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ZUSAMMENFASSUNG

Sedimentologische Untersuchungen und die Bestimmung der Karbonater-
haltung anhand der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin., wurden
an Sedimentkernen aus dem 6stlichen Arktischen Ozean durchgefihrt, um
die paldo-ozeanographische Entwicklung der letzten ca. 250.000 Jahre zu
beschreiben,

Die spitquartdren Ablagerungen des Ostlichen Arktischen Ozeans beste-
hen aus glaziomarinen Sedimenten, die im Nansen-Becken und auf dem
Nansen-Gakkel-Rlicken unterschiedliche Sedimentationsbedingungen dokumen-
tieren.

Im Nansen-Becken werden die Sedimente haupts#chlich durch terrigenen
Materialeintrag gekennzeichnet, mit der Hauptverbreitung planktischer
und Dbenthischer Foraminiferen in den Interglazialen und Interstadia-
len. Die Verteilung der biogenen und lithogenen Komponenten spiegelt
den Zusammenhang zwischen Meeresspiegelschwankungen und Ausdehnung der
Eisschilde {iber den Kontinenten wider. Die Untersuchungen der Karbonat-
18sung zeigen geringe bis mittlere Ldsungsstadien im Nansen-Becken, mit
zeitgleichen Foraminiferen-freien Horizonten in den Sedimenten jlnger
als 70 ka (ca. 70-50 ka, 40-35 ka und 18-5 ka). Diese Bereiche kénnen
durch die Bildung korrosiver Bodenwassermassen charakterisiert werden,
die aber dariiberhinaus auch den verstirkten terrigenen Eintrag in den
6stlichen Arktischen Ozean widerspiegeln.

Die Sedimente auf dem Nansen-Gakkel-Riicken sind durch geringen terri-
genen Eintrag und hohe Gehalte an planktischen und benthischen Foramini-
feren charakterisiert. Die planktischer und benthischer Foraminiferen
zeigen ein erhShtes Vorkommen in den Interglazialen und vereinzelt auch
in den Glazialen und deutet auf zumindest saisonal offene Meereisbedin-
gungen, auch wihrend Hochglazialstadien hin. Die Losungsstadien dokumen-
tieren eine geringere Karbonatldsung als im Nansen-Becken, wodurch im
zentralen Bereich des Eurasischen Beckens CO,-#rmere Bodenwassermassen
vermutet werden kénnen,

Die Termination I a ist durch einen drastischen Anstieg der biogenen
Produktion ab ca. 13 ka gekennzeichnet, der bei ca. 9.5 ka (Termination
I b) eine Riickgang folgt, um bei ca. 8 ka (Termination I c) einen
H8chststand zu erreichen.

Die Karbonatgehalte sind relativ gering (2-10 Gew.-%) und korrelieren

allgemein mit dem Vorkommen der kalkigen biogenen Komponenten.




ABSTRACT

Sedimentological investigations and determinations of calcium carbo-
nate dissolution on the planktonic foraminifera N. pachyderma gin. in
sediment cores from the eastern Arctic Ocean have been carried out to
demonstrate the paleoceanographic evolution of the last 250,000 years.

?he upper Quaternary sediments in the eastern Arctic Ocean consist
primarily of glaciomarine sediments which can be used to divide the
Nansen Basin and Nansen-Gakkel Ridge in different sedimentation
provinces.

The Nansen Basin can be characterized mainly by terrigenous input
and ‘the occurrence of planktonic and benthic foraminifers in inter-
glacials and interstadials. The distribution of biogenic and lithogenic
components reflects the connection of sea level changes and the exten-
sion of continental ice shields. Investigations of calcium carbonate
dissolution show low to moderate dissolution stages in the Nansen
Basin. Foraminifer barren zones can be seen in sediments younger than
70 ka (70-50 ka, 40-35 ka and 18-5 ka). These results may correlate
with the formation of corrosive bottom water in the Nansen Basin but
also reflect the strong dilution with terrigenous material in the
eastern Arctic Ocean,

The sediments of the Nansen-Gakkel Ridge are characterized by low
input of terrigenous material and high values of planktonic and benthic
foraminifers. The planktonic and benthic foraminifers show a higher
occurrence in interglacials and occassional in glacials, which can be
interpreted as seasonal open surface waters even in glacial maxima,
Dissolution stages also show lower calcium carbonate dissolution in the
central Eurasian Basin (Nansen-Gakkel Ridge) than in the Nansen Basin,
leading us to believe that C0,-depleted bottom water can be suspected.

Termination I a is characterized by a rapid increase in biogenic
production at 13 ka and a decrease at 9.5 ka (Termination I b) which 1is
followed by a maximum at 8 ka (Termination I c).

Carbonate contents are relatively low (2-10 wt.-%) and correlate

general with the occurrence of calcareous biogenic components.




1 EINFUHRUNG

Der ganzjdhrig meereisbedeckte Arktische Ozean wird von den Kontinen-
ten Eurasien und Nordamerika eingerahmt und spielt eine bedeutende
Rolle im globalen Klimageschehen, Die arktischen Wassermassen gelangen
durch die FramstrafBe in das Grénlandbecken und werden durch die dortige
Tiefenwasserbildung in alle Weltozeane verfrachtet und beeinflussen
daher das globale Klimageschehen der Erde. Aus diesem Grund spielen der
Arktische Ozean und die angrenzenden Meeresgebiete eine Schliisselrolle
in der weltweiten Klimaentwicklung.

Die quartdre Geschichte des Arktischen Ozeans ist geprégt durch den
Aufbau und das Abschmelzen groBer Eiskappen auf den zirkumarktischen
Landmassen, welches zu starken Ver#nderungen der ozeanischen und atmo-
sphérischen Zirkulation filhrte. Untersuchungen langfristiger Klima#dnde-
rungen der Vergangenheit im Vergleich mit rezenten ozeanographischen
und klimatischen Umweltver#inderungen bieten die Mdglichkeit der Beurtei-
lung und Vorhersage zukinftiger Klimaentwicklungen. Ein Schliissel fir
die Klimaentwicklung in der Vergangenheit und der Pal#o-Ozeanographie

in hohen Breiten sind die iiberlieferten marinen Sedimente,

Aufgabenstellung

In dieser Arbeit wird anhand von Sediméntkernen der Ablagerungsraum
des 6stlichen Arktischen Ozeans wdhrend der letzten ca. 250.000 Jahre
skizziert. Ausgehend von dieser Beschreibung wird die Paldo-
Ozeanographie im Eurasischen Becken aufgezeigt, die durch eine Reihe
von klimatischen Faktoren gesteuert wird.

MaBgeblichen EinfluB auf die Sedimentationsbedingungen im Arktischen
Ozean sind in der Meereisbedeckung und dem Ausmaf der quartéren Verglet-
scherung der kontinentalen Eisschilde zu sehen. Weitere Faktoren sind
die aus klimatischen Ver#nderungen resultierenden Meeresspiegelschwan-
kungen und die damit verbundene Ausdehnung der eurasischen und sibiri-
schen Schelfgebiete. Deren Ver#nderungen haben wichtige Auswirkungen auf
die Hydrographie, den Sedimentationsraum und die Produktivitét der

arktischen Tiefseebecken. Im Zusammenhang damit stellt sich die Frage,




welche Komponenten des Sedimentes mégliche Hinweise auf palBo-ozeano-
graphisch-klimatische Ver#nderungen liefern. Sind Variationen in der
Partikelzusammensetzung des Sedimentes durch pal#o-ozeanographisch-kli-
matische Anderungen zu erkldren? Aufgrund der Wechselwirkung dieser
Faktoren, die im Arktischen Ozean bisher nur unvollsténdig verstanden
sind, 1ist eine detaillierte Untersuchung der glazial geprédgten marinen
Sedimente von besonderem Interesse.

Ziel der vorliegenden Arbeit ist es, die ozeanographisch-klima-
tischen Bedingungen f{ir bestimmte Zeitabschnitte zu erfassen wund das
Zirkulationssystem fiir das Eurasische Becken zu entwickeln. Zur Kl&drung
dieser Aufgabe miissen die Sedimentationsprozesse und Ablagerungsbedin-
gungen, die die verschiedenen Bereiche des 8stlichen Arktischen Ozeans
charakter#sieren, verstanden werden. Wie entwickelte und ver#nderte sich
der Einstrom nordatlantischer Wassermassen in das Eurasische Becken?
Welche Faktoren steuern und beeinflussen die biogene Produktion wund
deren Dokumentation in den Sedimenten des 8stlichen Arktischen Ozeans?
Welchen EinfluB haben die Bodenwassermassen auf die Karbonatldsung und
welche Zeitabschnitte sind durch intensive Losung kalkschaliger
Organismen gekennzeichnet?

Die Arbeitsstrategie beinhaltet die Untersuchung von Sedimentkernen
des &stlichen Arktischen Ozeans mit einer mdglichst grofen stratigraphi-
schen Reichweite, damit mindestens ein vollsténdiger Glazial- Inter-
glazialzyklus untersucht werden kann. Dadurch sollte es m8glich sein die
ozeanographischen Bedingungen im Eurasischen Becken rdumlich und zeit-
lich zu rekonstruieren. Ausgehend von der terrigenen und biogenen
Komponentenverteilung sowie der Verwendung vbn Akkumulationsraten sollte
eine rsumliche und zeitliche Sedimentverteilung und -konzentration be-
stimmt werden. Andere Sedimentparameter, wie Kalziumkarbonatgehalte,
planktische und benthische Foraminiferen pro Gramm Trockensediment so-
wie die Charakterisierung des organischen Kohlenstoffes wurden herange-
zogen, um Aussagen der biogenen Produktion der Wassermassen zu erstel-
len. Bestimmungen der KorngréfRenverteilung ermbglichten Aussagen tiber
die Sedimentationsprozessse und die Eintragsmechanismen, die hauptséch-
lich durch Meereis und/oder Eisberge verursacht wurden. AuBerdem wurden
durch Bestimmung der Karbonatldsung an der planktischen Foraminifere

Neogloboquadrina pachyderma mdgliche Wechselwirkungen der Bodenwasser-




bildung bzw. -verbreitung im 8stlichen Arktischen Ozean untersucht.
Untersuchungen anderer Bearbeiter am gleichen Kernmaterial liefer-
ten wertvolle Hinweise zur stratigraphischen Einordnung der Sedimentker-
ne: BOHRMANN (1991) bearbeitete die Geochemie und 23°Th-Stratigraphie,
KGHLER (in Vorb.) erstellte eine Sauerstoffisotopen-Stratigraphie,
MIENERT et al. (1990) ermittelten absolute Sedimentalter mit der AMS
14¢ Dpatierung, NOWACZYK (1990) fiihrte Untersuchungen der sedimentphysi-
kalischen Parameter (magnetische Suszeptibilit&t, remanente Magnetisie-
rung) an den Sedimentkernen durch und KUBISCH (1991) untersuchte das
grobe eistransportierte Material. Die stratigraphischen Daten dieser
Arbeiten wurden mit den eigenen sedimentologischen Untersuchungen ver-
kniipft, um eine mdglichst exakte Korrelation zu erhalten und eine
paldo-ozeanographische Interpretation der Sedimentkerne im &stlichen

Arktischen Ozean vorzunehmen.

1.1 Ozeanographie und Bathymetrie des Arktischen Ozeans

Die Bildung des Arktischen Ozeans begann ca. 130 Ma im Bereich des
heutigen Kanada Beckens (LAWVER et al. 1990, SWEENEY 1985) und setzte
sich bis in das jlingste Teilbecken, das Eurasische Becken, fort. Dieses
Becken bildete sich vor ca. 56 Ma Jahren (LAWVER et al. 1990,
SRIVASTAVA 1985) und dehnt sich seither mit sehr niedriger Spreizungs-
rate (1-1.5 cm/Jahr) aus.

Der Arktische Ozean wird durch den Lomonosov Riicken in das Amera-
sische und Eurasische Becken aufgegliedert. Das Amerasische Becken wird
durch den Alpha-Mendeleyev Riicken in das Kanada Becken und das Makarov
Becken unterteilt. Das Eurasische Becken wird durch den Nansen-Gakkel-
Riicken, den ndrdlichsten Teil des ca. 70.000 km langen aktiven Mittel-
ozeanischen Riickens, in das Nansen- und das Fram-Becken eingeteilt. Die
dem Eurasischen Kontinent vorgelagerten Schelfmeere (Barents See, Kara
See, Laptev See, Ostsibirische See, Chukchi See) sind die groBten der
Erde (bis ca. 800 km Breite) und an den Prozessen der Tiefenwasserbil-
dung im Arktischen Ozean beteiligt. Die bathymetrischen Strukturen der
arktischen Tiefseebecken, mit Wassertiefen zwischen 1000 m und mehr als
4000 m (WEBER 1989, JOHNSON et al. 1990) beeinflussen wesentlich die




Ausbreitung und den Austausch’'der Wassermassen im Arktischen Ozean. Der
Wassermassenaustausch zwischen dem Arktischen Ozean und den ibrigen
Weltozeanen findet vor allem durch die Framstrafe mit einer Schwellen-
tiefe von ca. 2600 m statt. Die anderen WasserstraBenverbindungen des
Arktischen Ozeans, mit Wassertiefen von 45 m in der Beringstrafe und
ca. 250 m in der Barents See sowie der NaresstraBe, spielen im

globalen Zirkulationsmuster nur eine untergeordnete Rolle.

Abb. 1. Oberfléachenzirkulation und Eisdriftmuster im Arktischen Ozean
(aus WOLLENBURG 1991). Zwei Driftsysteme kennzeichnen die Ober-
flichenstrdmung: Der Beaufort Wirbel im westlichen und die
Transpolare Drift im 8stlichen Arktischen Ozean,




Der Hauptaustausch der Wassermassen des Arktischen Ozeans mit dem
tibrigen Weltozean ist charakterisiert durch zwei entgegengesetzt ver-
laufende Strémungssysteme in der FramstraBe. Der Einstrom der relativ
warmen, atlantischen Oberflichenwassermassen des Westspitsbergenstomes
(WSC), der nérdliche Ausliufer des Norwegenstromes (NC), erfolgt west-
lich von Svalbard aus der Norwegischen See durch die FramstraBe in den
Arktischen Ozean (JOHANNESSEN 1986). Die polaren Oberflichenwassermassen
des Ostgrénlandstromes (EGC) strdmen 6stlich von Grénland aus dem
Arktischen Ozean nach Siiden in die Groénldndische See und transportieren
kaltes, gering.salines Oberflichenwasser (SWIFT 1986).

Die Oberfléchenzirkulation im Arktischen Ozean (Abb. 1) ist ge-
kennzeichnet durch zwei Hauptstrdmungssysteme: Im Amerasischen Becken
zirkuliert der antizyklonale Beaufort-Wirbel (GORDIENKO & LAKTIONOQV
1969). Die Transpolare Drift verl#uft im Eurasischen Becken aus den
Bereich der Laptev See iiber den Nordpol hinweg bis in die Framstrafe.

Der Arktische Ozean ist ein sehr stabil geschichtetes Meer (Abb. 2),
in dem eine Durchmischung der Wassers#dule nur in den oberen ca. 50-200
m ("Polar Mixed Layer") stattfindet. Damit wird eine Tiefenwasserkonvek-
tion und Tiefenwassererneuerung in den Tiefseebecken verhindert (SWIFT
et al. 1983, AAGAARD 1985, ANDERSON & JONES 1986, ANDERSON et al.
1989). Die den ganzen Ozean bedeckende sehr kalte, niedrig saline
Wasserlinse hat ihre Entstehung in Mischungsvorg#éngen von Frischwasser-
zufluB von den Kontinenten (in den Arktischen Ozean entw#dssernde Stro-
me) und dem saisonalen Schmelzen und Gefrieren von Meereis (LEWIS 1982,
AAGAARD et al. 1981, SWIFT 1986).

Das durch den Westspitsbergenstrom in den Arktischen Ozean trans-
portierte relativ warme, salzreiche atlantische Oberfléchenwasser sinkt
im Eurasischen Becken unter das relativ frische polare Oberfléchenwas-
ser (PSW) und wird durch Vermischungsvorginge mit Schelfwasser zum Ark-
tischen Zwischenwasser (AIW), welches im gesamten Arktischen Ozean in
Tiefen zwischen ca. 200-1000 m beobachtet werden kann (AAGAARD et al.
1981, AAGAARD et al. 1985, ANDERSON et al. 1989). Das unterhalb des
Oberflichenwassers zirkulierende Strémungssystem im Arktischen Ozean
ist nach AAGAARD (1989) ein gegen den Uhrzeigersinn gerichteter
"boundary current", der nérdlich von Svalbard durch das ganze Eura-

sische Becken fiihrt und der nach Westen gerichteten Oberfl&chen-



stromung, der Transpolaren Drift, entgegengesetzt dist. Nach AAGAARD
(1989) reicht der "boundary current " im Eurasischen Becken bis weit
unterhalb wvon 1000 m in das Tiefenwasser hinein, so daB er nicht mit
einer bestimmten Wassermasse in Verbindung gebracht werden kann.

Das Arktische-Ozean-Tiefenwasser (AODW), definiert als "Wassermasse"
unter der unteren 0°C Isotherme (ca. 1000 m Wassertiefe) liegend",
macht ca., 60 % des gesamten Wasservolumens im Arktischen Ozean aus
(COACHMAN & AAGAARD 1974, AAGAARD 1981). Schon NANSEN (1902) vermutete
den. Ursprung des arktischen Tiefenwassers im Bereich der Norwegisch-

Grénlandischen See. Durch Untersuchungen dieses Meeresgebietes (SWIFT &
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AAGAARD 1981, AAGAARD et al. 1985, JOHANNESSEN 1986, KOLTERMANN 1987)
konfite das Grénland-See-Tiefenwasser (GSDW) und das Norwegen-See-Tiefen-
wasser (NSDW) unterschieden werden. Beide Wassermassen fliefen in den
Arktischen Ozean und bilden unter anderem das AODW (SWIFT et al. 1983).
Wichtfge Faktoren bei der Entstehung von Tiefenwasser im Arktischen
Ozean sind die umgebenden Schelfgebiete (SCHUHMACHER et. al. 1983,
SWIFT et. al. 1983, MIDTTUN 1985), auf denen durch extreme Abkiihlung
der Wassersdule ("hypercooling") und nachfolgenden Eisbildung eine
"brine formation" einsetzt. Dieses dichte, kalte und hoch-saline Wasser
sinkt in die Tiefe ab und fiihrt zu einer Tiefenwasserventilation im
Arktischen Ozean (SWIFT et al. 1983, AAGAARD et al 1985). Die beson-
dere Bedeutung dieses "hypercooling"-Prozesses liegt darin, daB er
dicﬁtes Wasser produziert, das auch in einem gut geschichteten Ozean,
wie dem Arktischen Ozean, eine Konvektion antreiben kann (AAGAARD
1989), und fiir die Karbonatl®sung am Kontinentalhang von besonderer
Bedeutung ist.

Die Tiefenwassermassen des Arktischen Ozeans lassen sich aufgrund
ihrer ozeanographischen Parameter in das Kanada-Becken-Tiefenwasser
(CBDW) und das Eurasische-Becken-Tiefenwasser (EBDW) einteilen (AAGAARD
et.al. 1985). Sie unterscheiden sich dadurch, daB das EBDW k#lter und
geringer salin ist als das CBDW. Diese Differenzen beruhen auf dem
Einflu® von GSDW, das k#lter und geringer salin ist wund durch die
FramstraBe in das BEurasische Becken gelangt, um dort durch Vermischung
mit dem AODW das EBDW zu bilden. Der Einstrom in das Amerasische Becken
wird durch den Lomonosov Riicken verhindert, der bis auf ca. 1400 m
Wassertiefe aufsteigt. Dadurch ist das Amerasische Becken erheblich
stdrker von der Tiefenwasserzirkulation der Weltozeane isoliert als das
Eurasische Becken (AAGAARD et al.1985, AAGAARD 1989). Salines Tiefen-
wasser des Arktischen Ozeans flieBt als intermedidres Wasser durch die
westliche Framstrafe ab, vermischt sich mit Tiefenwasser aus der Gron-
landischen See und bildet NSDW (AAGAARD et al, 1985, SMETHIE et al.
1988, SWIFT & KOLTERMANN 1988).
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1.2 Eisbedeckung und ihre Bedeutung fiir die Sedimentation

Die meximale Eisbedeckung erreicht nach WALSH & JOHNSON (1979) eine
Ausdehnung von ca. 15 Millionen km?, die jedoch um ca. 50 % wahrend der
Sommermonate reduziert sein kann (Abb. 3). In ungewdhnlich eisreichen
Jahren kann eine geschlossene Eisdecke bis weit in das BEuropdische
Nordmeer vordringen und sogar Island erreichen. Durch die Transpolare
Drift wird Meereis aus dem Arktischen Ozean in die westliche Framstrafbe
transportiert, um dort vom kalten Ostgrénlandstrom weit nach Siiden
verfrachtet zu werden. Unter dem EinfluB des relativ warmen Westspits-
bergenstromes (ca. 3°C) ist die 6stliche FramstraBe das ganze Jahr {ber
nahezu eisfrei (VINJE 1985).




Nach CLARK & HANSON (1983) besteht der weitaus groBte Anteil der
rezenten Eisdecke aus Meereis, das auf den umgebenden eurasischen und
nordamerikanischen Schelfen gebildet wurde. Ein sehr geringer Teil der
Eisbedeckung besteht aus Eisbergen, die von den Gletschern und Eisschel-
fen der umgebenden Inseln und Kontinenten stammen, z.B. T-3 und Arlis
II, die von Ellesmere Island kommen (CLARK & HANSON 1983). Als Her-
kunftsgebiete fiir Eisberge konnen die vergletscherten Gebiete Gron-
lands, Svalbards, die sibirischen Inseln und die ndérdlichen kanadischen

Inseln in Frage kommen.

Sedimentationsprozesse

Der Tfansport von Sediment durch Meereis und/oder Eisberge i1st in
eisbedeckten Meeresgebieten einer der wichtigsten Transportmechanismen
fiir die pelagische Sedimentation (PFIRMAN et al. 1990, WOLLENBURG
1991). Zum Beispiel reicht das Spektrum des Sedimenttransportes der T-3
Eisinsel von feinkérnigem Silt und Ton bis zu grofen Felsbrocken mit
einem Durchmesser von 4 m (ARLIS II Eisinsel) (CLARK & HANSON 1983).
MOLNIA (1972) zeigte, daB klastisches Material oberhalb einer Korngrobe
von_,SOO pm als sogenanntes "eistransportiertes Material" (IRD) angese-
hen:~werden kann und daf diese Fraktion gut mit der nichtbiogenen > 62
pm-Fraktion korreliert. Daraus kann geschlossen werden, daB auch die
restliche Sandfraktion Uberwiegend als eistransportiert angesehen wer-
den kann. Aufgrund ihrer Entstehungsgeschichte (Land, Schelfeis) konnen
Eisberge durch eine Vielzahl von Prozessen klastisches Material nahezu
in jeder KorngrdRe einarbeiten. Nach CLARK & HANSON (1983) wird der
iberwiegende Teil des groben Sedimentes das in der =zentralen Arktis
akkumuliert als durch Gletschereis transportiertes Material bezeichnet.

Durch Eisbildungsprozesse auf den flachen Schelfgebieten wird resus-
pendiertes Schelfsediment in das Meereis eingebracht. Dieser Entste-
hungsprozeBl findet vor allem auf den weitl#ufigen eurasischen Schelfge-
pieten statt (z.B. NANSEN 1897, COLONY & THORNDYKE 1985, WOLLENBURG
1991). Der Hauptanteil des Materials besteht aus Ton und Silt und nur
untergeordnet sind Komponenten der Fraktion > 63 Hm vertreten {(PFIRMAN

et al. 1990). Sedimentanalysen von Meereis aus der Transpolar-Drift,




Barents See und dem Ostgrénlandstrom zeigen, daB der lithogene Sediment-
anteil zu mehr als 90 % aus Material < 63 pm besteht und der Tonanteil
ca. 50 % ausmacht (PFIRMAN et al. 1989, 1990, WOLLENBURG et al. subm.).
Grobes Material (> 63 pm) kann durch die Bildung von "anchor ice" wvom
Meeresboden aufgenommen und im Meereis eingefroren werden., Sedimente,
die durch die verschiedenen Prozesse der Meereisbildung ('"anchor",
"frazil" und "slush" Eisbildung") in das Eis eingebaut werden k&nnen
(BARNES et al. 1982, LARSSEN et al. 1987, REIMNITZ & KEMPEMA 1987,
REIMNITZ et al. 1987, KEMPEMA et al. 1989), spielen eine bedeutende

Rolle bei der rezenten Sedimentation im Arktischen Ozean.

1.3 Glazialmarine Sedimente und ihre Komponenten als paldo-ozeanogra-

phischer Indikator

Glaziomarine Sedimente, die auch als Diamikte bezeichnet werden,
sind charakteristische Ablagerungen in hohen Breiten und erméglichen
dort Riickschliisse auf die ozeanographischen und klimatologischen Ver-
hdltnisse zur Zeit der Sedimentation. Das Vorkommen von eistransportier-
tem Material im Sediment deutet auf Eisberge oder Meereis hin, deren
Sedimentfracht in der Region abgelagert wurde. Solche klimatischen
Bedingungen treten in k{ihl gem&fRigten bis polaren Gebieten auf, in
denen permanent oder saisonal Eisbildung auftritt. Erst durch die
Analyse der Menge und Zusammensetzung grober terrigener eistransportier-
ter Komponenten lassen sich Herkunft, Ausbreitung und Abschmelzvorgénge
von Eis im Meer aufzeigen.

Die hydrographischen und klimatischen Verh#ltnisse der polaren
Meeresr#dume spiegeln sich nicht nur in den Verteilungsmustern terrige-
ner . Sedimentkomponenten wider, sondern sie beeinflussen ebenfalls die
Produktion, Erhaltung und Verbreitung der biogenen Komponenten. Arten-
vergesellschaftung, Biogeographie und Okologie der Organismen des mari-
nen polaren Planktons und Benthos dokumentieren klimatische Ver#dnderun-
gen widhrend Glazial- bzw. Interglazialzeiten. Zum Beispiel flihrt der
EinfluB von Schmelzwasser auf das Oberfldchenwasser, Ver#nderungen des
Lichteinfalls durch wechselnde Meereisbedeckung, erhohter Eintrag von

terrigenem Material durch schmelzendes Meereis oder Eisberge etc. zu
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extremen Lebensbedingungen, wie sie in polaren Meeresgebieten vorherr-
schen.

Untersuchungen der Komponentenanalysen der Grobfraktion in hohen
Breiten sind bereits von verschiedenen Autoren mit unterschiedlichen
methodischen Ans#tzen verfolgt worden, um z.T. regionalen Fragestellun-
gen nachzugehen (z.B. RUDDIMAN & McINTYRE 1981, VORREN et al. 1984,
RAMM 1988, HENRICH 1986, 1990, HENRICH et al. 1989a,b). Die Arbeiten
zeigen, daB die hohe Variabilit#dt und zeitliche Ver#dnderlichkeit des
biogenen und terrigenen Partikeleintrages SchluBfolgerungen erlauben,
aus denen sich die pal#o-ozeanographisch~klimatische Entwicklung rekon-

struieren 1&8Rt.
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2

2.1 Probenmaterial

Die

METHODIK

untersuchten Sedimentkerne wurden 1987 w#hrend der Arktis

Expe-

dition ARK IV/3 mit dem PFVS POLARSTERN im Ostlichen Arktischen Ozean
gewonnen (THIEDE 1988).

Proben von 4 GroBkastengreifern (GKG,
(KAL, x 30 x 600 cm) und einem Schwerelot (SL,

herangezogen (Tab.

30

1).

wurden w#dhrend der FRAM I und IV,

POLARSIRKEL-,

Expeditionen im &stlichen Arktischen Ozean

gen 17-19 der Sedimentverteilungsmuster

ergidnzende Daten von SNARE (1985) und MARKUSSEN (1986)

Tabelle der Lokalitdten,

det sich im Anhang.
Die Beprobung erfolgte entlang eines Transekts beginnend

von Svalbard

by.

gewonnen.

der Oberflichenproben,

in Richtung Norden durch das Nansen-Becken bis

Fiir die sedimentologischen Analysen wurden
50 x 50 x 50 cm),

die

3 Kastenloten

P 12 cm x 600
Die untersuchten Proben der Oberfléchensedimente
YMER-und POLARSTERN-
Fir die Abbildun-

verwandt.

Nansen-Gakkel-Riicken und nach Siiden bis auf das Yermak-Plateau
Kern— Gerat Geographische Wasser— Kern—
Nr. Breite Lange Tiefe Gewinn

21621-15 KAL N 82°56,6 E 32°¢05,0’ 3752 m 498 m
21524-1 GKG N 85° 21,5 E 26° 199 3634 m 0,38 m
21524-2 KAL N 852 21,8 E 26° 12,9 3646 m 423 m
21526~7 KAL N 85°32,4' E25°19,4 3347 m 3,656m
21527-18 GKG N 86°08,1° E 22° 05,2’ 3895 m 0,38 m
21528-7 GKG N 86007,8 E 23°09,5 3972 m 0,38 m
21529-7 GKG N 85°23,6' E 210468 2913 m 0,34 m
21633 -3 SL N 820019 E 15°10,7 2030 m 4,85 m

Tab.

1. Entnahmelokationen
GKG

Sedimentkerne.
(Schwerelot).

cm)

wurden
Eine

Wassertiefen und der verwendeten Ger#te befin-

nordsstlich
auf den
(Abb.

(geographische Koordinaten) der untersuchten

(GroRkastengreifer),

12

KAL

(Kastenlot),

SL
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Detaillierte Beschreibungen der Sedimentkerne finden sich beil
SPIELHAGEN et al. (1988). Die Kerne bestehen iiberwiegend aus braunen
bis olivgrauen, tonigen, siltigen und sandigen Sedimenten. Stdrungen in
den Sedimentkernen traten nur in den oberen max. 20-30 cm auf; durch
die geringe Verfestigung und den hohen Wassergehalt konnte das Sediment
im horizontalliegenden KAL verstiirzen. Diese Bereiche sind jedoch durch
GKG stratigraphisch abgedeckt. Radiographien der untersuchten Kerne
zeigten keine weiteren Kernstdrungen und nur geringe bioturbationsbe-

dingten Vermischungseffekte.

2.2 Probennahme

Zur Beprobung der Kerne wurden zwei unterschiedliche Intervalle
gewdhlt., Die GKG wurden vollsténdig in 1-2 cm Intervallen beprobt, um
ein mdglichst enges sedimentologisches Datennetz zu erhalten. Ein wei-
terer Schwerpunkt bildete die Erstellung einer hochauflésende Sauer-
stoffisotopen-Stratigraphie (KOHLER in Vorb.) fir das letzte Glazial,
die Termination I und das Holoz#n. Mit den KAL bzw. SL konnten hohe
stratigraphische Reichweite erzielt werden. Da ihre Schichtbereiche
z.T. {iber mehrere Dezimeter hinweg sehr einheitlich sind, wurde ein
Beprobungsintervall von 5-10 cm gewdhlt, Fiir die Probennahme der Ober-
flachensedimente wahrend der ARK IV/3 wurde der oberste Zentimeter der
GKG verwandt. Die Bearbeitung der Proben erfolgte nach einem Arbeits-

schema, das der Abbildung (5) zu entnehmen ist.

2.3 Biogene und lithogene Komponenten der Grobfraktionsanalyse

Korngréfentrennung

Zur Bestimmung der Grobfraktion (> 63 pm) wurde die Gesamtprobe
gefriergetrocknet, um anschliefend das Gesamtgewicht zu ermitteln. Da-
raufhin wurde die Probe durch ein Sieb mit einer Maschenweite von 63 pm
nafgesiebt, um sie in die Feinfraktion (X 63 pm) und die Grobfraktion

(> 63 pm) zu teilen., Die weitere Aufbereitung bestand in der Trocknung
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AUSGANGSPROBE

30-50 cm?
I I
KOHLENSTOFFMESSUNG [KORNGREBENABTRENNUNG |
(Gesamt C und TOC) ]
[GEFRIERTROCKNUNG |
[TROCKNUNG (40°C) |
GEWICHTSBESTIMMUNG

(Gesamtprobe)

HOMOGENISIERUNG NABSIEBEN
(Kugelmihle 10 Min.)

ROCK EVAL L FE('Z‘Z‘;U:\JI;'\)WON
CIN
EINWAAGE (ca. 30 mg) GRgBSZRLmTION
(4 Subproben) I

] [TROCKNUNG (40°C) |

GESAMTKOHLENSTOFF| |SAUREBEHANDLUNG |
(LECO CS-125) (0.26 n HCL) GEWICHTSBESTIMMUNG
2 Subproben I
(> 63 um)
[TRocKNUNG (40°C) |
SRGANISCHER TROCKENSIEBEN
KOHLENSTOFF (Sonic-Sifter)
(LECO CS-125) i
2 Subproben 63l 125' 250‘_ ]
— ' > 500 um
126 um || 250 um 500 um
[ BERECHNUNG Caco .| l :
LE 1 T LA)
GEWICHTSBESTIMMUNG
| SUBFRAKTIONEN ||

KOMPONENTENANALYSE
(Blogen- und Llihogenanteile)

l

RASTEREL.EKTRONENMIKROSKOPIE
LOSUNGSSTADIEN

(plankt. For. 125-250 um)

Abb. 5. Arbeitsschema der Probenaufbereitung und -bearbeitung.

und dem anschlieBenden Wiegen der Grobfraktion. Zum Abschluf wurde die
Grobfraktion durch Trockensiebung (Sonic-Sifter) in die Einzel-
fraktionen 63-125 pm, 125-250 pm, 250-500 pm und > 500 pm getrennt, um

ihre Massenanteile zu bestimmen.
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Komponentenbestimmung

Fiir die Untersuchungen im Rahmen der Grobfraktionsanalyse nach
SARNTHEIN (1971) wurde die Fraktion 125-500 pm ausgew#dhlt, die als
reprasentativ fiir die gesamte Grobfraktion (HENRICH et al. 1989a)
angesehen werden kann. Zur Bestimmung der Komponenten wurde die Gesamt-
probe (> 63 pm) mit einem Mikrosplitter reduziert, unter einem Binoku-
lar bestimmt und gezdhlt. Die Auszdhlung der Komponenten erfolgte
rechnergesteuert mit einem speziell entwickelten Auszihlprogramm
(WEINHOLZ 1987). Die bisher {blichen 500-700 auszuzahlenden Partikel
konnten auf ca. die H#lfte reduziert werden, da iliber das Ausz8hlpro-
gramm die statistischen Vertrauensintervalle kontrolliert werden Lkonn-

ten.
Folgende Partikelgruppen wurden in-der Grobfraktion definiert:

- Benthische Partikelgruppe

Die benthische Partikelgruppe setzt sich {iberwiegend aus kalkigen
und im Bereich des Kontinentalhanges aus agglutinierenden benthischen
Foraminiferen, kieseligen Schwammnadeln sowie vereinzelten Ostracoden
zusammen. Das Vorkommen dieser Partikel in ihrem Lebensraum Sedi-
ment/Bodenwasser h#éngt stark von den vorherrschenden tkologischen Bedin-
gungen ab. Aus diesem Grunde werden die benthischen Komponenten 2zu
einem sensiblen Indikator fir Ver#nderungen des Bodenwassers, da ihr
Auftreten an charakteristische, physikalisch-chemische Eigenschaften
bestimmter Wassermassen gebunden ist. Das Verh#ltnis agglutinierender
zu kalkigen Foraminiferen kann ebenfalls zur Unterscheidung bestimmter
Wassermassen herangezogen werden. Ein vermehrte Auftreten von agglu-
tinierenden benthischen Foraminiferen und das Vorkommen schlecht erhal-
tener kalkiger benthischer Foraminiferen kann als Indikator fiir korrosi-
ves Bodenwasser angesehen werden. Untersuchungen von OSTERMAN & QVALE
(1989), SCHROEDER et al. (1987) und BIESER (in Vorb.) aus hohen Breiten
zeigen, daR kalkige benthische Foraminiferen ihr Hauptmaximum in der
Fraktion (< 63 pm) aufweisen. Folglich werden sie in der Grobfraktion

unterbewertet dargestellt.
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Die Bedeutung von Schwammnadeln als Indikator fiir Ver#dnderungen des
Bodenwaser ist schwierig zu erfassen. Schwdmme reagieren sehr sensibel
auf Bodenstrémungen und hohe Sedimentationsraten, die ihre Lebensbedin~
gungen stark einschrénken.

Ostracoden reagieren sehr empfindlich auf Ver#nderungen ihrer Le-
bensbhedingungen und moderaten Anderungen der Wassertiefe und der Salini-
tat und sind daher wichtige Pal#o-Tiefen Indikatoren (KENNETT 1982).
Ihr Vorkommen in den bearbeiteten Sedimentkernen der Arktis ist aber

relativ gering.

- Planktische Partikelgruppe

Die plénktische Partikelgruppe setzt sich aus planktischen Foramini-
feren, Diatomeen und Radiolarien zusammen., Aufgrund ihres Vorkommens
und ihrer Verteilung in den oberen ca. 500 m der Wassers#ule liefern
sie Hinweise auf charakteristische Wassermasseneigenschaften, wie
Druck, Dichte, Nahrstoffangebot, Isotopenzusammensetzung, Salinitét,
Temperatur, Lichteinfall und andere physikalische und chemische Fakto-
ren in diesem Tiefenbereich. Diatomeen- und Radiolarienvergesellschaf-
tung spielen in den hier beschriebenen Kernen des 6stlichen Arktischen
Ozeans nur eine sehr untergeordnete Rolle, da sie nur #HuBerst selten

in den Kernen zu beobachten waren.

- Terrigene Partikelgruppe

Die Komponenten dieser Gruppe setzen sich aus Quarzkdrnern, Ge-
steinsfragmenten, Glimmerpl#éttchen und Feldspatkdrnern zusammen. Ihre
Verfligbarkeit fir die Sedimentation ist weitgehend ein klimatisch ge-
steuerter Faktor. In die pelagischen Bereiche hoher Breiten gelangen
die Partikel im wesentlichen durch den Meereis- oder Eisbergtransport.
Dort werden sie wdhrend des Abschmelzens freigesetzt und konnen in der
Tiefsee sedimentiert werden. Der Zusammenhang zwischen eistranspor-
tiertem terrigenem Material und Deglaziationsphasen wurde Dbereits in

einer Reihe von Arbeiten dokumentiert (z.B. RUDDIMAN et al. 1986,
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HENRICH 1989, HENRICH et al. 1989a). Andere Autoren zeigen, daf auf-
grund der mineralogisch-petrographischen Zusammensetzung der Partikel
auf bestimmte geographische Regionen als potentielles Liefergebiet ge-
schlossen werden kann (SPIELHAGEN 1990, BISCHOF et al. 1990, KUBISCH

1991).

Fehlerbetrachtung

Eine detaillierte Abschitzung der Fehler bei der Grobfraktionsanaly-
se 14Rt sich bei SARNTHEIN (1971) finden. Fehlerquellen des Ausz#&hler-
gebnisses entstehen durch die Annahme, daB die Fraktion 125-500 pm
représentativ fiir die Gesamtgrobfraktion ist. Aufgrund dieser Unsicher-
heit miissen bei der Interpretation der Ergebnisse die Anteile der
Grobfraktionskomponenten als qualitativer Trend angesehen werden. Je-
doch ist es innerhalb eines Meeresgebietes statthaft, diese Anteile
vergleichend zu werten. Bestimmungsfehler lassen sich durch intensive
Einarbeitung weitgehend vermeiden. Durch Doppelbestimmung von Proben

lieR sich die gute Reproduzierbarkeit der Resultate bestdtigen.

2.4 Bestimmung des Gehaltes an organischen Kohlenstoff und Kalziumkar-

bonat

Die Gehalte des organischen Kohlenstoffs (TOC) und des Kalziumkar-
bonates (CaCO;) im Sediment wurden mit einem LECO CS-125 Ger#dt be-
stimmt. Zur Ermittlung des Kalziumkarbonatgehaltes wird im ersten Mef3-
vorgang der Gesamtkohlenstoff bestimmt und im zweiten Schritt der
organischen Kohlenstoffanteil ermittelt. Zur Vorbereitung der Proben
wurden diese in einer Kugelmiihle feingemahlen und anschlieBend bei 40°C
getrocknet. Flir die Messung wurden 30-50 mg des homogenigierten Sedimen-
tes eingewogen und in dem Hochfrequenz-Induktionsofen verbrannt. Die
Verbrennungsgase werden in einer Kohlenstoff-InfrarotmeBzelle gemessen,
auf die Probe umgerechnet und in Gewichtsprozent angezeigt. Flir den
sweiten MeBgang (Bestimmung des TOC) werden die Proben mit 0.25 n

Salzs#ure versetzt, um das Kalziumkarbonat herauszul&sen. AnschlieRBend
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wurde die Probe abgedampft und nach der Trocknung gemessen. Flr die
beiden MeBschritte wurden jeweils Doppelmessungen durchgefithrt und de-
ren Mittelwerte flr die weitere Berechnung verwandt.

Die Berechnung erfolgte unter Benutzung folgender Formel:

IC = TC -~ TOC (2.1)
IC = anorganischer Kohlenstoffanteil (Gew.-%)

TC = Gesamtkohlenstoffanteil (Gew.-%)
TOC = organischer Kohlenstoffanteil (Gew.-%)

Unter der vereinfachten Annahme, daB der gesamte anorganische Kohlen-
stoff als CaCO; gebunden ist, 14Rt sich der Kalziumkarbonatanteil nach

folgender Formel berechnen:

CaCO, = IC * 8.33 (2.2)
CaCO; = Kalziumkarbonatanteil (Gew.-%)

IC = anorganischer Kohlenstoffanteil (Gew.-%)
8.33 = stéchiometrischer Umrechnungsfaktor

MIENERT et al. (1990) und BOHRMANN (1991) bestimmten die Kalzium-
karbonatgehalte von GKG 21524-1 und KAL 21524-2, die in dieser Arbeit

verwandt werden.

Fehlerbetrachtung

Gerdtespezifische MeBfehler sind bei sorgféltiger Handhabung und
Kalibrierung des LECO-Ger#tes nahezu ausgeschlossen, MeBungenauig-
keiten, die durch schlechte Homogenisierung der Proben, besonders bei
hohen Anteilen terrigener Komponenten auftreten konnen, werden durch
die maschinelle Pulverisierung fast ausgeschlossen. Die Abweichungen,
die bei Doppelmessungen auftraten, betrugen ca. 4 %. Einschrénkungen
{iber die Aussagefshigkeit der Ergebnisse des Kalziumkarbonat liegen in

der Annahme, daB der anorganische Kohlenstoffanteil vollsténdig in Form
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von Kalziumkarbonat gebunden ist. Der Anteil des lithogenen Kalziumkar-
bonates der Grobfraktion (> 63 um) kann als sehr gering betrachtet

werden.

Charakterisierung des organischen Materials

Untersuchungen zur Charakterisierung des organischen Materials wur-
den am Kern SL 21533-3 durchgefithrt. Sediment mit einem ungewShnlich
hoher TOC-Gehalt von 1.5 Gew.-% (durchschnittlich 0.5 Gew.-% im Kern)
wurden mit organisch-petrographischen und geochemischen Methoden
(Rock-Eval-Pyrolyse, C/N-Bestimmung und mikroskopischen Bestimmungen
von Anschliffen des Sedimentes) untersucht. Flir die Rock-Eval- und C/N-
Bestimmung wurde eine Teilmenge des homogenisierten Probenmaterials
(ca. 50 mg) entnommen. Bei der mikroskopischen Betrachtung wurden
Sedimentbruchstlicke (< 1 mm @) im Vakuum in Kunstharz eingegossen und
bei 40°C getrocknet. AnschlieBend wurden sie geschliffen, poliert und
unter dem Mikroskop die organischen Komponenten bestimmt.

Die Rock-Eval-Pyrolyse (s. TISSOT & WELTE 1984) dient zur Charakte-
risierung des organischen Materials und zur Einteilung der Kerogentypen
I-IV. Der Kerogentyp kann aus den bei der Pyrolyse gewonnenen Kohlenwas-
serstoffen (HI-Index) und den T,,, (Maturit#tsparameter) ermittelt wer-
den (s. Kap. 6.2).

Die C/N-Bestimmung gibt das Verh#ltnis zwischen dem organischen
Kohlenstoff und dem Gesamtstickstoff wieder. Diese Methode liefert in
Verbindung mit den oben genannten Untersuchungen zus#dtzliche Informatio-
nen zur Charakterisierung des organischen Materials., Nach MULLER (1975)
und STEIN (1988) deuten niedrige C/N-Verh#ltnisse (<< 5) eher auf
marines Material und erhdhte C/N-Verh#dltnisse, (>> 10) eher auf terrige-
nes Material in Sedimentkernen hin (s. Kap. 6.2).

Die mikroskopische Untersuchung der Anschliffe (WAGNER in Vorb.)
ermbglicht eine optische Ansprache der organischen Partikel. Dabei
werden die Proben unter WeiBauflicht und unter UV-Anregung bei 1000-

facher VergroéBerung klassifiziert.
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2.5 Karbonatl8sung als Indikator der Wassermassenzirkulation

Der biogene Kalziumkarbonatgehalt (CaC0O;) in Tiefseesedimenten lie-
fert Erkenntnisse {iber paldo-klimatische Anderungen und spielt eine
wichtige Rolle im globalen Kohlenstoffkreislauf. Der Transfer von CO,
zwischen Atmosph#re und Ozean und dessen EinfluB auf den Kalziumkar-
bonat-Ausgleich wdhrend der Glazial- und Interglazialstadien wird
u.a. bei BROECKER & PENG (1987) beschrieben.

Der EinfluB von Wassermassen auf die Karbonaterhaltung in einem
Meeresgebiet gibt uns Hinweise auf die Zirkulation und die Charakteris-
tik der Wassermasse. Dadurch ergeben sich Riickschliisse auf die ozeano-
graphischen und klimatischen Verh#ltnisse widhrend des Ablagerungsinter-
valls. Fehlendes oder stark angeldstes biogenes Kalziumkarbonat in
Tiefseesedimenten erlaubt Hinweise auf korrosive, CO,-reiche Bodenwés-
ser. Geringe L&sung deutet auf sauerstoffreiche, gut durchliiftete Was-
sermassen hin. Diese Erkenntnisse, in Verbindung mit anderen sedimento-
logischen Parametern erm&glichen es, die paldo-ozeanographisch-klima-
tischen Bedingungen fiir einen bestimmten Ablagerungszeitraum zu erkli-
ren,

Die Verteilung, Erhaltung und Akkumulation von Kalziumkarbonat auf
dem Meeresboden wird durch das Gleichgewicht der biogenen Produktion dim
Kalziumkarbonat-libersdttigten Oberflédchenwasser und seiner L&sung im
unters#dttigten Tiefenwasser bestimmt. Faktoren, die den Kalziumkarbo-
natgehalt im Sediment bestimmen, sind nach VOLAT et al. (1980): die
Produktivitdt des kalkigen, schalenbildenden Planktons wund Benthos,
der Anteil des sedimentierten nicht-karbonatischen Materials, und die
Stdrke der Karbonatldsung. Der wichtigste Ldsungsmechanismus ist die
zunehmende Léslichkeit des Kalzits mit der Wassertiefe. Uberlagert
wird dieser Dbathymetrische Effekt durch regionale Erhaltungsmuster,
deren Ursache in unterschiedlichen Wassermassenverteilungen und den
Sedimenteintrag zu suchen sind. Filir die Bestimmung der Karbonaterhal-
tung im Sediment sind zwei Bereiche von besonderer Bedeutung. Die
Lysokline wird als Bereich beschrieben in dem der Karbonatl8sungsgra-
dient sprunghaft ansteigt (BERGER 1975). Zwischen der Lysokline und der
von MURRAY & RENARD (1891) gefundenen Kalzit-Kompensations-Tiefe (CCD)

tritt mit zunehmender Wassertiefe verstdrkt Karbonatldsung auf. Die
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CCD ist das Tiefenniveau, in dem die Rate der Kalziumkarbonatldsung
der Rate der Kalziumkarbonatablagerung entspricht, d.h. die Anlieferung
von kalkigem Material durch die Wasserséule wird durch die Karbonatlo-
sung ausgeglichen, so daf kein Kalziumkarbonat akkumuliert wird (Abb.
6).
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Abb. 6. Schematische Darstellung der Kalziumkarbonat-Ubergangszone (aus
FARRELL & PRELL 1989). Der Beginn der Zone ist definiert durch
die Lysokline (ca. 4000 m Wassertiefe). Die Lysokline wird be-
stimmt durch eine deutliche Zunahme des Lésungsindex (in diesem
Fall eine Abnahme des CaCOa-Gehaltes) mit zunehmender Wasser-
tiefe. Das Ende der CaCO;-Ubergangszone ist definiert durch die
Kalzit-Kompensationstiefe (CCD), wo das Sediment 0 % CaCO,
enthalt.

Die CCD und vor allem die Lysokline unterlagen wdhrend der quartéren
Klimaschwankungen grofen Tiefenfluktuationen (BERGER & WINTERER 1974,
FARRELL & PRELL 1989). Diese Autoren sehen die Ursache der Tiefen#énde-
rungen in: Meeresspiegelschwankungen, allgemeinem und regionalem N&hr-
stoffangebot, vertikaler Vermischung und Austausch oder Abtrennung von
Wassermassen sowie geochemischen Anderungen des Tiefenwassers.

Vergleiche von Karbonatldsungsmustern in Sedimentkernen des Atlan-
tiks (z.B. GARDNER 1975, CROWLEY 1983) und des Pazifiks (z.B., LUZ &
SHACKLETON 1975, FARRELL & PRELL 1989) lassen zeitlich verschobene,
aber auch zeitgleiche Karbonatl®sung in den Sedimenten erkennen., Beein-
fluRt wird die unterschiedliche Karbonaterhaltung bzw. -1l8sung durch
die Bildung von Tiefenwasser oder Entstehung einer Hauptabkiihlungs-

phase mit gleichzeitiger Regression. Aber auch innerhalb der einzelnen
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Ozeanbecken konnen Anderungen der Karbonaterhaltung festgestellt wer-
den. Untersuchungen in der Norwegisch-Grénldndischen See zeigen eine
plotzliche Anderung der Boden- und Oberfléchenwasserzirkulation, die
phasenverschoben mit der Haupt&nderung der Zirkulation im Nord-Atlantik
zusammenf#llt (JANSEN & ERLENKEUSER 1985). Die Unterschiede in der
Karbonaterhaltung kénnen darauf hindeuten, daf die Karbonatldsung abhén-

gig von lokalen Wassermassen ist.

Karbonatldsung planktischer Foraminiferen

Die meisten Methoden, die fiir Karbonatl&ésungsstudien von Proben aus
niedrigen und mittleren Breiten angewandt werden, konnen in polaren und
subpolareh Sedimenten aufgrund der drastischen klimatisch und ozeano-
graphisch bedingten Sedimentationsver#nderungen vom Glazial zum Inter-
glazial nicht angewandt werden. In diesen Gebieten kommt es zu wechseln-
den Verdinnungseffekten der pelagischen Sedimentation durch karbonat-
freie und aufgearbeitete karbonathaltige Schelfsedimente. Folglich kann
die von BERGER (1971) aufgestellte Gleichung zur Bestimmung der Karbo-
natldsung, in einem glaziomarinen Sedimentationsmilieu nicht verwandt
werden, da ein konstanter Eintrag von nicht-karbonatischem Material
vorausgesetzt wird. Unterschiedliche Lésungsempfindlichkeit von ver-
schiedenen Arten planktischer Foraminiferen wurde h#dufig in niedrigen
Breiten angewandt, um L&sungsraten zu erstellen (z.B. BERGER 1970,
THUNNEL 1976, AKSU 1983). In hohen Breiten tritt jedoch nur eine
monospezifische Foraminiferenpopulation, gebildet von N. pachyderma, in
glazialen und interglazialen Sedimenten auf, so daB eine L&sungsempfind-
lichkeit unterschiedlicher Arten nicht angewandt werden kann.

Im Hinblick auf eine relativ schwach ausgeprigte Losung konnten
Fagmentierungsgrade der planktischen Foraminiferenschalen nicht ange-
wandt werden, da die Fragmentierung nur maximal 10 % erreichte. Daher
wurden mit Hilfe des Rasterelektronenmikroskopes L&sungsstrukturen hoch-
auflésend untersucht und die entsprechenden Indizes (s. HENRICH et al.
1989b) bestimmt. Die Unterscheidung der kristallinen und retikulaten
Form beruht auf saisonal bedingten Ver#dnderungen der Schalenstruktur,

wobei die kristalline Form an Wassermassen angepalt ist die kdlter als
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8°C sind (REYNOLDS & THUNNEL 1986). Haufig sind jedoch Ubergangstypen
zu beobachten, deren #lteste Kammern kristallin und deren jlingste

Kammern retikulat sind.

Rasterelektronenmikroskopie

Untersuchungen der Karbonatldsung an planktischen Foraminiferenscha-
len mit Hilfe der Rasterelektronenmikroskopie ergeben Aufschluf iber
die Bodenwasserbildung und Ausbreitung der Tiefenwasserzirkulation.
Diese sensitive Methode erméglicht eine Aussage liber die Bildung und
Verbreitung von korrosiven, CO,-reichen oder jungen, O,-reichen Boden-
wassermassen, die eine unterschiedliche Karbonaterhaltung der kalkigen
Organismen bewirken.

Zur Bestimmung der L8sungsindizes mit dem Rasterelektronenmikroskop
(REM) wurden ca. 50 planktische Foraminiferen der Art N. pachyderma
sin. aus einem vreprisentativen Probensplit der Fraktion 125-250 um
jeder Probe ausgez#hlt. Auf einem Objekttréger fixierte Exemplare wur-
den mit Kohle bedampft. AnschlieBend wurde unter dem REM fir jede
Foraminiferenschale der Grad der Losung bestimmt und in einen nume-
rischen Index {(bertragen. Dann wurde fiir jede Probe ein gemeinsamer
numerischer Ldsungsindex berechnet. Diese REM-definierten Ldsungsindi-
zes wurden erstmalig von HENRICH (1986) aufgestellt und basieren auf
den deutlich sichtbaren Ver#nderungen der Schalenstruktur von N, pachy-
derma wdhrend zunehmender Ldsung. Die Uberginge von Glazial- zu Inter-
glazialstadien, sowie die Bereiche ober- und unterhalb von Zonen in
denen keine Foraminiferen auftraten, wurden besonders untersucht. Fir
drei Kerne (SL 21533, KAL 21521 und GKG 21524), die vom Yermak-
Plateau, Nansen-Becken und dem Nansen-Gakkel-Riicken stammen, wurden
Lésungsindizes ermittelt (s. Kap. 6.5). Fir die REM-Untersuchungen

stand ein CAMSCAN Serie 2 CS 24 zur Verfiigung.
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Lésungs- Unterscheidungsmerkmale der Schalenstruktur mit zunehmen-

index der Lésung
D;y. 3 Nichtbeeinflufte retikulate oder kristalline Schalen
D, Beginnende L8sung der retikulaten Schalenstrukturen, verstdrkt

an den Kammersuturen und Poren. Loésung der inneren Schalen-
wandung geschieht gleichzeitig

D, , Selektives Entfernen von Riicken mit kérnigen Kalzitpldattchen,
Oft in Verbindung mit der Bildung von kleinen oberfliachlichen
Losungshohlrgdumen und Lochern

D, Starke Lésung und beginnende Fragmentierung, hdufig bewirkt
und verstidrkt durch starke L&sung von der inneren Schalenwan-
dung. Starkes Ldsungsrelief auf der Schalenoberfliche

D3 Beginnende Ldsung des groben Rhomboedergefliges mit typischen
Flammenstrukturen auf den Kristalloberfl#dchen und bevorzugter
Lésung an den Réndern der Kristallfl&chen. Fortgeschrittene
Substadien von D,, zeigen unregelmdfBige Abldsung und Korrosion
der Kristalloberflichen

Stark korrodierte Rhomboeder verbunden mit Aufldsung des dich~-
ten Packungsgefiiges der Kristalle, H4ufig ist dieses Stadium
zusdtzlich charakterisiert durch tiefe L&cher in den Kammer-
widnden und/oder dem Zerbrechen schwacher Kammern

Dy, Relikte von Rhomboederstrukturen mit sehr intensiver Korrosion
der Kristalle. H#ufig wird das teilweise Fehlen von Kristallen
beobachtet

Dya.s Endgtiltiges Korrosionsstadium. Vollsténdige Aufl8sung der
Schalen in gsehr stark korrodierte Fragmente

A - retikulate Form von N. pachyderma sin., B - kristalline Form von ¥.
pachyderma sin.

Tab. 2. Charakteristische Anderungen der Schalenstruktur von N. pachy-
derma sin. wihrend zunehmender Ldsung (REM-definierte L&sungsin=-
dizes, nach HENRICH et al. 1989b).

Nach HENRICH (1989) basiert das Erkennen der L8sungs auf vier

Stadien der Schalenldsung wdhrend fortschreitender Karbonatlésung der
zwei Morphotypen von N. pachyderma. Im einzelnen wird die mikrokristal-
line Ultrastruktur der retikulaten Form und die grobkristalline Ultra-
struktur der kristallinen Form mit ihrer typischen Entwicklung von
sekunddren Kalzitkrusten unterschieden (fir Details der Schalenstruktur
und die Art der Kammerbildung s. KENNETT & SRINIVASAN (1980), HENRICH

(1986). Die hier verwandten Ldsungsstadien sind in Tab. 2 aufgelistet,
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HENRICH (1986) stellte fest, daB die L&sungsanfdlligkeit von retiku-
laten und kristallinen Morphotypen nur geringfiligig variiert. Aus diesen
Ergebnissen konnte fiir die unterschiedlichen L&sungsstadien angenom-
men werden, daB sie filir retikulate und kristalline Formen gleich sind.

Der gemeinsame numerische Ldsungsindex wurde nach folgender Formel

berechnet:
(Doa,s¥*ny +D1A.B*n2+D2A,B*n3+D3A.B*nlI)
Dy, = mmmmmmmmmmmmmeesmmmmmmmoooosseeeooooo (2.3)
(n1+n2+n3+na)
D, s = Gemeinsamer numerischer Lésungsindex flUr retikulate (A)
und kristalline (B) Morphotypen von N. pachyderma
Dy, . D3 = Ldsungsstadien (0 = nicht geldst, 3 = stark geldst)
n, _n, = Anzahl der Schalen mit zugehtrigem L&sungsindex
Fehlerbetrachtung

Auftretende Fehlerquellen kénnen 1in der optischen Bestimmung der
Lésungsindizes liegen. Sie sind nach einer intensiven Einarbeitung sehr
gering. Doppelbestimmungen einer Probe ergab eine Abweichung des gemein-
samen Ldsungsindex von 0.2, die als vernachlédssigbar betrachtet werden
kann. Eine weitere Fehlermdglichkeit bei der Bestimmung des L&sungssta-
diums liegt darin, daB viele Schalen einen bergangstyp zwischen dem
retikulaten und kristallinen Morphotyp darstellen. H#ufig ist die
jingste Kammer noch retikulat, wdhrend die dlteren Kammern schon eine

kristalline Morphostruktur aufweisen.

2,6 Berechnungsverfahren

Gewlchtsprozent

Alle Grobfraktionskomponenten wurden als Kornzahlprozent ausge-

z8hlt, wodurch ihre relative H#ufigkeit in der ausgez&hlten Fraktion
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125-500 pm darstellt wurde, die abh#éngig von dem Prozentsatz der
Grobfraktion der Gesamtprobe (d.h. vom Sandgehalt) war. Um jedoch
Veranderungen der biogenen und terrigenen Grobfraktion mit der Kern-
teufe im gleichen MaBstab aufzuzeigen, wurden die Kornzahlprozente nach
folgender Formel in Gewichtsprozent umgerechnet. Dadurch wurden die
Kornzahlprozente auf ein einheitliches Sedimentgewicht bezogen und sind

daher miteinander direkt vergleichbar.

KZ * SD
GW = -===---== (2.4)
100
GW = Gewichtsprozent
KZ = Kornzahlprozent
SD = Sandgehalt (%)

In Kap. 6.4 wurden die biogenen Komponenten von KAL 21521-15
aufgrund ihrer Aussagef#higkeit und besseren Anschauung nicht als Ge-
wichtsprozent, sondern als Kornzahlprozent dargestellt. Diese von der
Norm abweichende Darstellung erfolgte bei Komponenten mit relativ gerin-
gen Kornzahlprozenten und Bereichen mit sehr geringen Sandgehalten.
Dadurch konnte die relative Hiufigkeit dieser Komponente zu den {brigen
Partikeln aufgezeigt werden. Die Komponenten der Oberfl&échenproben wur-
den ebenfalls als Kornzahlprozent abgebildet, um ihre relative H&ufig-

keit im Oberflichensediment des 8stlichen Arktischen Ozean aufzuzeigen.

Akkumulationsraten

Da die Sedimentationsgeschwindigkeiten, die im ersten Schritt als
lineare Sedimentationsraten gezeigt werden, nicht den direkten Ver-
gleich =zwischen #lteren und jiingeren Kernabschnitten erlauben, miissen
sie durch Akkumulationsratenberechnungen dargestellt werden. Dabei wer-
den die Trockendichte, die Porosit#dt des Sedimentes und eine Dichtekor-
rektur von Seewasser in die Berechnung eingehen (VAN ANDEL et al. 1975
a, b, EHRMANN & THIEDE 1985).
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Fiir die Berechnung in dieser Arbeit wurden folgende Gleichungen

verwandt:

ARyyLx = LSR * DBD (2.5)
DBD = WBD - (Dyopz. * POR * 1007 1) (2.6)

ARy, « = Gesamtakkumulationsrate (g*cm™2%*ky~!)
LSR = Lineare Sedimentationsrate (cm*ky ')
DBD = Trockendichte (g*cm~3)

WBD = NaBdichte (g¥cm~3)

Dyogr. = Dichtekorrektur fir Porenwasser (1.025 g¥cm™3)
POR = Porositéat (Vol.-%)

Die Ermittlung der Porositdt erfolgt unter der Annahme, daB der
Porenraum vollst#dndig mit Wasser ausgefiillt ist. Die Angaben der
Trockendichte sind BOHRMANN (1991) entnommen worden.

Zur Berechnung der Akkumulationsraten der einzelnen Komponenten des
Gesamtsedimentes wurde in Anlehnung an EHRMANN & THIEDE (1985) verfahren

und folgende Gleichungen benutzt:

AR¢aco3 = ARpypg * CaCOy * 10071 (2.7)
ARpoc = ARgyL¢ * TOC * 100! (2.8)
ARy 63 = ARouwx * > 63 um * 100-! (2.9)

Akkumulationsrate von Kalziumkarbonat
(g‘*cm‘ 2 *ky- L)
AR;,. = Akkumulationsrate von organischem Kohlenstoff
(g*cm™2*ky~*)
AR, ., = Akkumulationsrate der > 63 jm Fraktion
(g*cm™2¥ky~ 1)

ARCaCO3

CaC0; = Kalziumkarbonat (Gew.-%)
TOC = organischer Kohlenstoff (Gew.-%)
> 63 um = Grobfraktionsanteil (Gew.-%)

28




Bei der Anwendung der Gleichungen gilt als Randbedingung, daB fir die
verschiedenen Komponenten des Gesamtsedimentes vereinfachend die

gleichen Trockendichten angenommen werden.
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3 ANALYSEN REZENTER ARKTISCHER OBERFLACHENSEDIMENTE

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der sedimentologischen Para-
meter des Oberfliéchensedimentes beschrieben und im Zusammenhang mit
der rezenten Ozeanographie diskutiert. Ausgehend von der heutigen Sedi-
mentverteilung soll auf die ozeanographisch-klimatischen Bedingungen
der Vergangenheit geschlossen werden. Die Prozentangaben der Komponen-

ten erfolgen wie in Kap. 2.6 beschrieben in Kornzahlprozent (Kz.-%).

3.1 Kalziumkarbonatgehalt und organischer Kohlenstoffgehalt

Die Untersuchungsergebnisse der Zusammensetzung der rezenten Ober-
flichensedimente beruhen auf der Analyse von fiinfzehn ungesttrten Ober-
flachenproben aus GroBkastengreifern (GKG), die wvom Kontinentalhang,
aus der Tiefseebene und dem Mittelozeanischen Riicken genommen wurden.

Die Kalziumkarbonatgehalte im Oberflichensediment des Eurasischen
Beckens variieren zwischen 0.5 und 18 Gew.-% und sind niedrig im
Vergleich zu den Oberfl#dchensedimenten aus der Norwegisch-Grénlén-
dischen See (KELLOGG 1980, JANSEN et al. 1983). Allgemein liegen die
Karbonatgehalte im Eurasischen Becken unter 10 Gew;—% und sind damit
etwas geringer als die Kalziumkarbonatgehalte der Oberfl&chenproben des
Amerasischen Beckens, die zwischen 8 und 29 Gew.-% liegen (DARBY et
al. 1989).

Die Kalziumkarbonatverteilung im &stlichen Arktischen Ozean wird in
Abbildung (7) wiedergegeben. In ihr spiegeln sich die Vorkommen bioge-
ner Karbonate, wie Coccolithen und Foraminiferen, aber auch idiomor-
phen Kalziten und Kalzitbruchstiicken unbekannten Ursprungs wider, die
in allen Proben entlang des Transekts beobachtet wurden. Das Yermak-
Plateau, der norddstliche Kontinentalhang Grdnlands und das Fram-Becken
sind durch relativ hohe Kalziumkarbonatwerte charakterisiert(> 7.5
Gew.-%). Der Nansen-Gakkel-Riicken, das Nansen-Becken und der Schelf
nérdlich Svalbards werden durch Kalziumkarbonatgehalte von 3-7.5 Gew.-
% bestimmt. Niedrige Kalziumkarbonatwerte (0-3 Gew.-%) sind charakteris-
tisch fir die Sedimente am Kontinentalhang ndrdlich Svalbards, die

tiefsten Bereiche des Rifttales im Nansen-Gakkel-Riicken und eine
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Abb. 7. Rezentes Verteilungsmuster des Kalziumkarbonatgehaltes in den
Oberflichensedimenten des Ostlichen Arktischen Ozeans. Die
Untersuchung basiert auf 39 Oberfléchenproben (ergénzt durch
Oberfliachenproben von SNARE (1985) und MARKUSSEN (1986), Kern-
stationen sind durch Sterne gekennzeichnet).

Probe im ndérdlichen Nansen-Becken.

Die Gehalte an organischem Kohlenstoff (TOC) in den rezenten Sedimen-
ten zeigen relativ niedrige Werte (0-0.5 Gew.-% TOC) am gronléndischen
Kontinentalhang, sudéstlich des Morris-Jesup-Plateaus und in Bereichen
des slidlichen Nansen-Gakkel-Riickens sowie am norddstlichen FuB des
Yermak-Plateaus (Abb. 8). Mittlere organische Kohlenstoffgehalte (0.5~

0.9 Gew.-%) treten im zentralen Fram- und Nansen-Becken, im Bereich des
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Abb. 8. Rezentes Verteilungsmuster des organischen Kohlenstoffes in den
Oberfléachensedimenten des 8stlichen Arktischen Ozeans. Die
Untersuchung basiert auf 39 Oberfléchenproben (erginzt durch
Oberfléchenproben von SNARE (1985) MARKUSSEN (1986), Kernsta-
tione sind durch Sterne gekennzeichnet).

Nansen-Gakkel-Riickens, sowie in einem schmalen Streifen am Kontinental-
hang ndrdlich von Svalbard auf. Hohe organische Kohlenstoffwerte (0.9~
1.2 %) wurden in den Sedimenten vom Yermak-Plateau und dem Kontinental-
hang nérdlich von Svalbard ermittelt. Durch extrem hohe organische
Kohlenstoffgehalte (> 1.2 Gew.-%) werden die Sedimente am Kontinental-
hang norddstlich von Nordaustlandet charakterisiert, die sich vom

Schelf bis zum KontinentalfuB erstrecken.
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3.2 Verteilung der lithogenen und biogenen Grobfraktion (> 63 pm) im

Oberfléchensediment

Die Oberflichensedimente bestehen im allgemeinen aus gelbbraunen
bis graubraunen, siltigen sandigen Tonen mit einem durchschnittlichen
Grobfraktionsgehalt (> 63 pm) von 1-16 Gew.-%. Auf der Sedimentober-
fliche konnten entlang des gesamten Transekts durch den O&stlichen
Arktischen Ozean nur sehr wenig "dropstones" beobachtet werden, so daB
ein Sedimenttransport durch Eisberge im rezenten Eurasischen Becken
nahezu ausgeschlossen werden kann.

In dieser Arbeit konnen aufgrund unterschiedlicher Grobfraktionszu-
sammensetzungen zwei Gebiete charakterisiert werden: der Kontinental-
hang nérdlich von Svalbard mit dem Yermak-Plateau und das Nansen-
Becken und der Nansen-Gakkel-Riicken. Diese Einteilung wurde bereits von
MARKUSSEN (1986) vorgenommen, Der hohe Anteil der lithogenen Partikel
deﬁ Grobfraktion (> 125 pm) im Bereich des Kontinentalhanges und des
Yermak-Plateaus setzt sich aus Quarz (bis 80 Kz.-%), Gesteinsfragmenten
(bié 11 Kz.-%) und Glimmer (bis 3 Kz.-%) zusammen. Relativ hohe Anteile
der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. werden im Bereich des
Tiefseebeckens und des Riickens beobachtet und machen hier ca. 80-90
Kz.-% der Grobfraktion aus. Am KontinentalfuB erreichen sie Werte von
ca. 50 Kz.-%, die am Kontinentalhang auf 1-18 Kz.-% absinken. Die
rechtsgedrehte N. pachyderma, die als Hinweis fiir "wéirmere" Wassermas-
sen angesehen werden kann, ist nur mit dem geringen Anteil von 2-U Kz .-
% an den planktischen Foraminiferen vertreten. Der prozentuale Anteil
penthischer Foraminiferen im Sediment ist relativ gering (0-8 Kz.-%).
Ihre gréBte Haufigkeit erreichen sie im Bereich des Kontinentalhanges
und -fusses, wobei hier der Anteil agglutinierender benthischer Fora-
minifern bestimmend ist. Kalkige benthische Foraminiferen und Ostraco-
denschalen treten gelegentlich in der Tiefsee auf, fehlen jedoch am
Kontinentalhang. Schwammnadeln sind h#ufiger im Bereich des Kontinental-
hanges (5-20 Kz.-%) als in der Tiefsee (0-3.5 Kz.-%) vertreten. Pteropo-
den (2 Stiick!) konnten nur in zwei Oberfl#échenproben vom oberen Konti-
nentalhang festgestellt werden, wobei in der tiefer gelegenen Kernsta-

tion nur noch ein Fragment auftrat.
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Abb. 9. Rezentes Verteilungsmuster der Anzahl planktischer Foramini-
feren pro Gramm Sediment in den Oberfl#échensedimenten des Ost-
lichen Arktischen Ozeans. Die Untersuchung basiert auf 39 Ober-
flachenproben (erginzt durch Oberflichenproben von SNARE (1985)
und MARKUSSEN (1986), Kernstationen sind durch Sterne gekenn-
zeichnet).

Die groRen Unterschiede im Sandgehalt des Oberfléchensedimentes am
Kontinentalhang (1-1.5 Gew.-%) und in der Tiefsee (5-15 Gew.-%) werden
verursacht durch den hohen Anteil planktischer Foraminiferen, die im
Tiefgseebecken fagt die gesamte Sandfraktion bilden., Die Kerne vom
Yermak-Plateau liegen im Sandgehalt (5-7 Gew.-%) und in der relativen
Haufigkeit der planktischen Foraminiferen (25-60 Kz.-%) zwischen den

Anteilen der Kontinentalhangproben und der Tiefseeproben.
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Um Riickschliisse auf den biogenen Karbonatanteil des Sedimentes in
Form planktischer Foraminiferen zu erhalten, wurde die Anzahl plankti-
scher Foraminiferen pro Gramm Trockensediment (Abb. 9) ermittelt. Mehr
als 10.000 planktische Foraminiferen pro Gramm Trockensediment (plank.
For./g Sed.) wurden in den zentralen Bereichen des Nansen- und Fram-
Beckens sowie dem Nansen-Gakkel-Riicken beobachtet. Die Kontinental-
h#nge nérdlich Svalbards und norddstlich Gronlands sowie grofe Teile
des Yermak-Plateau und eine Probe im ndrdlichen Nansen-Becken zeichnen
sich durch geringe Vorkommen aus (0-1000 plank. For./g Sed.). Am
KontinentalfuB und den Randbereichen der Becken, sowie 1im zentralen
Bereich des Nansen-Gakkel-Riickens, wurden Vorkommen von 1000-10.000

plank. For./g Sed. beobachtet.

3.3 Karbonatl8sung der Oberflichensedimente

Die Untersuchung der Karbonatldsung der planktischen Foraminifere
N. pachyderma sin. wurde am Beispiel von 7 Oberfléchenproben durchge-
fihrt (Abb. 10). Die beprobten Oberfléchen lagen auf einem Nord-Sid-
Transekt im ®stlichen Arktischen Ozean, beginnend am Kontinentalhang
norddstlich von Svalbard bis zum Nansen-Gakkel-Riicken und zum Yermak-
Plateau. Es wurden Oberflichenproben untersucht, die bestimmte Regionen
und unterschiedliche Wassertiefen charakterisieren und die Bodenwasser-
massenverteilung im Arktischen Ozean dokumentieren. Der Kontinental-
hang wurde im mittleren (ca. 1400 m Wassertiefe) und im unteren (ca.
2800 m Wassertiefe) zur Bestimmung der Karbonatl&sung herangezogen. Die
ermittelten L&sungsindizes von 0.85 und 1.1 gehdren in den Oberflé&chen-
sedimenten zu den héheren Werten. Die Proben vom oberen Kontinental-
hang wurden aufgrund des Fehlens von planktischen Foraminiferen und der
geringen und schlechten Erhaltung von benthischen Foraminiferen als
stark geldst eingestuft. Die Untersuchung aus dem Nansen-Becken weist
mit 0.35 den geringsten Lésungsindex aller Oberfléchenproben auf. Die
Lésungsstudien am Nansen-Gakkel-Riicken wurden im Rifttal (ca. 4700 m
Wassertiefe) und auf dem Riicken (ca. 2900 m Wassertiefe) durchgefihrt.
Die Probe aus dem Rifttal zeigt mit einem L&sungsindex von 1.0 wieder

einen relativ hohen Wert, wobei die Riickenprobe mit 0.5 zu den niedri-
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Oberflaichensedimente im ostlichen Arktischen Ozean
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Abb. 10. Karbonatldsung der rezenten Oberflichensedimente entlang eines
Stid-Nord Transekts vom Kontinentalhang nordlich von Svalbard
bis zum Nansen-Gakkel-Riicken und zum Yermak-Plateau.

gen Lésungsstadien gerechnet werden kann. Lésungsuntersuchungen vom
nérdlichen (ca. 1400 m Wassertiefe) und siidlichen Yermak-Plateau (ca.
2200 m Wassertiefe) weisen relativ geringe Lb6sungsstadien von 0.65
auf. Allgemein gesehen zeigen die Ldsungsstadien im &8stlichen Ark-
tischen Ozean eine sehr geringe Karbonatl®sung an, die jedoch regionale

und tiefenabhidngige Unterschiede aufweisen.

3.4 Rezentes ozeanographisches Abbild in den Sedimenten

In diesem Kapitel werden die in den vorangegangenen Kapiteln (3.1~
3.3) dargestellten Ergebnisse diskutiert und mit dem rezenten ozea-
nischen Strémungsmuster verglichen.

Die Verteilung der terrigenen Komponenten (Quarz, Gesteinsfragmen-
te, ‘Glimmer) in den Oberfl#échensedimenten ist deutlich abh#ngig von der
Morphologie. Hohe terrigene Gehalte am Kontinentalhang, die eine abneh-
mende Tendenz in Richtung des Nansen-Beckens zeigen, werden durch den

Sedimenteintrag von den Schelfgebieten nérdlich von Svalbard verur-
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sacht, Sie sind unter anderem verantwortlich fiir die geringen Gehalte
planktischer Foraminiferen im Sediment, da der verstérkte terrigene
Eintrag 2zu einem Verdiinnungseffekt der biogenen Komponenten fihrt. Im
Bereich des Nansen-Gakkel-Riickens besteht die Grobfraktion (> 63 pm)
iberwiegend aus der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin., die
auch im Amerasischen Becken die kalkige Fauna repridsentiert (DARBY et
al. 1989). Die hohen Anteile planktischer Foraminiferen und das Vorkom-
men von Coccolithen (BAUMANN 1990) deuten auf eine saisonal aufgelocker-
te Eisdecke hin. }

Hohe Gehalte planktischer Foraminiferen im Sediment des Nansen-
Gakkel-Riickens sind durch den verminderten Eintrag von terrigenem Mate-
rial zu erkl#dren, obwohl nach THIEDE (1988) nur relativ wenig Foramini-
feren in der Wassersédle beobachtet werden konnten. Terrigenes Material
kann nur durch treibendes Meereis oder Gletscher 1in den zentralén
dstlichen Arktischen Ozean transportiert worden und wdhrend der
sommerlichen Auftauperioden aus dem Eis ausgeschmolzen sein. Das bedeu-
tet, daB rezent relativ wenig terrigenes Material (> 63 pm) mit dem Eis
transportiert und abgelagert wird, so daB trotz geringer Produktion
die planktischen Foraminiferen die dominierenden Grobfraktionskomponen-
ten im Sediment des Nansen-Gakkel-Riickens sind.

Obwohl die hdchsten Kalziumkarbonatwerte am grénl&ndischen Kontinen-
talschelf, am FuB des Morris-Jesup-Rise (Fram I-Kerne) und auf dem
Yermak-Plateau ermittelt werden, sind diese Bereiche durch die gering-
sten Werte planktischer Foraminiferen gekennzeichnet. Nach DARBY et al.
(1989) ist der Hauptanteil der Karbonate im Amerasischen Becken durch
Gletschertransport in den Arktischen Ozean eingetragen worden. Kleinere
Kalkgesteinsvorkommen existieren auf Ellesmere Island und in Nord-
Groénland. Fiir die erhShten Karbonatwerte in der Region norddstlich
Grdnlands kdnnen deshalb die noch heute in den Arktischen Ozean kalben-
den Gletscher Grénlands verantwortlich sein, die detritisches Karbonat
aufnehmen, das anschlieBend in den Sedimenten vor der grénléndischen
Kiiste abgelagern wird.

Di'e Erklarung der hohen Kalziumkarbonatwerte auf dem Yermak-Plateau,
das ébenfalls durch eine geringe Anzahl kalkiger planktischer und
benthischer Foraminiferen charakterisiert wird, scheint anderen Ur-

sprungs zu sein. Von der 6stlichen Framstrafe iiber das Yermak-Plateau
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nach Osten erstreckt sich ein Bereich mit relativ hohen Karbonatwerten,
der in Verbindung mit dem Einstrom des Westspitsbergenstromes gebracht
werden kann. Verantwortlich fiir die erhdhten Karbonatwerte scheinen
Coccolithen zu sein, die mit dem relativ warmen Westspitsbergenstrom in
den Arktischen Ozean eingebracht werden. Aufgrund verstirkter Karbonat-
18sung im Bereich des Kontinentalhanges ist diese Region durch geringe
Mengen planktischer Foraminiferen gekennzeichnet, so daB 1ldsungsresis-
tentere Coccolithen fiir die erhdhten Karbonatwerte im Sediment verant-
wortlich sein konnen. Auch detritisches Karbonat, das jedoch nur sehr
selten beobachtet wird, kann in Form von Feinkarbonat (< 63 pum) zur
Karbonatsedimentation beitragen. Jedoch sind gréRBere Karbonatgesteins-
vorkommen auf Svalbard nicht bekannt und ein maBgeblicher Gletscher-
transport kann ausgeschlossen werden,

Ein Wéchsel von einer kalkigen Fauna in der Tiefsee 2zu einer
agglutinierenden Fauna am Kontinentalhang kann nérdlich von Svalbard
beobachtet werden. Diese Beobachtungen, die auch schon von AKSU (1983)
und MARKUSSEN (1986) aus der Arktis und von KENNETT (1966) und ANDERSON
(1975) aus der Antarktis gemacht werden, konnen durch intensive L&sung
nach der Ablagerung erkldrt werden. BERGER & WINTERER (1974) zeigen in
der Antarktis, daB ein Anstieg der Kalziumkarbonat-Kompensations-Tiefe
(CCD) im Bereich des Kontinentalhanges stattfindet, in denen die bio-
gene Produktion erhdht ist. Dies fihrt zu einer Erhthung des CO,-
Gehaltes im Bodenwasser und damit zu einer verstdrkten L&sung der
kalkigen Organismen. In Verbindung mit Meereisbildung fiihrt eine redu-
zierte Durchmischung der Wassersdule zur Bildung von korrosivem dichtem
Bodenwasser, Nach Untersuchungen in der slldwestlichen Barentssee
(HALD et al. 1989, STEINSUND et al. subm.) ist die Karbonatldsung in
Verbindung mit der Bildung von dichtem Bodenwasser zu sehen. CO,-
reiéhes Oberflichenwasser, daB sich gelegentlich unter dem Meereis in
arktischen Meeren bilden kann (KELLEY 1970, KELLEY & HOOD 1971) wird
wéhr?nd der Bildung dichten Bodenwassers zum Meeresboden transportiert.
STEINSUND et al. (subm.) vermuten, daf dieser ProzeB in Verbindung mit
niedrigen Temperaturen, hoher Salinitét und hoher Sedimentation von
organischem Material zur Bildung korrosiven Bodenwassers fithren kann.
Diese auf den Schelfen gebildeten und als dichte Bodenwasser-Zungen in

die Tiefsee reichenden Wassermassen konnten in der Framstrafe bis in
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mehr als 2000 m Wassertiefe verfolgt werden (Quadfasel et al. 1988).
Die starke Losung im oberen Bereich des Kontinentalhanges nérdlich wvon
Svalbard, in der alles kalkige biogene Material gelést wird, kann durch
dichtes, korrosives Bodenwasser erkldrt werden. Durch die Verteilung
der kalkigen planktischen und agglutinierten benthischen Foraminiferen
im 8stlichen Arktischen Ozean kann aufgezeigt werden, daf die Karbonat-
18sung nicht nur an die Wassertiefe gebunden ist, sondern haupts#échlich
in Verbindung mit bestimmten Wassermassen am Kontinentalhang gesehen
werden kann. Vergleichbare Beobachtungen konnten von ANDERSON (1975)
in der Weddell See (Antarktis) gemacht werden, dort korreliert die
Verteilung kalkiger und agglutinierender Foraminiferen am Kontinental-
hang hauptséchlich mit der Bildung und Verbreitung des Antarktischen
Bodenwassers.

Im Arktischen Ozean wird mit zunehmender Tiefe und Entfernung vom
Kontinentalhang die Karbonatldsung schwicher und die Foraminiferen =zei-
gen nur leichte Ldsungsspuren auch in Wassertiefen von mehr als 3700 m.
Nur im Rifttal des Nansen-Gakkel-Riickens (4674 m Wassertiefe) wird eine
deutlich Zunahme der L8sungsintensit#t beobachtet, die Riickschliisse auf
die rezente Lage der Lysckline erlaubt. Wegen der tiberwiegend guten
Erhaltung des biogenen Karbonates in den Tiefseebecken des Ostlichen
Arktischen Ozean, und der deutlich schlechteren Erhéltung des kalkigen
Planktons im Rifttal, kann die rezente Lysokline dicht oberhalb von
4700 m Wassertiefe angenommen werden. Nur im Rifttal des Nansen-Gakkel-
Rickens konnen entsprechende Tiefen erreicht werden. Nach Extrapolation
ihrer Kerndaten legen MORRIS & CLARK (1986) die rezente Lysokline im
zentralen Arktischen Ozean in einer Wassertiefe von ca. 4100 m fest,
die damit in einem #hnlichen Tiefenniveau verl#iuft wie im &stlichen
Arktischen Ozean. Die rezente Lage der CCD kann im 6stlichen Arktischen
Ozean nicht ermittelt werden, da sie unterhalb der tiefsten Probe
liegt. AuBer am oberen Kontinentalhang enthalten alle Sedimente kalkige

Organismen und sind nur durch relativ schwache L&sung charakterisiert.
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4 STRATIGRAPHIE

4,1 Absolute und relative Altersdatierungsmethoden an arktischen Sedi-

mente

Die untersuchten Sedimente sind nach verschiedenen absoluten und
relativen Altersdatierungsmethoden bestimmt worden. Eine Xorrelation
der Kerne ist in den Abbildungen (11, 12) zu sehen, "

Absolute Datierungen wurden mit 239Th,, -Aktivit#dten (Alpha-Spektro-
metrie (BOHRMANN 1991), der !°Be-Konzentration (EISENHAUER in Vorb.)
und der AMS l!“C-Datierung (MIENERT et al. 1990, KOHLER in Vorb.)
durchgefihrt.

230TH, , -Aktivit#dts-Messungen wurden von BOHRMANN (1991) an dem Sedi-
mentkern KAL 21524-2 (Abb. 13) und 21525-7 vom siidlichen Nansen-Gakkel-
Ricken durchgefiihrt. Die Kerne k&nnen deutlich in Bereiche mit hohen
Aktivitdtswerten in den oberen ca. 70 cm und Bereiche mit niedrigen
230Th,  -Aktivitétswerten in den unteren Kernabschitten eingeteilt wer-
den. Dieses Muster kann nach BOHRMANN (1991) auch in anderen, hier
nicht untersuchten Kernen vom Nansen-Gakkel-Riicken, beobachtet werden.
Aufgrund des gemessenen 23°Th,,-Aktivit#dtsprofile sind die Sedimentker-
ne generell nicht #lter als max. 250 ka (BOHRMANN mdl. Mitt.). Die
230Th, , -Methode wurde an karbonatarmen Sedimenten angewandt, an denen
eine 6180-Stratigraphie aufgrund fehlender Foraminiferen nicht erstellt
werden konnte.

10Be~Konzentrationsmessungen, die von EISENHAUER (in Vorb.) bestimmt
wurden, =zeigen ein #hnliches Bild wie die 23°Th,, ~Aktivit#éten. Erh&hte
Werte treten in Interglazialzeiten auf, geringe Werte sind
charakteristisch fiir Glazialzeiten (BOTZ 1990).

t4c-Altersdatierungen wurden mit dem Beschleunigungsmassenspektro-
meter (AMS) an den GKG 21524-1 (MIENERT et al. 1990), 21527-18, 21528-
7, 21529-7 und am SL 21533-3 vorgenommen (KOHLER in Vorb.)

5180- wund 6&'3C-Datierungen der GKG 21524-1, 21527-18, 21528-7,
21529-7 und dem SL 21533-3 wurden anhand der planktischen Foraminifere
N. pachyderma sin. durchgefihrt (KOHLER in Vorb.). Eine kontinuier-
liche Sauerstoffisotopen-Stratigraphie konnte jedoch im zentralen Eura-

sischen Becken nicht erstellt werden, da die langen Sedimentkerne
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Abb, 11. Stratigraphie und Korrelation langer Sedimentkerne (SL, KAL)
entlang eines Transekts vom Yermak-Plateau zum Nansen-Gakkel-
Riicken. Dargestellt sind die Lithologie, Sediment-Farbe, IRD-
Zonen (nach KUBISCH 1991) und Korrelation der Sauerstoffisoto-
penstadien (nach KOHLER in Vorb.) von SL 21533 (Yermak-Plateau)
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Abb. 12. Stratigraphie und Korrelation kurzer Sedimentkerne (GKG) auf
dem Nansen-Gakkel-Riicken. Dargestellt sind die Lithologie, Se-
diment-Farbe, IRD-Zonen (nach KUBISCH 1991) und Korrelation der
Sauerstoffisotopenstadien (nach KOHLER in Vorb.).
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unterhalb einer Teufe von ca. 80 cm nur noch sporadisch und in zu
geringen Mengen planktische Foraminiferen enthalten.

Relative Altersbestimmungen basieren auf biostratigraphischen, pa-
ldo-magnetischen und sedimentologischen Einstufungen. Biostratigra-
phische Bestimmungen mit den Coccolithen Emiliania huxleyi konnte im
KAL 21521-15 das Sauerstoffisotopenstadium 3 festlegen (BAUMANN 1990).
Auch GARD & BACKMAN (1990) kénnen durch das Vorkommen von Coccolithen
in der Framstrafe (80°N), die Stadien 3 und 5.1 bestétigen. Durch das
Auftreten von benthischen Foraminiferen (STRUCK mdl. Mitt.) in KAL
21524-2 und 21525-7 konnten relativ "warme" Zeitabschnitte im vorletz-

ten Glazial (Stadium 6) zwischen ca. 130 und 200 ka identifiziert

werden.

100

200

300

400

500
DEPTH (cm)

Abb. 13, 23°Th,, -Aktivit#tsprofil von KAL 21524 vom Nansen-Gakkel-Ricken
(aus BOHRMANN 1991).
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Palido-Magnetik-Untersuchungen (magnetische Suszeptibilitidt, remanen-
te Magnetisierung) in Verbindung mit einer Nannoplankton-Stratigraphie
ermdglichten die Korrelation langer Sedimentkerne vom Yermak-Plateau
(SL  21533-3) durch das Nansen-Becken (KAL 21521-15) bis zum Nansen-
Gakkel-Riicken (KAL 21524-2, 21525-7) durch Identifikation von geomagne-
tischen Ereignissen seit ca. 200 ka (NOWACZYK 1990, NOWACZYK & BAUMANN

subm.). In keinem der Kerne konnte die Brunhes-Matuyama Grenze (730 ka)

erreicht werden.

IRD- Sand- Quarz Krist. klast. Quarzit Kohle Schief/ Kiesel- Feldsp.

Zone gehalt Sedim. Phyllit gestein
[Gew-%] [KZ-%  [KZ-%] (KZ-% [KZ-%] [KZ-% [KZ-% [KZ-4%) [KZ-%]

A 5-20 10 =240 5-10 »40=p= 20

B 5-20 40-60

B, 5-(40) 10-20

B, «0 ~50

By, 5 ~30 ’ns 20

B,. «o 40

B, (20)= 10 10-25

C 4010 30 10 »S

D 40-20 -5 20-40

E 4015 40 )10 <10 15-20 o
F 40-60 20-30 40 -5
G 20-40 70 - 40 )20 ’10

H 040 3070 »30 -5 <10
I 4015 50 10 ~20 )10

#)Der Pfeil ( ) gibt den Trend von Zu- oder Abnahme innerhaib
e¢iner Zone mit abnehmendem Alter an.

#9)Werte in Klammern entsprechen einzelnen Peaks, die aber fiir
¢ine Zone nicht charakteristisch sind.

Tab. 3. Charakterisierung der IRD-Zonen anhand der relativen Haufigkei-
ten (Kornzahl-%) einer Komponentengruppe am IRD der Fraktion
500-2000 um (aus KUBISCH 1991).
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Sédimentologische Untetsuchungen dieser Arbeit und eine von
KUBISCH (1991) aufgestelllte Zonierung des eistransportierten Mate-
rials (Tab. 3) in Verbindung mit relativen und absoluten Altersdatie-
rungen erlauben eine gute Korrelation der Kerne des Ostlichen Ark-
tischen Ozean.,

Generell waren die stratigraphischen Einstufungen der Sedimentschich-
ten, deren Alter mehr als ca. 130 ka und max. 250 ka betrdgt, nur mit
der 23°Th-Methode und vereinzelten, paldo-magnetisch bestimmten Fix-

punkten méglich (KAL 21521-15, 21524-2 und 21525-7).

4,2 Stratigraphische Einordung der Sedimentkerne des 8stlichen Ark-

tischen Ozeans anhand von Zeitscheiben

Eine Sauerstoffisotopenstratigraphie im 8stlichen Arktischen Ozean
(s. Kap. U4.1) wurde nur fir den Kern vom Yermak-Plateau und fiir die
GroRkastengreifer vom Nansen-Gakkel-Riicken (mit Hilfe der AMS theo-
Datierung) erstellt. Fir alle librigen Kerne oder Kernabschnitte wurden
die in Kapitel 4.1 beschriebenen stratigraphischen Datierungsmethoden
verwandt. Daher erfolgte die Einordnung und Beschreibung der Ergebnisse
und der Diskussion der bearbeiteten Sedimentkerne anhand von Zeit-
scheiben.

Als Zeitmarken nach den Isotopenkurven diente der Beginn der Termina-
tion I, der nach BARD et al. (1990) mit ca. 15 ka definiert wird und
den Beginn der letzten Deglaziationsphase entspricht. Die zweite Zeit-
marke ist mit ca. 60 ka definiert und kennzeichnet ungefdhr den
Ubergang vom letzten Interglazial (Stadium 5) =zum Glazial (Stadien
4 - 2). Der dritte Zeitmarker kann mit ca. 130 ka bestimmt werden und
kennzeichnet das Ende des vorletzten Glazials (Stadium 6).

Die Festlegung des Zeitmarkers der Termination I stellt einen
Wendepunkt in der Entwicklung der Sedimentationsbedingungen dar, die
sich auch in den Sauerstoffisotopenkurven widerspiegeln (s. KOHLER in
Vorb.) und daher als sinnvolle Grenze filir die Zeitscheibe angesehen
werden kann., Die weiteren Grenzen (60 ka und 130 ka) richten sich
ebenfalls nach definierten Zeitmarken, die durch Isotopenkurven, 23°Th-

Datierungen sowie durch Interpolation der Alter =zwischen pal#domagne-
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tischen Ereignissen bestimmt werden. Zusidtzlich kénnen die Zeitmarken
durch sedimentologische Ereignisse in den Kernen korreliert werden, die
in allen Kerne des 8stlichen Arktischen Ozeans charakteristisch Merkmale

aufweisen (z.B. Akkumulationsraten, Sandgehalte usw.).
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5 SEDIMENTATIONS- UND AKKUMULATIONSRATEN

5.1 Lineare Sedimentationsraten

Die 1linearen Sedimentationsraten und ihre entsprechenden Alters/
Tiefen-Modelle fiir die langen Sedimentkerne sind in den Abbildungen
(14 a-d) dargestellt. Zur Bestimmung der Altersfixpunkte wurden die in

Kap. 4.1 Dbeschriebenen absoluten und relativen Altersdatierungen ver-

wandt.

SL 21533-3 KAL 21521-15

OXYQEN Depth (cm) LSR (cmiky) Depth (cm) LSR (cmiky)
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Abb. 14 a-d. Alters/Tiefen-Modell des SL 21533, KAL 21521, 21524, 21525
und daraus resultierende lineare Sedimentationsraten.
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Die linearen Sedimentationsraten der KAL bzw. SL zeigen eine deut-
liche Unterscheidung in "landnahe" Kerne (KAL 21521 und SL 21533) wund
"landferne" Kerne (KAL 21524, 21525). Die Sedimentkerne vom Yermak-
Plateau und dem Nansen-Becken sind durch deutlich h&here Sedimenta-
tionsraten von 2 bis 7 cm/ky wihrend des Zeitraumes von ca. 130 ka bis
rezent gekennzeichnet. Deutlich niedrigere Sedimentationsraten von ca.
0.5 cm/ky zeigen 1m gleichen Zeitraum die Kerne vom Nansen-Gakkel-
Ricken. Erst im Zeitraum um ca. 180 ka und 160 ka werden sehr hohe
Sedimentationsraten von 6 bis 13 cm/ky ermittelt. Die durchschnittlichen
Sedimentationsraten in den Kernen deé Nansen-Gakkel~-Riickens und des
Nansen-Beckens betragen 2 bis 3 cm/ky und =zeigen vergleichbare
Sedimentationsbedingungen an. Deutlich héhere Sedimentationsraten weist
der Kern vom Yermak-Plateau ab ca. 130 ka durch seine landn#he auf (5
bis 6 cm/ky).

Die 1linearen Sedimentationsraten werden am Beigspiel zweier GKG
(21528, 21529) vom Nansen-Gakkel-Riicken dargestellt und zeigen insge-
samt ein sehr einheitliches Bild der Sedimentation w#hrend des dokumen-

tierten Zeitraumes (Abb. 15 a,b). Alle Kerne sind durch relativ hohe

GKG 21528 -7 GKG 21529 -7
oxyaen Depth (cm) LSR (cmiky) Depth (cm) LSR (cmiky)
STAGES 0 10 20 30 40 50 0.0 1.0 0 10 20 30 40 50 0.0
0 PR ISR SN U RS HNNNUN TR B [ T N I [N HEE W (NN WU NN S N [ S B
1 | N _
3| 40 - - —
60 — - o ]
4 —
80— — — —
100 _ a _ b
Age (ka)

Abb. 15 a-b. Alters/Tiefen-Modell der GKG 21528, 21529 und daraus resul-
tierende lineare Sedimentationsraten.
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Sedimentationsraten ab ca. 60 ka (0.7 cm/ky) charakterisiert. Nach
einem deutlichen Absinken der Sedimentationsraten zwischen 60 ka und
der Termination I (0.2 bis 0.4 cm/ky) steigen sie mit Beginn des
letzten Hochglazials {ca. 25 ka) langsam an. Mit Beginn der Termination
I erfolgt eine drastische Zunahme der Sedimentationsraten im Holozén

auf 0.7 bis 1 cm/ky,

5.2 Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes und der Gpobfraktion

Allgemein sind die Akkumulationsraten im Nangen-Becken zwischen 130
ka bis rezent sehr verschieden von denen des Nansen-Gakkel-Riickens.
Diese Unterschiede werden durch die geographische Lage der Kerne verur-
sacht und spiegelt den EinfluB der nahen Kontinente auf die Sedimente
im Nansen-Becken wider. Im Zeitraum des vorletzten Glazials (#dlter 130
ka) sind die Akkumulationsraten in beiden Regionen des &stlichen Ark-
tischen Ozeans nahezu identisch, mit Ausnahme eines bzw. zweier Maxima
zwischen 190-150 ka in den Kernen des Nansen-Gakkel-Rlickens.

Die Akkumulationsrate des Gesamtsedimentes des KAL 21521 aus dem
zentralen Nansen-Becken (Abb. 16) weist wdhrend der Zeitr#iume 170-85 ka
und 59-40 ka relativ niedrige Werte auf. (4 g*cm 2*ky !). Hohere
Akkumulationsraten 7 g¥cm 2*ky-! werden zwischen 85-71 ka erreicht, mit
einem deutlichen AR Bulk Maximum von 27 g*cm~2*ky-! zwischen 65 und 59
ka. Die Akkumulationsraten der anderen Gesamtsedimentparameter in die-
sem Zeitabschnitt sind ebenfalls durch ein charakteristisches Maximum
geprigt. Zwischen 40-12 ka werden typische AR Bulk-Werte von 10 g¥*cm~
2¥%ky-! erreicht. Dieser Trend 1#Bt sich auch in den Akkumulationsraten
des Kalziumkarbonates (ca. 1 g*cm-?*ky ') und des organischen Kohlen-
stoffes (ca. 0.07 g*cm 2*ky !) beobachten., Die > 63 um AR zeigt wahrend
des Zeitraumes 168-125 ka annshernd konstante Werte von ca. 1 g¥*cm~
2%¥ky-1 und kann mit den erhdhten Akkumulationsraten des Nansen-Gakkel-
Riickens korreliert werden. Mit Ausnahme einzelner Werte zwischen 60
und 35 ka (0.5-1.5 g*cm 2¥ky !) werden erst wieder ab 24 ka stark
fluktuierende > 63 pm Akkumulationsraten beobachtet (2 g*cm 2*ky~!).

Die Akkumulationsraten der Gesamtsedimentparameter auf dem Nansen-

Gakkel-Riicken zeigen eine sehr gute Ubereinstimmung (Abb. 17, 18).
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KAL 21521-15
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Abb. 16. Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes des KAL 21521.

Wahrend des Zeitraumes 220-190 ka (entspricht jlngerer H#lfte von
Isotopenstadium 7) werden Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes von
ca. 2 g*cm 2*ky-! erreicht. Um ca. 185 ka stiegen die Werte drastisch
auf 12 bis 20 g*cm~2*ky~! an, dem in KAL 21525 ein zweites Maximum von
8 g¥cm-2*ky-! folgt. Zwischenzeitlich liegen die Akkumulationsraten in
dem Zeitabschnitt von 190-130 ka bei 3 bis 5 g*em 2*ky"! und ent-
sprechen denen des Nansen-Beckens. Ab ca. 130 ka sinken die Werte von
ca. U4 auf 0.5 g*cm 2%*ky~! ab und bleiben bis zum Holoz#n auf diesen
niedrigen Werten. Die Akkumulationsraten > 63 pm, -CaC0; und -TOC
zeigen einen nahezu gleichen Kurvenverlauf in den iiberlieferten Sedimen-
ten. Die Akkumulationsraten > 63 um ereichen Werte von 0.01 bis 0.7
g*cm-2*ky-! in den Sedimenten mit einem Alter von 220-190 ka und 130 ka
bis rezent. Im Zeitraum 190-175 ka werden Maximalwerte von 5 bis 12
g¥cm™ 2 *ky ! festgestellt, die mit den erhdhten Gesamtsediment-Akkumula-
tionsraten korreliert werden kénnen. Die Akkumulationsraten des CaCOj
sind relativ niedrig wdhrend des Zeitabschnittes 220-190 ka und 130 ka

bis rezent (durchschnittlich 0.01 g¥*cm 2*ky~!). Im Zeitraum von ca.
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KAL 21524-2
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Abb. 17. Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes des KAL 21524,

KAL 21525-7
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Abb. 18. Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes des KAL 21525.
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GKG 21528-7
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Abb. 19. Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes des GKG 21528.

190-150 ka werden deutlich hohere Werte ermittelt, die maximal 0.45
g¥cm-2*ky-! erreichen kénnen. Die Akkumulationsraten des organischen
Kohlenstoffes erreichen zwischen 190 bis 150 ka maximale Werte von 0.24
g*em™ 2 ¥ky- 1,

Die Akkumulationsraten am Beispiel der GKG (21528, 21529) 16sen den
Zeitraum von ca. 70 ka bis rezent detailliert auf (Abb. 19, 20). Die
Sedimente #dlter als ca. 60 ka werden durch Gesamtsediment-Akkumulations-
raten charakterisiert, die mit 0.5 bis 0.8 g*cm 2¥*ky-! hoher liegen als
widhrend der Zeitscheibe 60 ka bis zur Termination I. Durch leicht
ansteigende Werte wird der Beginn des letzten Hochglazials charakteri-
siert, dem mit Beginn der Termination I deutlich erhdhte Werte folgen
(bis zu 1.0 g*cm~2*ky-!). Eine gute Korrelation mit der Gesamtsediment-
Akkumulation zeigen die > 63 pm-Akkumulationsraten. Hohe Werte werden
allgemein in den Sedimenten ermittelt die &lter als ca. 60 ka sind und
Werte bis max. 0.1 g¥cm 2¥ky ! zeigen. Insgesamt niedrigere Akkumula-
tionsraten werden zwischen 60 ka und der Termination I ermittelt. Daran
anschliefend steigen mit Beginn der Temination I die Werte drastisch
an. Akkumulationsraten des CaCO; erreichen relativ hohe Werte in den

Zeitabschnitten #lter als 60 ka und mit Beginn der Termination I (max.
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GKG 21529-7
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Abb. 20. Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes des GKG 21529.

0.05 g*cm~2*ky-!'). Zwischenzeitlich sind die Kalziumkarbonat-Akkumula-
tionsraten (berwiegend sehr niedrig und durch geringe Variationen cha-
rakterisiert. Einheitliche Werte kénnen bei den Akkumulationsraten des
organischen Kohlenstoffes festgestellt werden, die allgemein bei 0.001

g*cm 2*ky-! liegen und im Holoz#n bis auf 0.005 g*cm 2*ky-! ansteigen.
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6 ERGEBNISSE DER SEDIMENTANALYSE

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Gesamtsedimentparameter
und der Komponentenanalyse am Beispiel charakteristischer Sedimentkerne
aus den verschiedenen Sedimentationsgebieten dargestellt und ver-
glichen. Dabei werden die Kerne entsprechend ihrer Teufe und Sediment-

alter beschrieben

6.1 Quantitative Darstellung des Kalziumkarbonatgehaltes, des orga-

nischen Kohlenstoffgehaltes und der Foraminiferen im Sediment

Die Kalziumkarbonatgehalte (CaC0O;) in den Kernen des Yermak-Plateaus
und des Nansen-Beckens werden durch Werte von O bis 20 Gew.-% charakte-
risiert (Abb. 21, 22). Eine Ubereinstimmung der CaCO; -Kurve zeigen die
Kerne vom Yermak-Plateau und aus dem zentralen Nansen-Becken nur mit
Beginn der Termination I (0.5 Gew.-% CaCO;) und mit ansteigenden
Kalziumkarbonatwerten wdhrend des Holoz#dns (bis 13 Gew.-%). Die librigen
Zeitabschnitte 1in den Kernen vom Yermak-Plateau und vom Nansen-Becken
sind durch mehr oder weniger starke Variation der Kalziumkarbonatwerte
gekennzeichnet, die keine Ubereinstimmung erkennen lassen. Der Kern
aus dem zentralen Nansen-Becken (KAL 21521) weist einen sehr markanten
Wechsel der Minima und Maxima im Kalziumkarbonatgehalt auf. Deutliche
CaCO;-Minima treten in den Sedime iten auf, die #lter als 150 ka sind,
zwischen 112 und 95 ka, 60 und 45 ka und wdhrend der Termination I und
kénnen mit Foraminiferen-freien Zonen korreliert werden. Deutlich er-
hohte Kalziumkarbonatwerte treten auf dem Yermak-Plateau nur im mittle-
ren Stadium 5 und 2 auf und korrelieren mit dem Vorkommen kalkiger
Foraminiferen. Allgemein zeigen die Kalziumkarbonatgehalte auf dem Nan-
sen-Gakkel-Riicken (Ab. 23, 24, 25) ein relativ einheitliches Bild,
welches sich von den Kernen des Yermak-Plateaus und des Nansen-Beckens
deutlich unterscheidet. Die Kalziumkarbonatgehalte auf dem Nansen-Gak-
kel-Riicken sind iiberwiegend geringer mit maximalen Werten von 9 Gew.-%
CaCO; . Die Sedimente &lter als 130 ka sind durch Werte von O bis b
Gew. =% CaC0O; gekennzeichnet und zeigen vereinzelte {bereinstimmungen.

Der Zeitraum jlinger als 130 ka zeigt im CaC0O;-Gehalt eine relativ gute
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SL 21533-3
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Abb. 21. Gegeniiberstellung des Kalziumkarbonatgehaltes und des orga-
nischen Kohlenstoffgehalte mit der Anzahl Foraminiferen pro
Gramm Trockensediment des SL 21533.

Korrelation, mit erhdhten Kalziumkarbonatgehalten gegeniiber den #dlteren
Sedimenten. Die GKG vom Nansen-Gakkel-Riicken werden durch deutliche
Wechsel der CaCO;-Kurven charakterisiert. ErhShte Kalziumkarbonatwerte
werden in den GKG wdhrend der Zeitrdume um 70 ka und 60 ka sowie
wiahrend der Termination I ermittelt (4 bis 8 Gew.-% CaCO;) und konnen
mit dem verstirkten Vorkommen planktischer und benthischer Foraminife-
ren korreliert werden. Ein deutlicher Anstieg der CaC0; -Gehalte kann im

Holoz#n beobachtet werden (bis 9 Gew.-%), mit einem Minimum das in fast
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KAL 21521-15
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Abb. 22. Gegeniiberstellung des Kalziumkarbonatgehaltes und des orga-
nischen Kohlenstoffgehaltes mit der Anzahl Foraminiferen pro
Gramm Trockensediment des KAL 21521,

allen Kernen vom Nansen-Gakkel-Riicken beobachtet werden kann wund mit
einem Alter von 11 bis 9 ka datiert wird.

Die organischen Kohlenstoffgehalte (TOC) der Kerne des Nansen-
Beckens werden durch relativ hohe TOC-Gehalte charakterisiert, die
zwischen O.4 und 1.8 Gew.-% schwanken. Im KAL 21521 (zentraler Nansen-
Becken) folgt die TOC-Kurve weitestgehend der Kalziumkarbonatkurve. Die

Sedimente des Yermak-Plateaus (SL 21533) zeigen einen iiberwiegend ein-
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KAL 21524-2 KAL 21525-7
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Abb. 23. Darstellung des Kalziumkarbonatgehaltes und des organischen
Kohlenstoffgehaltes der KAL 21524 und 21525.

heitlichen Verlauf der TOC-Werte (durchschnittlich 0.8 Gew.-%). Nur im
ausgehenden Stadium 5 bis in das Stadium 4 hinein (275-230 cm), kann
ein TOC-Maximum von 1.6 Gew.-% beobachtet werden. Auch w#hrend der
Termination I wurde ein geringeres Maximum von 1.2 Gew.-% TOC festge-
stellt. Die organischen Kohlenstoffgehalte in den Kernen vom Nansen-
Gakkel-Riicken zeigen in den Sedimenten die &lter als 130 ka sind eine

starke Variation (0.4 bis 1.7 Gew.-% TOC) und kénnen mit dem Vorkommen
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GKG 21528-7

CaCoO 3 TOC PLANK. FOR. BENTH. FOR.
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Abb. 24. Gegenliberstellung des Kalziumkarbonatgehaltes und des orga-
nischen Kohlenstoffgehaltes mit der Anzahl Foraminiferen pro
Gramm Trockensediment des GKG 21528,

von Kohlepartikeln korreliert werden. Die TOC-Gehalte sind wdhrend des
gesamten Zeitraumes zwischen 130 ka und denm Ende des Hochglazials
relativ gering (0.3 Gew.-%). Ein deutlicher Anstieg des organischen
Kohlenstoffes kann mit Beginn der Termination I festgestellt werden und
erreicht im Holoz#n Werte von 0.6 bis 1 Gew.-% TOC. Dieser Anstieg im
TOC-Gehalt korreliert gut mit dem Anstieg der biogenen Produktion
benthischer und planktischer Foraminiferen.

Die Anzahl der planktischen und benthischen Foraminiferen pro Gramm
Trockensediment (plank./benth. For./ g Sed.) weisen in den Sediment-
kernen des Yermak-Plateaus und des Nansen-Beckens ein zum Teil Uberein-

stimmendes Vorkommen auf. Foraminiferen-freie Bereiche wechseln mit
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GKG 21529-7

CaCO 3 TOC PLANK. FOR. BENTH. FOR.
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Abb. 25. Gegenilberstellung des Kalziumkarbonatgehaltes und des orga-
nischen Kohlenstoffgehaltes mit der Anzahl Foraminiferen pro
Gramm Trockensediment des GKG 21529.

dem Vorkommen planktischer und benthischer Foraminiferen. Die #&lteren
Sedimente im Nansen-Becken sind bis ca. 60 ka frei von benthischen
Foraminiferen, auf dem Yermak-Plateau treten benthische Foraminiferen
zeitgleich mit planktischen Foraminiferen auf. Ein deutlicher Anstieg
der Foraminiferengehalte wird auf dem Yermak-Plateau im letzten Hoch-
glazial festgestellt, das im zentralen Nansen-Becken biogen-frei ist.
Erst im Holoz#n wird in beiden Kernen ein deutlicher gleichzeitiger
Anstieg der Foraminiferenanzahl beobachtet. Das Auftreten der kalkigen
Organismen korreliert mit erhdhten CaC0O,-Gehalten. Die Gehalte plank-
tischer und benthischer Foraminiferen pro Gramm Sediment auf dem Nan-

sen-Gakkel-Riicken zeigen allgemein ein =zeitgleiches Vorkommen. Mit
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Beginn der Termination I wird ein deutlicher Anstieg der planktischen
und benthischen Foraminiferen beobachtet (max. 30000 plankt. For./g
Sed. und max. 250 benth. For./g Sed.). Unterschiede im Vorkommen
planktischer und benthischer Foraminiferen pro Gramm Sediment im Nan-
gen-Becken und auf dem Nansen-Gakkel-Riicken bestehen in den relativ
langen Foraminiferen-freien Zeitabschnitten im Nansen-Becken und Yer-
mak-Plateau und dem nahezu st#ndigen Vorkommen von Foraminiferen im
Bere;ch des Nansen-Gakkel-Riickens. Allgemein korrelieren die kalkigen
biogenen Komponenten mit den CaCO;-Kurven im Nansen-Becken, Yermak-

Plateau und dem Nansen-Gakkel-Riicken,

HI (mgHCIgC)

200
4
100 o
-] | ]
® [
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0 1 1 i 1 | I ] ] 1 |
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Abb. 26. Kohlenwasserstoffindex (HI) 1ist gegen Maturitdtsparameter
(Temperatur,,,) ftr TOC-reiches Sediment im Kern SL 21533
(Yermak-Plateau) im Stadium 4 dargestellt. Eingezeichnet sind
die Uberginge der Kerogentypen III und IV ( terrigenes orga-
nisches Material).

6.2 Qualitatives Ergebnis der organisch-petrographischen Untersuchungen

am Beispiel eines TOC-Maximums in SL 21533 (Yermak-Plateau)

Das organische Material im TOC-Maximum des Sedimentkernes SL 21533
vom Yermak-Plateau ist charakterisiert durch niedrige Wasserstoffindex-
werte (67 bis 100 mg HC/gC; Abb. 26) und niedrige bis mittlere C/N-
Verh#ltnisse (7 bis 14; Abb. 27). Bei dem Material handelt es sich also

hauptséchlich um den Kerogentyp III/IV.
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Die Abschétzung der relativen Haufigkeit der identifizierbaren
Mazerale ergab folgende Verteilung in abnehmender Reihenfolge:
- Am haufigsten treten dunkelgraue bis dunkelbraune Huminite/Vitrinite
auf, die h#aufig starke Zersetzungserscheinungen aufweisen und vereinzelt
abgerundet sind. Eine braunrote Farbe deutet bei wenigen Phytoklasten
vermutlich auf eine Bitumisierung hin. Die GréBe der Komponenten schwan-
ken zwischen 5 und > 50 um mit einem Haufigkeitsmaximum bei 5-10 pm.
Sie bilden die gréBten Komponenten im Sediment.
- Hellgraue Vitrinite, sind Uberwiegend < 12 pum und =zeigen h#ufig
Zersetzungserscheinungen.
- Liptodetrinite, die als fadenfdrmige, fluoreszierende Substanzen
auftreten, lassen sich jedoch nicht weiter zuordnen. Neben den
Liptodetriniten gehéren die wenigen erkennbaren gréBeren Partikel zu den

Sporiniten.

10

0.1 0.2
N (%)

Abb. 27. Charakteristische C/N-Verh#ltnisse eines TOC-reichen Sedimentes
im Kern SL 21533 (Yermak-Plateau) im Stadium 4, Die Werte
zeigen eilne enge Variationsbreite im Bereich der "terrigenen"
Einstufung.
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- Kohlebruchstiicke mit einer Gréfe von 10-50 pm, zeigen eine einheit-
liche Reflexion (Braunkohle), die der der helleren Vitrinite ent-
spricht.

- Organisch reiche, aufgearbeitete "Sedimentklasten" mit einer bunt re-
flektierenden mineralischen Matrix deutet auf einen hohen Tongehalt
und hohen Gehalt an fluoreszierenden Partikel hin.

- Eindeutig =zu identifizierende Inertinite mit typischen Merkmalen

(Bogenstruktur, Farbe) treten nicht auf.

SL 21533 KAL 21521 KAL 21524 KAL 21525

Yermak-Plateau Nansen Basin Nansen-Gakkel-Ridge

> 63 um > 63 um > 63 um > 63 um

OXYGEN ight-% ight- ight-% ight-%

SOTOPE (weight-%) (weight-%) (weight-%) (weight-%)

STAGES 40
TV I B |

1
2

500
Depth (cm)

Abb. 28. Grobfraktionsanteile (> 63 pm) der SL und KAL aus dem dstlichen
Arktischen Ozean und Korrelation der Sauerstoffisotopenstadien

(nach KOHLER in Vorb.) von SL 21533 (Yermak-Plateau) .
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6.3 KorngrdBenverteilung der Grobfraktion (> 63 pm)

Die Darstellung der Sandfraktion (> 63 pm) ist der Abbildung (28)
zu entnehmen, Die erste Kolumne stellt die Sauerstoffisotopenstadien
des 6180 datierten SL 21533 vom Yermak-Plateau dar.

Die > 63 pm-Anteile in den peiden Kernen (SL 21533 und KAL 21521)
zeigen einen relativ gleichférmigen, stark wechselnden Kurvenverlauf
an, Eine gute Ubereinstimmung zeigen auch die Kerne vom Nansen-Gakkel-
Riicken (KAL 21524, 21525) mit einer gut korrelierbaren Sandgehaltskurve
im Zeitraum dlter als 130 ka, die zwei zeitgleiche Sandgehaltsminima
(KAL‘21524: 200 cm und 380 cm, KAL 21525: 200 cm und 330 cm) aufzeigen.
In beiden Kernen ist ein drastischer Rickgang der Grobfraktionswerte
von 30 auf 10 Gew.-% zu verzeichnen. Allgemein schwanken die Sandgehal-
te zwischen O und 30 Gew.-%. Vor allem die Sedimente #lter als 130 ka
sind in allen Kernen durch relativ hohe Werte gekennzeichnet. Im
ﬁbergang zu den Sedimenten die jinger als 130 Kka sind, zeigen sie
eineﬁ deutlichen, gleichzeitigen Riickgang zu allgemein geringeren Grob-
fraktionsgehalten. Erhohte Sandgehalte, die sich mit geringen Anteilen
abwechseln und gut korrelieren lassen, treten episodisch in den Kernen
vom Yermak-Plateau und dem Nansen-Becken auf und dokumentieren einen

vergleichbaren Sedimentationsraum., Dieser unterscheidet sich deutlich

GKG 21524 GKG 21527 GKG 21528 GKG 21529
Nansen-Gakkei-Ridge
> 63 um > 63 um > 63 um > 63 um
OXYGEN . . o .
(weight-%) (weight-%) (weight-%) (weight—%)
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STAGES 0 200 O 20 0 20 0 20
) 'SR O T B | (I T 1l
5 T
1
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3
4
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Abb. 29. Grobfraktionsanteile (> 63 pm) in den CGKG des Nansen-Gakkel-
Riickens und Korrelation der Sauerstoffisotopenstadien (nach

KOHLER in Vorb.) .



von dem des Nansen-Gakkel-Riickens. Die GKG, die den Zeitraum von ca.
70 ka bis zum Holoz#n dokumentieren (Abb. 29), sind durch niedrige
Sandgehalte gekennzeichnet (2 bis 18 Gew.-%). Die Kerne zeigen charak-
teristische, {liberwiegend gut korrelierbare Wechsel der Grobfraktion,
mit maximalen Werten von 12 bis 18 Gew.-% > 63 pm. In fast allen Kernen
ist ein markanter Sandgehaltsanstieg mit Beginn der Termination I a =zu
beobachten und ein Rilickgang der Kurve zu einem Minimum wghrend der
Termination I b. AnschlieBend ist ein Anstieg der Werte im Holoz&n zu

verzeichnen.

6.4 <Qualitative und quantitative biogene und lithogene Partikelzusam-
mensetzung der Grobfraktion (> 63 pm)

Die Variationen der biogenen und lithogenen Partikel der Grobfrak-
tion weisen auf signifikante Anderungen der Sedimentationsverh#ltnisse
auf dem Yermak-Plateau, dem Nansen-Becken und dem Nansen-Gakkel-Riicken
hin. Drastische Verdnderungen der Partikelzufuhr k&nnen sowohl bei den
biogenen Komponenten als auch bei den lithogenen Komponenten beobachtet
werden (Abb. 30, 31, 32).

Die biogenen Partikel zeigen in den Kernen vom Yermak-Plateau und
dem Nansen-Becken ein nahezu zeitlich iibereinstimmendes Auftreten. Auf
dem Nansen-Gakkel-Riicken ist die Verteilung der biogenen Komponenten,
mit Ausnahme einiger Horizonte in den Sedimenten die dlter als 130 ka
sind, auf den jlingeren Abschnitt begrenzt. Dieses Verteilungsmuster
zeigt die unterschiedlichen Sedimentationsbedingungen im Nansen-Becken
und dem Nansen-Gakkel-Riicken auf. Planktische Foraminiferen erreichen
im Bereich des Yermak-Plateaus Werte von 1 bis 2 Gew.-% mit einem um
den Faktor 10 verringerten Anteil benthischer Foraminiferen. Ein markan-
tes Maximum der biogenen Komponenten kann im letzten Hochglazial festge-
stellt werden, mit deutlich erhdhten Werte der planktischen (18 Gew.=%)
und benthischen Foraminiferen (1.7 Gew.-%). Im Nansen-Becken werden die
biogenen Komponenten, wie in Kap. 2.6 beschrieben, als Kornzahlprozent
(Kz.-%) dargestellt, und treten mit Unterbrechungen (biogen-freie Hori-
zonte) sporadisch im gesamten Kern auf. Ein &hnlicher Verlauf des

Vorkommens biogener Partikel wird auch in den Sedimenten des Yermak-
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Abb. 30. Qualitative Anteile der biogenen und lithogenen Partikel in der
Grobfraktion des SL 21533,
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Plateaus beobachtet. Die Termination I ist in allen Kernen des Yermak-
Plateaus und des Nansen-Beckens durch einen Foraminiferen-freien Hori-
zont charakterisiert. Die Verteilung der biogenen Komponenten in den
Sedimenten die jlnger als 70 ka sind ist im Bereich des Nansen-Gakkel-
Rlickens deutlichen Variationen unterworfen, die jedoch z.T. Korrela-
tionen =zwischen einzelnen Kernen erlauben und am Beispiel zweier GKG
(21528, 21529) dargestellt werden (Abb. 33, 34). Die Sedimente der GKG
um ca. 60 ka zeigen allgemein einen Anstieg der planktischen Foraminife-
ren bis zu 10 Gew.-%, mit einem anschlieBenden Absinken der Werte bis
zum letzten Hochglazial auf 2 Gew.-%. Mit Begin der Termination I
steigen die Anteile der planktischen Foraminiferen drastisch bis auf
max. 12 Gew.-% an. In allen GKG, mit Ausnahme von 21529, wird dieser
Ansgtieg 1im Holoz&n durch ein kurzzeitiges Abknicken der Kurve bei ca.
8.5 ka unterbrochen. Das Auftreten von Schwammnadeln in den Kernen
beginnt 1im letzten Hochglazial und erreicht, nach einem Absinken der
Werte im Ubergang zum Holoz#n seine héchsten Werte (0.1-0.8 Gew.-%).
Aufgrund ihrer geringen Anteile in den GKG 21524, 21527 und 21528 sind
kalkige benthische Foraminiferen nur bedingt aussagef&hig.

Das Vorkommen der lithogenen Komponenten Quarz, Gesteinsfragmente
und Glimmer auf dem Yermak-Plateau und dem Nansen-Becken steht in guter
Ubereinstimmung mit den in Kap. 6.3 beschriebenen Grobfraktionsanteilen
> 63 pm. Hohe Gehalte an lithogenen Komponenten (Quarz: 15 bis 25 Gew.-
%, Gesteinsfragmente: 2 bis 8 Gew.-%, Glimmer: 1 bis 3 Gew.-%) werden
in den Sedimenten beobachtet, die dlter als 130 ka sind. Erhdhte
terrigene Anteile treten auch um ca. 60 ka, wihrend des letzten
Hochglazials und mit Beginn der Termination I auf. Zwischenzeitlich
kdénnen ebenfalls vereinzelte Maxima in den Sedimenten beobachtet wer-
den. Die terrigenen Komponenten in den Sedimenten &dlter als 130 ka
dokumentieren einen drastischen Wechsel der Sedimentation, in dem Quarz
und Gesteinsfragmente 25 bzw. 6 Gew.-% erreichen. Die Sedimente jiinger
als 130 ka sind durch den deutlichen Riickgang dieser Komponenten auf 2
bzw. 1 Gew.-% gekennzeichnet. Die terrigenen Komponenten der GKG, die
den Zeitraum von ca. 70 ka bis rezent dokumentieren, zeigen deutliche
Verdnderungen der Sedimentation an, wobei Quarz, Gesteinsfragmente und
Glimmer eine gute Korrelation aufweisen. Allgemein weisen die GKG bis

in das Holoz#n einen kontinuierlich abnehmenden Trend der terrigenen
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Abb. 33. Qualitative Anteile der biogenen und lithogenen Partikel in der
Grobfraktion des GKG 21528.
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Abb. 34. Qualitative Anteile der biogenen und lithogenen Partikel in der
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Komponenten aauf. Unterbrochen wird dieser generelle Verlauf durch
einzelne Spitzenwerte  VvoOn 6-12 Gew.-% (Quarz) und 1-6  Gew.-%
(Gesteinsfragmente). Ein markanter Anstieg der terrigenen Komponenten
ist in allen GKG mit Beginn der Termination I zu erkennen in dem die
Anteile von Quarz und Gesteinsfragmenten Maximalwerte erreichen. An-
schlieRfend sinken die Anteile der terrigenen Komponenten im Holozé&n
deutlich ab und erreichen Werte von 0.5-1.5 Gew.-% (Quarz) und 0.3
Gew. -5 (Gesteinsfragmente). Aihnliche Werte werden im 7eitraum zwischen

60 ka und dem letzten Hochglazial ernmittelt.

6.5 Ergebnisse der Karbonatl8sung im Eurasischen Becken

Untersuchungen der Karbonatldsung an planktischen Foraminiferen aus
dem 8stlichen Arktischen Ozean ergaben deutliche Unterschiede im LO-
sungsmuster. Die Kerne vom vermak-Plateau und aus dem Nansen-Becken
zeigen #dhnlich hohe Ldsungsindizes (0.5 bis 2.5; Abb. 35). Der Kern vom
Nansen-Gakkel-Riicken ist dagegen durch deutlich geringere Losungsindizes
charakterisiert.

Die Sedimente #lter als 130 ka im Kern vom Yermak-Plateau (SL 21533)
sind durch geringe Losung charakterisiert (0.9-1.5). Der Zeitabschnitt
zwischen 130 ka und 60 ka ist durch deutliche Wechsel der Karbonatld-
sung gekennzeichnet, die zwischen 0.5 und 2.4  schwanken. Foraminife-
ren-freie Bereiche treten swischen 128 bis 108 ka, 90 bis 82 ka und 72
bis 52 ka auf. Ein relativ hoher L&sungsindex (2.0) wird bei ca. 70 ka
peobachtet, dem bis in das altere ca. 52 ka eine Foraminiferen-freie
7one folgt. Die Sedimente bis zur Termination I sind durch Foraminife-
ren-freie Zonen und Bereiche verstirkter Karbonatldsung charakteri-
gsiert. Sie erreichen bei ca. 30 ka einen relativ hohen Lésungsindex
(2.4). Wshrend des letzten Hochglazials sind die Losungsstadien gering
(0.7-1.5). Im Holoz#n, nach einem Foraminiferen-freien Abschnitt wéh-
rend der gesamten Termination I, erreicht die Karbonatldsung einen Wert
von 1.3.

Die Sedimenten des Nansen-Beckens gind zwischen 130 ka und 60 ka
durch eine schwache Karbonatldsung (Indizes von 0.6 bis 1.5) charakteri-

giert, nur beil 60 ka wird ein Lésungsmaximum von 2.0 erreicht. Bereiche
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die keine Foraminiferen enthalten, treten in dem Zeitabschnitt von 110
bis 94 ka und 77 ka bis 62 ka auf. Eine weitere Foraminiferen-freien
Zone tritt zwischen 60-48 ka auf. Daran anschlieBend tritt eine relativ
starke Karbonatldsung auf (2.3), die dann bis zum Beginn des Iletzten
Hochglazials bis auf 0.4 absinkt (keine Losung). W#éhrend des letzten
Hochglazials steigt die Karbonatldsung erneut auf einen relativ hohen
Wert von 2 an und sinkt auf ca. 1 ab und bleibt bis in das Holozén,
unterbrochen von einem Foraminiferen-freien Abschnitt (19-5 ka), auf
dem niedrigen Niveau.

Die Intensitidten der Karbonatl®sung in den Sedimenten des Nansen-
Gakkel-Riickens =zeigen ein v6llig anderes Losungsmuster als die Becken-
sedimente und die Sedimente vom Yermak-Plateau. Die Karbonatldsung im
GKG 21524 schwankt zwischen keiner und geringer Ldsung (0.3 bis 1.3).
Deutliche‘Unterschiede in der L&sungsintensit#dt treten um 20 ka auf, wo
die Werte von 1.2 auf 0.4 absinken und nur bei 10.5 ka auf 0.8
ansteigen, um dann erneut Werte von 0.4 zu erreichen. Der Zeitabschnitt
#lter als 20 ka bis zum Kernende bei ca. 70 ka ist durch sehr

gleichférmige L&sungindizes (um 1.0) charakterisiert.

73




7 SPATQUARTARE PALAQ-0ZEANOGRAPHIE IM OSTLICHEN ARKTISCHEN OZEAN

In den folgenden Kapiteln sollen die paldo-ozeanographisch-klima-
tischen Verinderungen des Arktischen Ozeans anhand der Ergebnisse der
Sedimentanalyse und der Bestimmung der Karbonatldsung diskutiert wer-
den. Die ermittelten Daten des Gesamtsedimentes und der Zusammensetzung
der Grobfraktion liefert Antworten auf die Entwicklung des Ablagerungs-
raumes und der Sedimentationsprozesse in den Teilbereichen des Ost-
lichen Arktischen Ozeans. Mit Hilfe spezifischer Sedimentparameter
(Korngrofenbestimmungen, Grobfraktionsgehalte, CaC0O;-Gehalte, orga-
nische Kohlenstoffgehalte, mikropaldontologische Untersuchungen und
Fluxraten des Sedimentes sowie der L&sungmuster planktischer Foraminife-
ren) soll, das ozeanische Zirkulationssystem im &stlichen Arktischen
Ozean wihrend der letzten 250.000 Jahre aufgezeigt werden (Abb. 36).
Dabei werden die wesentlichen sedimentologischen Ergebnisse zusammen-
fassend dargestellt, um die in Kap. 1 genannten Ziele aufzuzeigen und

zu diskutieren.

7.1. Sedimentationsprozesse und Ver#nderlichkeit arktischer Sedimente
Terrigene Eintragsmechanismen und Darstellung des Sedimentationsraumes

Die Bildung und der Zerfall der groRen arktischen Eisschilde Uber
Skandinavien und Teilen Nord-RuBlands sowie des Laurentischen Eisschil-
des in Nordamerika fiihrte zu starke Auswirkungen auf die Sedimentation
in den arktischen Tiefseebecken. Eine besonders dominierende Rolle bei
der Sedimentation spielen die groBen Mengen terrigen, durch Gletscher
und Meereis transportierten Materials in hohen Breiten. Sie fﬁhrenr
episodisch zu hohen Sedimentations- und Akkumulationsraten und tragen
zu einer starken Verdiinnung der biogenen Komponenten bei. Mit zunehmen-
der Vereisung in den Glazialen und vorriickenden Gletschern auf die
Schelfregionen, werden Schelfsedimente von den kontinentalen Eismassen
in die angrenzende Meeresgebiete verfrachtet. Nach HENRICH et al.
(1989b) und ELVERH@I & HENRICH (im Druck) werden durch "surge-Ereignis-

se" wihrend maximaler Eisausdehnung eine groBe Anzahl kalbender Eis-
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Abb, 36. Zusammenfassung der Resultate der sedimentologischen Unter-

suchungen und der Pal#o-Ozeanographie im 6stlichen Arktischen
Ozean unter Einbeziehung der Meeresspiegelkurve (nach CHAPPELL
& SHACKLETON 1986). Die Gesamtsedimentparameter und der Sandge-
halt sind in Akkumulationsraten angegeben; die Angabe der
planktischen wund benthischen Foraminiferen ist qualitativ
(Strichbreite = nachweisbar, vorhanden, deutlich vorhanden,
dominant).
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berge mit ihrer eingearbeiteten Sedimentfracht von den Schelfen in die
Tiefseeregionen verfrachtet und bewirkt eine schnelle episodische Akku-
mulation eistransportierten Materials. Mit Beginn der Deglaziation und
steigendem Meeresspiegel werden die kontinentalen Eismassen auf den
Schelfen aufschwimmen, was zum Abbrechen groBer Gletscherteile fiihrt.
Ein zus#tzlicher Sedimenteintrag erfolgt nach PFIRMAN & SOLHEIM (1989)
von der Gletscherbasis durch eine sedimentbeladene Schmelzwassefsuspen-
sion an der Gletscherfront., Dieses Material, das haupts#dchlich in der
terrigenen Feinfraktion (< 63 um) vorliegt, wird iiber weite Strecken
durch Oberfléachenstrdmungen parallel zu den Eisr#ndern verfrachtet und
fihrt durch die Tribung des Oberfldchenwassers zu einer Reduzierung der
biogenen Produktion. Ein weiterer terrigener Sedimenteintrag erfolgt
durch Meereisbildung auf den flachen Schelfen (s. Kap. 1.2), wo bedeu-
tende Mengen feinkdrniger Schelfsedimente in das Meereis inkorporiert
werden und wé8hrend saisonaler Abschmelzphasen zur Sedimentation bei-
tragen.

Die oben beschriebenen terrigenen Eintragsmechanismen bewirken eine
starke Verdliinnung der biogenen Komponenten, so daB die biogene Produk-
tion im Arktischen Ozean, die in den Sedimenten dokumentiert wird, nur
in Verbindung mit dem Eintrag terrigenen Materials gesehen werden muB.
Demnach sind Absch#dtzungen biogener Produktivitdtsraten nur in Verbin-
dung mit Bilanzierungen des terrigenen Eintrages mdglich. Die gesamte
Sedimentabfolge in den Kernen des 6stlichen Arktischen Ozeans bis in
das Holozé&n 1ist durch eine mehr oder weniger starke Meereig-
/Eisbergbedeckung charakterisiert, die aus einer deutlichen terrigenen
Uberprdgung der Sedimente abgeleitet werden kann., Allgemein weisen
daher hohe Sedimentationsraten und Gesamtsediment-Akkumulationsraten
(ARg, 1 und AR>63pm) sowie verstédrkter terrigener Partikeleintrag auf
den EinfluB von "surge-Ereignissen" auf den Kontinenten und/oder ab-
schmelzende Eisberge bzw. Meereis hin. Diese genannten Parameter werden
von HENRICH et al. (1989b) und ELVERH@I & HENRICH (1990) als wichtig-
ste glaziomarine Sedimentationsprozesse wdhrend glazialer Zeiten ange-
nommen, HAufig sind diese Abschnitte durch das Fehlen biogener Komponen-
ten und durch erhthten terrigenen Materialeintrag charakterisiert, wo-
raus geschlossen werden kann, daB der oben beschriebene terrigene

Verdlinnungseffekt ausschlaggebend fiir das Ausbleiben der biogenen Kompo- -
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nenten 1ist. Besonders in Deglaziationsphasen, in denen grofe Mengen
terrigenen Materials zur Verdinnung der biogenen Komponenten beitragen,
bewirkt der zus#tzliche Schmelzwasserzustrom eine niedrig-saline Oberfl-
dchenwassermasse. Dadurch kommt es zus#dtzlich zu der terrigenen Ver-
diinnung auch zu einer eingeschrinkten biogenen Produktion, mit der
Folge, daB Sedimente durch das Fehlen von biogenem Material gekennzeich-
net sind. Reduzierte Sedimentationsraten und verringerter Eintrag terri-
gener Komponenten sowie das Auftreten von biogener Komponenten und
allgemein hohere Kalziumkarbonatgehalte kdnnen mit Interglazialen korre-
liert werden. Widhrend dieser Zeiten wird feinkdrniges terrigenes Mate-
rial in arktischen Regionen hauptséchlich durch Meereistransport in die
Tiefseebecken eingetragen. Das KorngréBenspektrum des meereistranspor-
tierten Materials ist sehr feink&rnig (s. PFIRMAN et al. 1989, 1990,
WOLLENBURG 1991) und dominierend fiir die Sedimentation in hohen Brei-
ten.

Unterschiedliche r#umliche Sedimentationsbedingungen lassen eine Ein-
teilung in kontinentnahe und pelagische Bereiche zu, die jedoch auch
zeitliche Ver#dnderungen aufweisen. Die Kerne des silidlichen Nansen-
Beckens sind aufgrund ihrer geographischen Lage durch einen starken
terrigenen Einfluf vom Schelf charakterisiert, der in Form von turbi-
ditischen Einschaltungen im Sediment (starke Variabilit#dt des Sandgehal-
tes) beobachtet werden kann. Markante Sandgehaltsmaxima treten bevor-
zugt in Glazialen oder in Deglaziationsphasen oder Zeiten drastisch
verstdrkter Sedimentation auf, wenn durch Eistransport erhebliche Men-
gen terrigenen Materials in die Tiefseebecken gelangen. Die terrigenen
Eintragsprozesse in die Tiefsee finden vor allem in Sp#itglazialen oder
in frithen Deglaziationsphasen mit niedrigen oder steigenden Meeres-
spiegelstidnden statt sowie episodisch in Glazialen (s. THIEDE et al.
1986). Allgemein nimmt die Sedimentationsrate mit zunehmender Entfer-
nung vom Kontinentalhang ab und erreicht in den Sedimenten vom Nansen-
Gakkel-Riicken in den Sedimentschichten mit einem Alter von weniger als
ca. 100 ka Raten von wenigen mm/ky, wie die chronostratigraphischen
Ergebnisse von MIENERT et al. (1990), BOHRMANN (1991) und KOHLER (in
Vorb.) erkennen lassen. Zu gleichen Ergebnissen kommen aufgrund magne-
to- und biostratigraphischen Untersuchungen NOWACZYK & BAUMANN (subm.).

Sedimentationsraten gleicher GroBenordnung (mm/ky) wurden u.a. von AKSU
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& MUDIE (1985), MACKO & AKSU (1986) und CLARK et al., (1986) im
Amerasischen Becken ermittelt, wo die Kerne Alter von ca. 4 ma (s.
SCOTT et al. 1989) aufweisen.

Im Gegensatz dazu zeigen die Sedimente die #lter als 130 ka sind im
Nansen-Gakkel-Riicken Sedimentationsraten, die mehrere Zentimeter
(NOWACZYK & BAUMANN 1990, BOHRMANN 1991) erreichen. Die drastischen
Wechsel in der Sedimentation (mm-dm/ky) beschriénken sich  auf das
Eurasische Becken und scheinen ihren Ursprung in der Verlagerung der
damaligen Transpolaren Drift zu haben, die sich weiter nach Westen
verlagerte und mehr Material aus dem sibirischen Raum transportierte.
Diese Anderung in Verbindung mit einer erheblich gréBeren Ausdehnung
der Vergletscherung im Eurasischen Raum kann im vorletzten Glazial zZu
den verdnderten Sedimentationsbedingungen gefiihrte haben, die in allen
Kernen aus dem 6stlichen Arktischen Ozean und der FramstraBe beobachtet
werden konnen (s. SPIELHAGEN 1990, KUBISCH 1991) . Der Nansen-Gakkel-
Ricken liegt offensichtlich in einer {bergangszone zwischen niedrigen
Sedimentationsraten im Amerasischen Becken und hohem terrigenem Eintrag
im Bereich der Transpolar Drift im Eurasischen Becken, die =zeitlichen
Veranderungen unterworfen war. Nach MACKO & AKSU (1986) und MARQUARD &
CLARK (1987) sind die verschiedenen Bereiche des Arktischen Ozeans
durch unterschiedliche Sedimentationsregime charakterisiert, die wh~

rend des gesamten Quartédrs vorherrschten.

Karbonatproduktion

Eine Karbonatstratigraphie, wie sie in Kernen aus der Norwegisch-
Grénlindischen See méglich ist (u.a. KELLOGG 1977, 1980) ist im Ost-
lichen Arktischen Ozean nicht anwendbar. Deutliche Ver#nderungen, die
in niedrigen und mittleren Breiten wdhrend der Glaziale und Interglazia-
le charakteristisch sind, fehlen in den Sedimenten des Eurasischen
Beckens. Sedimentfallen-Untersuchungen aus dem Lofoten-Becken und vor
der Bireninsel (HONJO et al. 1987, SAMTLEBEN & BICKERT 1990) =zeigen
eine Abnahme der pelagischen Karbonatproduktion im Norwegenstrom ent-
lang seines Weges nach Norden. In der Framstrafe und im Grénland-

Becken, die st#ndig oder {iberwiegend von Meereis bedeckt sind und damit
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vergleichbare Meereisbedingungen aufweisen wie der Ostliche Arktische
Ozean, reduziert sich der Karbonateintrag nach ELVERHPI & HENRICH (im
Druck) auf die HH1lfte bis ein Drittel des Gesamteintrages im Norwegen-
strom. Der Kalziumkarbonatgehalt in glaziomarinen Sedimenten hoher Brei-
ten wird durch eine Anzahl von Faktoren beeinfluBt, die nach RAMM
(1989) in der Variation der biogenen Produktion, dem Eintrag von nicht-
biogenem klastischem Karbonat und der Karbonatldsung bestehen. Generell
kann eine Ubereinstimmung der Karbonatkurven mit dem Vorkommen plank-
tischer und benthischer Foraminiferen und Coccolithen (BAUMANN 1990) in
den Kernen beobachtet werden. Die planktische Foraminifere N. pachy-
derma sin., die nach SPINDLER (1990) im arktischen und antarktischen
Meereismilieu eine hohe Verbreitung aufweist, ist ebenso wie die Ver-
breitung der drei taxonomischen Coccolithengruppen: C. pelagicus, E.

huxleyt uﬁd Gephyrocapsa Arten (BAUMANN 1990) haupts#dchlich verantwort-

lich fiir die Karbonatgehalt arktischer Sedimentkerne. Coccolithen tre-
ten nach BAUMANN (1990) mit Unterbrechungen hauptsidchlich in den
"wirmeren" Zeitabschnitten auf. Ein #hnliches Bild zeigen die plank-
tischen und benthischen Foraminiferen, deren Anteil im Holozdn einen
deutlichen Anstieg 1in allen Kernen des Ostlichen Arktischen Ozeans
aufweist und das Wiedereinsetzen des Westspitsbergenstromes und die
damit verbundenen verbesserten 6kologischen Bedingungen der gegen-
wirtigen Warmzeit widerspiegelt. Ein vergleichbares Bild der H#&ufig-
keitsverteilung planktischer und benthischer Foraminiferen im Nansen-
Becken w#hrend des letzten Interglazials (Stadium 5) kann nicht festge-
stellt werden. Nach BAUMANN (1990) ist die H#ufigkeitsverteilung von
Coccolithen im 8stlichen Arktischen Ozean wédhrend des Isotopenstadiums

5 vergleichbar mit der des Stadiums 3.

Karbonatldsungsprozesse

Die Karbonatldsung im &stlichen Arktischen Ozean kann in zwel
Bereiche geteilt werden. Die Sedimente des Nansen-Beckens, die allge-
mein durch relativ schlechte Karbonaterhaltung charakterisiert werden
und die Sedimente des Nansen-Gakkel-Riickens, die allgemein eine ausge-

sprochen gute Karbonaterhaltung aufweigsen. Die Ursache des Erhaltungszu-
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standes der planktischen Foraminiferen im Sediment kdnnen in Verbindung
mit korrosiven Bodenwassermassen gesehen werden. Da die Sedimente des
Nansen-Beckens durch den relativ hohen Eintrag organischen Materials
gekennzeichnet sind, besteht die Moglichkeit der Bildung korrosiver
Bodenwassermassen durch die Oxidation des organischen Materials. Jedoch
ist der gréBRte Teil des organischen Materials im 6stlichen Arktischen
Ozean terrigenen Ursprungs (s. Kap. 6.2) und daher dinert und kann
folglich nur untergeordnet zur Bildung CO,-reicher Bodenwassermassen
beitragen. Der geringe Anteil marinen organischen Kohlenstoffes kann in
Verbindung mit O,-reicher Wassermassen oxidiert werden und zur Bildung
leicht korrosiver Bodenwassermassen beitragen. Diese Mechanismen sind
mitverantwortlich fiir die allgemein schwache Kalziumkarbonatldsung im
stlichen Eurasischen Becken. Fiir die Bestimmung guter bzw. schlechter
Durchliiftung der Bodenwassermassen kann das Vorkommen von epibenthisch
filtrierenden Organismen und die Karbonaterhaltung planktischer Fora-
miniferen verwandt werden. Allgemein kann das gleichzeitige Auftreten
von kalkigen benthischen und planktischen Foraminiferen in Verbindung
mit geringer terrigener Grobfraktion und schwacher Karbonatldsung als
Anzeichen fiir gut durchliiftete Sedimente angenommen werden. Das Fehlen
benthischer Foraminiferen deutet auf eingeschrénkte tkologische Bedin-
gungen hin, die in Verbindung mit schlechter Kalziumkarbonaterhaltung
planktischer Foraminiferen auf CO,-reiche, korrosive Bodenw#sser hinwei-
sen, Durch Abschottung des Oberfléchenwassers mit einer geschlossenen
Meereisdecke oder einer Schmelzwasserlinse kann eine Vermischung der
Wassersdule eingeschr#énkt werden. Oxidation von marinem organischem
Material am Meeresboden und eine verringerten Bodenwasserzirkulation
und Bodenwassererneuerung filhren zu einer Zunahme der Karbonatldsung
(HENRICH et al. 1989b). Die Reaktivierung der vertikalen Durchmischung
fiihrt dann zu einer Zunahme des Sauerstoffes im Bodenwasser. Eine
weitere Moéglichkeit der Karbonatldsung liegt in der beschriebenen
"prine-Bildung" (s. Kap. 3.4), die zu korrosiven Bodenwasser fiihren
kann und vor allem die Schelfregion und den Kontinentalhang beeinfluft.
Die "brines" flieBen dann als Bodenwasser den Kontinentalhang hinab,
bis sie sich mit Zwischenwassermassen gleicher hydrographischer Bedin-
gungen vermischen oder als Bodenwasser die Beckenregionen beeinfluBen.

Der maBgebliche Faktor, der die biogenen Verteilung in den Sedimen-
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ten des Ostlichen Arktischen Ozean steuert, ist nicht die Karbo-
natl&sung, sondern der starke, lberprégende terrigenen Sedimenteintrag,
der hauptsdchlich verantwortlich ist fiir die Foraminiferen-freien Zo-
nen. Nur untergeordnet sind Foraminiferen-freie Bereiche hauptsédchiich

durch starke Kalziumkarbonatldsung verursacht.,

7.2 Sedimente des Zeitraumes 220 ka bis 130 ka

Die  Sedimente dieses Zeitraumes wurden beeinfluf3it durch die
ozeanisch~klimatischen Bedingungen des vorletzten Glazials, das den
Sauerstoffisotopenstadium 6 (186-128 ka) entspricht und einen "warmeren"
Abschnitt, der dem Isotopenstadium 7 (> 186 ka) zugeordnet werden kann,
In Verbindung mit diesen klimatischen Verdnderungen erfolgten
Meeresspiegelschwankungen, die bis zu 130 m (CHAPPELL & SHACKLETON
1986) unter das heutige Niveau absanken und drastische Auswirkungen auf
die Sedimentation des Arktischen Ozeans hatten (s. Abb. 36).

Die '"wdrmere" Phase, die in den Sedimenten dokumentiert dist, die
dlter als ca. 185 ka sind, wird gegeniiber den jlingeren Sedimenten des
vorletzten Glazials durch deutlich geringere Sedimentations- und Akkumu-
lationsraten charakterisiert. Als Indiz flir einen w#rmeren Zeitab-
schnitt kann das Vorkommen von planktischen und benthischen Foraminife-
ren sowie ein erhdhter Kalziumkarbonatgehalt angesehen werden. Das
gleichzeitige Vorkommen der benthischen Foraminifere U. oridorsalis,
die im Nordatlantik wahrend Glazial- und Interglazialzeiten auftritt
(STRUCK, mdl. Mitt.) kann in Verbindung mit einem niedriger terrigener
Grobfraktionsanteil im Arktischen Ozean als Indikator fiir "wiArmere",
oder ©&kologisch bessere Abschnitte angesehen werden, Da die Sedimente
dieses Zeitraumes ansonsten fossil-leer sind und das Vorkommen mit
planktischen Foraminiferen zusammenfdllt, wird von dkologisch glinstige-
ren Voraussetzungen ausgegangen, d.h. die Eisdecke zeigte offene Berei-
che mit erhohter biogener Produktion.

Ahnliche Beobachtungen wurden fiir diesen Zeitabschnitt auch im Euro-
pdischen Nordmeer gemacht (s. HENRICH et al. 1989b, BAUMANN 1990).
Durch das Vorkommen von Coccolithen im Stadium 7 der Norwegischen See

weisen GARD & BACKMAN (1990) auf das Vorhandensein offener Wasser-
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flichen hin. Jedoch kann dieser Zeitraum nicht als vollst#ndiges Inter-
glazial angesehen werden. Auch VOGELSANG (1990) deutet anhand stabiler
C- und O-Isotopen aus dem Europ#dischen Nordmeer, das spite Stadium 7
als Analogon zur heutigen gut durchlifteten Arktischen Domaine.

Das Vorkommen biogener Komponenten f#llt in den Bereich eines deut-
lichen Sandgehaltsminimums und ist zeitgleich mit dem Beginn einer
langsamen Meeresspiegelsenkung um ca. 190 ka (CHAPPELL & SHACKLETON
1986), die als Beginn des vorletzten Glazials angesehen werden Kkann.
Das beginnende Hochglazial und der Aufbau eines grofen Eisschildes iber
dem eurasischen Kontinent fiihrte zu einer Fortsetzung der Meeresspiegel-
senkung und zu einer drastischen Zunahme der Sedimentation im Bereich
des Nansen-Gakkel-Rlickens. Das gesamte Glazial (zwischen 186-128 ka)
ist durch deutlich erhshte Sandgehalte und terrigenen Komponenten ge-
kennzeichnet, die auch in KAL 21521 aus dem Nansen-Becken und SL 21533
vom Yermak-Plateau beobachtet werden. Die Sandgehalte erreichen Werte
von 30 bis 50 Gew.-% (s. Kap. 6.3). Erhdhte Anteile der > 500 pm-
Fraktion im frithen Glazial lassen einen leicht verstidrkten terrigenen
Eintrag durch Gletscher/Eisberge vermuten. Durch eine fortschreitende
Meeresspiegelsenkung bis max. 130 m unter das heutige Niveau (CHAPPELL
& SHACKLETON 1986) wihrend des Hochglazials wurde der Bildungbereich
von Meereis und damit die Inkorporation von terrigenem Material auf den
Schelfen weiter drastisch eingeschr#énkt. Meereis, das haupts&chlich auf
den flachen Schelfen des Arktischen Ozeans gebildet wird (s. Kap. 1.2),
inkorporiert groBe Mengen von Schelfsedimenten. Durch einen sinkenden
Meeresspiegel fielen weite Schelfbereiche trocken und standen daher zur
Bildung von Meereis und der Aufnahme von Sedimenten nicht mehr zur
Verfigung. Folglich standen fir den Sedimenteintrag hauptséchlich Glet-
scher und Eisberge zur Verfiligung, die relativ viel terrigene Grobfrak-
tion und geringe Mengen grdberer, terrigener Partikel in den Ozean
transportierten. Untersuchungen des heutigen Meereises zeigen nur sehr
geringe Mengen der > 63 pm-Fraktion im Eis (s. Kap. 1.2), so daB
angenommen werden kann, daB Eisberge einen erheblichen Anteil der
terrigenen Sandfraktion transportieren. Aufgrund der hohen Sandgehalte
und der nur im #lteren Glazial erhshten > 500 pm-Fraktion sowie eines
groRen Eisschildes auf dem eurasischen Kontinent und dadurch verstirkte

Gletscheraktivitat konnte eine Materialaufnahme {iberwiegend durch Glet-
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scher angenommen werden, SPIELHAGEN (1990), der gleiche Beobachtungen
in den Sedimenten in der FramstraBe machte, vermutet als Grund fir die
erhdhten Sandgehalte einen Eintrag von relativ gut sortierten Schelf-
lockersedimenten oder Schmelzwassersanden. Diese wurden méglicherweise
von Eisschilden, die bis an den Schelfrand reichten, aufgenommen und
durch Eisberge in den Arktischen Ozean transportiert. Weitere Hinweise
sind die zahlreichen und weitflé#chig verbreiteten Diamikte im Stadium 6
im Europ#dischen Nordmeer (s. HENRICH et. al. 1989, HENRICH 1990) Fiir
das vorletzte Glazial (entspricht Isotopenstadium 6) wird nach VOGT
(1986) eine weitreichendere Eisbedeékung angenommen als fir das letzte
Glazial, mit einer der groBten Eisausdehnungen der quartéren Vereisung,
die aufgrund von Mor#nenuntersuchungen im russisch-sibirischen Raum
gemacht wurden. Eine teilweise Vereisung der sibirischen Schelfe kann
daher nicht ausgeschlossen werden,

Zwei deutlich erhthte Gesamtsediment-Akkumulationsraten (s. Kap.
5.2) sind anndhernd zeitgleich mit dem Meerespiegelanstieg zwischen ca.
180 bis 170 ka und dem erneuten Absinken nach ca. 170 ka (CHAPPELL &
SHACKLETON 1986) und dokumentieren mdglicherweise Sedimentationsereig-
nisse, die durch Meeresspiegelschwankungen verursacht wurden. Das Auf-
treten von planktischen und benthischen Foraminiferen im Zeitraum zwi-
schen den beiden Akkumulationsmaxima entspricht in der Sauerstoffisoto-
pen-Stratigraphie dem Substadium 6.5 und ist méglicherweise durch den
EinfluBR nordatlantischer Wassermassen im &stlichen Arktischen Ozean
charakterisiert. Diese "wdrmere" Phase, die auch von HENRICH (1989) und
HENRICH et al. (1989b) in der Norwegischen See festgestellt wurde,
zeigt ein deutliches Minimum im Sandgehalt und der Sedimentationsrate
sowie erhdhte Kalziumkarbonatwerte. Wegen des Vorkommens von relativ
gut erhaltenen, kalkigen benthischen Foraminiferen im zentralen Eura-
sischen Becken, koénnen 0,-reiche Bodenwassermassen angenommen werden.

Erhdhte organische Kohlenstoffgehalte (bis zu 2 Gew.-% und Akkumula-
tionsraten bis zu 0.3 g*cm 2%*ky~!) in der #dlteren H&lfte des Glazials
in Verbindung mit sehr hohen Sedimentationsraten und den von BISCHOF et
al. (1990) ermittelten Kohlegehalten der > 500 pm-Fraktion in den
Kernen vom Nansen-Gakkel-Riicken, deuten auf den terrigenen Ursprung des
organischen Materials hin (hohe TOC Akkumulationsraten stimmen mit den

Akkumulationsraten des Gesamtsedimentes und der AR > 63 pm-Fraktion
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iiberein)., Die erhdhten Kohlegehalte stimmen exakt mit den gemessenen
TOC-Maxima {iberein und bestdtigen den iiberwiegend terrigenen Anteil des
organischen Kohlenstoffes (s. Kap. 6.2) . KUBISCH (1991) erklédrt die
Herkunft der Kohle durch Gletschertransport von den sibirischen Schel-

fen und deren anschlieBende Ablagerung im Eurasischen Becken.

7.3 Sedimente des Zeitraumes 130 ka bis 60 ka

Die Sedimente des Zeitabschnittes zwischen 130 ka und 60 ka werden
charakterisiert durch die ozeanisch-klimatischen Bedingungen des letz-
ten Interglazials, das dem Isotopenstadium 5 (128-71 ka) entspricht und
dem Beginn des letzten Glazials bis 60 ka (entspricht ungeféhr dem
Isotopenstadium 4). Flr diesen Zeitraum sind die Schwankungen des
Meeresspiegels deutlich geringer als die im vorhergehenden Zeitraum des
Glazials (dlter als 130 ka). Die maximale Meeresspiegelsenkung erreich-
te ca. 75 m unter dem heutigen Niveau (CHAPPELL & SHACKLETON 1986).

Die Sedimentation des Interglazials und des nachfolgenden Glazials
(bis ca. 60 ka) weisen deutliche Ver#nderungen in den Kernen des
dstlichen Arktischen Ozeans auf (s. Abb., 36). Am auffilligsten ist, daB
die Kerne vom Nansen-Gakkel-Riicken (AR Bulk Sediment < 1 g¥*cm™2¥*ky~
1)  im Vergleich zu den Kernen des Nansen-Beckens (AR Bulk Sediment ca.
3-8 g*cm~2%ky- 1) erheblich niedrigere lineare Sedimentationsraten auf-
weisen (s. Kap. 5.1). Mit Beginn des Interglazials (Stadium 5) bis zum
Holozin muf das zentrale Eurasische Becken aufgrund des rapiden Wech-
sels der Sedimentationsraten st#rker durch das Sedimentationsregime des
Amerasischen Beckens mit sehr niedrigen Sedimentationsraten beeinfluft
worden sein. Selbst wahrend des letzten Hochglazials erreichen die
Sedimentationsraten auf dem Nansen-Gakkel-Riicken nicht anndhernd die
hohen Werte des vorletzten Glazials, deren hohe Sedimentationsraten
vergleichbar sind mit den hdheren Raten im Nansen-Becken. Daraus kann
geschlossen werden, daf die Ubergangszone zwischen den beiden unter-
schiedlichen Sedimentationsmilieus (Amerasisches Becken - Eurasisches
Becken), die durch die Transpolare Drift beeinfluBt wurden, innerhalb
der letzten 250.000 Jahre nicht station#r war, sondern rdumliche Schwan-

kungen aufwies.
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Erst durch den Aufbau einer vollinterglazialen Zirkulation in der
Norwegisch-Gronlandischen See im Substadium 5.51 (122 ka) (HAAKE &
PFLAUMANN 1989, VOGELSANG 1990), kam es zur Ausbildung des Klimaopti-
mums (124-115 ka) im letzten Interglazial. SPIELHAGEN (1990) weist
darauf hin, daB in den Kerne der zentralen und 6stlichen FramstraBe im
frilhesten Interglazial keine ungewthnlich hohen Grobfraktionsanteile
einer Deglaziation gemessen werden. Daraus schlieft er, daB w#hrend der
Deglaziation in dem angrenzenden Landgebieten nicht mehr sedimentbelade-
ne Eisberge freigesetzt wurden als wdhrend des vorhergehenden Glazials.
Ein damit verbundener Schmelzwassereinfluf konnte anhand von stabilen
0-Isotopen von KOHLER & SPIELHAGEN (1990) in diesem Meeresgebiet eben-
falls nicht nachgewiesen werden. Im Gegensatz dazu konnte durch Sauer-
stoffisotopen-Untersuchungen (VOGELSANG 1990) und sedimentologische Un-
tersuchunéén (HENRICH in Vorb.) in der Norwegischen See im Stadium
5.5.3 ein markant SchmelzwassereinfluB und eine gleichzeitige Eisberg-
drift nachgewiesen werden.

Die Kerne des 6stlichen Arktischen Ozean zeigen im frihesten Inter-
glazial jedoch hohe Grobfraktionsanteile, deren Werte denen des vorange-
gangenen Glazials entsprechen und in Ubereinstimmung mit den Unter-
suchungen von HENRICH (in Vorb.) stehen. Diese Beobachtungen und die
Ergebnisse aus der Framstrafe lassen darauf schlieBen, daf die abschmel-
zenden kontinentalen Eismassen Skandinaviens, der Barents See sowie der
vergletscherten Landgebiete der sibirischen Schelfe ausschlieflich nach
Norden in das Eurasische Becken strémten und dort ihre Sedimentfracht
ablagerten. Zur Bestdtigung dieser Vermutung kann ein deutlicher
Schmelzwassereinfluf in den Sauerstoffisotopen auf dem Yermak-Plateau
im frihen Interglazial festgestellt werden (s. KOHLER in Vorb.). Im
Zeitraum bis ca. 120 ka (entspricht Substadium 5.5.1) fand ein deut-
licher Riickgang der terrigenen Komponenten zu niedrigen interglazialen
Werten statt.

Von ca. 120 bis 107 ka wird im Nansen-Becken (KAL 21521) nur sehr
wenig Material > 63 pm akkumuliert, obwohl die Gesamtsediment-Akkumula-
tionsraten gleichbleibende Werte anzeigen. Der Eintrag von gletscher-
transportiertem, terrigenem Material der Grobfraktion von den umgeben-
den Landgebieten war somit zum Erliegen gekommen und nur noch sehr

feinkdrniges Material der < 63 um-Fraktion wurde abgelagert. Diese
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Entwicklung steht in Ubereinstimmung mit den oben beschriebenen Beobach-
tungen aus der FramstraBe von SPIELHAGEN (1990) und GARD & BACKMAN
(1990). Demnach ist es zeitversetzt zur Sedimentation von sehr feinkdr-
nigem Material gekommen, die erst in der FramstraBe und anschliefend im
Nansen-Becken einsetzte. Der Eintrag des feinkdrnigen Materials ist
vermutlich durch Meereistransport verursacht worden. Durch den Anstieg
des Meeresspiegels mit Beginn des Interglazials standen die flachen
Schelfgebiete zur Meereisbildung und zur Aufnahme von feinkdrnigen
terrigene Material (s. Kap. 1.2) erneut zur Verfligung.

Die Kerne des Nansen-Beckens und des Nansen-Gakkel-Riickens zeigen im
Zeitraum des Glazials und dem Ubergang zu einem wirmeren Abschnitt (ca.
60 ka) einen deutlichen Anstieg der Sandgehalte, die auf dem Nansen-
Gakkel-Riicken jedoch geringer ausfallen als im Nansen-Becken und den
Meeresspiegelanstieg dokumentieren, Durch den Aufbau der Eisschilde
mit Beginn des Glazials und sinkenden Meeresspiegel (s. CHAPPELL &
SHACKLETON 1986) kam es zu einem relativ verringerten Sedimenteintrag
auf dem Nansen-Gakkel-Riicken. Ein entgegengesetzter Trend ist im Nan-
sen-Becken zu erkennen und weist mit groBer Wahrscheinlichkeit auf
unterschiedliche Transportmechanismen hin. In Frage kommt ein Eisberg-
transport mit geringeren Mengen grdberer Sedimente auf dem Nansen-
Gakkel-Riicken und dem Transport von groBen Mengen feinkdrniger Sedimen-
te durch Meereis im Nansen-Becken. Durch den absinkenden Meeresspiegel
wurden flache Schelfbereiche freigelegt und besonders die sehr flach-
en, weitrdumigen sibirischen Schelfe fielen als Sedimentationsraum weg.
Dadurch konnte terrigenes Material in verst#drktem MaBe direkt wvon den
Schelfen hangabwidrts in die Beckenregionen transportiert werden und
eine verstidrkte Sedimentation in dieser Region bewirken. Ein strémungs-
bedingter EinfluB auf die Sedimente des Nansen-Gakkel-Rlickens, der das
feinkérnige Material wegtransportierte ("winnowing"), kann durch Unter-
suchungen der Kerne mit Hilfe von Radiographien ausgeschlossen werden.

Die Verteilung der biogenen Komponenten des Interglazials zeigt ein
‘unterschiedliches Muster in den Kernen vom Yermak-Plateau und dem
Nansen-Becken. Die Sedimente des Nansen-Beckens (KAL 21521) sind durch
das vollstdndige Fehlen von benthischen Foraminiferen gekennzeichnet,
was auf Verdinnungseffekte durch terrigenes Material, eingeschrénkte

Bodenwasserzirkulation (schlechte 6kologische Bedingungen), und/oder
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Karbonatlésung zurﬁckgefﬁhft werden kénnen. Aufgrund des Vorkommens
planktischer Foraminiferen und der relativ guten Erhaltung der Schalen-
struktur, die keine oder nur schwache Ldsung zeigt, kann ein signifikan-
ter EinfluBR der Karbonatldsung im Nansen-Becken w#hrend des Intergla-
zials ausgeschlossen werden. Verdinnungseffekte durch den Eintrag von
terrigenem Material scheinen der entscheidende Faktor fi{ir das Vorkommen
und die Haufigkeit der biogenen Partikel zu sein, was auch von GARD &
BACKMAN (1990) aus Coccolithenverteilungen aus der Framstralle bestéti-
gen wird. Besonders im #ltesten Abschnitt des Interglazials scheint die
Verdiinnung durch terrigenes Material eine grofe Rolle zu spielen, da
nur in einem Kern aus dem &stlichen Arktischen Ozean planktische
Foraminiferen beobachtet werden. Der Kern vom Yermak-Plateau dist im
Zeitraum um 120 ka durch eine geringe Anzahl planktischer Foraminiferen
und geringe Mengen Coccolithen, die von BAUMANN (1990) bestimmt wur-
den, gekennzeichnet und dokumentiert den EinfluB nordatlantischer
Wassermassen auf die Sedimentation im Nansen-Becken. Auch GARD &
BACKMAN (1990) stellten in der ndrdlichen FramstraBe Coccolithen im
Substadium 5.5 fest,

In den k#lteren Abschnitten des Interglazials (ca. 110 ka und 90 ka),
aber auch im w#rmeren Abschnitt (ca. 80 ka) konnte die Verbreitung
planktischer Foraminiferen beobachtet werden. Der k&ltere Abschnitt um
ca. 110 ka ist in der FramstraBe durch hohe Anteile planktischer
Foraminiferen im Sediment charakterisiert und wird daher von BELANGER
(1982) als Seegebiet mit einer aufgelockerten Meereisbedeckung bezeich-
net. Ahnliche Eisbedingungen miissen auch fiir den Bereich des Nansen-
Beckens gegolten haben, in dem wihrend des gesamten Interglazials eine
geringe biogene Sedimentation stattfand, die durch Eisberg- und Meereis-
transport von terrigenem Material starker Verdiinnung ausgesetzt war.

Das Yermak-Plateau zeigt ein differenzierteres biogenes Verteilungs-
muster als das Nansen-Becken und der Nansen-Gakkel-Riicken. Hier lassen
sich die warmeren Abschnitte um 80 ka, 103 ka und 120 ka durch das
Vorkommen planktischer und benthischer Foraminiferen unterscheiden.
Durch das zeitgleiche Auftreten benthischer und planktischer Foramini-
feren kdnnen gut durchliiftete Bodenwassermassen fir die wérmeren Zei-
ten angenommen werden. Dem Vorkommen der Foraminiferen geht ein kur-

zer, aber deutlicher Anstieg des Sandgehaltes voraus, der sich mit dem
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Meeresspiegelanstieg von ca. 105 ka (60 auf 20 m unter heutiges
Niveau) und ca. 85 ka (40 auf 20 m unter heutiges Niveau) korrelieren
14Rt und den verstirkten Eintrag von terrigenem Material wihrend Degla-
ziationsphasen widerspiegelt. Die Sedimente des Yermak-Plateaus sind
im Zeitraum nach dem Interglazial bis ca. 60 ka biogen-frei, obwohl
die Sandgehalte erst im Ubergang zu der nachfolgenden wirmeren Phase an-
steigen und den Meeresspiegelanstieg der Abschmelzphase anzeigen. Durch
relativ hohe L&sungsindizes (s. Kap. 6.5) im ausgehenden Interglazial,
kann davon ausgegangen werden, daf der biogen-freie Abschnitt zu Beginn
des Glazials durch Karbonatldsung verursacht ist. Flr den Zeitraum um
ca. 60 ka trégt zusitzlich zur Karbonatldsung vermutlich die Verdiinnung
mit terrigenem Material entscheidend zum biogen-freien Sediment bei.

Die jlingsten Abschnitte des Interglazials zwischen 75 ka und 95 ka
sind im Nansen-Becken durch das Vorkommen planktischer Foraminiferen
und durch das Ausbleiben der terrigenen > 63 pm-Fraktion dokumentiert.
Relativ hohe TOC- und CaCOj;-Akkumulationsraten charakterisieren diesen
Zeitabschnitt und deuten auf eine verstérkte biogene Produktion hin,
die in Stadium 5.1 auch in der Norwegischen See durch erhthte TOC-
Gehalte, die auf marines TOC zurilickgefiihrt werden kénnen, dokumentiert
werden (WAGNER, mdl. Mitt.). Eine permanente Eisbedeckung kann daher
ausgeschlossen werden und feinkdrniges terrigenes Material wurde vermut-
lich durch Meereis in das Nansen-Becken und Yermak-Plateau verfrachtet
und dort sedimentiert. Aufgrund warmer klimatischer Verh#ltnisse {ber
ca. 40 ky wahrend des Interglazials und eines dadurch bedingten redu-
zierten Eis-Volumens auf den Kontinenten sowie einer groéBeren Anzahl
Coccolithen in der FramstraBe als in Stadium 5.5 nehmen GARD (1986,
1987) und GARD & BACKMAN (1990) eine geringere Verdiinnung des Gesamt-
sedimentes mit eistransportiertem Material an, Der Verlauf der Polar-
front in der 6stlichen FramstraBe soll bei ca. 82°N gelegen haben, was
etwa dem heutigen Verlauf entspricht, Ubereinstimmend damit werden nach
Untersuchungen in NW Spitsbergen von MILLER et al. (1989) kiistennahe
Meeresbedingungen angenommen, die denen des Holoz#ns entsprechen. Nach
Berechnungen von BERGER (1984) kann ein Insolationsmaximum fir die
geographische Breite von Svalbard wéhrend des Zeitraumes um ca. 70 ka
angenommen werden. Die Sedimente des friihen Glazials aus dem Nansen-

Becken sind biogen-frei, mit Ausnahme eines Bereiches bei ca. 60 ka
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(KAL 21521), der durch das Auftreten planktischer Foraminiferen mit
relativ starker Karbonatltsung gekennzeichnet ist (s. Kap. 6.5). Bis in
den nachfolgenden "wdrmeren" Abschnitt hinein ist der Kernabschnitt
biogen-frei und weist in diesem Horizont relativ hohe Sandgehalte auf.
Daher kann ein Verdiinnungseffekt durch den EinfluB terrigenen Materials
nicht v6llig ausgeschlossen werden. Eine aufgelockerte Meereisdecke
wird von HENRICH et al. (1989b) in der Norwegischen See angenomen und
kann auch in der FramstraBe durch Untersuchungen von GARD (1986, 1987),
BAUMANN (1990) wund SPIELHAGEN (1990) flr diesen Zeitraum vermutet
werden., Diese Beobachtungen stehen im Gegensatz zu den von KELLOGG et
al. (1978) ermittelten vollglazialen Bedingungen im Stadium 4 (71-59
ka) der Norwegisch-Grénléndischen See. GARD & BACKMAN (1990) schreiben
der FramstraBe nur in der jlingeren H&alfte wvon Stadium 4 glaziale
Bedingungen zu.

Der jlingste Abschnitt des Interglazials ist in den Kernen vom
Nansen-Gakkel-Riicken (GKG 21524, 21529) durch eine erhdhte terrigene
Sedimentation aber auch eine erhdhte Anzahl planktischer wund ben-
thischer Foraminiferen gekennzeichnet. Dieses Muster macht sich in den
deutlich erhdhten Gesamtsediment- und Kalziumkarbonat-Akkumulationsra-
ten Dbemerkbar und 18Rt im Gegensatz zum Nansen-Becken ein anderes
terrigen beeinfluBtes Sedimentationsregime vermuten. Der Einstrom von
nordatlantischen Wassermassen in den 8stlichen Arktischen Ozean w&hrend
des Zeitraumes um ca. 80 ka flihrte zu einer aufgelockerten Eisbe-
deckung und damit verbundenen erhshten biogenen Produktion im Ober-
flachenwasser nicht nur im Nansen-Becken, sondern auch im Bereich des
Nansen-Gakkel~-Riickens. Das gleichzeitige Auftreten von gut erhaltenen
benthischen Foraminiferen deutet auf gut ventilierte, O0,-reiche Boden-
wassermassen hin, die gute 8kologische Bedingungen vermuten lassen.
Aufgrund der relativ hohen Gehalte planktischer und benthischer Fora-
miniferen auf dem Nansen-Gakkel-Riticken kann angenommen werden, daB
wihrend des Beginns des Glazials eine aufgelockerte Meereisdecke den
Arktischen Ozean kennzeichnete. Aufgrund einer sehr geringen Sedimenta-
tionsrate auf dem Nansen-Gakkel-Riicken, einer relativ geringen biogenen
Produktivitit in der Wassersiule und sehr niedriger Karbonatldsung
scheinen die hohen Gehalte an plgnktischen Foraminiferen ein

"Anreicherungsprodukt"” darzustellen. Die ermittelten Karbonatldsungsin-
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dizes auf dem Nansen-Gakkel-Rlicken zeigen eine schwache L&sung der
Foraminiferenschalen an, womit leicht CO,-libersittigtes Bodenwasser an-
genommen werden k&nnen.

Der auf dem Yermak-Plateau ermittelte hohe TOC-Gehalt im Ubergang
des Interglazials zum Glazial, der organisch-petrographisch bestimmt
wurde (s. Kap. 6.2), zeigt eine deutlich terrigene Herkunft des Mate-
rials an. Eine vermutete Algenbliite, wie sie h#ufig in Auftriebsgebie-
ten vor Eisrandlagen 2zu beobachten ist, kann aufgrund des Fehlens
typischer mariner Komponenten (z.B. Alginite) ausgeschlossen werden.
Das sehr feinkdrnige Material und der Erhaltungszustand der Komponenten
lassen keine exakte Einstufung zu. Vereinzelte Kohlebruchstiicke und das
vermutliche Vorhandensein wvon "Sporiniten" (sehr schlecht erhalten)
lassen auf terrigenes Material schlieflen. Ursprung und Eintrag der TOC-
reichen Sedimente kann durch Transport der Sedimente aus der Region
von Svalbard erklidrt werden, da auf dem Schelf ndrdlich vor Spitsber-
gen, auf Spitsbergen und in der Barents See si{idlich von Svalbard
organisch-reiche jurassische Sedimente anstehen (KELLY 1988). Ein
"surge-Ereignis" (schnelles GletscherflieBen), das das Material auf das
Yermak-Plateau lieferte, kann ausgeschlossen werden, da sonst die Sedi-
mente durch gréberes gletschertransportiertes Material gekennzeichnet
wdren, Da die Sedimente jedoch sehr feinkérnig sind, 1ist ein Transport
durch Meereis wahrscheinlicher, Abschmelzendes Meereis, das nach rezen-
ten Untersuchungen der Sedimente im Meereis (s. WOLLENBURG 1991) sehr
hohe TOC-Werte aufweist, kann zur Ablagerung der TOC-reichen Sedimente

auf dem Yermak-Plateau gefiihrt haben.

7.4 Sedimente des Zeitraumes 60 ka bis zur Termination I

Die Sedimente dieses Zeitraumes umfassen eine "wérmere" Phase
innerhalb des letzten Glazials und das Hochglazial mit einer
Meeresspiegelsenkung bis ca. 130 m unter das heutige Niveau (CHAPPELL &
SHACKLETON 1986) .

Mit Ausnahme des Kernes aus dem Nansen-Becken {KAL 21521) sind alle
Kerne zwischen 60 ka und dem Beginn des Hochglazials durch geringe

Sedimentationsraten gekennzeichnet (s. Abb. 36). Dies 1laBt sich durch

90




eine geringere Eisbedeckung der Kontinente erkldren (VOGT 1986), obwohl
in der Norwegisch-Grdnlédndischen See die Eismassen direkt auf dem
Schelfgebieten auflagen (s. KING et al. 1987, VORREN et al. 1989). Im
Arktischen Ozean k&nnen die breiten Schelfe solche Eisbedingungen einge-
schrankt haben, so daB Gletscher nicht direkt vom Schelf in die Meere
miinden und somit ein Sedimenttransport von Eisbergen in die offenen
Ozeane eingeschr#énkt war, Der Hohepunkt der Weichsel-Vereisung um ca.
20 ka, der durch ausgedehnte Eisschilde {iber den angrenzenden Kontinen-
ten gekennzeichnet ist, fihrte 2zu einem um ca. 130 m abgesenkten
Meeresspiegel (CHAPPELL & SHACKLETON 1986). Die zunehmende Vergletsche-
rung der Kontinente mit Beginn des Hochglazials bewirkte ein verstérk-
tes Kalben von Eisbergen an der Gletscherfront und den Transport in die
angrenzenden Ozeane. Damit verbunden konnten groBe Menge aufgearbeite-
ten terrigenen Materials von den Kontinenten und Schelfen in die Tief-
seebecken gelangen (s. Kap. 7.1). Eine Meereisbildung war aufgrund der
zum groBen Teil trockenliegenden Schelfe drastisch eingeschrénkt, so
daR der terrigene Meereiseintrag von untergeordneter Bedeutung war. Im
Nansen-Becken entsprechen die linearen Sedimentationsraten denen des
Interglazials (ca. 3 cm/ky) und steigen ab ca. 40 ka auf 5 cm/ky an (AR
Bulk Sediment 5-10 g*cm~2*ky-!). Am Nansen-Gakkel-Riicken erreichen sie
sehr niedrige Werte (0.2-0.4 cm/ky). Im Hochglazial (24 ka bis zur
Termination I) zeigen alle Kerne des 6stlichen Arktischen Ozeans erh&h-
te Sedimentationsraten gegeniiber der vorhergehenden wadrmeren Phase.

Im Nansen-Becken und auf dem Nansen-Gakkel-Riicken sind die Sandge-
halte zwischen 60 ka und dem Hochglazial sehr gering und =zeigen nur
wenige, durch vereinzelten Eisbergtransport bedingte Ablagerungen. Die-
se episodischen Sedimentationsereignisse treten verstirkt im Ubergang
zur vorhergehenden Kaltphase auf. Vereinzelte Sandgehaltsmaxima k&nnen
vermutlich als "surge-Ereignisse" oder Turbidite angesehen werden und
beeinfluBen hauptsichlich die Sedimente des Nansen-Beckens. Ein weiter
Transport der Sedimente in die =zentralen Bereiche des Eurasischen
Beckens kann ausgeschlossen werden, da ein entsprechendes Sedimentsig-
nal auf dem Nansen-Gakkel-Riicken fehlt. Das zeigen die sehr niedrigen
Akkumulationsraten auf dem Nansen-Gakkel-Riicken, die auf einen #&uBerst
geringen Eintrag von biogenem und terrigenem Material hinweisen. Daher

kann nur sehr wenig Sediment aus abschmelzendem Meereis und Eisbergen
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sowie des marinen Planktons zur Sedimentation dieser Region beitra-
gen.

Eine Zunahme der terrigenen Sedimentation mit Beginn des Hoch-
glazials kennzeichnet die Sedimente des Yermak-Plateaus und des Nansen-
Beckens. Ursache dieser Entwicklung kann in der verst#drkten Gletschertéd-
tigkeit mit zunehmender Eisbedeckung der Kontinente und dem damit
verbundenen terrigenen Sedimenteintrag liegen und dokumentiert das Ab-
sinken des Meeresspiegels zu Beginn des Hochglazials, Laminationen von
sandigen Lagen kénnen in der Kernen des Nansen-Beckens beocbachtet
werden und lassen vermuten, daB turbiditische oder konturitische Ab-
lagerungen eine entscheidende Bedeutung fiir die Sedimentation im Nan-
sen-Becken darstellen. Das Sandgehaltsmaximum (ca. 70 cm Sedimenttiefe)
in SL 21533 vom Yermak-Plateau, daB durch extrem hohe Gehalte an
biogenen Komponenten charakterisiert wird ist durch eine solche Unmlage-
rung entstanden, Die Grobfraktionswerte der Fram I-4/7 Kerne aus dem
dstlichen Arktischen Ozean, die von MARKUSSEN et al. (1985) und ZAHN et
al. (1985) untersucht wurden, zeigen relativ niedrig Werte (>150 pm: <
4 Gew.-%). MARKUSSEN et al. (1985) vermuten daher, daB im Glazial
weniger Eisberge im Arktischen Ozean drifteten oder diese nicht ab-
schmolzen. Vergleichbar niedrige Grobfraktionswerte weisen die Kerne
vom Nansen-Gakkel-Riicken auf und bestidtigen die geringe Sedimentation
terrigenen Materials von Eisbergen. Eine deutlich erhthte Sedimentation
der terrigenen Grobfraktion im Nansen-Gakkel-Rticken kann dagegen erst
mit Beginn der Termination I festgestellt werden (s. Kap. 7.5), was
auch von MARKUSSEN et al. (1985) in den weiter siidwestlich gelegenen
Kernen vom Nansen-Gakkel-Rlicken beobachtet wurde. Daraus kann geschlos-
sen werden, daB eine groBe Anzahl schmelzender Eisberge mit ihren
Sedimenten den Arktischen Ozean wahrend der Deglaziation zwischen dem
letzten Hochglazial und dem Beginn des Holoz#ns beeinfluften.

Allgemein ist der Zeitraum =zwischen 60 ka und dem Beginn des
Hochglazials auf dem Nansen-Gakkel-Riicken durch geringe bis mittlere
CaCO; -Gehalte gekennzeichnet, die in Ubereinstimmung mit den Gehalten
planktischer und benthischer Foraminiferen stehen. Das Auftreten und
die Anzahl der Foraminiferen in den Riickenkernen wdhrend dieses Zeit-
raumes weist auf eine (saisonal) offene Meereisdecke hin wund eine

relativ geringe biogene Produktion des Oberfldchenwassers. Die Verdiin-
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nung des biogenen Materials durch den Eintrag terrigener Komponenten
wird durch Foraminiferen-freie Bereiche bestdtigt, die durch hohe Sand-
gehalte charakterisiert sind. Ahnliche Meereisbedingungen wie sie im
dstlichen Arktischen Ozean herrschen werden von GARD & BACKMAN (1990)
anhand von Coccolithen und von SPIELHAGEN (1990) anhand von groben
eistransportiertem Material in der Framstrafe und der Norwegisch-
Grénliandischen See vermutet. Daher lassen sich vergleichbare Meereisbe-
dingungen aus dem Europ#ischen Nordmeer bis weit in das Eurasische
Becken Dbestdtigen und stehen im Widerspruch zu #lteren Arbeiten von
KELLOGG (1977, 1980), KELLOGG et ai. (1978) und BELANGER (1982), die
eine permanente Eisbedeckung in der Norwegisch-Gronl#&ndischen See ange-
ben.

Der Zeitraum zwischen ca. 60 ka und 50 ka ist im Nansen-Becken (KAL
21521 und SL 21533) durch einen biogen-freien Horizont gekennzeichnet,
der durch erhshte Sandgehalte und terrigene Komponenten charakterisiert
wird. Beiden Kerne weisen erhdhte L&sungsindizes oberhalb und unterhalb
der Foraminiferen-freien Zone auf, so daB anzunehmen ist, daB die
Karbonatl8sung bei der Erhaltung der Foraminiferenschalen von Bedeutung
ist. Ursache dieser eingeschrinkten Bodenwasserbedingungen, scheint
€O, -libers#ttigtes Wasser zu sein, das die Sedimente des Nansen-Beckens
beeinfluBte. Jedoch ist eine mittlere Karbonatldsungsintensit&dt nicht
der alleinige Faktor der fiir den biogen-freien Horizont verantwortlich
ist. Eine Verdiinnung der biogenen Produktion durch eistransportiertes
Material scheint ein bedeutenderer Faktor zu sein. Eine Best#tigung
dieser Vermutung ist im anschlieBenden Sedimenthorizont zu finden, wo
geringe Sandgehalte durch eine hohe Foraminiferenanzahl gekennzeichnet
sind. Das KAL 21521 aus dem Nansen-Becken ist bei ca. 45 ka durch einen
relativ hohen L&sungsindex bestimmt, der auf eine eingeschr#nkte Boden-
wasserzirkulation und CO,-reiche Bodenwassermassen von ca. 60 ka bis 45
ka hindeutet. Das Fehlen benthischer Foraminiferen, die erst bei ca.
26 ka wieder auftreten, 1#B8t Skologisch schlechte Bodenwasserbedingun-
gen vermuten. Die um ca. 40 ka und 25 ka auftretenden planktischen
Foraminiferen sind durch geringe LOsung gekennzeichnet und lassen daher
schwach CO,-iibers#ttigte Bodenwassermassen erkennen, die eine relativ
gute Karbonaterhaltung am Meeresboden erméglichen. Das zeitgleiche
Auftreten von Coccolithen (BAUMANN 1990) dokumentiert den Einfluf nord-
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atlantischer Wassermassen im Nansen-Becken., Nur der Kern vom Yermak-
Plateau =zeigt bei ca. 30 ka einen relativ hohen L&sungsindex. Der
biogen-freie Abschnitt (zwischen ca. 40-30 ka), mit niedrigen Sandge-
halten, wird eher durch eine sehr geringe Produktion charakterisiert.
Einschriankungen der 06kologischen Bedingungen des Oberfléchenwassers
durch eine relativ kompakte und geschlossene Meereisdecke oder Bildung
einer niedrig-salinen Schmelzwasserlinse kdnnen Ursache der geringen
biogenen Produktion im &stlichen Arktischen Ozean sein.

Die von MARKUSSEN (1986) beschriebenen eingeschrédnkten ©&kologischen
Bedingungen nordlich von Svalbard gegeniiber dem Fram-Becken, die sich
in der Produktivitit der planktischen Foraminiferen widerspiegelt,
scheint eher durch den oben beschriebenen Verdlinnungseffekt terrigenen
Materials verursacht zu sein. Eine h&here Anzahl planktischer und ben-
thischer ~Foraminiferen zeigen die Sedimente vom Nansen-Gakkel-Riicken
als die aus dem Nansen-Becken. Jedoch ist dies ein Effekt der 5-fach
geringeren Sedimentationsraten des Nansen-Gakkel-Rickens. Die schlech-
tere Karbonaterhaltung am Kontinentalhang nérdlich von Svalbard wurde
auch von MARKUSSEN (1986) festgestellt und steht in Ubereinstimmung mit
den Beobachtungen vom Yermak-Plateau und dem Nansen-Becken.

Eine Best#dtigung, daB die Verdiinnung durch terrigenes Material fir
die geringe Anzahl Foraminiferen im Nansen-Becken verantwortlich ist,
kénnen die Sedimente des Nansen-Gakkel-Riickens w#hrend des gesamten
Zeitraumes zeigen. Durch den lberwiegend geringen terrigenen Sediment-
eintrag werden Foraminiferengehalte beobachtet, die in Bereichen ver-
stdrkten terrigenen Eintrags drastisch reduziert werden. Da die gla-
ziale Eisbedeckung im zentralen Eurasischen Becken sicherlich nicht
wesentlich unterschiedlich von den Bedingungen im Nansen-Becken war,
koénnen gleiche tkologische Bedinguﬁgen in beiden Regionen vermutet
werden, die zu einer #hnlichen biogenen Sedimentation ftihrt. Gleichen
oder sogar hoheren Kalziumkarbonatgehalte im Hochglazial als in den
Sedimenten des Holoz#ins werden von ZAHN et al. (1985) auf dem Nansen-
Gakkel-Riicken beobachtet. Ahnliche Werte wurden auch in den norddstlich
gelegenen Kernen der ARK-IV/3-Expedition festgestellt, die jedoch im
Hochglazial geringfligig niedriger sind als die Werte im Holozén.

Der EinfluB der Karbonatldsung auf die Verteilung der kalkschaligen

Organismen im Ostlichen Arktischen Ozean kann vernachléssigt werden, da
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der Ubergang zu den biogen-freien Horizonten durch schwache Loésung
gekennzeichnet ist. Das Vorkommen von Schwammnadeln ab einer Sediment-
tiefe wvon ca. 15 cm in den Kernen vom Nansen-Gakkel-Riicken, mit
Ausnahme des GKG 21529, kann durch Opallésung erkldrt werden (ABELMANN
mdl. Mitt.). Ab dem Hochglazial ist das Vorkommen von Schwammnadeln
jedoch weitestgehend an die Verteilung der benthischen Foraminiferen
gebunden und folgt mit Beginn der Termination I auch dem deutlichen
Anstieg der planktischen und benthischen Foraminiferen. Sie dokumentie-
ren damit die verbesserten Oberflédchen- und Bodenwassermassenbedingun-
gen wihrend des Uberganges vom Hochglazial in das wdrmere Interglazial.
Aufgrund erhbhter Sandgehalte und Gesamtsediment-Akkumulationsraten
kann ein verstérkter terrigener Eintrag durch eine Meereis-
decke/Eisbgrge angenommen werden. Die zeitliche Verteilung wund ver-
gleichbare Gehalte an planktischen Foraminiferen sind durch die Verdin-
nung terrigener Komponenten beeinfluBt, so daB die biogene Produktivi-
tit des Oberflichenwassers sehr schwer zu bestimmen ist. Auf dem
Nansen-Gakkel-Riicken, wo eine Verdiinnung der biogenen Komponenten im
Hochglazial sehr gering ist, zeigen die Gehalte an planktischen Fora-
miniferen niedrige bis mittlere Werte, die denen von MARKUSSEN et al.
(1985) aus dem siidéstlich gelegenen Kernen des Nansen-Gakkel-Riicken
entsprechen und geringer sind als w#hrend der vorhergehenden wérmeren
Phase. Die Eisbedeckung im Hochglazial der Weichsel-Vereisung muf dem-
nach dichter gewesen sein als zu Beginn des wirmeren Zeitabschnittes um
60 ka. Die Bodenwasserbedingungen im Nansen-Becken lassen sich auf-
grund der {iberwiegend schwachen Karbonatldsung der planktischen Fora-
miniferen als relativ gut bezeichnen und deuten aufgrund des gleichzei-
tige Auftreten benthischer Foraminiferen auf 0,-reiche, gut durchliifte-
te Bodenwassermassen hin. Gleiche Bodenwasserbedingungen wurden von
MARKUSSEN (1986) am Kontinentalhang nérdlich von Svalbard bestd-~
tigt. Die sehr gute Erhaltung der Foraminiferen auf dem Nansen-Gakkel-
Riicken, die durch niedrige Losungsindizes charakterisiert werden, deu-
tet nach 20 ka auf C0,-untersittigtes Bodenwasser hin. Vor 20 ka kann
ein schwach korrosives Bodenwasser eine geringfiigig schlechtere Karbo-
naterhaltung bewirkt haben. Dag Vorkommen benthischer Foraminiferen
bestétigt O0,-reiches Bodenwasser im Bereich des Riickens, was auch von

MARKUSSEN et al. (1985) und ZAHN et. al. (1985) beobachtet wurde. Eine
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eingeschrénkte Bodenwasserzirkulation im Ostlichen Arktischen Ozean
durch eine relativ geschlossenen Meereisdecke Lkann nicht bestédtigt

werden.

7.5 Termination I und das Holoz#n (ca. 15 ka bis rezent)

Der Beginn der letzten Deglaziation im Nordatlantik wird nach BARD
et al. (1990) in den Zeitraum von ca. 15-14.5 ka festgelegt. Holozine
Bedingungen werden bei ca. 12.5-12 ka erreicht, mit einem ké#lteren
Intervall zwischen 11 und 10 ka (Jtngere Dryas). Zu #hnlichen Ergebnis-
sen kommen Sarnthein et al. (1982), die die gesamte Termination I in
den Zeitraum von 16-8.5 ka legen. Diese Zeitspanne, die durch das
Abschmelzen der grofBen Eisschilde auf der Nordhalbkugel charakterisiert
ist, wird auch in den Sedimenten des Ostlichen Arktischen Ozeans
dokumentiert., Die Kerne =zeigen mit Beginn der Termination I a einen
deutlichen Anstieg der terrigenen Sandfraktion, die sich in Form einzel-
ner Sandgehaltsmaxima bemerkbar macht. Sie sind als Abschmelzereignisse
und dem Beginn des Meeresspiegelanstiegs vom glazialen Tiefstand von
130 m unter dem heutige Niveau (CHAPPELL & SHACKLETON 1986) bis auf das
rezente Meeresspiegelniveau anzusehen (s. Abb. 36).

Der rapide Zerfall des groBen Barents See Eisschildes wird nach
JONES & KEIGWIN (1988) durch Untersuchungen von Sauerstoffisotopenmes-
sungen mit ca. 15 ka datiert, was sich durch ein deutliches Schmelzwas-
sersignal bemerkbar macht. Dadurch ausgeldst wurde terrigenes Material
in die angrenzenden Meeresgebiete transportiert und ist in den Sedimen-
ten des Nansen-Beckens und des Nansen-Gakkel-Riickens dokumentiert. Die
Zunahme des terrigenen Eintrages, der im Nansen-Becken schon wahrend
des Hochglazial dokumentiert ist und auf turbiditische Sedimentations-
prozesse am Kontinentalhang zuriickzufiihren ist, kann in den Sedimenten
des Nansen-Gakkel-Riickens erst im Zeitraum von ca. 14-12 ka beobachtet
werden. Die Sedimente dieses Gebietes werden ausschlieBlich durch den
terrigenen Eintrag von abschmelzenden Eisbergen beeinflufit, die wahrend
der Deglaziation vom Eisrand in den Arktischen Ozean drifteten und ihre
Sedimentfracht auf dem Nansen-Gakkel-Riicken ablagerten. Ein Riickgang

der Gesamtsediment-Akkumulationsrate im Nansen-Becken nach 12 ka deutet
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daraufhin, daB mit dem sﬁeigenden Meeresspiegel die Schelfe wieder
tiberflutet wurden und als Sedimentationsraum und Auffanggebiet der
Sedimente dienten. Der bei niedrigen, freiliegenden Schelfen starke
Sedimenttransport am Kontinentalhang in die Tiefseebecken, wurde bei
Meeresspiegelhochstdnden deutlich eingeschrankt. Das wird im Nansen-
Becken auch deutlich in den allgemein niedrigeren linearen Sedimen-
tationsraten des Holoz#dn (2-3 cm/ky) gegeniiber den htheren Werten im
letzten Glazial (5-6 cm/ky). Ein entgegengesetzter Trend ist fur die
Kerne auf dem Nansen-Gakkel-Riicken charakteristisch (Interglazial: 0.7-
1 em/ky, Glazial: O0.4-0.6 cm/ky) und dokumentiert den verstérkten
terrigenen Sedimenteintrag durch abschmelzendes Meereis/Eisberge wé#h-
rend des frihen Interglazials. Die Termination I ist im Nansen-Becken
durch einen erheblich st#rkeren terrigenen Sedimenteintrag charakteri-
siert wie auf dem Nansen-Gakkel-Riicken, was durch Beobachtungen von
MARKUSSEN (1986) aus dem Fram-Becken bestdtigt werden konnte. Die
Gesamtsediment-Akkumulationsraten des Nansen-Gakkel-Rlickens zeigen im
Holoz#in eine abnehmende Tendenz, wohingegen die > 63 pm- Akkumulations-
rate einen Anstieg anzeigt. Die Ursache dieser Tendenz kénnte in dem
verringerten Eintrag von feink®érnigem Material (Gletschertriibe) liegen,
das als Suspensionsfracht mit der Aufl&sung der grofen kontinentalen
Eismassen in den Arktischen Ozean transportiert wurde., Die iiberfluteten
flachen Schelfgebiete, die eine Meereisbildung und damit die Aufnahme
von terrigenem Material auf den Schelfen begilinstigen, wilirden eigentlich
zu einer Zunahme des feinkdrnigen eistransportierten Materials in den
Sedimenten der Tiefseebecken fiihren. Eine Moglichkeit fiir den entgegen-
gesetzten Verlauf der Feinfraktion kann in einer geringeren Meereisbe-
deckung, die auch von MARKUSSEN (1986) angenommen wird, wund der damit
verbundenen verringerten Menge an terrigenem Material im Eis gesehen
werden. Durch eine deutliche Zunahme der biogenen Produktion im Holoz&n
zeigen die > 63 pm-Akkumulationswerte einen deutlichen Anstieg, der im
frithen Holoz#n noch durch erhdhte terrigene Komponenten beeinflufit
wird,

Das Vorkommen biogener Komponenten im Nansen-Becken beschrénkt sich
auf das Holoz#n. Das Fehlen von biogenen Komponenten mit Beginn der
Termination I ist auch hier wieder als terrigener Verdiinnungeffekt und

eine verringerte biogenen Produktion im Oberfl&chenwasser anzusehen.
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Ahnliche Beobachtungen wurden von MARKUSSEN (1986) am Kontinentalhang
nérdlich von Svalbard gemacht. Durch die Abschmelzphase der kontinen-
talen Eismassen und den dadurch bedingten starken Schmelzwassereinfluf
wurde die biogene Oberflichenwasserproduktion im &stlichen Arktischen
Ozean drastisch eingeschrénkt. Biogene Komponenten treten in den Kernen
vom Nansen-Becken sp#iter auf als in den Kernen vom Nansen-Gakkel-
Riicken, wodurch der terrigene Verdiinnungseffekt beschrieben werden
kann. Die Anzahl planktischer und benthischer Foraminiferen in den
Sedimenten des Nansen-Gakkel-Riickens zeigen wahrend der Termination I
einen deutlichen Anstieg bis zu den hohen rezenten Werten. Der Beginn
der gegenwirtigen ozeanischen Zirkulation im 6stlichen Arktischen Ozean
scheint nach ZAHN et al. (1985) wahrend der Termination I gegonnen 2zu
haben. 0,-reiches, gem#figt warmes Oberflichenwasser aus dem Nord-
Atlantik, das durch die FramstraBe-.in den Arktischen Ozean einflof
reflektiert den Riickgang des glazialen Eisschildes. Durch eine mogliche
Reduzierung der Meereisdecke konnte die Planktonproduktivit#t anstei-
gen. Nach Untersuchungen von HALD et al. (1989) begann die Intrusion
von Atlantikwasser am nordnorwegischen Schelf im Zeitraum um ca. 13 ka,
so daB sich bis ca. 10 ka in der siidwestlichen Barents See vergleich-
bare Umweltbedingungen wie heute etablierten. Diese Beobachtung steht
auch in Ubereinstimmung mit dem von ELVERH@I et al. (1990) beschriebe-
nen vollstandigen Zerfall des Barents See-Eisschildes bei ca. 10 ka und
der Riickzug der Gletscher aus Nordnorwegen (VORREN et al. 1984)., Daher
kann fir das Holoz#n im 6stlichen Arktischen Ozean eine aufgelockerte
Meereisdecke angenommen werden.

Das zeitgleiche Auftreten und ein iiberwiegend identischer Kurvenver-
lauf der planktischen und benthischen Foraminiferen im Nansen-Becken
deuten auf gute ®kologische Bedingungen im Oberfléchen- und Bodenwasser-
massen im Holoz#n hin. Auch die Sedimente des Nansen-Gakkel-Rilickens
zeigen ein {ibereinstimmendes Auftreten von planktischen und benthischen
Foraminiferen. Eingeschrinkte 6kologische Bedingungen, wie sie in den
Kernen vom Nansen-Gakkel-Riicken durch einen Riickgang der Foraminiferen-
produktivitdt bei ca. 9.5 ka (Termination I b) beobachtet werden
kénnen, sind zeitgleich im Benthos und Plankton dokumentiert und zeigen
verschlechterte dkologische Bedingungen im Oberfl#ichen- und Bodenwasser

an. Diese Beobachtung, die durch den Schmelzwassereinflu und eine
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dadurch verringerte biogene Produktion vermutet werden kann ist jedoch
nicht in allen Kernen des Nansen-Gakkel-Riickens zu beobachten. Ein
Maximum der Foraminiferenproduktion bei ca. 8 ka, das jedoch nicht in
allen Kernen aufgeltst werden kann, spiegelt das Atlantikum und die
Termination I ¢ wider.

Das Holoz#n ist durch einen guten Austausch der Oberfléchenwasser-
massen mit dem Bodenwasser charakterisiert, was sich auch in der guten
Karbonaterhaltung widerspiegelt. Die Karbonaterhaltung im Nansen-Becken
ist durch eine schwache Lésung bestimmt, die 0,-reiche Bodenwassermas-
sen vermuten 1laRt. Auf dem Nansen-Gakkel-Riicken findet seit dem Beginn
der Termination I nahezu keine Karbonatldsung statt, mit Ausnahme eines
schwachen Losungsmaximums zwischen 11 und 10 ka, das in Verbindung mit
einer eingeschr#énkten Wassermassenzirkulation im &stlichen Arktischen

Ozean wihrend der Jingeren Dryas gesehen werden kann.

7.6 Paldo-ozeanographische Zirkulation w#hrend der vergangenen ca.

220 ka

Untersuchungen von KELLOGG (1977, 1980) zeigen, daB das Oberfléchen-
strémungssystem im Bereich der Norwegisch-Grénl#ndischen See starken
Schwankungen unterworfen war und warmes subpolares Wasser im Holozén
und letzten Interglazial nachgewiesen werden kann. Fir den in dieser
Arbeit untersuchten Zeitraum kann nach HENRICH (1989) und HENRICH et
al. (1989b) zus#tzlich ein schwacher, aber deutlich nachweisbarer Norwe-
genstrom flr das Isotopenstadium 7 und 6.5 in der Norwegischen See
nachgewiesen werden. Der jlingste Abschnitt des Stadiums 7 wund der
Zeitraum des Stadiums 6.5 werden auch auf dem Nansen-Gakkel-Riicken
durch das Vorkommen planktischer und benthischer Foraminiferen sowie
erhdhter Karbonatgehalte dokumentiert. GARD & BACKMAN (1990) stellten
anhand von Coccolithenuntersuchungen den Einfluf3 wdrmerer Wassermassen
bis in den Arktischen Ozean hinein fest und wiesen den Einfluf wvon
atlantischen Wassermassen im Bereich der Stadiengrenze 3/4 (ca. 60 ka)
und 5.1 (ca. 80 ka) nach. Coccolithenuntersuchungen von BAUMANN (1990)
im Arktischen Ozean =zeigen, daB interglaziale Sedimente durch das

Auftreten der Warmwasser Coccolithen C., leptoporus in der Framstrale
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und im Nansen-Becken (KAL 21521 und SL 21533) erkannt werden kénnen. In
den Sedimenten des Nansen-Gakkel-Riickens fehlen sie dagegen, so daB der
EinfluB ‘"wdrmerer" Wassermassen im Nansen-Becken nur im letzten Inter-
glazial, w#hrend des Zeitraumes von ca. 45 ka bis 25 ka und im Holozé#n
beobachtet wird. Durch Untersuchungen von groben eistransportiertem
Material aus der FramstraBe (SPIELHAGEN 1990) und dem Arktischen Ozean
(KUBISCH 1991) konnte nachgewiesen werden, daB der Ostgrdnlandstrom und
sein Zustrom aus dem Arktischen Ozean, die Transpolare Drift, im
letzten Glazial/Interglazialzyklus ein relativ stabiles System dar-

stellte und nur geringen Schwankungen unterworfen war.

7.7 Zusammenfassung der Sedimentation und der ozeanischen Zirkulation

(ca. 220 - rezent)

Charakteristisch flir die Sedimente #dlter als ca. 130 ka sind die
sehr hohen Sandgehalte in den Kernen des 8stlichen Arktischen Ozean,
die in den jilingeren Sedimenten nicht mehr beobachtet werden konnen. Die
Ursache dieser verstidrkten terrigenen Sedimentation ist in den klima-
tischen Bedingungen des vorletzten Glazials (186-128 ka) zu sehen, fir
das eine weitreichendere Eisbedeckung Eurasiens angenommen wird wie
fiir das letzte Glazial. Dadurch bedingt bestand die Moglichkeit, daB
wdhrend des gesamten Glazials groBe Mengen terrigenen Materials durch
Gletschert#tigkeit von den trockenliegenden Schelfen in die Tiefsee-
becken transportiert wurden. Der Verlauf der damaligen Transpolaren
Drift, die wie heute nach Siiden versetzt, muB entscheidenden EinfluB
auf die hohen Sedimentationsraten im Eurasischen Becken gehabt haben,
da im gleichen Zeitraum das Amerasische Becken durch sehr niedrige
Sedimentationsraten charakterisiert wurde. Die deutliche Abnahme der
Sandgehalte und der terrigenen Komponenten mit Beginn des Interglazials
sind charakteristisch fir die Sedimente des Zeitraums zwischen 130-60
ka. Die Kerne des Nansen-Gakkel-Riickens weisen erheblich geringere
Sedimentations~- und Akkumulationsraten auf als im vorhergehenden Gla-
zial. Die Sedimentationsraten entsprechen denen des Amerasischen
Beckens, wohingegen die Sedimente des Nansen-Beckens anndhernd gleiche

Sedimentations- und Akkumulationsraten bis zum Holoz#n aufweisen. Ur-
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sache dieser Anderung im Sedimentationsregime kann in einer Verlagerung
der damaligen Transpolaren Drift zu sehen sein, die sich nach dem
Glazial weiter in das Furasische Becken verlagerte. Die groBe Variation
des terrigenen Eintrages wdhrend des Interglazials und des folgenden
Glazials bis ca. 60 ka, ist an Meeresspiegelanstiege und Deglaziations-
phasen der wechselnden Kalt- und Warmphasen gebunden. Auch fiir diesen
Zeitraum 1ist der terrigene Eintrag der dominierende Faktor, der die
biogene Sedimentation (Vorkommen und Verteilung planktischer wund ben-
thischer Foraminiferen) beeinfluft und steuert. Niedrige Sedimenta-
tions- und Akkumulationsraten kennzeichnen die Sedimente des d&stlichen
Arktischen Ozeans wihrend des widrmeren Abschnittes des Glazials (ca. 60
ka bis zum Hochglazial) und dokumentiert den verringerten Eistransgport
aufgrund einer geringeren Eisbedeckung der Kontinente. Erst das Hochgla-
zial mit seiner gréReren Eisausdehnung zeigt einen verstérkten terrige-
nen Eintrag din den Sedimenten des Nansen-Beckens. Auf dem Nansen-
Gakkel-Riicken kann der verstirkte terrigene Eintrag nicht beobachtet
werden, da die Ursache im Eintragsmechanismus der Sedimente vom Schelf
hangabwédrts in die Beckenregionen erfolgte. Mit Beginn der Termination
I wird in allen Sedimentkernen ein deutlicher Anstieg der Sedimenta-
tions- und Akkumulationsraten beobachtet, der in Verbindung mit dem
Abschmelzen der kontinentalen Eiskappen zu sehen ist.

Die {(berwiegend fossil-leeren Sedimente im Bereich des Nansen-Gak-
kel-Rickens werden von wenigen Horizonten unterbrochen die planktische
und benthische Foraminiferen enthalten und in Verbindung mit Akkumula-
tionsraten, Sand- und Karbonatgehalten, usw. als "w8rmere" Zeitabschnit-
te dokumentiert werden konnen. Sie treten zwischen ca. 225 ka bis 186
ka und 175 ka bis 165 ka auf und dokumentieren eine teilweise offene
Meereisdecke, die durch den Einstrom nordatlantischer Wassermassen ver-
ursacht sein kann. Fi{ir die wenigen Abschnitte in denen Foraminiferen im
Nansen-Becken auftraten, wurde eine schwache Karbonatldésung ermittelt,
die ftir diese Abschnitte auf 0,-reiche Bodenwasserbedingungen hinweist.
Planktische und benthische Foraminiferen, die als Indikatoren fiir cha-
rakteristische Oberfl#chen- und Bodenwassermassen angesehen werden Kkon-
nen, werden im Ostlichen Arktischen Ozean hauptséchlich wéhrend der
widrmeren Phasen des Interglazials beobachtet. Mit Beginn des Glazials

(ca. 70 ka) sinken die Foraminiferengehalte im Sediment ab und es
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treten Foraminiferen-freie Zonen auf, Unterschiedliche biogene Vertei-
lungen im Nansen-Becken und Nansen-Gakkel-Riicken sind auf wechselnden,
starken terrigenen Eintrag in den verschiedenen Bereichen zurlickzufiih-
ren. Die Bodenwasserbedingungen im Nansen-Becken sind im Interglazial
durch leicht CO,-iibers#ittigte Wassermassen charakterisiert, die eine
{iberwiegend schwache Karbonatldsung anzeigen. Erst mit Beginn des Gla-
zials kann eine verstirkte Karbonatldsung beobachtet werden. Der Nan-
sen-Gakkel-Riicken =zeigt dagegen relativ gut erhaltene planktische und
benthische Foraminiferen, die auf 0, -reiche, gut durchliiftete Bodenwas-
sermassen hinweisen und sich deutlich vom Nansen-Becken unterscheiden.
Der EinfluB nordatlantischer Wassermassen kann fir die wédrmeren Phasen
des Interglazials (um 115 ka und 80 ka) und den Beginn des Glazials
nachgewiesen werden. Daher kann fiir den 6stlichen Arktischen Ozean eine
relativ lockere Meereisdecke im beobachteten Zeitraum vermutet werden.
Das Vorkommen und die Verteilung der planktischen und benthischen
Foraminiferen i1st auch wdhrend des Glazials hauptséchlich an wérmere
Phasen gebunden und spiegelt den Verd{innungseffekt durch terrigenes
Material wider. Die Karbonatl®sung im Nansen-Becken weist bis zur
Termination I allgemein auf schwach CO,-lberséttigte Bodenwassermasen
hin. Jedoch sind einzelne Bereiche durch Foraminiferen-freie Zonen (ca.
60-50 ka wund 40-30 ka) und verstdrkte Karbonatldsung gekennzeichnet,
die auf eingeschr#énkte Bodenwasserbedingungen und CO,-reiche Wassermas-
gen hinweisen. Der Nansen-Gakkel-Riicken zeigt eine schwache Karbonatlo-
sung, was in Verbindung mit benthischen Foraminiferen auf relativ gut
durchliiftete, O0,-reiche Bodenwassermassen schliefen 18Rt. Der Einstrom
nordatlantischer Wassermassen kann im Nansen-Becken im Zeitraum zwi-
schen ca. 40 ka bis 25 ka bestdtigt werden, Relativ lockere Meereisbe-
dingungen kénnen in den wdrmeren Phasen des Glazials (60-24 ka) angenom-
men werden, widhrend ftir das Hochglazial eine relativ kompakte Meereis-
decke angenommen werden kann., Die biogene Produktion zeigt widhrend der
Termination I einen deutlichen Anstieg zu den hohen rezenten Werten,
die in Verbindung mit O, -reichen, gem#Bigt warmen Oberfléchenwassermas-
sen aus dem Nordatlantik zu sehen sind und der gegenw#rtigen ozeani-
schen Zirkulation entsprechen. Eine niedrige Karbonatldsung zeigen die
Sedimente des 8stlichen Arktischen Ozeans und lassen  0,-reiche, gut

durchliiftete Bodenwasserbedingungen erkennen. Nach dem verstéirkten Eis-
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bergtransport w#hrend der Termination I entwickelten sich im Holozén
die gegenwidrtigen Eisbedingungen. Ein Riickgang der Foraminiferenproduk-
tion kann auf dem Nansen-Gakkel-Riicken bei ca. 9.5 ka (Termination I
b) beobachtet werden und dokumentiert Qerschlechterten bkologischen

Bedingungen im Oberfl#dchen~- und Bodenwasser.
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8 SCHLUBFOLGERUNGEN

Die in Kapitel 7 diskutierten Ergebnisse erlauben folgende SchluB-
folgerungen flir die Ablagerungsbedingungen und die Pal#o-Ozeanographie

des &stlichen Arktischen Ozean wdhrend der letzten ca. 250,000 Jahre:

Die Sedimente des 6stlichen‘Arktischen Ozeans sind wahrend des
gesamten Zeitraumes durch den Einfluf eistransportierten Materials cha-
rakterisiert, die die Wechselwirkung von Meeresspiegglénderungen und
Eiskappenausdehnung der Kalt- und Warmzeiten widerspiegeln. Eine ver-
stirkte terrigene Sedimentation kann besonders zu Zeiten beginnender
Vereisung und Deglaziationsphasen beobachtet werden, die mit sinkenden
bzw. ansteigenden Meeresspiegelst#dnden korrelieren,

Zwei Sedimentationsregime lassen sich im &stlichen Arktischen Ozean
feststellen: - Das Nansen-Becken mit hohen Sedimentations- und Akkumula-
tionsratenraten (cm-dm/ky), die den direkten terrigenen Eintrag von den
Kontinenten in die Tiefsee widerspiegeln. - Der Bereich des Nansen-
Gakkel-Riickens mit geringen Sedimentations- und Akkumulationsraten
(mm/ky), die denen des Amerasischen Beckens entsprechen und der durch
den terrigener Eintrag durch Eistransport beeinfluBt wird. .

Raumliche Ver#nderungen des Sedimentationsregimes kénnen im Bereich
des Nansen-Gakkel-Ricken wH#hrend des vorletzten Glazials (Sedimente >
130 ka) beobachtet werden. Ein deutlich hoéher Sedimenteintrag (cm-
dm/ky) deutet auf einen drastischen Wechsel der Sedimentation in der
Transpolar-Drift vor ca. 130 ka hin, die durch eine grdBere kontinen-
tale Vereisung und eine dadurch verst#rkte terrigene Sedimentation im
Eurasischen Becken erkl#rt werden koénnen.

Die terrigene Verdiinnung der biogenen Komponenten ist ein wichtiger
Faktor der das Vorkommen und die Verteilung der planktischen und
benthischen Foraminiferen im &stlichen Arktischen Ozean stark beein-
fluBt. Eine Zunahme der biogenen Sedimentation (planktische und ben-
thische Foraminiferen) kann in den "w#rmeren" Abschnitten der untersuch-
ten Sedimente beobachtet werden.

Wdrmere Abschnitte un ca. 195 ka und 165 ka auf dem Nansen-Gakkel-
Riicken werden durch eine niedrige Karbonatproduktion und das Auftreten

benthischer und planktischer Foraminiferen dokumentiert und lassen eine
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zumindest saisonal offene Meereisdecke vermuten, die den EinfluB nord-
atlantischer Wassermassen auf dem Nansen-Gakkel-Rilicken best#dtigen.

Der klimatisch dem heutigen Interglazial entsprechende wirmere Zeit-
raum des Klimaoptimums im letzten Interglazial kann im oOstlichen Ark-
tischen Ozean durch den Einstrom von Nordatlantikwasser anhand plank-
tischer Foraminiferen nachgewiesen werden, obwohl die abschmelzenden
kontinentalen Eiskappen (terrigene Verdiinnung, Schmelzwasser) die Was-
sermassen und die Sedimente des Eurasischen Beckens deutlich beeinfluf3-
ten. Erst die w#Hrmeren Abschnitte im letzten Interglazial werden im
8stlichen Arktischen Ozean verstdrkt durch planktische und benthische
Foraminiferen dokumentiert.

Die Kalziumkarbonatgehalte im Eurasischen Becken sind allgemein sehr
gering (2-10 Gew.-%) und werden im wesentlichen durch das Auftreten von
kalkigen Organismenreste planktischer und benthischer Foraminiferen so-
wie Coccolithen bestimmt. Aufgrund des zeitlichen Vorkommens der kalki-
gen Organismen kann auch widhrend der Glaziale auf eine zumindest
saisonal aufgelockerte Meereisdecke im &6stlichen Arktischen Ozean ge-
schlossen werden. FEine Karbonatstratigraphie, wie im Europ#ischen Nord-
meer, kann im dstlichen Arktischen Ozean nicht angewandt werden,

Allgemein hohe TOC-Gehalte in den Sedimenten des Ostlichen Ark-
tischen Ozean (ca. 0.5-2 Gew.-%) reprédsentieren den terrigenen orga-
nischen Kohlenstoffeintrag (in vorletzten Glazial durch Kohle dokumen-
tiert) durch Meereis und/oder Eisberge., Nur untergeordnet kann mariner
organischer Kohlenstoff zur Sedimentation beitragen und deutet auf eine
geringe biogene Produktivitdt des Oberfl#ichenwassers hin.

Mit Beginn der Termination I steigen die Gehalte an planktischen und
benthischen Foraminiferen im Sediment langsam an und deuten auf verbes-
serte O6kologische Bedingungen (offene Meereisdecke) hin, die mit dem
EinfluB warmer atlantischer Wassermassen und dem Zerfall der kontinen-
talen Eismassen verbunden sind.

Die Jiingere Dryas macht sich durch eine Reduzierung der Plankton-
und Benthosproduktion bei ca. 9.5 ka (Termination I b) auf dem Nansen-
Gakkel-Riicken bemerkbar, dem bei ca. 8 ka ein erhdhtes Vorkommen
planktischer und benthischer Foraminiferen folgt,

Die Bodenwasserbedingungen im 6stlichen Arktischen Ozean scheinen

wihrend der letzten ca. 250.000 Jahre relativ gut gewesen =zu sein.
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{berwiegend 0,-reiche Wassermassen kénnen wdhrend des ganzen Zeitraums
vermutet werden. St#rker korrosive Bodenwassermassen konnen im Nansen-
Becken beobachtet werden, widhrend auf dem Nansen-Gakkel-Riicken gering
CO,-reiches Wasser vermutet wird. Nach 20 ka wird der Nansen-Gakkel-
Riicken durch eine sehr gute Karbonaterhaltung charakterisiert, die
wdhrend 11-10 ka (Jilingeren Dryas) eine schlechtere Erhaltung anzeigt.

Eine allgemein geringe Karbonatldsung, die schwach korrosive Boden-
wassermassen im Nansen-Becken und auf dem Yermak-Plateau dokumentieren,
kann in Glazialen und Interglazialen beobachtet werden. Zwischen ca. 140
ka und 70 ka treten Zeiten intensiver Karbonatlésung und biogen-freien
Horizonte zeitlich unterschiedliche auf. Ab ca. 70 ka treten =zeitlich
nahezu t(bereinstimmende Foraminiferen-freie Horizonte auf (ca. 70-50
ka, 40-35 ka und 18-5 ka), die das Zusammenwirken der Karbonatldsung
und terrigener Verdiinnung (bei geringer biogener Produktion) dokumentie-
ren.

Die rezente Lage der Lysokline im &stlichen Arktischen Ozean kann
nur in den tiefen Bereichen des Rifttales im Nansen-Gakkel-Riicken,
unterhalb von ca. 4600 m Wassertiefe beobachtet werden. Oberhalb dieser
Wassertiefe sind die Sedimente durch eine sehr gute Karbonaterhaltung
dokumentiert. Karbonat-freie Sedimente kénnen nur in den oberen Be-

reichen des Kontinentalhanges festgestellt werden.
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