Abbruch in der Produktion von NADW kam (Duplessy & Shackleton 1985). Plank-
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tische und benthische Isotopenwerte, sowie die Hiufigkeitsverteilung von benthischen Fora-
miniferen charakterisiert Substadium 5.53 als das Ende der Termination II (Haake & Pflau-
mann 1989). Ein §!80-Mimimum folgt der Abkiihlungsphase von Stadium 5.53. Erst im
Stadium 5.51 zeigen hohe §13C-Verhiltnisse das Einsetzen der Konvektion im Oberfldchen-
und Tiefenwasser der Gronlandsee an. Die Wasserséule bleibt wihrend des ganzen Stadiums
5, wie im restlichen Europiischen Nordmeer, instabil und ermoglicht intensive Tiefenwasser-
erneuerung, was an den hohen 8!3C-Werten der planktischen und benthischen Foraminiferen
deutlich zu erkennen ist (Abb. 30). Auch Haake und Pflaumann (1989) vermuten ein voll
ausgebildetes interglaziales Zirkulationsmuster erst ab Substadium 5.51. Labeyrie et al.
(1987) nehmen fiir das Stadium 5.2 intensive Tiefenwasserbildung an. Ursache hierfiir ist eine
Abkiihlung, welche die Konvektion in der Wassersiule begiinstigt. Die intensive Tiefenwas-
serbildung im gesamten Stadium 5 wird auch durch das Auftreten von C. wuellerstorfi besti-
tigt, die hier neben Stadium 1 ihr einziges Vorkommen in der Gronlandsee hat. Durch das
Auftreten von C. wuellerstorfi kann eindeutig auf Bodenstromung geschlossen werden (siche
Kap. 6.1.3.). Nur im Stadium 5.1 deuten die niedrigen 813C-Werte von O. umbonatus kurz-
fristig verringerte Tiefenwassererneuerung an.

Mit Beginn des Stadiums 4 kommt es zum Abfall in den 5180-Werten, der in den tieferen
Wassermassen stirker ausgeprigt ist als im Oberfldchenwasser. Die 813C-Verhiltnisse zeigen
jedoch nur geringe Reduktion in der Tiefenwasserproduktion an. Auf Konvektion in der
Wasserséule deutet auch der Fund von C. wuellerstorfi im Stadium 4.2 aus dem Ostlichen
Europiischen Nordmeer (Labeyrie et al. 1987, Duplessy et al. 1988a).

Erst mit dem Schmelzwassereintrag (5!80-Minimum) im Substadium 3.3 kommt es zum
Abfall in den §13C-Werten der benthischen Foraminiferen. Dieser drastische Riickgang in der
Tiefenwassererneuerung war nur auf den Beginn des Stadiums 3 begrenzt. Im restlichen
Stadium 3 bis ins Stadium 2 hinein zeigen die 5!80-Minima den wiederholten Eintrag von
Schmelzwissern an. Die relativ niedrigen §!3C-Werte der benthischen Foraminiferen lassen
auf das Fehlen tiefreichender Konvektion in der Gronlandsee iiber einen lingeren Zeitab-
schnitt schlieBen. Die Wassersdule bleibt aber iiber den groBten Zeitraum mehr oder weniger
instabil, so daB man zumindest von Vermischung bis in intermedidre Wasserschichten und
lokaler Tiefenwasserbildung ausgehen kann. Diese instabilen ozeanographischen Verhiltnisse
im Stadium 3 sind auch von Sauerstoffisotopen und CO,-Werten aus Eiskernen bekannt und
beruhen auf einer Erwirmung iiber dem Groénldndischen Eisschild, die bis zu 7°C betragen
hat (Johnsen et al. 1992). Vor Beginn des Substadiums 2.2 deuten die erhohten 813C-Werte,
vor allem im Norden der Gronlandsee, bessere Durchmischung der gesamten Wassersdule an.
Erst gegen Ende des Stadiums 2 erfolgt ein deutliches Ansteigen der 513C-Werte in der
sstlichen Gronlandsee. Mit Ende der Termination I haben auch in der westlichen Gronlandsee
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die 513C-Verhiltnisse hohere Werte erreicht und tiefreichende Konvektion konnte sich

durchsetzen.

Die hohen 813C-Werte von O. umbonatus im Holozin zeichnen die gesamte Gronlandsee als
ein Gebiet aus, wo es bis heute zu tiefreichender Durchmischung von Oberflichen- und
Tiefenwassermassen kam, obwohl die Abnahme in den rezenten §!13C-Verhiltnissen von N.
pachyderma sin. schon wieder den Riickgang in der Konvektion der Oberflichenwasser-

massen anzeigt.

6.2. Paldozeanographische Entwicklung der Gronlandsee wiahrend der letzten
340.000 Jahre

Die bearbeiteten Kerne liegen heute in der Arktischen Doméne (Swift 1986) und waren wahr-
scheinlich auch wihrend der letzten 340.000 Jahren ausschlieBlich nordlich der Arktischen
Front. Die Polare Domine im Westen und die Atlantische Doméne im Osten der Stationen,
sowie Schmelzwassereinfliisse von Gronland und der Barentssee beeinfluten die Sedimenta-
tion und fiihrten zu ausgeprigten Unterschieden in den Kernen der Gronlandsee. Von beson-
derer Bedeutung sind hier die Isotopenverhiltnisse in den Sedimenten der Gronlandsee, die
Riickschliisse auf die Paldozirkulation zulassen (Sarnthein et al. 1992). Die Unterschiede in
der Isotopenzusammensetzung zwischen den Kernen, sowie zu anderen Sedimentkernen aus
der Norwegensee (Vogelsang 1990), spiegeln grundlegende hydrographische Gradienten in
Abhiingigkeit der verschiedenen klimatischen Verhiltnisse wider.

Die §180-Werte des ostlichen Europiischen Nordmeeres zeigen starke Abhiingigkeit von der
Temperatur der Wassermassen und reflektieren den EinfluB warmer atlantischer Wassermas-
sen in der Norwegensee. In der Gronlandsee dagegen beruhen die §!80-Schwankungen fast
ausschlieBlich auf Verdnderungen im globalen Eisvolumen (Eiseffekt). In den Glazialstadien
zeigen die stabilen Sauerstoffisotope zwischen den Kernen der Grénlandsee, sowie gegeniiber
Sedimenten vor Norwegen (Vogelsang 1990), nur geringe Unterschiede. Trotzdem 148t sich
ein geringer EinfluB von Schmelzwasser in der Grénlandsee auch wihrend ausgeprigter
Glaziale beobachten (8.3 und 6.5), die in Kernen aus dem &stlichen Europdischen Nordmeer
nicht auftreten (siehe Kap. 6.1.2. und Abb. 30). Die westliche Gronlandsee zeigt eine groBere
Sensibilitdt gegeniiber Schmelzwasserereignissen, besonders im Stadium 3. Dies 148t auf den
regionalen EinfluB des Gronlidndischen Eisschildes schlieBen.

Die heutige Verbreitung von Karbonat steht im engen Zusammenhang mit der Oberflédchen-
zirkulation (Kellogg 1980, Baumann et al. 1993). Hohe Karbonatgehalte werden vor allem
unter den atlantischen Wassermassen gefunden, wihrend unter den kalten zum Teil eisbe-
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deckten polaren Wassermassen die Karbonatproduktion gering ist (Henrich 1989, Carstens &
Wefer 1992). Die allgemein niedrigen Karbonatgehalte in der Groénlandsee reflektieren den
EinfluB polarer Wassermassen. Die Konzentration von Karbonat in moderaten Warmphasen
von Glazialen und wihrend Abkiihlungsphasen ausgeprigter Interglaziale spiegelt den
raschen Wechsel des Einflusses relativ warmer atlantischer Oberflichenwassermassen wider.
Die hydrographischen Grenzen sind im Verteilungsmuster des Karbonatgehaltes jedoch nicht
eindeutig definiert. Ursache hierfiir ist die Auswirkung von Losung und Verdiinnung bei vari-
ierender Karbonatproduktion. Lésung aufgrund korrosiver Wassermassen kann die Karbonat-
konzentration im Sediment stark herabsetzen. Karbonatlosung wurde in der Norwegensee be-
sonders in glazialen Sedimenthorizonten mit hohen Gehalten an organischem Material beob-
achtet (Henrich et al. 1989a). So werden die niedrigen Karbonatgehalte in der Norwegensee
wiihrend Stadium 6 hauptsichlich auf Losungserscheinungen zuriickgefiihrt (Henrich 1986,
Henrich et al. 1989b, Henrich & Thiede 1991). Benutzt man den Fragmentierungsgrad der
planktischen Foraminiferen als Anzeiger fiir Losung (Diester-Haass et al. 1986), sind in den
Sedimenten der Gronlandsee nur in den Stadien 7 und 5 erhohte Karbonatverluste aufgrund
von Losung zu beobachten. Wihrend im Stadium 7 die niedrigen 813C-Werte von O. umbo-
natus eine Verringerung der Tiefenkonvektion (siehe Kap. 6.1.4.) als Ursache fiir die Karbo-
natlosung im Sediment vermuten lassen, ist im Stadium 5 der westlichen Gronlandsee die
rasche Ablagerung von terrigenen Sedimenten der Grund. Verdiinnung ist besonders wihrend
der Terminationen zu beobachten. In der Gronlandsee sind die Karbonatgehalte an die Kon-
zentrationen von Foraminiferen gekoppelt (Abb. 15, 19) und spiegeln damit den direkten
Eintrag biogenen Materials von der Wasseroberflidche wider. Die biogene Karbonatproduk-
tion in der Gronlandsee wird von der Ozeanographie beeinfluBt, so ist Eisbedeckung ein
limitierender Faktor fiir die Karbonatproduktion. Aber auch kalte oder salzarme Oberfld-
chenwassermassen iiben EinfluB auf die Konzentration von Karbonat aus.

Das Vorkommen saisonaler Eisbedeckung, sowie instabile Schichtung der Wassersdule sind
heute zwei der wichtigsten Aspekte in der Ozeanographie der Gronlandsee (Kap. 6.1.2.). Die
daraus resultierende Tiefenwassererneuerung und der Transport von sauerstoffreichem Ober-
flichenwasser in die tiefe Gronlandsee bilden eine der Grundlagen fiir die Oberfléchen- und
Tiefenzirkulation im Europdischen Nordmeer. Der EinfluB atlantischer Wassermassen, sowie
verstirkte Schmelzwasserzufliisse konnen die Zirkulation stark beeinflussen und Verdnderun-
gen in der Ozeanographie der Gronlandsee hervorrufen (Kap. 6.1.4.). Durch den erhohten
Einstrom von Schmelzwasser und Eisbergen aus der Barentssee kam es in der ndrdlichen
Norwegensee zum Riickgang im EinfluB atlantischer Wassermassen wihrend der letzten Ab-
schmelzphase (Jones & Keigwin 1988, Jones 1991, Weinelt et al. 1991, Sarnthein et al. 1992,
Weinelt 1993). Auch Schmelzwasser und Eisberge, von Gronland kommend, beeinfluBten die
Arktische und Polare Doméne in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre. Anhand
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von Isotopendaten und Karbonatgehalten, sowie der anderen charakteristischen Sedimentpa-
rameter ist es moglich, einen guten Einblick in die ozeanographischen Verhiltnisse der
Gronlandsee wihrend dieses Zeitabschnittes zu bekommen.

6.2.1. Isotopenstadien 10-8 (ca. 340.000 - 244.000 J.v.h.)

Im ostlichen Teil der Gronlandsee sind die Sedimente des Stadiums 10 und auch ein GroBteil
von Stadium 9 fast frei an Karbonat und werden durch hohe Sauerstoffisotopenverhéltnisse
charakterisiert (Abb. 13). Bei gleichzeitig hohen Terrigengehalten (bis 100 KZ-%) deutet dies
auf extrem kalte Klimaverhéltnisse mit maximaler Ausdehnung der kontinentalen Eisschilde
und einer verhéltnismiBig weitreichenden kompakten Meereisbedeckung hin. Nimmt man die
Menge des Terrigeneintrages als ein MaB fiir die GroBe der Vereisung, ist das Stadium 10 der
am stirksten glazialiiberprigte Zeitabschnitt wihrend der letzten 340.000 Jahre in der Gron-
landsee. Es ist anzunehmen, dal das gesamte Europdische Nordmeer wihrend dieser Zeit von
einer ausgedehnten Meereisschicht iiberdeckt war, da in den Sedimenten planktische und
benthische Organismen vollig fehlen (Beyer 1989, Henrich et al. 1989a, Baumann 1990a,
Birgisdottir 1991, Struck 1992, Bauch 1993).

Der erste deutliche Abfall im Eintrag an terrigenem Material bei steigendem Karbonatgehalt
erfolgte in der Gronlandsee gegen Ende des Stadiums 9. Der erh6hte Karbonatgehalt ist fast
durch das ganze Stadium 8 zu beobachten. Gleichzeitig wird die Grobfraktion aus biogenen
Komponenten aufgebaut. Dieser Wechsel von fast ausschlieBlich terrigener zu iiberwiegend
biogener Sedimentation in der Grobfraktion zeigt den Ubergang vom dominierten Einfluf
polarer Wassermassen zu wirmeren Oberflichenwasser mit erhShter Saisonalitit der Eisbe-
deckung an. Gleichzeitig wurde intensive Tiefenwassererneuerung beobachtet, die nur von
den Schmelzwasserereignissen wihrend der Stadien 9.1 und 8.3 unterbrochen wurde
(Kap. 6.1.4.). Diese vom Gronlidndischen Eisschild kommenden Schmelzwasserstrome waren
nur regional ausgebildet und erreichten die Norwegensee nicht mehr, wurden aber in der
Islandsee noch beobachtet (Jiinger 1990). Fiir den ausgepriigten Schmelzwasserdeckel vor
allem im Westen der Gronlandsee konnte starkes Abschmelzen des Gronldndischen Eisschil-
des verantwortlich sein, dessen Auswirkungen nur in der westlichen Gronlandsee beobachtet
werden konnen. Das Fehlen von niedrig salinen Wassermassen ermoglichte in der Norwegen-
und Islandsee wihrend des gesamten Zeitabschnittes 9.3 bis 8.5 intensive Tiefenwasser-
bildung (Beyer 1989, Vogelsang 1990, Birgisdottir 1991).

Die niedrigen §180-Verhiltnisse sowie die hohen Karbonatgehalte zeigen in der Norwegen-
und Islandsee schon im Stadium 9.3 den schwachen EinfluB atlantischer Wassermassen, der
im Stadium 9.1 stark an Intensitét zunimmt und auch noch im Substadium 8.5 zu beobachten
ist (Gard 1988, Beyer 1989, Henrich et al. 1989a, Gard & Backman 1990, Baumann 1990a,
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Henrich 1992, Bauch 1993). Ein erster Anstieg der Karbonatgehalte sowie erhdhte Bio-
genanteile und die damit einhergehende geringfiigige Erhdhung in der Temperatur des Ober-
fliichenwassers, ist in der Gronlandsee erst gegen Ende des Stadiums 9 zu sehen. Grund fiir
diese zeitliche Verzogerung konnten die stark ausgepriigten ozeanischen Fronten zu Beginn
des Stadiums in der Gronlandsee gewesen sein, die eine westliche Ausbreitung der warmen
atlantischen Wassermassen, und damit erhohte Karbonatproduktion, aus der Norwegensee in
die Gronlandsee verhinderten.

Gegen Ende des Stadiums 8 breiteten sich wieder glaziale Bedingungen iiber die gesamte
Gronlandsee, sowie das ostliche Europiische Nordmeer aus (Henrich 1992). Der stark
erhdhte Anteil an terrigenem Material wihrend dieser Zeit zeigt die Ausdehnung der Meer-
eisbedeckung nach Siidosten. Das Auftreten der ersten Schreibkreidefragmente an der Termi-
nation 8/7 deutet auf ein nordwiirts gerichtetes Driftsystem, welches von der Norwegensee
herkommend (Henrich 1992) siidlich der FramstraBe nach Westen abgebogen ist und Meereis
in die Gronlandsee transportierte.

6.2.2. Isotopenstadium 7 (ca. 244.000 - 190.000 J.v.h.)

Zu Beginn des Stadiums 7 deutet das Vorkommen von Schreibkreide auf eine nordwirts
gerichtete Oberflichenstromung, die treibende Eisberge aus dem Siiden in die Gronlandsee
gebracht hat (Baumann et al. 1993).

Die niedrige Karbonatproduktion zusammen mit moderaten Sauerstoffisotopenwerten von
planktischen Foraminiferen, die auf kiltere Klimaverhiltnisse als in den zwei folgenden
Interglazialen (5.5 und 1) hinweisen, zeigen ein anhaltendes Ausbleiben des Einflusses von
warmen Oberflichenwasser in der Gronlandsee. Die polaren Wassermassen breiteten sich
weit nach Osten aus. Auch in der Norwegensee wurde abgeschwichte Zirkulation beobachtet,
die sich in niedrigen Karbonatgehalten ausdriickt (Henrich et al. 1989a).

Im Substadium 7.4 zeigt der Anstieg in den §180-Verhiltnissen drastische Abkiihlung der
Wassermassen an. Der gleichzeitig erhohte Terrigeneintrag reichte bis ins Stadium 7.3 und ist
auf Meereisbedeckung zuriickzufiihren. Diese Anderung in der Hydrographie begiinstigt in
der westlichen Gronlandsee im Stadium 7.4 die Ablagerung von Ton-Silt reichen Sedimenten.
In diesen Horizonten wurden Metallanreicherungen beobachtet, die durch Migration der Oxi-
dationsfront hervorgerufen wurden. Ursache ist die stark erhthte Sedimentationsrate withrend
der Ablagerungen. Der ausgeprigte EinfluB polarer Wassermassen, sowie lockere Eisbe-
deckung fiihrten im Substadium 7.4 zu den niedrigen 513C-Verhiltnissen und damit zu
erhohter Stabilitit der Wasserschichten. Mit dieser Reduktion in der Tiefenkonvektion geht
Karbonatldsung einher, die fast durch das ganze Stadium 7 zu beobachten ist und auf die
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allgemein verringerte Tiefenwasserproduktion wihrend des gesamten Stadiums zuriickzufiih-
ren ist (Kap. 6.1.3.). Erst gegen Ende des Substadiums 7.3 sinken die §!80-Werte wieder
deutlich ab und es kehren Klimaverhiltnisse &hnlich denen vor dem Stadium 7.4 zuriick. Ein
Ansteigen in der biogenen Karbonatproduktion ist aber erst gegen Ende des Substadiums 7.1
zu beobachten. Dieser spite Anstieg wurde auch in anderen Gebieten des Europiischen
Nordmeeres beobachtet (Bauch 1993). Der von Vogelsang (1990) vermutete Schmelzwasser-
zustrom aus dem Nordwesten im Stadium 7.1 ist in den Sedimenten der Gronlandsee nur
schwer zu erkennen. Die niedrigen §180-Verhiltnisse in der Gronlandsee sind sowohl auf die
leichte Erhohung der Temperatur als auch auf den Eintrag von salzarmen Wassermassen

zuriickzufiihren.

Wiihrend es in der Gronlandsee im gesamten Stadium 7 zu niedrigen Tiefenwassererneu-
erungsraten kam, mit einem Riickgang im Substadium 7.4 (Kap. 6.1.4.), wurde in der Norwe-
gensee Tiefenwasser rasch ausgetauscht (Vogelsang 1990, Struck 1992).

6.2.3. Isotopenstadium 6 (ca. 190.000 - 130.000 J.v.h.)

An der Grenze 7/6 kommt es zur Zunahme in der Sedimentationsrate. Ahnliche Ereignisse
sind auch an den Ubergingen 5/4 und 3/2 zu beobachten. Ursache ist der Aufbau von Eis-
schilden, die das Freisetzen von sedimentbeladenen Eisbergen ermdglichten (Heinrich 1988)
und zu erhdhter Sedimentation von eistransportiertem Material fiihrten. Solche hohen Sedi-
mentationsraten werden auch an der Gronlandbruchzone beobachtet, werden hier allerdings
als Konturitablagerungen gedeutet (Hamich 1991).

Der Wechsel zu hohen §180-Werten und die damit einhergehende Abkiihlung zu Beginn des
Stadiums 6 fiihrte zur kurzfristigen Verringerung in der Tiefenwassererneuerung
(Kap. 6.1.4.). Eine permanente Eisbedeckung fiir das gesamte Stadium 6 ist aufgrund der
niedrigen Sedimentation von eistransportiertem Material sowie den erhdhten Karbonatgehal-
ten auszuschlieBen.

Die hohen Karbonatgehalte in den Sedimenten reflektieren den starken Eintrag von biogenen
Komponenten. Obwohl einige Abschnitte von Stadium 6 unter extrem glazialem EinfluB
standen (6180-Maxima), kommt die Produktion von biogenen Partikeln nicht zum Erliegen
(siche Abb. 28 und Kap. 5.5.). Die hoheren Karbonatgehalte im Stadium 6.6 beruhen auf
gering erhohtem Eintrag von feinkornigem Karbonat und deuten auf geringe Resedimentation
von eiserodiertem Karbonat aus flacheren Schelfgebieten, wie dies in Kernen vom Norwegen-
schelf vorkommt (Ramm 1989). Allgemein ist die terrigene Sedimentation im Stadium 6 sehr
niedrig, nur wihrend extremer Kaltphasen (6.6, 6.4, 6.2) kommt es zu erhohten Karbonat-
und Biogengehalten, die ein fast volliges Fehlen von terrigenen Sedimenten in der Grobfrak-
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tion zufolge haben. Grund fiir die allgemein niedrigen Terrigengehalte ist ein weit ausgedehn-
ter stabiler Gronlidndischer Eisschild, der kaum Fluktuationen aufweist. Von Gronland
(Funder et al. 1991) und Spitzbergen (Miller et al. 1987) weiB man, da8 die Saale-Vereisung
weit iiber die heutigen Kiistenregionen hinausreichte. Die erhdhten Karbonat-Akkumulations-
raten im Stadium 6, sowie die niedrigen Terrigenanteile lassen eine teilweise offene Eisbe-
deckung (Polynja) vermuten. Das geringe Abschmelzen von Meereis begiinstigte zwar die
biogene Karbonatproduktion, lieB aber nur regional Tiefenwasserbildung zu (Kap. 6.1.3.), die
neben der hohen Karbonatproduktion Grund fiir die gute Karbonaterhaltung ist.

Wiihrend in der westlichen Gronlandsee Schreibkreidefragmente erst im Stadium 6.2 den
Transport von Eisbergen aus dem siidlichen Europdischen Nordmeer anzeigen, die iiber den
Mohnsriicken (Kuhleman 1990) bis in die Gronlandsee und FramstraBe (Spielhagen 1991)
reichten, wurde die 6stliche Gronlandsee schon in den Substadien 6.6 und 6.4 von Eisbergen,
die aus der Norwegensee her kommen (Henrich 1992), erreicht. Im Gegensatz dazu deuten
die §180-Minima in den Stadien 6.5 und 6.3 auf ausgepriigte Schmelzwasserzufliisse in die
Grénlandsee. Im Stadium 6.3 kam es nach diesem Einstrom von Schmelzwasser zum Anstieg
in den 5!80-Verhiltnissen der planktische wie auch benthischen Foraminiferen. Diese starke
Abkiihlung der Oberflichen- und Tiefenwassermassen fiihrte im Stadium 6.2 zu erneuter Eis-
bedeckung, angezeigt auch durch erhohte Terrigenanteile. Tiefenwassererneuerung ist in
diesem Zeitraum deutlich reduziert und setzt erst wieder im Stadium 5 vollstindig ein
(Kap. 6.1.4., Abb. 30).

Im &stlichen Européischen Nordmeer werden dunkelgraue bis schwarze Sedimente gefunden,
die sich durch das Fehlen von Bioturbation, kalkigen und kieseligen Organismen, sowie
Sulfatreduktion und sehr hohen Konzentration an eistransportiertem Material (Diamikte)
auszeichnen (Kassens 1990). Diese dunklen Sedimenthorizonte deuten auf ausgeprigte
glaziale Maxima mit extrem schlecht durchliifteten Wassermassen und fehlender Tiefenwas-
serbildung (Kassens 1990, Vogelsang 1990). Diese Diamikte werden als Ablagerungen von
"tide water margins" gedeutet (Henrich 1989). Fiir das Stadium 6.2 wird auch im Nordatlantik
ein Aussetzen der NADW Produktion vermutet (Duplessy et al. 1988a).

Die oben beschriebenen verschiedenen Zirkulationsmuster in der Gronlandsee wihrend des
Stadiums 6 unterscheiden sich deutlich von der Ozeanographie im 6stlichen Européischen
Nordmeer. Eine nordwirts gerichtete Stromung, die Eisberge in den glazialen Stadien aus der
Norwegensee in die Gronlandsee transportierte, begiinstigte die biogene Karbonatproduktion
und Tiefenwassererneuerung. Mit dieser Strémung kam es auch zum groBeren EinfluB war-
mer Wassermassen in der Gronlandsee, der auch noch in der FramstraBe zu beobachten war
(Berner 1991). In den Substadien 6.5 und besonders 6.3 breitete sich eine Schmelzwasser-
schicht von Grénland her iiber die Gronlandsee aus und verursachte gegen Ende des Stadiums
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drastische Abkiihlung und Verringerung der Tiefenwassererneuerung. Trotz der verschie-
denen Zirkulationsmuster bleibt die saisonale Eisbedeckung in der Gronlandsee wihrend des
gesamten Stadiums nahezu bestehen. Im 6stlichen Européischen Nordmeer dagegen kam es
wihrend der Stadien 6.5 und 6.3 zum EinfluB wirmerer Wassermassen. Nur in der ostlichen
Norwegensee ist ein Schmelzwassereintrag zu beobachten (Vogelsang 1990). In den Kaltpha-
sen dagegen fand so gut wie keine biogene Produktion statt (Bauch 1993). Dies fiihrte zur
stabilen Schichtung der Wassermassen und Abbrechen der Tiefenwasserbildung im &stlichen
Europiischen Nordmeer, was in den Sedimenten der Norwegensee verstirkte Karbonatlosung
verursachte (Henrich et al. 1989a).

Auch auf dem Islandplateau wird nahezu konstante Tiefenwassererneuerung fiir das gesamte
Stadium 6 mit nur zeitweiligen Unterbrechungen angenommen (Birgisdottir 1991). In der
Framstrale kam es dhnlich wie in der Gronland- und Islandsee in den glazialen Stadien zu
besserer Karbonaterhaltung, bedingt durch intensive Bildung von Tiefenwasser (Hebbeln
1991). Ursache hierfiir war der Einstrom wirmerer Wassermassen aus der Norwegensee, die
das Eis weit nach Norden ins Nordpolarmeer zuriickdringten (Hebbeln 1991).

6.2.4. Isotopenstadium 5 (ca. 130.000 - 74.000 J.v.h.)

Am Ubergang von Stadium 6 zu Stadium 5 kommt es in der Gronlandsee zum Eintrag von
terrigenem Material. Derartige Sedimentationsereignisse gehen mit dem drastischen
Abschmelzen der Eisschilde an den Terminationen einher (Baumann et al. 1993). Diese
Abschmelzphasen zeichnen sich durch das Fehlen von biogenen Komponenten und stark
verringertem Karbonatgehalt, aufgrund der Verdiinnung durch den Terrigeneintrag, aus. Die
8180- und §13C-Verhiltnisse der planktischen Foraminiferen zeigen ungewshnlich niedrige
Werte fiir das Substadium 5.53 in der &stlichen Gronlandsee an. Solche Isotopenwerte werden
auch in Sedimenten von der Gronlandbruchzone (Hamich 1991), in der FramstraBe (Kohler &
Spielhagen 1990) und in der Norwegensee gefunden (Vogelsang 1990) und deuten auf ein
weit verbreitetes Schmelzwasserereignis im gesamten Europdischen Nordmeer. In der 6stli-
chen Gronlandsee lassen die Sauerstoffisotopen an der Termination 6/5 vermuteten, daB der
Abschmelzvorgang, zumindest in der dstlichen Gronlandsee, in zwei Schritten erfolgt sein
muB. Diese beiden deutlich unterscheidbaren Schmelzwasserereignisse zeigen einen ihn-
lichen Verlauf wie der Abschmelzvorgang an der Termination I. Solche zweistufigen Ab-
schmelzphasen wurden am Ende von Stadium 6 schon im Norwegenbecken beobachtet
(Haake & Pflaumann 1989) und sind auch aus Sedimenten des 6stlichen #quatorialen
Atlantiks bekannt (Sarnthein & Tiedemann 1990).

Wiihrend zu Beginn des Stadiums (5.53) die niedrig salinen Wassermassen des Schmelzwas-
sereinstroms die Abnahme in den 813C-Verhiltnissen der benthischen Fauna verursachen und
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damit Tiefenwassererneuerung in der Gronlandsee verhinderten, kommt es anschlieBend zum
kurzfristigen Anstieg in den 8!80-Werten. Dieser Abkiihlung folgt eine deutliche Erhdhung
der Temperatur mit minimalen §!80-Werten im Stadium 5.51. Mit diesen héheren Tempera-
turen setzt auch die Tiefenwasserkonvektion in der Grénlandsee wieder voll ein (Kap. 6.1.4.).

Hohe Karbonatgehalte und das Vorkommen subpolarer planktischer Foraminiferen werden
vor allem in der Abkiihlungsphase nach Substadium 5.5 (5.51 im Kern 1900) beobachtet und
deuten auf erhhten EinfluB warmer atlantischer Wassermassen. Trotzdem sind die Karbo-
natwerte niedriger als die des Holozéins. Der Grund hierfiir ist wahrscheinlich ein weit nach
Osten reichender Ostgronlandstrom, der eine groBere Ausbreitung als heute besa8 und damit
zu kilteren Temperaturen gegeniiber heute fiihrte. Im stlichen Européischen Nordmeer
wurden weit nach Westen ausgebreitete atlantische Wassermassen beobachtet, deren westli-
che Begrenzung weiter im Westen lag als heute. Daraus wurde gefolgert, daB das Substadium
5.51 wirmere Klimaverhiltnisse als heute besaB. Hierfiir sprachen vor allem die h6heren
Karbonatgehalte (Kellogg 1980, Henrich 1990) und eine aus dem Nordatlantik stammende,
weit nach Norden verbreitete Coccolithenfauna (Baumann 1990a). Eem-zeitliche Ablagerun-
gen im Siidosten von Gronland zeigen einen um 11 m hSheren Meeresspiegel als heute und
deuten damit auf wirmeres Klima im Stadium 5.5 im Vergleich zu heute (Funder et al. 1991).
Auch in Landablagerungen auf Spitzbergen und Skandinavien wurden Hinweise fiir hohere
Temperaturen im Eem gegeniiber heute gefunden (Miller et al. 1987, Andersen & Mangerud
1989, Mangerud & Svendsen 1992).

Subpolare planktische Foraminiferen zeigen auch erhohte Vorkommen und damit verstidrkten
Einstrom atlantischer Wassermassen im Ostteil des Européischen Nordmeeres an (Bauch
1993). Da deren Konzentrationen aber nach Norden und Westen stark abnehmen und die
Subpolararten in der Norwegensee gegeniiber dem Holozén stark unterreprasentiert sind, 148t
sich fiir das Stadium 5.5 auf kiihlere atlantische Wassermassen im Vergleich zum Stadium 1
schlieBen (Bauch 1993). Auch errechnete Oberflichentemperaturen (Haake & Pflaumann
1989, Vogelsang 1990) zeigen dhnlich wie in der Gronlandsee geringfiigig kiihleres Klima im
Stadium 5.5 als im Stadium 1.

Beyer (1988), Birgisdottir (1991) und Bauch (1993) vermuten in der Islandsee fir das
Stadium 5.51 den geringsten EinfluB polarer Wassermassen wihrend der letzten 600.000
Jahre und geringe Tiefenwasserbildung (Vogelsang 1990). Die Gronlandsee dagegen zeigt
intensive Tiefenwassererneuerung fiir das Stadium 5.5 (Abb. 30) und hoheren EinfluB polarer

Wassermassen als im Stadium 1.

Die Ausbreitung atlantischer Wassermassen nach Westen, sowie der deutliche EinfluB polarer
Wassermassen auch im dstlichen Gronlandbecken, deuten auf wesentlich stirkere Tempera-
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turgradienten im Européischen Nordmeer wihrend des Stadiums 5.5 als im Holozin. Die
Polar- und Arktische Front miissen eng beieinander gelegen haben und nur eine engbegrenzte
Arktische Doméne zugelassen haben. Dieser deutliche E-W Temperaturgradient 148t sich
besonders gut in den um 1.1 %o niedrigeren Sauerstoffisotopenwerte der Norwegensee gegen-
iiber der Gronlandsee erkennen. Die atlantischen Wassermassen miissen sich siidlich von Jan
Mayen in der Islandsee ausgebreitet haben, wihrend die polaren Wassermassen in der Gron-
landsee den erhohten EinfluB warmer Wassermassen verhinderten. Der Temperaturgradient
zwischen Island- und Gronlandsee muB stirker als heute ausgeprégt gewesen sein.

Mit Beginn des Stadiums 5.4 kommt es zum Anstieg in den §!80-Werten. Diese Abkiihlung
in der Gronlandsee geht mit dem erneuten Vorriicken der Eismassen einher. Im westlichen
Becken fiihrt dies zum erhohten Eintrag an terrigenem Material. Die hohen Sedimentations-
raten sowie der erhohte Anteil an organischem Material verursachen Losung von Karbonat im
Sediment. Die erhchten Gehalte an Mn-haltigen Aggregaten an der Basis der Ton-Silt Abla-
gerungen sind auf das Migrieren der Oxidationsfront aufgrund der erhdhten Sedimentations-
rate zuriickzufiihren. Aus der FramstraBe kam es zu verstirkter Eisdrift (Spielhagen 1991)
und im Stadium 5.3 stiegen dann die Temperaturen wieder leicht an. Die biogene Karbonat-
produktion erreicht deutlich erhdhte Werte aber erst in der Abkiihlungsphase am Ubergang zu
Stadium 5.2. Dieser drastische Riickgang des Einflusses atlantischer Wassermassen ist auch
withrend der Substadien 5.4 und 5.2 in Sedimenten aus der Norwegensee zu beobachten
(Niirnberg 1991). Die Islandsee zeigt dhnliche Bedingungen, mit niedrigen Karbonatgehalten
in den Stadien 5.4 bis 5.2 und dem Fehlen warmer atlantischer Wassermassen (Baumann et
al. 1993). Auch auf Spitzbergen wird die Ausbreitung von Eisschilden wihrend der Stadien
5.4 bis 5.2 beobachtet, die durch eine Phase leichter Erwdrmung (5.3) und dem Abschmelzen
der Eisschilde unterbrochen wird (Mangerud 1991).

Erst im Substadium 5.1 kommen wieder deutlich niedrige 5180-Verhiiltnisse und hohe Kar-
bonatgehalte vor. Die erhohten Temperaturen erreichen aber nicht die Werte von Stadium 5.5.
Ein starker Einstrom atlantischer Wassermassen ist auch in Sedimenten aus der Norwegensee
zu beobachten, deren Ausbreitung aber nicht die GroBe des Substadiums 5.5 erreicht (Henrich
1992). In der FramstraBe dagegen werden im Substadium 5.1 die hochsten Coccolithenkon-
zentrationen des Stadiums erreicht. Erstmals treten auch Coccolithen im Arktischen Ozean
auf (Gard & Backman 1990). Wie im Stadium 5.5 werden maximale Karbonatwerte in der
Gronlandsee erst wihrend der Abkiithlungsphase nach Erreichen optimaler Temperaturen be-
obachtet. In Kernen aus der Island- und Norwegensee, sowie der FramstraBe wurde gleich-
falls ein Nacheilen der Karbonatmaxima gegeniiber Temperaturmaxima beschrieben (Haake
& Pflaumann 1989). Auch die Verteilung von C. wuellerstorfi und N. pachyderma sin. 148t
ein verspitetes Einsetzen der Fauna gegeniiber dem Temperaturmaximum erkennen. Das be-
deutet, daB die maximale Ausbreitung der warmen Wassermassen erst erreicht wurde als sich
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schon wieder neue Eisschilde im Aufbau befanden. Die westliche Gronlandsee zeigt im
Stadium 5.1 sowohl in den Oberflichen-, wie auch Tiefenwassermassen ausgeprigte 5!80-
Minima, die auf Schmelzwassereintrige vom Gronlindischen Eisschild her hinweisen. Dies
fiihrte zu einer kurzfristigen stabilen Schichtung der Wasserséule (Kap. 6.1.4.). Im gleichen
Zeitraum wird auch in der FramstraBe lokales Abschmelzen der Eisschilde angenommen
(Gard 1988, Kéhler & Spielhagen 1990, Kohler 1992). Trotz dieser regionalen Schmelzwas-
serereignisse zeigen die 8180-Verhiltnisse der planktischen und benthischen Foraminiferen
eine stiirkere Abkiihlung der Tiefenwisser als die Oberflichenwassermassen des Stadiums 5.1
gegeniiber 5.5 an.

Die allgemein schwicheren Einfliisse warmer Oberfléchenwassermassen im Stadium 5.1 der
Gronland- und Norwegensee deuten auf eine gegeniiber Stadium 5.5 deutlich besser ausgebil-
dete Arktische Domine. Die allgemein kithleren Bedingungen von Stadium 5.1 gegeniiber 5.5
zeigen sich auch im Riickgang der biogenen Fauna. Fiir das ostliche Europdische Nordmeer
werden aufgrund der Verbreitung planktischer (Bauch 1993) und benthischer Foraminiferen
(Beyer 1989, Haake & Pflaumann 1989, Struck 1992) kiihlere Bedingungen angenommen.
Da C. wuellerstorfi in glazialen Klimaverhéltnissen mit permanenter Eisbedeckung nicht vor-
kommt (Haake & Pflaumann 1989), und aufgrund der guten Konvektion, muB fiir das ganze
Stadium 5 vom Fehlen einer kompletten Eisbedeckung oder Schmelzwasserschicht in der
Gronlandsee und dem iibrigen Europdischen Nordmeer ausgegangen werden.

6.2.5. Isotopenstadium 4 (ca. 74.000 - 59.000 J.v.h.)

Mit Beginn des Stadiums 4 kommt es in der Gronlandsee zum erhShten Eintrag von terri-
genem Material und drastischem Riickgang im Karbonatgehalt. Der Aufbau von Eisschilden
fiihrte zu vermehrter Eisbergproduktion, die Sedimente in die Gronlandsee verfrachteten
(siehe Kap. 6.2.3.). Dieser Abfall zu kiihleren Temperaturen ist im Wechsel zu hheren 5180-
Verhiltnissen sowohl in den Oberflichen- als auch in den Tiefenwassermassen deutlich zu
erkennen. In der FramstraBe ist an der Grenze 5/4 auch der erhohte Eintrag von eistranspor-
tiertem Material zu beobachten (Hebbeln 1992). Spielhagen (1991) vermutet Gronland als
Herkunftsgebiet des terrigenen Materials. Wihrend es zu Beginn des Stadiums noch zur Kon-
vektion in der Wassersiule kam, zeigen die niedrigen 513C-Werte im mittleren Stadium 4
eine generell schlechte Durchliiftung der Wassermassen an. Allgemein lassen die hohen
5180-Werte und der erhhte Eintrag an terrigenem Material fiir den groBten Teil von Stadium
4 permanente Eisbedeckung annehmen, die zu Beginn des Stadiums, dhnlich wie im Stadium
6, wohl nur saisonal ausgebildet war. Im mittleren Abschnitt von Stadium 4 kommt es dann
zur drastischen Abnahme in den 513C-Werten. Die Tiefenwassererneuerung kam an der
Grenze zum Stadium 3 fast vollig zum Erliegen. Das §!80-Minimum im Stadium 3.3 deutet
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auf emeutes starkes Abschmelzen des Gronlindischen Eischildes zu Beginn des Stadiums 3.
Ursache ist ein Anstieg in der Temperatur gegen Ende des Stadiums -

Durch die Eisbedeckung kam es wahrscheinlich nur zur schwachen Ausbildung der Ober-
flichenzirkulation im Stadium 4. Erst gegen Ende des Stadiums zeigt der Eintrag von
Schreibkreidefragmenten ein nordwirts gerichtetes Driftsystem im Europdischen Nordmeer
an. Mit dieser Driftstrdmung kam es auch zum Einstrom wirmerer Wassermassen in die
Grénlandsee, die zu der Temperaturerhhung und Schmelzwassereintrag an der Grenze 4/3

fiihrten.

Auch in anderen Regionen des Europiischen Nordmeeres werden erhShte Gehalte an terri-
genem Material festgestellt (Birgisdottir 1991, Hamich 1991, Spielhagen 1991), die auf kurz-
zeitiges Aufbrechen der Eisbedeckung schliefen lassen. Die benthische Fauna im &stlichen
Europiischen Nordmeer 148t ein Ausbleiben von intensiver Bodenstrdmung vermuten (Struck
1992). Aufgrund anderer Foraminiferendaten jedoch (Berger et al. 1982, Duplessy et al.
1988a, Duplessy et al. 1988b) muB in der Norwegensee zumindestens fiir den Beginn des
Stadiums 4 von saisonaler Eisbedeckung und Tiefenwasserbildung ausgegangen werden.

6.2.6. Isotopenstadium 3 (ca. 59.000 - 24.000 J.v.h.)

Stadium 3 beginnt mit einem ausgepréagten Schmelzwasserereignis (3.3), das sowohl in den
Oberflichen- wie auch Tiefenwassermassen zu beobachten ist. Auch das dstliche Nordpo-
larmeer und die FramstraBe (K&hler 1992) sind im Stadium 3.3 von Schmelzwassereintréigen
geprigt. Dies deutet auf eine iiber das gesamte Europiische Nordmeer verbreitete stabile
Schmelzwasserschicht. Der Ausloser ist wahrscheinlich der Einstrom warmer Wassermassen
am Ubergang 4/3 (Kap. 6.2.5.). Gleichzeitig mit dieser Erwérmung kam es zum Riickgang der
Tiefenwassererneuerung in der Gronlandsee (Kap. 6.1.4.). Auch das Fehlen filtrierender
Bodenfauna im &stlichen Europdischen Nordmeer (Struck 1992) deutet auf starke Reduktion
in der Ventilation der Wasserséule fiir das gesamte Européische Nordmeer. Duplessy et al.
(1988a) beobachten im tiefen Nordatlantik den EinfluB von Wassermassen aus dem Siidpo-

larmeer.

Die allgemein niedrigen Karbonatgehalte im Stadium 3 sind auf die Verdiinnung der Sedi-
mente durch terrigen Eintrag zuriickzufiihren, die sich auch in den hoheren Akkumulations-
raten des Gesamtsediments abzeichnen. Eisfreie Wasseroberfldchen miissen mit nahezu per-
manenter Eisbedeckung im Wechsel gestanden haben. Gleichzeitig fiihrten die stindigen
Abschmelzereignisse zu starker Fluktuation im Eintrag von terrigenem Material. Die hohen
TOC-Gehalte reflektieren die hohen Konzentrationen von terrigenem kohlenstoffreichen
Material. Im Substadium 3.1 kam es nochmals zu ausgeprigten Schmelzwasserereignissen.
Am Ubergang zum Stadium 2 kommt es zur Erhohung in der Sedimentationsrate. Ursache ist



Tiefenwassererneuerung und Palfozeanographie in der Grénlandsee 87

ein erneuter GletschervorstoB, der wie schon an der Grenze 7/6 (Kap. 6.2.3.) beobachtet,
terrigenes Material in die Gronlandsee transportierte. Dieser erhShte Eintrag von Sedimenten,
der bis ins Stadium 2 hineinreichte, ist auch noch in der FramstraBe zu beobachten (Hebbeln
1991, Hebbeln 1992). Lagen aus eistransportiertem Material kommen auch in Sedimenten des
Nordatlantiks an der Grenze 3/2 vor und wurden auf den Aufbau des Laurentischen Eisschil-
des zuriickgefiihrt (Bond et al. 1992, Broecker et al. 1992, Henrich 1992). Auf Spitzbergen
148t sich dieser GletschervorstoB auf den Zeitraum von 25.000-10.000 J.v.h. datieren
(Heinrich 1988, Mangerud 1991, Bond et al. 1992, Broecker et al. 1992, Mangerud et al.
1992).

Phasen mit niedrigen 5180-Verhiltnissen zeigen in der Gronlandsee leicht erhdhte Karbonat-
gehalte. Auch das geringe Vorkommen von Coccolithen (Baumann et al. 1993) deutet auf den
schwachen EinfluB von warmen Oberflichenwassermassen in der Gronlandsee, der bis weit
nach Norden in die FramstraBe reichte (Gard 1988, Gard & Backman 1990). Schwichere
glaziale Bedingungen sind auch in der dstlichen Norwegensee zu finden, welche von
atlantischen Wassermassen in einigen Abschnitten von Stadium 3 beeinfluft wurden (Henrich
et al. 1989a, Vogelsang 1990, Weinelt 1993).

Wihrend des gesamten Stadiums 3 kam es in der Gronlandsee immer wieder zu lokalen
Schmelzwasserereignissen. Dieser stindige Eintrag von salzarmen Wassermassen ist auch in
Sedimenten vor Nordnorwegen zu beobachten (Weinelt 1993) und fiihrte zu instabiler Ober-
flichenzirkulation wihrend des gesamten Stadiums 3 in der Groénlandsee. Grund hierfiir
waren Erwirmung und Abschmelzen des Gronlindischen Eischildes (Johnsen et al. 1992,
Kerr 1993, Taylor et al. 1993), die zu niedrig salinen Wassermassen fiihrten. Auch in der
Islandsee wird regionales Abschmelzen von den Eisschilden beobachtet (Kohler 1992). Trotz
dieses stindigen Wechsels zwischen Abschmelzen und kompakter Eisdecke kommt es in der
Gronlandsee zur Konvektion, zumindest bis in intermedidre Wasserschichten (siehe
Kap. 6.1.4.). Die moderaten 513C-Verhiltnisse deuten auf Zirkulation in den Oberfldchen-
wassermassen der Gronlandsee und teilweise Konvektion auch in den tieferen Wasserschich-
ten. Regional diirften also iiber lingere Zeitabschnitte des Stadiums 3 die tiefen Schichten der
Wassersiule von der Konvektion erreicht worden sein. An der Gronlandbruchzone weist im
Stadium 3 eine Pteropodenlage, sowie das gehdufte Vorkommen von Schwammnadeln auf
Tiefenwasserbildung in dieser Region (Hamich 1991). Auch in der FramstraBe wird gegen
Ende des Stadiums, aufgrund des Einstroms atlantischer Wassermassen, eine kurzfristige,

regional begrenzte Bildung von Tiefenwasser vermutet (Hebbeln 1991).
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6.2.7. Isotopenstadium 2 (ca. 24.000 - 14.900 J.v.h.)

Ahnlich niedrige Karbonatgehalte wie im Stadium 3 und hohe §180-Verhiltnisse deuten im
Stadium 2 auf dhnliche Klimabedingungen wie im Stadium 4.

Im gesamten Stadium 2 zeigen die niedrigen 313C-Werte von O. umbonatus keine weitrei-
chende Tiefenwassererneuerung. Nur die nérdliche Grénlandsee (1894-7, 1895-9, 1900-7)
weist kurz vor Beginn des Substadiums 2.2 erhohte 513C-Werte auf. Diese regional begrenzte
Konvektion reichte wahrscheinlich nur bis in intermediéire Wasserschichten, was die niedrige
Karbonatkonzentration erkliren wiirde. In der Tiefsee kommt es wihrend dieser Konvek-
tionszeiten zum erhohten Eintrag biogener Komponenten (siehe Abb. 9). Schreibkreidefrag-
mente deuten auf die Verdriftung von Eisbergen aus dem siidlichen Europiischen Nordmeer
in die 6stliche Gronlandsee. Die westliche Gronlandsee wird, wie die FramstraBe (Spielhagen
1991), von dieser Oberflichenzirkulation erst im Substadium 2.2 erfat. Erhohte Anteile an
subpolaren Foraminiferen deuten in einigen Abschnitten des Stadiums auf den geringen
EinfluB warmer Wassermassen in der nordlichen Grénlandsee. Coccolithenfunde bestétigen,
daB die erhdhte Zufuhr von warmen atlantischen Wassermassen in der Framstrae zu einer
saisonal offenen Wasseroberfliche fiihrte (Baumann 1990b). Im &stlichen Europdischen
Nordmeer weist subpolares Plankton (Henrich 1990) auf eine nach Norden gerichtete warme
Stromung auf der Ostseite der Norwegensee. Damit kann fiir die Gronlandsee von saisonalen
Meereisdecke ausgegangen werden, die auch das gesamte Europiische Nordmeer iiber-
schichtete. Im Nordatlantik dagegen kam es zur Tiefenwassererneuerung, allerdings auch nur
regional (Labeyrie et al. 1992).

6.2.8. Termination I und Isotopenstadium 1 (ca. 14.900 J.v.h. - rezent)

Die drastische Erwiarmung und der Ubergang zur heutigen Oberflichenzirkulation sind an der
Grenze 2/1 in der gesamten Gronlandsee deutlich zu erkennen. Der erhohte Terrigeneintrag
an der Termination und der deutliche Riickgang in der biogenen Karbonatproduktion kenn-
zeichnen die Termination I in den Sedimenten der Tiefsee. Die niedrigen 5!3C-Werte von O.
umbonatus zu Beginn der Termination I zeigen das Fehlen ausreichender Tiefenkonvektion
an. Ein Schmelzwassereinstrom zu Beginn der Termination I um ca. 15.000 14C-Alter J.v.h.
(Jones & Keigwin 1988, Lehman et al. 1991, Weinelt et al. 1991, Weinelt 1993) konnte die
Ursache fiir die Reduktion in der Tiefenwassererneuerung gewesen sein.

Erst am Ende der Termination I kommt es in den Sedimenten der gesamten Gronlandsee zum
deutlichen Anstieg im Karbonat- und Biogengehalt, der mit einer Erhohung in den 813C-
Werten von O. umbonatus einhergeht. Dieser Umschwung von iiberwiegend terrigener Grob-
fraktion zu fast ausschlieBlich biogener Karbonatproduktion deutet den Wechsel in der
Ozeanographie zum EinfluB wirmerer Wassermassen an. Wihrend die §13C-Werte von N.
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pachyderma sin. gleichzeitig mit dem Biogenanteil ansteigen, nehmen die §13C-Verhiltnisse
von O. umbonatus erst spiter zu. Grund ist die Ausbildung von Konvektion in den Ober-
flichenwassermassen, die erst spiter auch in den tieferen Wasserschichten zu beobachten ist.
Das postglaziale Maximum der biogenen Produktion zeigt den stiirksten EinfluB von warmen
Oberflichenwassermassen in der Gronlandsee wihrend der letzten 340.000 Jahre an. Im iibri-
gen Europiischen Nordmeer ist ein dhnlicher Ablauf in der Klimaentwicklung zu beobachten.
So setzt sich ein stabiles interglaziales Zirkulationsmuster erst 9.000 14C-Alter J.v.h. deutlich
durch, wobei das vorliufige Maximum um 6.000 14C_Alter J.v.h. erreicht wurde (Baumann &
Matthiessen 1992, Kog¢ Karpuz & Jansen 1992, Kohler 1992, Sarnthein et al. 1992, Bauch
1993, Williams 1993). Nach diesem holozéinen Klimaoptimum erfolgt eine Abnahme in der
Karbonatkonzentration, die das deutliche Nachlassen des Einflusses atlantischer Wasser-
massen in der Gronlandsee anzeigt, der bis heute anhiilt. Gegeniiber der Islandsee (Jiinger
1990, Baumann et al. 1993) sind die Karbonatgehalte in der Gronlandsee hoher und spiegeln
den stirkeren EinfluB der atlantischen Wassermassen wider. Die hochsten 813C-Verhiltnisse
von O. umbonatus werden an der Sedimentoberfliche erreicht und zeigen damit rezent die
héchsten Austauschraten in der Tiefenwassererneuerung, was zusitzlich im Auftreten von C.
wuellerstorfi zu erkennen ist, welche ihr Maximum an der Sedimentoberfliche erreicht.
Trotzdem zeigen die 813C-Werte von N. pachyderma sin. schon wieder eine Abnahme in der
Konvektion der Oberflichenwassermassen an.
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L SCHLUBFOLGERUNGEN

In dieser Arbeit wurden erstmals Kerne aus der Gronlandsee bearbeitet. Das Arbeitsgebiet ist
heute ein aktives Zentrum der Tiefenwassererneuerung. Die Daten lassen folgende SchluBfol-

gerungen zu:

e Die 5!80-Werte der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. zeigen deutliche Unter-
schiede zu Isotopenprofilen aus der Norwegensee. Hauptgrund hierfiir ist der fehlende Ein-
fluB von groBen Temperaturdnderungen auf die Sauerstoffisotopen in der Gronlandsee, die
ausschlieBlich den anhaltenden EinfluB polarer Wassermassen anzeigen. So spiegeln die
§180-Verhiltnisse hauptsichlich die Schwankungen im globalen Eisvolumen (Eiseffekt)
wider. Die extrem niedrigen §!80-Werte, die nicht mit dem globalen Eiseffekt in Einklang
gebracht werden konnen, sind auf intensive Abschmelzphasen des Gronldndischen Eisschil-
des zuriickzufiihren und beruhen auf der drastischen Abnahme im Salzgehalt der Ober-

flichenwassermassen.

o Ausgeprigte Schmelzwasserereignisse an den Terminationen (877, 6/5, 2/1), wie sie im
sstlichen Europiischen Nordmeer beobachtet werden, sind in der Gronlandsee nur gering
ausgebildet. Wihrend moderater glazialer Bedingungen (Stadium 3 und 6.3) treten dagegen
deutliche Schmelzwasserereignisse auf, die in der westlichen Gronlandsee einen gering hohe-
ren EinfluB zeigen. Der Grund ist die Herkunft der Schmelzwisser vom Gronléndischen

Eisschild.

e Stadium 3 ist vom wiederholten Schmelzwassereintrag geprigt. Dadurch kam es zu insta-
bilen Zirkulationsverhiltnissen, die auf eine Erwédrmung iiber dem Gronlidndischen Eisschild
zuriickzufiihren sind und im gesamten nordlichen Europdischen Nordmeer beobachtet

werden.

e Schwere §!3C-Verhiltnisse der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. werden vor
allem in den Interglazialen beobachtet und zeigen gut durchliiftete Oberflichenwassermassen
an. In glazialen Stadien fallen die Werte ab und deuten auf eine Verringerung der Konvektion
in den oberen Wasserschichten und eine Abnahme in der Produktivitét.

e Der Karbonatgehalt zeigt gegeniiber den Sedimenten aus der Norwegensee ein anderes
Verteilungsmuster. Die aus der Norwegensee bekannten Glazial/Interglazial-Zyklen im
Karbonatgehalt lassen sich in den Sedimenten der Gronlandsee nicht erkennen. So sind hohe
Karbonatgehalte auch in glazialen Phasen zu finden. Hier kommt es vor allem wihrend der
Erwirmungsphasen zur Sedimentation von Karbonat. In Zeiten ausgepragter Interglaziale
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sind die Karbonatkonzentrationen im allgemeinen gering, steigen aber in der folgenden
Abkiihlungsphase deutlich an.

e Stadium 6 nimmt in der Gronlandsee eine Sonderstellung ein und zeichnet sich gegeniiber
Kernen aus dem dstlichen Européischen Nordmeer durch extrem hohe Karbonatgehalte aus.
Grund hierfiir war eine teilweise offene Meereisdecke (Polynja) in der Gronlandsee, die
regionale Tiefenwassererneuerung und erhShte biogene Karbonatproduktion zulieB.

e Karbonatldsung ist fast ausschlieBlich in Sedimenthorizonten zu finden, die von dem
raschen Eintrag feinkorniger Sedimente beeinfluBt wurden (Stadium 5.53, 5.4 und 5.3).
Zusitzlich ist eine intensive Karbonatlosung im Stadium 7 zu beobachten. Neben einer
Abkiihlung der Temperatur und einer saisonalen Eisbedeckung der Gronlandsee, kam es im
Stadium 7 zu einer reduzierten Tiefenwassererneuerung. Die dadurch gebildeten, hochkorro-
siven Bodenwassermassen fiihrten zu der erhohten Lésung von Karbonat im Sediment.

e Karbonat-Akkumulationsraten sind besonders hoch wihrend gemaBigter Glazialzeiten,

wenn die Dynamik der Eismassen an Land und auf dem Wasser am héchsten ist.

e Nimmt man den Karbonatgehalt und den Anteil der biogenen Komponenten der Grobfrak-
tion als MaB fiir die biogene Karbonatproduktion der Oberflichenwassermassen sowie die
Verhiltnisse der 5180-Werten der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin., kann man
sie als MaB fiir die Verbreitung und Haufigkeit von vertikaler Konvektion in der oberen Was-
sersiule benutzen. Schmelzwasser sowie Eisbedeckung konnen die Konvektion in den oberen
Wasserschichten stark behindern.

e Die §!13C-Verhiltnisse der endobenthischen Art O. umbonatus lassen sich in der Gronland-
see fiir Aussagen iiber die Konvektion in der Wassersiule heranziehen. In anderen Teilen des
Europiischen Nordmeeres sind die 513C-Werte endobenthischer Faunen nur zum Teil vom
Bodenwasser abhiingig. Porenwasserlosungen beeinflussen die 813C-Verhiltnisse meist stark
und lassen daher kaum Aussagen iiber die $13C-Zusammensetzung des Bodenwassers in
diesen Regionen zu. In der Gronlandsee zeigen die 813C-Werte von O. umbonatus jedoch ein
anderes Verteilungsmuster, welches einen geringen bis gar keinen Einflu von Porenwasser

erkennen l4dBt.

e Wihrend der letzten 340.000 Jahre war die Gronlandsee fast durchgehend ein Zentrum
intensiver Tiefenwassererneuerung. Nur in Zeiten ausgepragter Schmelzwassereinstrome oder
einer kompakten Eisbedeckung kam es zeitweilig zu einer drastischen Verringerung in der
Tiefenwasserbildung. Solche Abschmelz- und Abkiihlungsphasen traten sowohl in glazialen
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wie interglazialen Stadien auf und stehen eng im Zusammenhang mit den Schwankungen im
Volumen des Gronldndischen Eisschildes.

e Aus den Daten der Gronlandsee lassen sich #hnlich wie schon aus dem Ostlichen Europi-
ischen Nordmeer bekannte Oberflichenzirkulationen ableiten. Jedoch zeigen die Ergebnisse
aus der Gronlandsee einige Unterschiede gegeniiber den bisher angenommenen Zirkulations-
muster. Wihrend des letzten interglazialen Maximums 148t der Ostgronlandstrom eine deut-
liche Ausbreitung nach Osten vermuten, weiter als aus dem Holozin bekannt ist. In der Nor-
wegensee bewirkte ein verstirkter Einstrom atlantischer Oberflaichenwassermassen eine
westliche Ausdehnung der Atlantischen Domiine. Aufgrund dieser weit nach Westen verla-
gerten Arktischen Front und der nach Osten vorgeschobenen Polarfront diirfte die Arktische
Domiine in der uns heute bekannten Form nicht existiert haben. Im Stadium 5.1 wurden ge-
miBigte Bedingungen in der Gronlandsee beobachtet. Eine dhnliche Zirkulation wie heute
diirfte stattgefunden haben. Die Polarfront und auch die Arktische Front diirften weit nach
Westen versetzt gewesen sein.

Stadium 6 zeigt iiber dem ostlichen Teil des Europdischen Nordmeeres eine kompakte Eisbe-
deckung. In der Gronlandsee dagegen kam es zu regionaler Tiefenwassererneuerung aufgrund
einer stark saisonal variierenden Meereisdecke (Polynja). In den Substadien 8.3 und 3.3 sind
besonders in der Gronlandsee ausgeprigte Schmelzwasserereignisse zu beobachten, die von
Gronland herriithren und nur lokalen EinfluB ausiibten. Regional weitverbreitete Tiefenwas-

sererneuerung war vor allem im Stadium 3 zu beobachten.
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