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Abstract

In this study alkenone sea surface temperatures (SST) in the California Current and in the Medi-
terranean Sea have been used to reconstruct hydrographic conditions in the past. Additionally paleo-
salinities in the Mediterranean Sea have been calculated from oxygen isotope measurements on
planktonic foraminifers.

In the California Current alkenone SST have been estimated from surface sediment samples and
from sediments representing the last glacial maximum (LGM). The reconstructed glacial SST are
significantly lower compared to SST from surface samples. A regional comparison reveals SST gra-
dients of 1-2°C and 5°C for the areas south and north of 36°N. Glacial SST north of 36°N agree with
results from Ortiz et al. (1997) who derived 3.3°C £ 1.5°C lower SST during the last glacial in the
California Current at 42°N. These results were based on oxygen isotope measurements and foramini-
fera assemblages. Alkenone SST results from this study south of 36°N agree with results from
Hinrichs et al. (1997) who found 2°C lower alkenone SST during the last glacial in the Santa Barbara
Basin. Stratigraphic profiles from four sediment cores sampled along the Oregon and California coast
show that the observed SST increase developed between 15 and 10 ka. The observed SST gradient
north of 36°N is related to changes of coastal upwelling during the LGM and indicate that coastal up-
welling north of 36°N was less intense than today. These observations agree with results of pollen and
diatom investigations (Sancetta et al., 1992) and with foraminifera studies (Ortiz et al., 1997).

In the Mediterranean Sea alkenone SST and oxygen isotope measurements have been used to
reconstruct temperature and salinity conditions at times of sapropel formation. The results have been
interpreted in terms of existing models for sapropel development. In this context sapropels S! to S10
and S1 to S12 respectively have been sampled on two cores from the eastern Mediterranean Sea
(Eratosthenes Seamount and Pisano Plateau). Additionally, two older sapropels (SO-I1 and SO-II) have
been sampled on these cores. Futhermore, samples from sapropels S5, $6, 87, 89, §12, and SO-II
have been taken from two cores in the western Mediterannean (Balearic Rise and Tyrrhenian Sea).
The results show that the formation of sapropels S1, S3, S4, S6, §7, S8 at Eratosthenes Seamount and
Pisano Plateau occurred at lower SST compared to modern average SST. Sapropel S6 reveals SST of
13.4°C at the Balearic Rise, 13.4°C at the Pisano Plateau, and 13.3°C at Eratosthenes Seamount and
thus documents the lowest SST in the study area. Reconstructed SST from sapropels at the Balearic
Rise are 2.2°C (81), 2.1°C (S5), and 0.5°C (S9) higher than recent local annual SST. On the other
hand, reconstructed temperatures for the same sapropels in the eastern Mediterranean Sea are in the
range of recent local SST. The regional comparison of time-correlated sapropels shows SST increase
to the east during the formation of sapropels S1, S5, 89, and S12. The derived SST gradients between
Pisano Plateau and Eratosthenes Seamount are significantly higher than today and can be explained
by an increased influence of cold Adriatic waters to the area around the Pisano Plateau. During the
formation of sapropels §3, S7, and S8 SST increase to the west. This gradient cannot be caused by de-
creasing SST due to upwelling in the area of Eratosthenes Seamount and thus is explained by in-
creased warming in the western area of the Mediterranean Sea. All sapropels in the Mediterranean
Sea were developed during times of low salinities in surface waters. One exception seems to be sapro-
pel S5 at the Balearic Rise, for which salinity estimates are within the range of recent local salinities.

Regional correlations of estimated density gradients observed in interglacial sapropels S1, 53,
S5, and S9 are inversely compared to the modern density pattern. These estimated inverse density
gradients are interpreted by increased Nile freshwater input during times when salinities in eastern
Mediterranean surface waters were depleted by increased rainfalls above the northern Mediterranean
borderlands. In contrast to interglacial conditions during sapropel formation, the temperature and
salinity results from the glacial sapropel S6 (Pisano Plateau and Eratosthenes Seamount) show
estimated densities similar to recent conditions. The estimated density gradient during the formation
of sapropel S6 is higher than observed today, indicating probably a more intense anti-estuarine
circulation pattern in the eastern Mediterranean.



1. Einleitung

Ozeanische Oberflichenstromungen wie Divergenz und Konvergenz werden hauptsichlich durch
die atmosphirische Zirkulation, die ablenkenden Kraft der Erdrotation (Cortoliskraft) und den daraus
resultierenden geostrophischen Druckgradienten angetrieben. Die horizontalen Wassermassenbewe-
gungen verursachen Vermischungsvorginge und leiten vertikale Zirkulationsvorginge ein. Unterhalb
von windbedingten divergenten und konvergenten Oberflichenstrdmungen resultieren aus Kontinui-
titsgriinden (Massenerhaltungsgesetz) aufsteigende bzw. absinkende Wassermassenbewegungen
(Dietrich et al., 1975). Durch diese Wassermassenbewegungen werden charakteristische Eigen-
schaften wie Temperatur, Salz- und Néhrstoffgehalt im Oberflichenwasser, sowie die vertikale Ver-
tetlung von Wassermassen bestimmt. Wassermassen, die z.B. in Kiistenauftriebsgebieten und Diver-
genzgebieten aufsteigen, sind durch die Remineralisterung abgestorbener und absinkender Crganis-
men an Nihrstoffen angereichert. In der euphotischen Zone sorgen diese nihrstoffreichen Wasserma-
ssen fiir eine Erhohung der biologischen Produktivitit. Die zirkulierenden Prozesse in der Atmo-
sphire und im Ozean haben daher groBen EinfluB auf die Biologie in der Wassersiule und somit auf
den PartikelfluB und schlieBlich auf die Sedimentation.

Gebiete, in denen hohe Partikelfliisse und hohe Sedimentationsraten vorliegen, sind wichtige
»Schliisselgebiete”, um ozeanographische und klimatische Verinderungen in der Vergangenheit zu
untersuchen. Untersuchungsgegenstand palidoozeanographischer und -klimatischer Rekonstruktionen
sind neben kieseligen und carbonatischen Schalengehiusen planktischer und benthischer Organismen
(Diatomeen, Foraminiferen, Coccolithophoriden) auch die organische Substanz, die in den Sedimen-
ten akkumuliert. Sedimente mit hohen Konzentrationen an organischem Kohlenstoff (TOC) bestehen
aus einer Vielzahl von organischen Verbindungen, die aus biologischen, chemischen und diageneti-
schen Reaktionen und Urspriingen entstammen. Daher liefern Sedimente mit hohen TOC-Konzentra-
tionen wichtige Hinweise fiir Interpretationen ihres Bildungsmilieus und stehen in besonderem Inter-

esse fiir paldoklimatische und -ozeanographische Untersuchungen.

In den nachfolgenden Abschnitten werden zunichst hydrographische Verhiltnisse beschrieben,
die zur Bildung von marinen Sedimenten mit hohen TOC-Konzentrationen fithren und ihre Entste-
hungsgebiete aufgezeigt. AnschlieBend wird ein Uberblick verschiedener ,,Proxies™ gegeben, die fiir
palioklimatische und -ozeanographische Rekonstruktionen wertvolle Hinweise liefern und die Grund-
lage fiir nachfolgende Untersuchungen und anschlieBenden Diskussionen im Californienstrom und im
Europiischen Mittelmeer bilden. Als Schwerpunkt dieser Dissertation wird der Rekonstruktion von
Paliotemperaturen und -salinititen mit Hilfe organischer Verbindungen und der Sauerstoffisotopen
planktischer Foraminiferen besondere Beachtung zugewiesen und ein Konzept erstellt, das die hydro-
graphischen Rekonstruktionen und spiteren palioozeanographischen Interpretationen im Californien-
strom und im Euvropdischen Mittelmeer ermdéglicht.

1.1 Hydrographische Voraussetzungen zur Bildung organisch kohlenstoffreicher Sedimente

Wie aus der vorangegangenen Einfiihrung deutlich wurde, beeinflussen ozeanische Prozesse wie
der Auftrieb und das Absinken von Wassermassen die biologischen Vorgiinge in der Wassersiule.
Die wichtigsten Faktoren fiir eine Anreicherung organischen Materials und somit auch von TOC im
Sediment sind (a) hohe Primirproduktionsraten in der euphotischen Zone, (b) hohe Sedimentations-
raten der verschiedenen Komponenten und (c) die Erhaltung der organischen Substanz im Sediment



nach der Einlagerung (Calvert, 1987). Die biologische Produktivitit Photosynthese betreibender
Organismen in der euphotischen Zone wird durch die Verfiigbarkeit von Nihrstoffen und durch die
Sonneneinstrahlung bestimmt (Ryther, 1963). Da Nahrstoffkonzentrationen in der euphotischen Zone
durch den Verbrauch durch das Phytoplankton niedrig sind und partikuldres organisches Material
(POM) unterhalb der euphotischen Zone durch die Aktivitit von Bakterien remineralisiert, wird die
biologische Produktivitit im Ozean nur aufrechterhalten, wenn eine stindige Nihrstoffzufuhr an die
Oberfliche erfolgt (Calvert, 1987). Eine stindige Versorgung der euphotischen Zone mit Nihrstoffen
ist jedoch nur dann gewshrleistet, wenn die vertikale Stabilitat der Wasserséule den Auftrieb von
Wassermassen aus den Tiefen, in denen die Remineralisierung des POM erfolgt, zuldgt. Solche Be-
dingungen liegen z.B. in Gebieten vor den Westkiisten der Kontinente vor, in denen in niederen und
mittleren Breiten (<45°) dquatorwirts gerichtete ostliche Windstromungen fiir saisonalen oder stin-
digen Transport von Oberflichenwassermassen in Richtung offener Ozean sorgen und auf diese
Weise den Kiistenauftrieb verursachen (Wooster & Reid, 1963). Verglichen mit offenozeanischen
Primarproduktivititen von durchschnittlich <100 gC/m a (Pelet, 1987) liegen z.B. im Kustenauf-
triebsgebiet vor Peru Primirproduktivititen von bis zu 1000 gC/m a vor (Walsh, 1981). Im Kiisten-
auftriebsgebiet vor Californien und Oregon liegen Primirproduktivititen von durchschnittlich 200 bis
600 gC/m a vor (Debyser & Deroo, 1969).

Hohe Primirproduktivititen an der Oberfliche und in der euphotischen Zone, infolge des Auf-
triebs nihrstoffreicher Wassermassen wie auch in offenozeanischen Divergenzgebieten sorgen fiir
einen erhohten FluB von POM in die tiefere Wassersiule, Je hoher dieser PartikelfluB ist, desto mehr
organisches Material erreicht schlieBlich den Meeresboden und kann ins Sediment eingebunden wer-
den. Da die Abnahme der Partikeldurchmesser mit der Wasserticfe eine Funktion der verschiedenen
chemischen Lésungsvorgiinge und/oder der Oxidationsprozesse ist {(Lal, 1977), ist bei der Akkumu-
lation organischen Matertals neben der Wassertiefe auch die GroBe der organischen Partikel ein wei-
terer wichtiger Faktor (Suess, 1980; Lal, 1980). GréBere Partikel durchlaufen schneller die Was-
sersdule infolge ihrer groferen Stoke’schen Geschwindigkeit als kleinere. Lal (1980} beschreibt je-
doch in einem kinetischen Modell, daB auch kleinere Partikel von nur etwa 1 ym Durchmesser sich an
groBere Partikel mit einer klebrigen organischen Oberfliche anheften kdnnen und auf diesem Weg
mitgefiihrt und schneller transportiert werden. Sedimentfallenstudien zeigten, daf bei der Akkumu-
lation organischen Materials im Sediment organische Partikel mit einer GréBe von > 200 pm Durch-
messer entscheidend bei der Bildung organisch reicher Sedimente mitwirken (Suess, 1980). Aus dem
Vergleich der Akkumulationsraten organischen Kohlenstoffs mariner Oberflichensedimente mit
Primirproduktionsraten bewiesen Miiller und Suess (1979), daB die Fraktion primir produzierten
organischen Kohlenstoffs, der in den Sedimenten erhalten ist, in Relation zur Massenakkumulations-
rate steht. Dieser Zusammenhang wurde von Miiller & Suess (1979) durch folgende empirische Glei-
chung ausgedriickt:

0,003 X Produktivitit X 5™
p,(1-p)

%TOC =

Hierbei beschreibt S die Sedimentationsrate, p, Sedimentdichte und p die Porositit. Diesen Zusam-
menhiingen folgten Abschitzungen tiber Paldoproduktivititen am Beispiel von Sedimentproben vom
nordwestafrikanischen Kontinentalhang. In weiterfiihrenden Untersuchungen durch Sarnthein et al.
(1987) wurde die Anwendung dieser Zusammenhinge fiir die Berechnung der Paldoproduktivititen
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(P) durch Beriicksichtigung der Wassertiefe (Z) und der TOC-freien Akkumulationsraten (S, ) ver-
feinert:

0.32

P=159xTOC"® x S,(p(1-p)) * S,.c°" x2

Sarnthein et al. (1987) gehen davon aus, daB die Korrelation der Akkumulationsrate von organischem
Kohlenstoff mit der Massensedimentakkumulationsrate ungenau ist, da die Sedimentationsrate orga-
nischen Kohlenstoffs, enthalten in der Akkumulationsrate von organischem Kohlenstoff nur einen
unbedeutenden Anteil von meist weniger als 1-3% an der Massensedimentakkumulationsrate hat. Die
Einbeziechung der Wassertiefe begriindet sich aus den Untersuchungen von Suess (1980), in der
gezeigt wird, da die Beziehung zwischen Primirproduktion, KohlenstoffluB und Wassertiefe nicht
linear verlauft. Beide Berechnungen fiihren jedoch zu dem Ergebnis, da8 die Produktivitit im Kisten-
auftriebsgebiet vor Nordwest-Afrika wihrend der Glazialzeiten etwa dreimal hoher lag als zu den
Interglazialzeiten (Miiller & Suess, 1979; Samnthein et al., 1987).

Im Gegensatz zu den Verhiltnissen in Kistenauftriebsgebieten liegen im Europaischen Mittel-
meer nur Primérproduktivititen von durchschnittlich 25-50 gC/m a vor (Béthoux, 1989). Diese
niedrigen Primirproduktivititen sind auf oligotrophe Verhiltnisse im Mittelmeer zuriickzufiihren. Je-
doch kam es wihrend des Pleistozin, Pliozin und Miozidn immer wieder zur Bildung TOC reicher
Sedimente, die als sogenannte Sapropele seit langem aus dem &stlichen Mittelmeer bekannt sind
(Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Ryan & Cita, 1977 u.v.a.). Seit der ersten Dokumentation von
Sapropelen im Mittelmeer wurden verschiedene Modelle in bezug auf deren Ursprung und Bildung
diskutiert. Sie stehen im Zusammenhang mit klimatischen Anderungen und Anderungen der Wasser-
massenzirkulation (vgl. Kapitel 4). Das sogenannte ,,bottom water anoxia model* erklirt die Bildung
der Sapropele mit einer Zunahme des Festlandabflusses, durch die sich bei der Vermischung von
Frischwasser mit Meerwasser eine niedrig saline Schicht bildet, die eine geringere Dichte aufweist als
das darunter liegende Meerwasser und somit Konvektionsvorginge stark reduziert oder vollstindig
verhindert (Bradley, 1938; Huang & Stanley, 1972; Williams et al., 1978; Rossignol-Strick, 1983;
Thunell et al., 1984). Dies hat zur Folge, daB der Sauerstofftransport von der Oberfliche in die Tiefe
unterbrochen ist, der Sauerstoffgehalt in der Tiefe durch Oxidationsprozesse schnell verbraucht wird
und das Bodenwasser damit anoxisch wird, so daB organisches Material erhalten bleibt (Olausson,
1961; Cita et al., 1977; Nolet & Corliss, 1990). Ein anderes Modell fithrt die Bildung von Sapropelen
auf eine Erhéhung der biologischen Produktivitit zuriick, hervorgerufen durch ein erhhtes Angebot
an Nihrstoffen (Schrader & Matthern, 1981; Calvert, 1983; Rohling & Gieskes, 1989; Calvert et al.,
1992; van Os et al., 1994). Der erhdhte FluB organischen Materials verbraucht beim Durchlaufen der
Wassersdule durch Oxidationsvorgiinge den Sauerstoff und nachfolgende organische Partikel bleiben
erhalten (Demaison & Moore, 1980). Dieses Modell wird durch die Beobachtung unterstiitzt, daB die
TOC-Konzentrationen in marinen Sedimenten im wesentlichen von der Porositit der Sedimente, vom
TOC FluB, der Wassertiefe und von der Verdiinnung durch anorganisches Material abhingen und nur
untergeordnet von den Redoxverhiltnissen in der Wassersiule beeinfluBt werden (Pedersen &
Calvert, 1990, Calvert, 1990).

Die Menge des organischen Materials, welches sich in der euphotischen Zone bildet, ist nicht
vergleichbar mit der Menge organischen Materials, welches letztendlich nach Durchlaufen der Was-
sersdule und Remineralsierungsvorgingen im Sediment eingebunden wird und erhalten bleibt. Unter-



suchungen zeigen, daB das Verhiltnis primdr produzierten organischen Materials zu dem im Sedi-
ment eingebundenen organischen Material etwa 1000:1 betragt (Tissot & Welte, 1984; Bralower &
Thierstein, 1987). Dieser relativ niedrige Erhaltungsgrad ist durch metabolische, oxidative und bakte-
rielle Abbauvorginge in der Wassersiule und im Sediment bestimmt. Dieses Verhaltnis driickt jedoch
auch die Tatsache aus, daf fiir die Bildung organisch reicher Sedimente der Erhaltungsfaktor wichti-
ger als die Primarproduktion in der Wassersaule ist (Tyson, 1995). Brumsack (1980) zeigte, daB hohe
biologische Produktivitat nicht unbedingt nétig ist, um marine Sedimente mit Konzentrationen von 0
bis 10 Gew.% organischen Kohlenstoffes zu bilden, sofern geringe Verdiinnung im Sediment und er-
héhte Erhaltung durch suboxische Bedingungen vorliegen, d.h. wenn die Konzentration gelSsten
Sauerstoffs niedriger als 0,2 ml O/1 ist. Tatsichlich ergaben Untersuchungen, daB nur geringe Korre-
lationen zwischen Gebieten mit hoher mariner Primirproduktion und Gebicten, in denen organisch
kohlenstoffreiche Sedimente abgelagert wurden, bestehen (Demaison & Moore, 1980; Ergin et al.,
1993). Welche Anhaltspunkte aus den verschiedenen Untersuchungen im Mittelmeer zu den bisheri-
gen Ergebnissen der Sapropelbildung gefiihrt haben, werden in Kapitel 4 eingehend beschrieben und
den eigenen Ergebnissen gegeniibergestellt.

Die nachfolgenden Untersuchungen im Kiistenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien wur-
den an Sedimentproben durchgefiihrt, die u.a. im Rahmen der Untersuchungen des ,,Multitracer” Pro-
jektes gewonnen wurden. Die hier vorgestellten Temperaturrekonstruktionen wurden erweiternd zu
einer Studie im Ostlichen dquatorialen Pazifik durch das internationale Ocean Drilling Program
(ODP) der Joint Oceanographic Institution for Deep Earth Sampling (JOIDES) durchgefiihrt. Der
Fahrtabschnitt Leg 138 hatte die Aufgabe, die Entwicklung des Stromungssystems im dstlichen dqua-
torialen Pazifik wihrend der letzten 12 Millionen Jahre zu untersuchen, Nach den gewonnenen Er-
kenntnissen iiber Fluktuationen in den Oberflichentemperaturen seit dem Miozén im &stlichen dqua-
torialen Divergenzgebiet sollte eine vergleichende Studie im norddstlichen Pazifik erfolgen, die die
Fluktuattonen im Kiistenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien seit dem letzten Glazial doku-

mentiert.

Die Untersuchungen an Sapropelen im Mittelmeer wurden an Sedimentproben durchgefithrt, die
im Rahmen des Europiischen MAST-II Projektes Marflux und spiteren Paleoflux aus dem ¢stlichen
Mittelmeer stammen. Die Aufgabe dieser Projekte bestand in der Erfassung biogeochemischer Stof-
fliisse von der Meeresoberfliche durch die Wassersiule bis ins Sediment (Marflux) und in der Rekon-
struktion der Bildungsbedingungen der Sapropele im &stlichen Mittelmeer (Paleoflux). Erginzend
wurden im Rahmen des ODP wihrend eines transmediterranen Bohrprogrammes weitere Proben aus
dem westlichen Mittelmeer genommen. Die Aufgabe des ODP Fahrtabschnittes Leg 160/161 besteht
in der Rekonstruktion der Ablagerungsgeschichte und palioozeanographischen Entwicklung withrend
der Sapopelbildung im MitteImeer. In beiden Programmen stellen die nachfolgenden Untersuchungen
im Mittelmeer einen wichtigen Beitrag zur hydrographischen Situation wihrend der Sapropelbildung
dar.




1.2 Geochemische Proxies und ihre Anwendung in der Palicozeanographie und Paldoklima-
tologie

Mit Beginn der 5”°C Untersuchungen an organischem Kohlenstoff von Craig (1953) konzentrie-
ren sich Rekonstruktionen klimatischer und ozeanographischer Prozesse auf die Anwendung von Iso-
topen und organischen Verbindungen biologischen Ursprungs (Biomarker). Aus den 3"C Untersu-
chungen an der organischen Fraktion [4Bt sich die Herkunft des organischen Materials ableiten (z.B.
Dean et al., 1986; Sutherland et al., 1984). Photosynthese betreibende Pflanzen bauen eher die leich-
teren "'C Isotope in ihr organisches Material ein als °C Isotope und produzieren somit eine Verschie-
bung der §°C Werte um -20%. PBD verglichen zum Isotopenverhiltnis der anorganischen Stickstoff-
quelle. Organisches Material, das durch atmosphirisches Kohlendioxid (8"°C etwa -7%. PDB) von
Landpflanzen produziert wird, hat demnach 5°C Werte, die bei -27%. PDB liegen. Im marinen
organischen Material liegen die §°C Werte zwischen -20%c PDB und -22%0 PDB (Meyers, 1994).
Eine weitere Moglichkeit den Ursprung des organischen Materials in Sedimenten zu bestimmen, ba-
siert auf Messungen atomarer Kohlenstoff/Stickstoff-Verhiiltnisse (C/N). Hierbei wird zwischen Al-
gen und Landpflanzenmaterial unterschieden (Prahl et al., 1980 u. a.). Das C/N Verhiltnis marinen
organischen Materials liegt zwischen 5 und 8 und fiir Landpflanzen zwischen 20 und 100 (Emerson &
Hedges, 1988; Meyers, 1993). Diese Unterscheidung resultiert daraus, daB marine Algen héhere Pro-
teingehalte aufweisen als Landpflanzen (Romankevich, 1990) bzw., daB Cellulose in marinen Algen
fehlt und in Landpflanzen Cellulose als Geriiststoff vorliegt (Jasper & Gagosian, 1990; Meyers,
1994). Obwohl das C/N Signal in Bdden wihrend der Friihdiagenese mikrobiell verdndert wird
(Sollins et al., 1984), bleibt es in subaquatischen Sedimenten weitgehend stabil.

Hinsichtlich der Interpretationen des §"°C Signals zeigen Untersuchungen von Rau et al. (1989;
1991), daB das 8°C der organischen Fraktion von Plankton im Siidozean abnimmt, sobald die Kon-
zentration an geldstem CO, im Oberflichenwasser ([CO, (aq)] ) ansteigt. Da die Laslichkeit von CO,
und somit die von [CO, (aq)] im Wasser temperaturabhiingig ist (die CO, Loslichkeit nimmt zu bei
abnehmenden Temperaturen), kann die Beziehung zwischen planktischem §°C und [CO, (aq)] mogli-
cherweise den Temperatureinflul auf das Plankton §°C, wie z.B. von Fontugne & Duplessy (1981)
beobachtet, erkliren. Diese Beobachtungen erlauben jedoch auch, daB das §°C Signal der organischen
Fraktion im Rezenten als Proxy fiir ozeanische/atmosphirische CO, -Konzentrationen benutzt werden
kann und das §°C Anderungen in der organischen Fraktion von Sedimenten mit Anderungen der CO,
(aq) -Konzentrationen im Oberflichenwasser in Zusammenhang stehen (Rau et al., 1991). Die CO, -
Konzentrationen im Oberflichenwasser sind aufgrund von Photosynthese betreibenden Organismen
niedriger als im Tiefenwasser. Im Tiefenwasser liegen durch die Remineralisierung organischen
Materials erhdhte CO, Konzenrationen vor, Durch die Photosynthese wird eher isotopisch leichtes C
aus dem Oberflichenwasser-CO, Pool entfernt und es kommt zu einer relativen "C Anreicherung.
Wihrend der Oxidation organischen Materials wird dagegen isotopisch leichteres "C dem CO,-Pool
wieder zugefithrt und es kommt zu einer relativen Verarmung von “C im Tiefenwasser. 8°C
Untersuchungen an planktischen Foraminiferen von Vincent & Berger (1985) reflektieren diese
Fluktuationen. Faktoren, die bei der Anwendung dieses Proxies fiir den quartiren Ozean beriicksich-
tigt werden miissen, sind zum einen, daB marine Sedimente z.T. stark mit terrestrischem organischen
Material ,,verunreinigt sein kénnen (z.B. Prahl et al., 1989a, Jasper & Gagosian, 1989b). Die Iso-
topenzusammensetzung des planktischen organischen Materials konnte andererseits wihrend der
Sedimentation durch Diagenese und metabolische Prozesse iberprigt worden sem (Hayes et al.,
1989).



Eine weitere Methode zur Rekonstruktion paldoklimatischer Verhdltnisse liegt in der Anwen-
dung und Interpretation der Sauerstoffisotopenzusammensetzung carbonatischer Foraminiferenge-
hiuse (z.B. Emiliani, 1955; Duplessy, 1978; Berger, 1981). Da die Sauerstoffisotopenfraktionierung
wiihrend der Produktion des Carbonatgehiuses eine Funktion der Temperatur ist, konnten mit Hilfe
von Temperaturgleichungen (z.B. Urey, 1947; Epstein et al., 1953; Shackleton, 1982; Erez & Luz,
1983) und der Messung des "0 Wertes an planktischen (z.B. Globigerina bulloides, Globigerinoides
ruber) und benthischen Foraminiferen (z.B. Uvigerina peregrina, Cibicidoides wiillerstorft) Palio-
temperaturen des entsprechenden Tiefenhabitats bestimmt werden.

Eine andere Methode Paliotemperaturen zu rekonstruieren, liegt in der Untersuchung organi-
scher Molekiile, die ebenfalls als Biomarker von Bedeutung sind. Ideale ,MarkerVerbindungen™ sind
um so wertvoller fiir Rekonstruktionen, je biologisch spezifizierter sie sind. Hierzu zihlen z.B. Bio-
marker, die von Organismen abgeleitet werden konnen, die in einer bestimmten Zone in der Wasser-
siule oder im Sediment angesiedelt sind (Brassell, 1993) und somit die Umweltbedingungen in einem
vorhersagbaren Habitat bestimmen. Sie sollten weitverbreitet sein und iiber einen langen Zeitraum
vorkommen. Ein weiterer Faktor fiir die Verwertbarkeit von Biomarkem ist insbesondere die qualita-
tive und quantitative Erhaltung wihrend der Sedimentation und Einlagerung ins Sediment. Die Mehr-
heit der Pflanzen im Ozean sind planktische, einzellige, mikroskopisch kleine Algen (Phytoplank-
ton), die durch die Photosynthese organisches Material bilden. Sie sind Primérproduzenten im Ozean,
die anorganisches Material wie Nitrate und Phosphate in organisches Material wie Lipide und Prote-

ine umwandeln kéinnen.

Hauptproduzenten organischer Materie sind neben Diatomeen und Dinoflagellaten auch Prym-
nesiophyceae. Sie stehen an erster Stelle der Nahrungskette im Ozean. Viele Photosynthesc betreiben-
de Organismen enthalten Lipide als Bestandteil ihrer Membranen aber auch als Versorgungsstoff fiir
physiologische Vorginge und als Energiereserven. Die Fihigkeit der Alge, ihre Lipide biosynthetisch
zu produzieren, wird in bezug auf die Lipidzusammensetzung durch sich dndernde Umwelteinflisse
(z.B. Fluktuationen in Temperatur, Licht oder Salinitdt) bestimmt (Harwood & Russell, 1984). Mem-
branlipide sind relativ kleine Molekiile mit einem hydrophilen und einem hydrophoben Anteil. Diese
Lipide bilden nach dem sogenannten ,,fluid mosaic model” (Singer & Nicolson, 1972) in wilrigen
Medien geschlossene bimolekulare und flexible Lipiddoppelschichten, die eine Barriere gegen das
Eindringen polarer Molekiile bilden (Stryer, 1990). Neben dieser Funktion als Permeabilitiitsbarriere
dient die Lipiddoppelschicht gleichzeitig auch als “Lésungsmittel” fiir Membranproteine, die die
Membranfunktionen aufrechterhalten. Die Temperatur steht mit der Fluiditit der Membranlipide in
direktem Zusammenhang, wobei bei niedrigeren Temperaturen der Grad der Untersittigung der Li-
pide steigt und die Fluiditit der Membranen zunimmt bzw. das Optimum wieder hergestellt wird
(Harwood & Russell, 1984, Stryer, 1990). Zu der Gruppe temperatursensibler Membranlipide gehd-
ren auch langkettige Alkenone, deren Struktur und Bedeutung in ihrer Anwendung fiir paldozeano-
graphische und -klimatische Rekonstruktionen im folgenden diskutiert wird, um die Aussagekraft der
Untersuchungen im Californienstrom und im Mittelmeer zu demonstrieren.




1.3. Alkenone und Alkenoate als paldoozeanographische und palioklimatische Proxies

Alkenone sind langkettige, mehrfach ungesittigte Kohlenwasserstoffverbindungen, deren funkti-
onelle Gruppe durch die sogenannte Ketogruppe (C=0) charakterisiert ist. Gemeinsam mit den Alke-
nonen treten auch langkettige ungesittigte Fettsiuremethylester (Alkenoate) auf, die mit den Alke-
nonen im biosynthetischen Zusammenhang stehen (Marlowe et al., 1984a, b). In der vorliegenden
Arbeit werden C,, bis C,, di-, tri- und tetra- untersittigte Methyl- und Ethylketone (Abb. 1.1) unter-
sucht, die in ihrer Struktur biologisch seltene trans-konfigurierte Doppelbindungen besitzen (Rechka
& Maxwell, 1988). ,, Trans“ Verbindungen sind im Gegensatz zu ,,cis “ Verbindungen energiedrmer
in ihren physikalischen, chemischen und biologischen Eigenschaften. Die Stereochemie der Alkenone
macht sie stabiler und erhiltungsfihiger gegentiber Abbauvorgiingen im Sediment und in der Wasser-
sdule (Sun & Wakeham, 1994) und sie sind dadurch fiir paldoozeanographische Fragestellungen niitz-
lich.
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Alkenone; Struktur n R M+
IT:4Me heptatriaconts-8E, 15E, 22E, 29E-tetruen-2-on 4 5 CHj3 526
37:3Me heptatriaconta-8E, 15E, 22E-tien-2-on b 5 CHj 528
37:2Me heptatriacoma- 15E, 22E-dien-2-on a 5 CH3 530
38:3E¢ octatriaconta-9E, 16E, 23E-Irien-3-on b 5 CH;CH; 542
38:3Me octatriaconta-9E, 16E, 23E-trien-3-on b 6 CH; 542
38:2EL octatriaconta- | 6E, 23E-dien-3-on a 5 CH;CHj3 544
38:2Me octatriaconta- 16E, 23E-dien-2-on a 6 CH3 544
Alkylalkenoate:
36:3FAME  methy lhexatriaoconta-7E, 14E, 21E-triencat b 5 OCHj 544
36:2FAME  methylhexatriaconta-14E, 21E-dienout a 5 OCH3 546

Abb. L.1: Darstellung der langkettigen Alkenon- und Alkenoat-Strukturen, wie sic von de Leeuw et al. (1980)
bestimmt und in dieser Arbeit analysiert wurden. Die 37:4Me Alkenon-Komponente wurde jedoch nur in den
Sedimenten des Californienstroms gefunden. Massenspektrogramme, die der Identifizierung dieser Verbindungen
zugrunde liegen, sind im Kapitel 2 dargestellt.

Alkenone und Alkenoate sind biosynthetische Produkte von Phytoplanktongattungen, der Klasse
Prymnesiophyceae (Marlowe et al., 1984a,b). Alkenone mit Kettenlingen von 37 bis 39 Kohlenstoff-
atomen wurden erstmals in Sedimenten vor Westafrika (Boon et al., 1978) beschrieben, sind jedoch
seitdem weltweit in marinen Sedimenten und Seesedimenten analysiert worden (Cranwell, 1985,
1988; Volkman et al., 1988 u.a.). Fiir paldoozeanographische Fragestellungen wichtigste Prymnesio-
phyceae, die als Signaltriiger weltweite Verbreitung haben, sind z.B. die marinen Coccolithophoriden
Emiliania huxleyi, die vom subarktischen bis subantarktischen Bereich vorkommen und Gephyro-
capsa oceanica, eine Warmwasserspezies. Eine weitere Spezies, die zu den alkenonsynthetisierenden
Prymnesiophyceae gehort, ist die in Kiistenniihe vorkommende Isochrysis galbana (Volkman et al.,
1980a, 1995; Marlowe et al., 1990) der Gattung Isochrysidales. E. huxleyi ist die Spezies, die heute



die am weitesten verbreitete Spezies ist und die hiufigste, die Calcit und Biomasse produziert. Daher
werden Alkenone heute als Biomarker fir den Eintrag von E. huxleyi ins Sediment gewertet
(Volkman et al., 1980b u.a.). Stratigraphisch erscheint E. huxleyi erstmals im Spitquartir vor etwa
268 ka, d.h. im Sauerstoffisotopenstadium 8 (Thierstein et al,, 1977). Zwischen 85 ka und 73 ka
(Isotopenstadium Sa) wurde diese Art dominante Spezies in niederen Breiten, ab Isotopenstadium 4 in
hoheren Breiten (Hay, 1977; Thierstein et al., 1977). Fiir die taxonomischen und phylogenetischen
Zusammenhinge ilterer Coccolithophoriden Spezies ist das Auftreten der Alkenone bereits in Ceno-
man- und Alb-Sedimenten (Farrimond et al., 1987) von Bedeutung, kénnte jedoch auch hinweisge-
bend fiir ein fritheres Auftreten der heute noch lebenden E. huxleyi sein (Brassell, 1993 u.a.). Alke-
nonuntersuchungen an Sedimenten ilter als das erste Auftreten von E. huxleyi sind demnach auf Vor-
fahren der E. huxleyi Spezies bzw. auf G. oceanica zuriickzufiihren.

Heute auftretende alkenonsynthetisierende Spezies haben eine gemeinsame Eigenschaft, die sie
fiir Rekonstruktionen auf dem Gebiet der Palioozeanographie und -klimatologie ganz besonders her-
vorhebt. Alle die bisher untersuchten Spezies dndern die Zusammensetzung ihrer langkettigen Alke-
none in Abhingigkeit zur umgebenden Wassertemperatur. Durch diese physiologische und spezies-
typische Eigenschaft zihlen die Alkenone zu der Gruppe der Membranlipide mit dem Vorteil, durch
Bestimmung der Alkenonzusammensetzung die Wassertemperatur zu ermitteln. Sie wird dadurch
auch zu einem wichtigen Werkzeug, um Paldotemperaturen zu rekonstruieren. Brassell et al. (1986)
beobachteten erstmals in Proben, die Glazial/Interglazial-Zyklen beschrieben, daB die C,, Alkenon-
untersittigung im Sediment mit der Temperatur des Oberflichenwassers korreliert und schlossen so
auf ein Oberflichentemperatursignal, wobei der Anteil hdher unterséttigter Alkenone (z.B. C,,, und
C,, ) bei niedrigen Temperaturen iiberwiegt und ein Alkenonuntersittigungsindex, der U",, Index defi-
niert wurde. Dieser Index (Gl. 1.1) beschreibt das Konzentrationsverhiltnis von zwei-, drei- und vier-
fachuntersittigten C,, Alkenonen zueinander:

ko [Cy:a]-[Cyr: 4]
T [CriakCuia+Crria]

(GL 1.1)

In den meisten bislang untersuchten Sedimenten fehlt die C,,, Komponente in der Lipidfraktion und

RN )

wird hauptsichlich in Gebieten mit niedrigeren Oberflichentemperaturen beobachtet. Die obige Glei-
chung vereinfacht sich daher zu:

U;_; - [C3'-':2]
[Cxr:3+Cn. 2]

(Gl 1.2)

In Hilterungsversuchen mit E. huxleyi Kulturen zeigt sich ein linearer Zusammenhang des U*,, Inde-
xes mit der Wachstumstemperatur (Brassell et al.,1986; Prahl & Wakeham, 1987, Prahl et al., 1988).
Um das Alkenontemperatursignal fiir paldcozeanographische Rekonstruktionen interpretieren zu kon-
nen, sind 6kologische und physiologische Merkmale von heute lebenden Coccolithophoriden uner-
laBlich. Die Mehrzahl der Coccolithophoriden sind einzellige, mobile und sessile Formen, die eine
oder mehrere Lagen organischer Schuppen unmittelbar auferhalb der Plasmamembran besitzen. Eine
Ausnahme stellen bestimmte Stadien im Entwicklungskreislauf von E. huxleyi dar (Klaveness, 1972).
In dieser Spezies fehlen im Coccolith-tragenden Stadium die organischen Schuppen. Im flagellaten,
motilen Stadium liegen jedoch die nicht-mineralisierten Schuppen vor (Klaveness, 1972). Hier sind




die Coccolithen die einzigen Schuppen, die die Zelle bedecken (Klaveness, 1972). Die Funktion der
Schuppen und Coccolithen ist nicht eindeutig. Sikes & Wilbur (1982) fanden Hinweise, daB3 den
Organismen durch die Coccolithenbedeckung eine groBere Toleranz gegeniiber niedriger Salinititen
verliehen wird. Der Mechanismus ist jedoch nicht bekannt, Die Tatsache, da im Lebenskreislauf der
Coccolithophoriden sowoht bewegliche als auch unbewegliche Formen auftreten, wirft drei Fragen
auf: a, Andert sich die Alkenonsittigung in den verschiedenen Lebensstadien voneinander? b. Aus
welchem Tiefenhabitat stammt das Alkenontemperatursignal, da es aufgrund der Mobilitit der Orga-
nismen in unterschiedlichen Wassertiefen gebildet werden kénnte und ¢. LaBt sich das Temperatursi-
gnal einer bestimmten Jahreszeit, z.B. wihrend der Planktonbliite, zuordnen?

Die Frage nach mdglicherweise unterschiedlichen Alkenonuntersittigung in verschiedenen
Lebensstadien untersuchten Volkman et al. (1980b) bei E. huxleyi und beobachteten nur geringfiigige
Unterschiede in den relativen Verhiltnissen der einzelnen Alkenone (C,,, und C,,,) bei mobilen,
sessilen und coccolithtragenden Formen. Daher kénnen physiologische und morphologische Unter-
schiede fiir Anderungen im Alkenonuntersittigungsindex so gut wie ausgeschlossen werden. Die
Frage nach dem Ursprung des Alkenontemperatursignals beruht auf der Beobachtung, daB E. huxleyi
und G. oceanica wihrend ihrer Ontogenese in der Wassersdule aufsteigen bzw. absinken (Cadée,
1985; Burns, 1977; Hallegraef, 1984). Dieses Verhalten, das durch Aggregatbildung in Verbindung
mit der Produktion eines Polysaccharids ermaglicht wird (Cadée, 1985), kénnte mit dem unterschied-
lichen Nihrstoffangebot in unterschiedlichen Wassertiefen zusammenhingen (Young, 1994). Unter-
suchungen von Prahl & Wakeham (1987) fanden durch Hilterungsversuche mit einer E. huxleyi
Kultur eine lineare Beziehung zwischen dem U",, Index und der Temperatur. Diese Alkenon-Tem-
peraturkalibrierungsgleichung verwendeten sie anschlieBend, um Temperaturen an Proben (suspen-
diertes partikulidres Material) verschiedener Lokationen im Ozean zu rekonstruieren. Die Temperatur-
ergebnisse ihrer Studie zeigen, daf der U*, Index Jahresdurchschnittstemperaturen der durchmisch-
ten Oberflichenschicht reflektiert. Alkenonuntersuchungen im éstlichen Nord-Atlantik (Conte et al.,
1992, Conte & Eglinton, 1993) dokumentieren, daB der U*,, Index mit Temperaturen in der euphoti-
schen Zone wihrend der maximalen Coccolithophoridenproduktion im Frithjahr korreliert. In einer
weiteren Studie im nordéstlichen Pazifik (Prahl et al., 1993) zeigten Alkenonuntersuchungen an Sink-
stoffallenproben, daB der U*, Index mit Winter- bis Frithjahrsoberflichentemperaturen (SST) der
gesamten Region aber auch mit Sommer bis Herbst SST in der Nahe der Schelfkante korrelieren, zu
einer Zeit in der die NE Passate fiir Aufirieb niahrstoffreichen Wassers sorgen. Zusitzlich wurde
beobachtet, da8 die aus dem U* | Index berechnete Temperatur mit der Temperatur des Chlorophyll-
maximums korreliert. Diese Ergebnisse aus Sinkstoffallen-Studien stehen Ergebnissen der Proben aus
Oberflichensedimenten gegeniiber, deren U*,, Indexe die SST der Winter- und Friihjahrsperiode
widerspiegeln. Rosell-Melé et al. (1995) verglichen im nordéstlichen Atlantik (2°S - 75°N) U, Er-
gebnisse von Oberflichensedimenten mit lokalen Temperaturen in verschiedenen Wassertiefen und
zu verschiedenen Jahreszeiten. Thre Alkenontemperaturergebnisse weisen hochste Korrelationen mit

Oberflichentemperaturen im Herbst und Winter auf.

Es scheint sich aus dieser Entwicklung herauszukristallisieren, daB die bisher publizierten U, -
Temperaturregressionen nicht generell auf alle Meeresgebiete gleichermaflen anwendbar sind. Es
scheint eher, daB lokale biologische und ozeanographische Verhiltnisse dafiir verantwortlich sind, in
welcher Tiefe die alkenonsynthetisierenden Organismen ihr Signal bilden, welches anschlieBend im
Sediment wiedergefunden wird. In Anbetracht dieser Befunde erscheinen Kalibrierungsexperimente
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Blich. Volkman et al. (1995) untersuchten Alkenone und Alkenoate an
Bay, Ost-Australien (34°S) wihrend der Phytoplankton-

mit lebenden Arten unerld

Kulturen von G. oceanica, die sie in Jervis
bliite (Dezember bis Januar) aus dem Meerwasser extrahierten, um unter Laborbedingungen eine

Temperaturgleichung zu kalibrieren. Der Verlauf dieser Temperaturgleichung ist zwar der E. huxleyi -
Gleichung (Prahl & Wakeham, 1987) hnlich, jedoch zeigen Umrechnungen des U, Indexes deutlich

héhere Temperaturen mit der Gleichung von G. oceanica (Abb. 1.2).

Volkman et al. (1995) weisen mit diesen Ergebnissen darauf hin, daB die Temperaturgleichung
basierend auf E. huxleyi nur fiir Rekonstruktionen von Palio-SST benutzt werden sollte, solange
Sedimente nicht ilter als das erste Auftreten von E. huxleyi sind. Sie weisen besonders auf Gebiete
hin, in denen G. oceanica dhnlich dominant auftritt wie in warmen Rand- und Nebenmeeren und in
subtropischen Gebieten. DaB jedoch auch innerhalb einer Spezies biochemische und genetische
Unterschiede vorliegen miissen, die sich auch in der U",-Temperaturabhingigkeit widerspiegeln,
dokumentiert sich in vergleichenden Studien von Sikes & Volkman (1993) und Temois et al. (1997).
In dieser Studie wurden E. huxleyi Algen siidlich von Tasmanien/Australien und dem Europiischen
Mittelmeer untersucht und mit Ergebnissen aus dem nordodstlichen Pazifik (Prahi et al., 1988) ver-
glichen. Hierbei wurden Unterschiede im Verlauf beider E. huxleyi - Temperaturkurven deutlich
(Abb. 1.2.a), die auch bei weiteren E. huxleyi - Untersuchungen beobachtet wurden (Abb. 1.2.b; Prahl

et al., unverdff.).
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Abb, 1.2: Bisher publizierte Temperaturkalibricrungsgeraden, die aus den Alkenonverhilnissen abgeleitet
wurden (a). Dazu der Vergleich zwischen Temperatur-Gleichungen aus verschiedenen F. huxleyi Kulturen (b)
(Prahl et al., unverdff.) mit G. oceanica (Yolkman et al., 1995).

Diese Beobachtungen erfordern die Differenzierung der im Sediment gefundenen Alkenone nach
der Spezies, die fiir die Signalbildung verantwortlich war. Untersuchungen anderer temperaturab-
hingiger Parameter, die in Zusammenhang mit den Alkenonen stehen, wurden durch Prahl et al.
(1989a) eingefiihrt. Beobachtungen der Verhiltnisse K37/K38 (Gesamtkonzentrationsverhiltnis C,,
zu C,, Alkencnen) und EE/K37 (Konzentration der zweifach ungesittigten C,, Ethylalkenoate zur
Gesamtkonzentration der C,, Alkenone) in E. huxleyi Kulturen zeigten in Abhingigkeit zum U,
Index ein nicht-lineares Verhalten, Die entsprechenden Untersuchungen fiir Sedimentproben zeigten
parallele, mit einem ,,offset” verbundene Abhingigkeiten zum U* | Index. Dieser ,,offset” wurde als
physiologischer Unterschied der Prymnesiophyceae-Spezics gewertet, die fiir die Alkenon- und Alke-
noatbildung verantwortlich war (Prahl et al., 1988; 1989a). In einer weiteren Studie wurde zusitzlich
das Verhiltnis K37:4/K37 (Konzentrationen der C,,, Alkenone zur Gesamtkonzentration der C,, Al-
kenone) eingefiihrt (Prahl et al,, 1995). Zusammen mit K37/K38 werden diese Verhiltnisse in Ab-
hingigkeit zum U", Index benutzt, um die Anwendung der Temperaturgleichung von Prahl et al.
(1988; U"'37 = 0.034 x T + 0.039) fiir die Rekonstruktion von Wassertemperaturen withrend der Gla-
zial-/ Interglazialzeiten im nordéstlichen Pazifik zu begriinden.
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Da in der vorliegenden Dissertation auch Sedimentproben analysiert wurden, die nach ihrer Ab-
lagerung eindeutig diagenetischen Prozessen (z.B. diffusiver Oxidation (,burn down®)) unterlagen
(z.B. Mittelmeer-Sapropele), muB auch die Frage nach diagenetischen Reaktionen, die das Alkenon-
verhaltnis (U*, Index) nachtriglich beeinfluBt haben kénnten, beriicksichtigt werden. Untersuchun-
gen nicht-oxidierter und oxidierter Sedimentintervalle, in denen die Konzentrationen organischen
Kohlenstoffs durch diffusive Oxidation von etwa 1 Gew.% auf 0,15 bis 0,2 Gew.% sanken, zeigen
kaum einen EinfluB auf den U"'31 Index (Prahl et al., 1989b), obwohl in den oxidierten Sedimenten die
Gesamtalkenonkonzentrationen um mehr als 85% niedriger waren. Diese Untersuchungen beruhen
auf der Berechnung des Alkenonuntersattigungsindexes nur mit den C,,, und C,,, Alkenonen und auf
Sedimenttiefen bis zu 9 m. Ahnliche Ergebnisse, die grundlegende Verinderungen des U, Index
durch postsedimentire Prozesse ausschlieBen, wurden auch vor NW Afrika und im 6stlichen N-At-
lantik beobachtet (Poynter et al., 1989; Conte & Eglinton 1993) mit dem Zusatz, dal das Auftreten
der C,,, Alkenone nur im oberen Kernabschnitt zu beobachten war und in groBerer Tiefe durch voll-
stindigen Abbau fehlte (Poynter et al., 1989). Anzeichen fiir den diagenetischen Abbau der C,,, Al-
kenone sind auch in einer Sinkstoffallenstudie erkennbar und der Abbildung der Alkenone im Ober-
flichensediment (Fliigge, 1997). Abbauexperimente mit E. huxleyi Kulturen belegen, daB das dreifach
ungesittigte Alkenon nur geringfiigig, aber das vierfach ungesittigte Alkenon 20% schneller abgebaut
wird (Fliigge, 1997). Der Effekt des oxidativen Abbaus der Alkenone driickt sich jedoch nur in
Gebieten mit kalten Wassermassen aus (z.B. in héheren geogr. Breiten), in denen verstarkt vierfach
ungesittigte Alkenone synthetisiert werden. Ein schnellerer Abbau des vierfach ungesittigten Alke-
nons fithrt in der Berechnung des U“37 Indexes zu hheren Werten. In Gebieten, in denen generell mit
hoheren Alkenonabbildungstemperaturen zu rechnen ist, tritt dieser Effekt jedoch kaum in Erschei-
nung, da wenig vierfach ungesittigte Alkenone synthetisiert werden. Eine Verinderung im Alkeno-
nuntersitigungsindex ist nicht meBbar (Fliigge, 1997). Im Rahmen sedimentirer Verdnderungen hin-
sichtlich des U*,, Indexes zeigten Sikes et al. (1991), daB Carbonatlésung die C,,, und C,,, Alkenon-
konzentrationen nicht verindert und auch Salinititseffekte ausgeschlossen werden konnen.

Zu der Frage welche Abbauprodukte sich aus den langkettigen Alkenonen ergeben, scheinen
ebenso langkettige (C,, und C,,) n-Alkane (z.B. McEvoy et al., 1981) in Betracht zu kommen. C,, und
C,, n-Alkane sind jedoch auch Komponenten entschwefelter Produkte der aromatischen Fraktion von
Sedimentextrakten (Sinninghe Damsté et al., 1988), so daf} auch davon ausgegangen werden kann,
daB langkettige ungesittigte Lipide mit Schwefel im frihen Stadium der Diagenese in Bindung gehen
bzw. Schwefel in ihre Strukturen einbauen (Marlowe et al., 1990; Sinninghe Damsté et al., 1989).

1.4. Fragestellungen

In der vorliegenden Arbeit werden mittels Alkenonanalysen Oberflichentemperaturen rekonstru-
iert und paldoozeanographisch interpretiert. Die Untersuchungen im Californienstrom fanden in Er-
weiterung des Projektes DFG EM 37/3 | Rekonstruktion der Oberflichentemperaturen im &stlichen
dquatorialen Pazifik statt”, dessen Aufgabe es war, durch dic Anwendung von geochemischen
wThermometern” die Oberflichentemperaturen an zwei Bohrungen des ODP Fahrtabschnittes 138 im
ostlichen iquatorialen Pazifik zu rekonstruieren. Durch den Vergleich der Paliotemperaturen mit
Messungen organischen Kohlenstoffs und Calciumcarbonat wurden in Kombination mit der Sauer-
stoff-Isotopenstratigraphie klimatische und ozeanographische Verinderungen des Auftricbsgesche-
hens im ostlichen dquatorialen Pazifik wihrend des Pleistozins rekonstruiert. Die gewonnenen Er-
kenntnisse sollten durch vergleichende Untersuchungen im Auftriebsgebiet vor Oregon und Califor-
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nien im norddstlichen Pazifik an Zeitscheiben fortgesetzt werden. Hierzu stand folgende Fragestel-
lung im Vordergrund: Inwiefern hat sich der Kistenauftrieb im Californienstrom vor Oregon und
Californien seit dem letzten glazialen Maximum verindert? Als besonders interessant dokumentiert
sich die Fragestellung in bezug auf die Grenze zwischen saisonalem Kistenauftrieb im Norden und
ganzjihrig andauerndem Kistenauftrieb im Siiden, die heute bei etwa 40°N liegt. Fiir diese Studie
werden langkettige Alkenone gaschromatographisch analysiert. Es werden die Alkenonverhiltnisse
K37:4/K37 und K37/K38 ermittelt, die bisher verwendet wurden, um die Anwendung einer Alkenon-
temperaturgleichung abzusichern (Prahl et al., 1995; 1988). Mit Hilfe der Berechnung des U“,, Inde-
xes werden Paliotemperaturen seit dem letzten glazialen Maximum (LGM) berechnet und paldooze-

anographisch interpretiert,

Die Untersuchungen im Europiischen Mittelmeer fanden im Rahmen der Projekte MAST-II
(Marflux/Paleoflux) statt und wurden in Erweiterung im ODP Leg 160/161 Forschungsprogramm
fortgesetzt. Die Aufgabe der Projekte lag u.a. in der Rekonstruktion der Bildungsbedingungen der
Sapropele im &stlichen Mittelmeer (Paleoflux). Im Rahmen des ODP Leg 160/161 Forschungspro-
grammes wurden im gesamten Mittelmeer Bohrungen in einem West-Ost-Transekt abgeteuft, um u.a.
hydrographische und klimatische Bedingungen wihrend der Sapropelbildung zu rekonstruieren. Da
die Entstehung der Sapropele im Mittelmeer, wie bereits zuvor erldutert noch nicht eindeutig geklart
ist, sollen hochauflésende Alkenonuntersuchungen Aufschlufl {iber hydrographische Andemngen
wihrend der Sapropelbildung geben. Die besondere Herausforderung liegt hier in dem Versuch eines
regionalen Vergleichs des ostlichen und westlichen Mittelmeerbeckens. Neben den Temperaturre-
konstruktionen durch Alkenone sollen weiterhin mit Hilfe von Sauerstoff-Isotopenanalysen plankti-
scher Foraminiferen Abschitzungen hinsichtlich Salinititsinderungen durchgefiihrt werden.
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2. Methoden

2.1 Alkenone und Alkenoate

Sedimentproben aus dem Californienstrom wurden wiihrend eines Studienaufenthaltes in der Ab-
teilung fiir Chemische Ozeanographie an der Oregon State University in Corvallis aufgearbeitet und
analysiert. Die Proben aus dem Europiischen Mittelmeer wurden im Institut fiir Meereskunde, Abtei-
lung Meereschemie in Kiel, bearbeitet und gemessen.

Reinigungsschritte

Zu Beginn der Arbeiten wurden alle Glasgerite, die wihrend der Extraktions- und chromatogra-
phischen Arbeiten benutzt werden sollten, fiir einige Stunden in einem Reinigungsbad und iiber Nacht
in schwefliger Sdure (H,SO,) gereinigt. Nach dem Siurebad wurden die Glasgerite mit demi-
neralisiertem Wasser gespiilt und getrocknet. Vor der Benutzung wurden sie abschlieBend mit Di-
chlormethan (CH,Cl) gespiilt, um mdgliche restliche organische Verunreinigungen zu beseitigen.
Natrizmsulfat (Na,SO,) und Kieselgel (SiO,), wurden fiir einige Stunden mit CH,Cl, extrahiert. Natri-
umsulfat wurde der organischen Phase der Proben als Trocknungsmittel zugesetzt, um mégliche
Mengen Restwassers quantitativ zu entziehen. Das Kieselgel, die feste Phase bei der Sdulenchroma-
tographie, wurde 48 Stunden in einer Soxhlet-Apparatur in Dichlormethan extrahiert. Losungen, die
withrend der Extraktion verwendet wurden, wie demineralisiertes Wasser, eine 50% gesittigte Koch-
salz-Losung (NaCl) und eine etwa 0,5 N Kaliumhydroxid-Losung (KOH) wurden je zweimal mit
CH,Cl, und einmal mit Hexan im Scheidetrichter ausgeschiittelt und somit von méoglichen organischen

Verunreinigungen befreit.

Deaktivierung des Kieselgels

Das Kieselgel (Silica Gel 60, 70-230 Mesh ASTM, Fa. MERCK) wurde nach der Extraktion bet
Zimmertemperatur und mit Aluminiumabdeckung unter einem Abzug getrocknet und anschlieBend
bei 220°C im Ofen 24 Stunden aktiviert. Nach der Aktivierung und langsamen Abkihlung wurde das
Kieselgel anschlieBend fiir die folgende Siulenchromatographie durch Zugabe von demineralisiertem
Wasser zu 5% deaktiviert. Um einer Verinderung des Deaktivierungsgrades durch die Reaktion des
Kieselgels mit der Luftfeuchtigkeit vorzubeugen, erfolgte die Aufbewahrung des Kieselgels unter
Vakuum oder in abgeschmolzenen Glasampullen.

Probenextraktion

Um die Alkenone und Alkenoate der Sedimentproben analysieren zu kdnnen, wurden aus etwa 5
g Feuchtsediment oder 3 g Trockensediment das extrahierbare organische Material im Ultraschallbad
mit einem Losungsmittelgemisch aus Toluol und Methanol (1:3) aus dem Sediment geldst (Abb. 2.1).
Vor dieser Extraktion wurden dem Gemisch aus Sediment und Losungsmittel nochk Standardsubstan
zen mit bekannter Konzentration (aiC18, 11,3 ng/pl; aiC24, 8,96 ng/pl; C19-10-on, 29,3 ng/pl; C 19-
2-on, 30,4 ng/pl; 5a-androst-3-on, 30,6 ng/pl; 1C20, 93ng/pl und 5a-androstanol, 97,7 ng/pl) beige-
fiigt, um die Extraktionsausbeute der Alkenone und Alkenoate zu quantifizieren. AnschlieBend wur-
den die Proben dreimal 10 Minuten jeweils in 15 ml Losungsmittelgemisch Toluol/Methanol (1:3)
extrahiert und die Einzelextrakte im Scheidetrichter gesammelt. Diesem Gesamtextrakt wurde an-
schlieend eine 0,5 N KOH Lésung zugegeben, um polare von unpolaren Verbindungen abzutrennen.
Der Extrakt der unpolaren organischen Verbindungen wurde dreimal mit Hexan und demineralisier-
tem Wasser gereinigt. Die polare Fraktion wurde ebenfalls dreimal mit Hexan ausgeschiittelt, um
mégliche restliche unpolare Verbindungen herauszuwaschen. Die Gesamthexanfraktion des unpolaren
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| 3.5 g gefriergetrocknete oder feuchte
Sedimentprobe

Toluol / Methanol (1:3)

50 pl internes Standardgemisch

Extraktion der Probe im Ultraschallbad
Extrakt Riickstand

‘/\
|

0,5 N KOH (bis pH 12)

Extraktion in Hexan

Y —

polare Phase

unpolare Phase

3x Extraktion mit Hexan

Gesamt-
Extrakt Reste der unpolaren polare Phase
Phase

l+ Na, SO,

wasserfreier Lipid-Extrakt fir
die Siulenchromatographie

Aufkonzentrierung des Extraktes
im Rotationsvakuumverdampfer

\]

Siulenchromatographie mit einer zu 5 % deaktivierten
Kieselgel-Siule

A\

Gaschromatographie der
Alkenone + Alkenoate

Abb. 2.1: Ubersichtsdiagramm zu den einzelnen Aufarbeitungsschritten zur Analyse der
Alkenone und Alkenoate.
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Extraktes wurde anschliefend mit 50% iger Kochsalzlosung ,.gewaschen* und spéter mit Natriumsul-
fat behandelt, um restliches Wasser der Hexanfraktion zu entziehen. Die Wasserfraktion, die mogli-
che Reste von Porenwasser und hochpolaren Lipiden aus dem Sediment enthielt, wurde verworfen.
Die Hexanfraktion wurde im Rotationsvakuumverdampfer bis auf 1-2 m! Volumen fiir die folgende
Saulenchromatographie einrotiert.

Sdulenchromatographie

Fiir die Sdulenchromatographie wurden ca. 7 g des zu 5% deaktivierten Kieselgels bendtigt, um
eine etwa 10 cm lange Kieselgel-Saule zu schiitten. Konditioniert wurde sie mit dem Losungsmittel
der ersten Fraktion (Hexan). Nachdem der auf etwa 1 ml aufkonzentrierte Probenextrakt auf die Sdule
gegeben wurde, folgten die einzelnen Fraktionen mit zunehmender Polaritit der Losungsmittel:

1. 35 mi Hexan (100%) 4. 15 ml Ethylacetat/Hexan (10%)
2, 40 ml Toluol/Hexan (25%) 5. 25 ml Ethylacetat/Hexan (15%)
3. 25 ml Ethylacetat/Hexan (5%) 6. 50 ml Ethylacetat/Hexan (20%)

Die C,,,, Alkenone und Alkenoate eluieren in der dritten Fraktion.

Gaschromatographie

Alle Proben aus dem Californienstrom wurden mit einem Hewlett-Packard Gaschromatographen
Model 5890A gemessen, der mit einer DB-1 Fused Silica Kapillarsiule (J&W Scientific; Beschich-
tungsdicke = 0,25 pm, Linge 30 m, ID = 0,25 mm), einem ,,on-column*“-Injektor und einem Flam-
menionisationsdetektor (FID) ausgestattet war. Als Trigergas wurde Wasserstoff mit einem konstan-
ten GasfluB von 10 psi (= 0,7 kg/cm’) eingesetzt. Das Temperaturprogramm lief wihrend jeder Mes-
sung von 100°C bis 275°C mit einer Heizrate von 5°C/min, wurde bei 275°C fiir 5 Minuten isotherm
gehalten und lief anschlieBend weiter von 275°C bis 300°C mit einer Heizrate von 25°C/min. Die
Endtemperatur von 300°C wurde 30 Minuten konstant gehalten, so daf3 die langkettigen Alkenone
und Alkenoate vollstindig eluieren konnten. Abb. 2.2 zeigt einen Ausschnitt eines typischen Proben-
chromatogrammes. An einigen Proben wurden die Alkenone und Alkenoate durch ein am Gaschro-
matographen angeschlossenes Massenspektrometer iiberpriift.

A

| ITIM ITIM

IR:2E

3R:3E+36:2EE

Intensitdt (mV)

C3y Alkenone

5 T >
55 60 65 70
Retentionszeit {(min)

Abb. 2.2: Ausschnitt eines integrierten GC-FID-Chromatogramms der Probe V1-81-G1S5, 120 cm.
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Gaschromatographie (GC)/Massenspektroskopie (MS)

Zur Uberprﬁfung der Alkenone und Alkenoate diente ein ,,on-column* Gaschromatograph des
Typs HP 5890 Serie I, an dem ein MSD HP3971 Massenspektrometer angeschlossen war. Wasser-
stoff diente als Trigergas (10 psi = 0,7 kg/cm’). Die Temperatur des Verbindungsmoduls (,transfer
line") zwischen Gaschromatograph und Massenspektrometer betrug 310°C. Das Temperaturpro-
gramm fiir die Messung der Proben verlief von 100°C bis 300°C mit 5°C/min. Das Eluat aus dem
Gaschromatographen gelangt iber eine fused-silica-Kapillare (HP1; 30 m x 0,25 mm ID, 0.25 pm
Beschichtung) in die Ionenquelle, trifft dort auf einen Elektronenstrahl und durch Wechselwirkung
der Elektronen mit den neutralen Molekiilen entstehen Fragmente positiv geladener Molekiil-Ionen.
In der Tonisationsquelle, die konstant bei Temperaturen von 200°C gehalten wurde, werden die Mole-
kiil-Tonen durch Anlegen einer Spannung an die Quelle beschleunigt. Die Ionisierungsenergie betrug
fiir die Molekiile der Masse 50 bis 650 pro Sekunde 70 eV. In dem Analysatorteil erfolgt die Auftren-
nung der Ionen aufgrund ihrer Masse, die anschlieBend auf dem Detektor ein elektronisches Signal

hinterlassen.

Die in Abb. 2.2 mittels GC-FID gemessene Probe wurden im folgenden im Hinblick auf Einzel-
komponenten durch GC/MS Messung analysiert. Hierzu sind zunichst in Tab. 2.1 die typischen
Fragmente, die aus der Ionisierung der Alkenone und Alkenoate hervorgehen, zusammengestelit.

Tab. 2.1: Fragmentierung der Atkenone und Alkenoate (Hesse et al., 1991).

mwz Fragment miz Fragment
+
o OH
58 CiHg0* i Keton 87 C4H,0,* [ Methylester
C H C_——_/\
/ % 2 0CH3
HiC CH;
+
. OH
8BS CeHpt NN Alkan 101 CH,COOHC,Hs* I Ethylester

7\
HC= OCH;CH;

Fir die Analyse des Fragmentierungsmusters der Probe V1-81-G15, 120 cm (Abb. 2.2) wurde
der Retentionsbereich herausgegriffen, in dem die Alkenone und Alkenoate mit Kettenlingen von 36
bis 39 Kohlenstoffatomen eluieren. Abb. 2.3.a zeigt das Totalionenstrom-Chromatogramm der Probe
V1-81-G15, 120 cm. Der Bereich, des Totalionenstrom-Chromatogrammes, in dem die C,, bis C,
Alkenone und Alkenoate eluieren, zeigt Fragmente von Ketonstrukturen (m/z = 58), Alkanen (m/z =
85), Methylestern (m/z = 87) und Ethylestern (m/z = 101) (Abb. 2.3.b).

Es wird deutlich, daf} die Peaks in der Abb. 2.2 sowohl Fragmente von Alkanstrukturen als auch von
Keton-, Methyl- und Ethylesterstrukturen beinhalten.
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Abb. 2.3.a: Totalionenstromchromatogramm der Probe V1-81-G15, 120 em.
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Abb. 2.3.b: Darstellung der Fragmente, die in der Probe V1-81-G15, 120 ¢cm im Retentionsbereich 41
bis 49 Minuten vorliegen.
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Um genaue Informationen iiber die Verbindungen zu erhalten, die in diesem Bereich eluieren,
wurden in Tab. 2.2 die Massen der Molekiil-Tonen (M") der Alkenone und Alkenoate zusammenge-

stellt, die in diesem Retentionsbereich auftreten.

Tab, 2.2.: Molekiil-Tonenmassen der Alkenone und Alkenoate und ihrer Fragmente.

Verbindung M m/z
Methylalkenone (M):

C... 526 58, 85
Cs 528 58, 85
C,,, 530 58, 85
Methyl-iEthylalkenone (M/E):

Cis 542 58, 85
Cisa 544 58, 85
Ethylalkenone (E):

C.,, 556 58, 85
Cs 558 58, 85
Methylester (ME):

Casa 544 85, 87
Ciz 546 85, 87
Ethylester (EE):

C 560 83, 101

362

In Abb. 2.3.c. wurde der Retentionsbereich, in dem die C,, bis C,; Alkenone und Alkenoate eluie-
ren, auf einzelne Molekiil-Ionenmassen getestet. Die Chromatogramme, in denen die Probe hin-
sichtlich ihrer Ionenmassen 526, 528 und 530 gemessen werden, zeigen in Ubereinstimmung mit
Abb. 2.2 und 2.3.a, b, dal} es sich bet den Signalen im Retentionsbereich 41 bis 43 Minuten um die
Molekiil-Ionen C,,, C,,, und C,,, handelt. Obwohl im Chromatogramm der Masse 526 neben dem
Peak bei 41,8 Minuten zwei weitere Peaks mit deutlicher Intensitdt bei 43,3 und 45 Minuten aufireten,
handelt es sich bei dem ersten Peak bei 41,8 Minuten um das Molekiil-Ionen C,, ,. Diese SchluBfolge-
rung ergibt sich aus dem zeitlich relativ spiteren Aufireten der schwereren Molekiil-Ionen C,,, (M’
528)und C,,, (M"530).

r2

72

Der Vergleich der Abb. 2.3.a, b mit der Abb. 2.3.c zeigt, daB es sich bei den restlichen Peaks, die
zwischen 42 und 48,4 Minuten eluieren, um die Molekil-Ionen C,, M/E (M" 542), C, ME, C, M/E
(M" 544), C, E (M" 556), C,, E (M" 558), C,. ,ME (M’ 546) und C,_EE (M’ 560) handelt. Im Chro-
matogramm (Abb. 2.3.c) erscheinen in der Messung der Molekiil-Ionen der Masse 544 bei 42,1 und
45 Minuten zwei Peaks. Der Vergleich dieses Retentionsbereiches mit Abb. 2.3.b macht deutlich, daB
es sich bet dem ersten Peak bei 42,1 Minuten um den C,., Methylester handelt. Bei dem zweiten
Molekil-Ion der Masse 544 handelt es sich um das Methyl-/Ethylketon C,,,. Beim Vergleich des To-
talinonenstrom-Chromatogrammes (Abb. 2.3.a) und dem FID-Chromatogramm (Abb. 2.2) der Probe
VI1-81-G-15, 120 cm wird deutlich, daB die Auflésung der Totalionenstrom-Messung nicht ausreicht,
um den C,,, Methylester im Chromatogramm anzuzeigen, wihrend diese Verbindung im FID Chro-
wy und C . Methylalkenonen wiederzufinden ist. Die Peakaufldsung

erscheint im FID-Chromatogramm deutlicher als im Totalionenstrom-Chromatogramm der GC/MS
Messung. Da der C,, , Methylester das Ergebnis der gaschromatographischen Quantifizierung der C,

matogramm zwischen den C
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und C,,, Methylalkenone stért (Marlowe et al., 1984b; Prahl et al., 1988; Jasper & Gagosian, 1989a),
werden somit bei der Berechnung des U*, Indexes und der spiteren Temperaturrekonstruktion zu
hohe bzw. zu niedrige Temperaturen berechnet. Der EinfluB des C,, Methylesters auf den U* ) Index
in dieser Probe betrigt 0,028. Dieser U"'l, Unterschied entspriche einem Fehler in der Temperaturre-
konstruktion von 0,8°C fiir diese Probe. Ein weiteres Beispiel fir die qualitativ bessere Peaktrennung
bzw. -auflosung durch GC-FID Messung wird fiir den Bereich 44 bis 45,5 Minuten deutlich (Abb.
2.3.a). Im Totalicnenstrom-Chromatogramm liegen C,; Methyl-/Ethylketone und der C,,, Ethylester
unaufgelost in einer Art ,Cluster” vor. Der Vergleich mit der FID Messung (Abb. 2.2) zeigt eine
deutliche Trennung der C,., und C,, Methyl-und Ethylketone. Jedoch ist auch in dieser Messung der
C,., Ethylester (EE} nicht von dem C,,, Ethylketon abgetrennt. Mit nur sehr geringer Intensitit liegen
im Bereich 47,5 bis 48,5 Minuten die Molekiil-Ionen C,, und C,,, mit den Massen 556 und 558 vor
(Abb. 2.3.c). In Abb. 2.4, ist beispielhaft das MS- l"Jbersichtsspektrum der Probe V1-81-G15 darge-
stellt. Es zeigen sich auch in dieser Abbildung die Molekiil-Ionen C,,, und C,,, mit den Massen 528

und 530.
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Abb. 2.4: ﬂbcrsichtsspektren der Probe V1-81-G15, 120 cm. Markiert sind die Molekiil-Tonen C,,
und C,,, mit den Massen 528 bzw. 530,

Die Sedimentproben aus dem Mittelmeer wurden auf einem Carlo Erba Gaschromatographen des
Typs GC 4130 Fractovap mit FID und ,,split*-Injektor im »Split-splitless™ Betrieb im Institut fiir
Meereskunde in Kiel gemessen. Wasserstoff diente als Triigergas mit einem Druck von 0,8 kg/cm’.
Das Temperaturprogramm lief von 140°C bis 300°C mit einer Heizrate von 5°C/min und wurde nach
Erreichen von 300°C fiir 30 Minuten isotherm gehalten.

Quantifizierung der Alkenone und Alkenoate

Um die Zuverlassigkeit des Gaschromatographen zu kontrollieren, wurde zu Beginn eines jeden
MeBtages ein externes Standardgemisch mit bekannten Konzentrationen von Hexamethylbenzol
(HMB), aiC24 und nC36 als ,,Blank* gemessen und der ,relative Responsefaktor der Verbindungen
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zueinander ermittelt. Dieses Standardgemisch wurde mit jeder Probe, die anschlieBend gemessen
wurde, zusammen injiziert, um eine Gerite-Kontrolle wihrend jeder Probenmessung zu erhalten. Die
Quantifizierung der Alkenone und Alkenoate erfolgte gegen den internen C19-10-on Standard mit
Hilfe der FID Chromatogramme (vgl. Abb. 2.2), da in den FID-Messungen die Alkenoate (C,,; ME
und C,,, ME) deutlich von den Alkenonen abgetrennt vorliegen und somit in der Berechnung des U*,,
keine Alkenoatbeeinflussung eingeht. Die Berechnung der Alkenonkonzentrationen erfolgte nach der
Formel:

RpxA(x)x1 [xlggg

Vv

Hierbet ist Rp der Responsefaktor, der sich aus dem Quotienten der Konzentration des externen Stan-
dards (ng/pl) und der Peakfliche (mV*min) berechnet. A ist die Peakfliche (mV*min) der jeweiligen
Verbindung x, deren Konzentration bestimmt werden soll, I die Verdiinnung (pl) aus der die Konzen-
trationsberechnung der Verbindung erfolgt und v die Sedimenteinwaage (g). Die Extraktionsausbeute
liegt zwischen 85 und 93%. Doppelmessungen von Proben, die die Reproduzierbarkeit der
Messungen verdeutlichen, zeigten Abweichungen im U*, Index von 0,004 bis maximal 0,013. Diese
Abweichung entspricht einem Fehler von 0,1 bis maximal 0,4°C bei der Temperaturrekonstruktion.
Fiir die Alkenonuntersuchungen im Mittelmeer wurden an den Proben zusitzlich die Konzentrationen
organischen Kohlenstoffs (TOC in Gew.%) gemessen. Durch folgende Gleichung wurde der Anteil
der Alkenone am gesamtorganischen Kohlenstoff (TOC) bestimmt:

Rp xA(X)xIx100 ~[x] ug
vx 1000 x TOC gToC

2.2 Elementaranalysen

An Sedimentproben aus dem Mittelmeer wurde die Konzentration von Calciumcarbonat (CaCO,)
und organischem Kohlenstoff (TOC) parallel zu den Alkenonuntersuchungen ermittelt, um die Fluk-
tuationen der Konzentrationen innerhalb und auBerhalb der Sapropele zu beobachten und diese den
Alkenonergebnissen gegentiberzustellen. Weiterhin dienten die TOC-Konzentrationsmessungen der
Umrechnung von Alkenonkonzentrationen in pg/g TOC. Vor den jeweiligen Messungen wurden die
Sedimentproben in einer Gefriertrocknungsanlage getrocknet und anschlieBend gemorsert.

2.2.1 Calciumcarbonat

Gesamtkohlenstoff (TC) und organischer Kohlenstoff wurden an den Proben der Sedimentkerne
KC20B und KC01/B mit einem LECO CS-125 Analyser gemessen und gegen einen Acetanilid Stan-
dard kalibriert. Es wurden etwa 30 mg der Sedimentproben in einem Hochfrequenz-Induktionsofen
bei 1200°C verbrannt. Das freiwerdende Kohlendioxid (CO,) und Kohlenmonoxid (CO) wurden an-
schlieBend in einen Katalysatorofen transferiert, in dem das restliche CO zu CO, oxidiert wurde. Das
vollstindig in CO, umgewandelte Material wurde in einer Kohlenstoff-Infrarotzelle als Gesamtkoh-
lenstoff gemessen. Der anorganische Kohlenstoff (IC) wurde anschlieBend durch folgende Gleichung

berechnet:

IC=TC-TOC
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Die Bestimmung des organischen Kohlenstoffs erfolgte in einer zweiten Messung durch die Be-
handlung der Proben mit 0,25 N Salzsdure (HC). Die Standardabweichung fiir den Gesamtkohlen-
=9?) und fiir den organischen Kohlenstoff niedriger als 5% (n=92). Die

stoff ist niedriger als 1% (n
Standardabweichungen des anorganischen Kohlenstoffs betrigt weniger als 3% (n=92). Die Bestim-

mung von Calciumcarbonatgehalten (CaCO,) an Sedimentproben der ODP Sites 974B und 975B
wurde bereits an Bord von ,RV JOIDES Resolution' wihrend Leg 161 durchgefiihrt. Alle Proben
wurden mit einem Coulometer NASO11 Carbonate Carbon Analyser naBchemisch gemessen. Dazu
wurden etwa 15 mg Sediment mit einer 2 N HCl Losung behandelt. AnschlieBend wurde die Probe
mit 100 cm’/min KOH Trigergas gespiilt. Das freiwerdende CO, Gas wird bei pH 3 mit 3% Wasser-
stoffperoxid (H,0,) und Sibersulfat (Ag,S0) gereinigt, um Schwefel- und Chlorverbindungen als
Verunreinigungen zu entfernen. AnschlieSend wird das CO, in der coulometrischen Titrationszelle
adsorbiert. Diese Zelle enthilt eine Platin Kathode, eine Silber Anode, eine Monoethanolamin Lésung
mit Thymolphthalein als Indikator. Das CO, wird in Hydroxyethylcarbaminsiure umgewandelt und

elektrochemisch titriert (Engleman et al., 1985).

Anorganischer Kohlenstoff wurde in Carbonat umgerechnet und in Gewichtsprozent Calcium-
carbonat ausgedriickt, wobei angenommen wurde, daB das gesamte Carbonat in der Probe als Calci-
umcarbonat vorliegt. Nach jeweils 10 Proben wurde regelmiBig ein Standard von 15 mg reinem
Calciumcarbonat gemessen, um die MeBgenauigkeit des Coulometers zu kontrollieren. Diese Mes-
sungen ergaben Standardabweichungen von £0,03% (n = 25).

2.2.2. Organischer Kohlenstoff

Die Bestimmungen der Gesamtkohlenstoffkonzentrationen (TC) in Sedimentproben der Boh-
rungen 974B und 975B wurden ebenfalls bereits an Bord von RV JOIDES Resolution™ durchgefihrt.
Alle Proben wurden mit einem Carlo Erba 1500 CNS Analyser gemessen, wobei etwa 5 mg Sediment
bei 1000°C in einer Sauerstofflamme verbrannt wurden. Hierbei wurden Stickstoffoxide zu N, redu-
ziert und schlieBlich SO, CO, und N, gaschromatographisch getrennt und anschlieBend mit einem
Wirmeleitfihigkeitsdetektor quantifiziert, Um die MeBgenauigkeit des Analysegerites zu kontrollie-
ren und die Zuverldssigkeit der Probenmessungen einzuschitzen, wurde zu Beginn jeder MeBserie
und nach etwa jeder zehnten Probe eine Sedimentprobe als externer Standard benutzt. Die berechnete
Standardabweichung dieses externen Standards betrug fir TC £0,03% (n=25). Die Berechnung der
Konzentrationen von TC erfolgte iiber einen Acetanilid-Standard. TOC-Konzentrationen wurden aus
der Differenz der Konzentrationen des TC und des CaCO, bestimmit (s.0.).

2.3 Isotopen

Parallel zu den Alkenonuntersuchungen wurden an den Proben der Sedimentkerne aus dem &stli-
chen Mittclmeer Isotopen-Analysen an der planktischen Foraminifere G. ruber (weiB} durchgefiihrt.
Innerhalb und auferhalb der Sapropele wurden alle 1-2 cm Proben fiir Isotopenmessungen
genommen, so daB jeweils bis zu 10 cm oberhalb und unterhalb des Sapropels beprobt wurde. In den
Sedimenten des Tyrrhenischen Meeres und am Balearen Hang dominierte die planktische Fora-
minifere Globigerina bulloides und wurde von Bernasconi & Pika-Biolzi (unverdff.) zur Isotopenana-
lyse verwendet.

Probenaufbereitung
Die Foraminiferen-Proben wurden nach herkommlichen Methoden (z.B. Duplessy, 1978
Ganssen & Samthein, 1983 u.v.a.) vorbereitet. Die Sedimentproben wurden mit Sieben der Ma-
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schenweite 63 pm naBgesiebt und Sedimentmaterial >63 pm im Durchmesser, wurde 20 Sekunden im
Ultraschallbad gereinigt. Nach wiederholter Spiilung der Fraktion (>63 pm) wurden die Proben an-
schlieBend bet 40°C etwa 48 Stunden getrocknet. Diese trockenen Proben der Fraktion >63 pm wur-
den wiederholt gesiebt und geteilt, wobei aus der Fraktion 150 bis 250 pm die planktischen Foramini-
feren fiir die Isotopenmessungen ausgelesen wurden. Innerhalb dieses Korngréfenbereiches werden
Ungenauigkeiten durch groBenabhingige Isotopenfraktionierungen weitestgehend reduziert und die
anschlieBende Darstellung realer Fluktuationen im Isotopenprofil ermdéglicht (vgl. Bouvier-
Soumagnac & Duplessy, 1985). Vor der Messung im Massenspektrometer wurden die Foraminiferen-
Gehiuse noch etwa 30 Sekunden in einer Methanol-Lésung im Ultraschallbad gereinigt, um nachhal-
tige Verunreinigungen (z.B. Staubpartikel) bzw. Sedimentreste zu beseitigen. Nach der NaBsiebung
jeder Probe wurde das Sieb im Ultraschallbad 10 Minuten gereinigt, anschlieBend mit Prefluft ge-
trocknet. Um blaugefirbte Verunreinigungen bei der spiteren Mikroskopie als Artefakte rechtzeitig
zu erkennen, wurde das Sieb noch in Methylenblau-Losung gespiilt.

Isotopenanalyse

Die stabilen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope wurden mit einem MAT 252 Finnigan Massen-
spektrometer gemessen. An das Massenspektrometer war eine Carbonataufbereitung angeschlossen,
in der das Probencarbonat mit Phosphorsiure (H,PO,) aufgeldst und in CO, umgewandelt wurde. Die
an diesem CQO, gemessenen Isotopenwerte wurden gegen einen internen Laborstandard (Solnhofener
Kalk), der gegen den internationalen PDB-Standard geeicht war, berechnet. Die Gesamtreproduzier-
barkeit, die die Carbonataufbereitung und die Isotopenanalyse einschlieBt, liegt fiir 5°0 bei 0,11%o
und fiir 80 bei 0,03%.. Diese Gesamtreproduzierbarkeiten werden am Finnigan MAT 252 Massen-
spektrometer bei einer Mindestmenge Carbonat (pro Probe) von 12 bis 20 pg CaCO, erreicht (Dr. R.
Tiedemann, freundl. miindl. Mitteilung, 1997).
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3. Der Kiistenauftrieb im Californienstrom: Vergleich rezenter und glazialer Alkenonober-

flichentemperaturen

3.1. Ozeanographie im Nord-Pazifik
Das rezente Zirkulationssystem im Nord-Pazifik und seine Intensitit wird durch starke saisonale

Schwankungen der atmosphirischen Hoch- bzw. Tiefdruckgebiete und der Windfelder beeinfluBt. Im
Winter ist die atmosphirische Zirkulation des subarktischen Pazifiks durch ein subpolares Tiefdruck-
gebiet beeinfluft, dessen Zentrum in der Bering See nahe der Aleuten liegt. Dieses Tiefdruckgebiet
liegt zwischen den Hochdruckgebieten Nord-Amerikas und Ost-Sibiriens (Favorite et al., 1976). Auf-
grund der barometrischen Unterschiede zwischen Hoch- und Tiefdruckgebieten herrschen Winde aus
westlicher Richtung vor. Im Frithjahr nimmt jedoch der Einflul des subpolaren Tiefdruckgebietes ab,
und durch die Entwicklung des nordpazifischen Hochdruckgebietes zwischen 30 und 40°N herrschen
Winde aus dstlicher bis siiddstlicher Richtung vor. Die Oberflichenzirkulation ist im Nord-Pazifik
durch einen subarktischen zyklonischen Wirbel und in mittleren Breiten durch einen subtropischen
antizyklonischen Wirbel charakterisiert (Abb. 3.1). Der subarktische zyklonische Wirbel wird durch
den Aleutenstrom im Nordwesten und dem QOyashio- und Ostkamtschatkastrom im Norden und Nord-
osten begrenzt. Im Sitdosten und Siiden wird dieser zyklonische Wirbel durch den Kuroshiostrom und
dem Nord-Pazifikstrom begrenzt. Der Nord-Pazifikstrom trennt den subarktischen Wirbel im Norden
von dem subtropischen Wirbel im Stiden. Der subtropische Wirbel wird durch den Kuroshiostrom im
Osten, den Californienstrom im Westen und durch den Nordiquatorialstrom im Siiden begrenzt. Uber
den Kuroshiostrom werden warme tropische Wassermassen in den Nord-Pazifikstrom geleitet und
weiter in Richtung Westen transportiert. Im Grenzbereich des subarktischen und subtropischen Strd-
mungssystems werden dadurch die kalten subarktischen Wassermassen im Norden von warmen
Wassermassen des subtropischen Wirbelsystems getrennt. Diese Abgrenzung ist durch die sogenannte
Polarfront dokumentiert, die im Sommer als vertikale Pycnokline zwischen 2000 und 400 m mit einer
Salinitit von 34 definiert ist (Dodimead et al., 1963; Favorite et al., 1976). Diese Struktur LiBt sich im
gesamten Nord-Pazifik beobachten und dokumentiert sich auch im Verteilungsmuster planktischer
Foraminiferen. Reynolds & Thunell (1986) beobachteten, daB die sinistral (links) gewundenen plank-
tischen Foraminiferen N. pachyderma ein Habitat mit Wassertemperaturen von <8°C bevorzugen, in
dem nur eine geringe oder gar keine Schichtung vorliegt. Dextral (rechts) gewundene N. pachyderma
kommen dagegen am hiufigsten in stratifizierten und relativ wirmeren Wassermassen (hoher als 8°C)
vor, Thompson & Shackleton (1980) konnten mit diesen Foraminiferenvergesellschaftungen im nord-
westlichen Pazifik nachweisen, daB die subarktische Front im Isotopenstadium 2 nach Siiden ver-
lagert war.

Die Wassermassen im subarktischen zyklonischen Wirbelsystem erfahren in ihren zyklonischen
Bewegungen durch Einwirkungen der Corioliskraft auf der Nordhalbkugel eine Ablenkung nach
rechts, so daB im Zentrum des subarktischen Wirbels ein Divergenzgebiet entsteht. In diesem Diver-
genzgebiet sind durch den Aufirieb nihrstoffreicher Tiefenwisser die Nihrstoffkonzentrationen im
Oberflichenwasser erhoht (Brown et al., 1991). Levitus et al. (1993) beobachteten im Gebiet des
subarktischen Wirbels im Nord-Pazifik ansteigende Nihrstoffkonzentrationen von Osten nach Westen
mit hochsten Konzentrationen im Gebiet des Okhotskischen Meeres und der Bering See. Regional
bedeutet dies, daB die biologische Produktivitit im Oberflichenwasser im Westen des subarktischen
Wirbels hoher liegt als im Osten (Levitus et al., 1993).
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Die antizyklonischen Bewegungen der Wassermassen des subtropischen Wirbels im Nord-Pazi-
fik, die ebenfalls durch Einwirkung der Corioliskraft eine Ablenkung nach rechts erfahren, fithren
zusammen mit den biologischen Vorgingen zu einer Verarmung von Nihrstoffen im Oberflichen-
wasser, da kein Auftrieb von nihrstoffreichen Tiefenwissern erfolgt. Im Zentrum dieses subtropi-
schen Wirbels werden daher die niedrigsten biologischen Produktivititen des Nord-Pazifiks beobach-

tet.

Sadlich 50°N werden entlang der nordamerikanischen Westkiiste durch dquatorwirts gerichtete
Winde und unter Einfluf der Corioliskraft Wassermassen des Californienstroms seewdrts getricben

und aufsteigende Wassermassenbewegungen hervorgerufen.
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Abb. 3.1: Schematische Darstellung der Oberflichenzirkulation im Nord-Pazifik (verindert nach
Hickey, 1979).

3.1.1. Der Californienstrom

Eine dquatorwirts flieBende Stromung entlang der Westkiiste Nordamerikas bildet zusammen
mit einer unter ihr flieBenden polwirts gerichteten Stromung das Ostrandstromsystem (,eastern
boundary current system") des Nordpazifiks und ist als Californienstromsystem bekannt (Wooster &
Reid, 1963). Es stellt die Verbindung der Westwinddrift im Norden mit dem Nordéquatorialstrom im
Siden dar (Strub et al., 1990) und ist somit die ostliche Begrenzung des antizyklonischen subtropi-
schen Wirbels (Lynn & Simpson, 1990). Dieses System umfaBt den nach Siiden flieBenden kalten
Californienstrom an der Oberfliche (0-300 m; Lynn & Simpson, 1987) und den nach Norden gerich-
teten Californien-Unterstrom (200-400 m; Lynn & Simpson, 1990). Im Herbst und Winter tritt nord-
lich 40°N in Kiistennihe an der Oberfliche der polwirts gerichtete Davidson Strom auf. Siidlich 40°N
verliuft der polwirts gerichtete californische Gegenstrom, der auch als ,,Southern California Eddy*
bezeichnet wird. Dieses Ostrandstromsystem wird durch die Westwinddrift angetrieben, wobet ein
nach Osten gerichteter Wassermassentransport in den norddstlichen Pazifik erfolgt. Beim Erreichen
des nordamerikanischen Kontinents teilen sich diese Wassermassen nach Norden in den Alaskawirbel
und nach Siiden in den Californienstrom (Abb. 3.1). Dadurch entwickelt sich ein Divergenzgebiet bei
etwa 140°W und 40°N im Sommer und beij 30°N im Winter (Hickey, 1979).
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Abb. 3.2: Saisonale Verinderungen im Californienstromsystem. Unter Beriicksichtigung der atmos-
phirischen Zirkulationen umfalt das Californienstromsystem den Californienstrom (CC), den siid-
californischen Gegenstrom (SCC), den Davidson Strom (DC) und den sogenannten ,,Southem Cali-
fornia Eddy* (SCE), ein Wirbelsystem mittlerer GroBe vor der Kiiste Californiens.

Saisonale Anderungen in der Intensitit und der Orientierung des Californienstroms und der Ge-
genstromungen werden durch die Position des nordpazifischen Hochdruckgebietes getrieben, das bei
etwa 28°N, 130°W im Winter und bei etwa 38°N, 150°W im Sommer liegt (Abb. 3.2; Huyer, 1983).
Aus dem nordpazifischen Hochdruckgebiet einerseits und der Lage des kontinentalen Tiefdruckgebie-
tes (ber Californien resultieren Winde aus nérdlicher Richtung, die zwischen April und August
(Frihjahr bis Sommer) am intensivsten sind und siidlich 40°N generell das ganze Jahr iber in ihrer
Ausrichtung stabil bleiben. Dadurch werden durch den Californienstrom kalte Wassermassen nach
Siiden tiber das Gebiet des Santa Barbara Beckens hinaus transportiert. Der Californienstrom verliuft
im Sitden kistenferner als im Norden und wird im Gebiet 34°N leicht in Richtung californische Kiiste
abgelenkt, wodurch sich unter Einflufl der lokalen Windfelder der zyklonisch drehende sogenannte
»Southern California Eddy* bildet (Simpson & Lynn, 1990). Durch die Ausbildung dieses Eddies
rezirkulieren teilweise Wassermassen wieder in Richtung Norden (Hickey, 1992) und kalte
Oberflichenwassermassen werden in die Kiistenregionen Californiens transportiert (Simpson & Lynn,
1990). In der zweiten Jahreshilfte werden durch den zunehmenden Einflull des Tiefdruckgebictes
iiber dem Nord-Pazifik die ndrdlichen Winde im Gebiet siidlich 40°N abgeschwiicht (Abb. 3.2).
Nérdlich 40°N entwickelt sich im Herbst und Winter durch den zunehmenden Einfluf des Tief-
druckgebietes iiber dem Nord-Pazifik, dem atmosphirischen Druckgradienten folgend, die Windrich-
tung nach Norden. Zu dieser Zeit entwickelt sich der nach Norden flicBende kiistennahe Davidson
Strom, iber den besonders deutlich von Dezember bis Februar relativ wirmerc Wassermassen in

Richtung Norden transportiert werden.

Entlang der nordamerikanischen Westkiiste (25°N bis 50°N) werden Wassermassen an der Ober-
fliche durch dquatorwirts gerichtete Winde und unter EinfluB der Corioliskraft seewirts getrieben.
Der daraus resultierende Kiistenauftrieb von Wassermassen ist besonders deutlich in einer etwa 10 bis
25 km breiten aktiven Zone entlang der Kiiste (Huyer, 1983). Aufgrund der saisonalen Anderungen
der Windrichtung nordlich 40°N erscheint jedoch in diesem Gebiet der Kiistenauftrieb nur im Som-
mer. Da sich die Windrichtung in diesem Gebiet (ndrdlich 40°N) im Herbst und Winter in Richtung
Norden entwickelt und der Davidson Strom an Einflu gewinnt, kann sich der Kiistenauftrieb zu
dieser Jahreszeit nicht entwickeln.

Die beschriebenen atmosphirischen und ozeanischen Zirkulationen im Californienstrom sorgen
zusammen mit Auftriebsprozessen fiir hohe biologische Produktivititen vor Californien und Oregon.
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Diese biologischen Vorginge fiihren jedoch auch dazu, daB die Sauerstoffkonzentrationen in Tiefen
zwischen 400 und etwa 1400 m auf weniger als 1 m! O/] sinken (Summerhayes, 1983). Die Sauer-
stoffkonzentrationen nehmen in Richtung Kuste, wahrscheinlich durch Auftriebsvorginge und der
damit verbundenen Erhéhung der biologischen Produktivitdt, ab (Brongersma-Sanders, 1971). Beide
Kriterien sind im Gebiet vor Californien und Oregon fiir die Akkumulation organisch reicher Sedi-
mente verantwortlich. Die hohen biologischen Produktivititen fithren auf der einen Seite zur massi-
ven Produktion von ,fecal pellets* und anderen organisch reichen Partikeln (Summerhayes, 1983},
die mit Sinkgeschwindigkeiten von 1700 m/Tag (Dunbar & Berger, 1981) bzw. 95 m/Tag (Shanks &
Trent, 1980) relativ schnell sedimentieren. Andererseits sorgen niedrige Sauerstoffkonzentrationen im
Bereich der Sauerstoff-Minimumzone fiir relativ gute Erhaltung des sedimentierenden organischen
Materials (Summerhayes, 1983). Hohe biologische Produktivititen durch den Auftrieb nahrstoffrei-
cher Wassermassen stehen Episoden gegeniiber, in denen die Phytoplanktonproduktivitit stark redu-
ziert ist. Diese Episoden stehen im Zusammenhang mit der Abschwichung des nach Siiden gerich-
teten Californienstroms und einer Intensivierung des Davidson Stroms, der relativ warme Wasserma-
ssen nach Norden transportiert, Auftriebsvorginge verhindert und somit nur einen begrenzten ,,Pool*
an Nihrstoffen in Richtung Norden transportiert (Kennett & Venz, 1995; Eppley & Holm-Hansen,
1986). Perioden, in denen der Davidson Strom besonders intensiv ist, stechen wiederum in Beziehung
zu El Nifio Southern Oscillation (ENSO) Ereignissen, die den gesamten gstlichen Pazifik beeinflus-
sen und heute etwa alle 5 bis 7 Jahre auftreten (Enfield & Allen, 1980; Robles & Marione, 1987). Als
ENSO Ereignisse wird nach dem Scientific Committee on Oceanic Research (SCOR) das jahreszeit-
lich zu friihe Auftreten anomal warmer Oberflichentemperaturen entlang der Kiiste von Ecuador und
Peru bis siidlich 12°S bezeichnet (Quinn et al., 1987). Diese Ereignisse stellen Stérungen des Systems
Ozean-Atmosphire dar, die durch anomal schwache pazifische SE-Passatwinde hervorgerufen
werden und sich infolge der verinderten Luftdruckverhiltnisse oftmals zu Westwinden im West-
Pazifik entwickeln (Brown et al., 1991). Dadurch kommt es zu einer Vertiefung der Thermokline und
der ohnehin verminderte Kiistenauftrieb vor Ecuador und Peru treibt warme, hoher saline dquatoriale
Wassermassen mit bis zu 35,4 in das Auftriebsgebiet. Leetmnaa et al. (1987) beobachteten, dal die
15°C-Isotherme und 35-Isohaline von etwa 70 m auf unter 150 m verlagerten. In Kiistennihe wurden
an der Oberfliche Temperaturanomalien von bis zu +12°C gemessen (Quinn et al., 1987). Im Zuge
dieser Vorginge wurde ein Riickgang der biologischen Produktivitit des Phytoplanktons um den
Faktor 10 festgestellt (Barber & Chavez, 1986). Im Californienstrom ist dieses Ereignis auch durch
eine Vertiefung der Thermokline, einer deutlichen Erwirmung der gemischten Schicht, einem Aus-
setzen des Kiistenauftriebs und einem erhdhten Transport niedrigsalinen Wassers in Richtung Kiiste
charakterisiert (Simpson, 1984; McGowan, 1985). Die Nihstoffkonzentrationen in der euphotischen
Zone sind niedrig (McGowan, 1985).

3.1.2. Bisherige Ergebnisse und Interpretationen von Paliotemperatur-Rekonstruktionen im Californi-
enstrom seit dem letzten glazialen Maximum

Untersuchungen, die sich mit den pleistozinen und holozinen ozeanographischen Anderungen
im nordostlichen Pazifik beschiftigen, begannen mit den Arbeiten von José (1960; 1971) Sachs
(1973}, Moore (1973) und Moore et al. (1980). Wihrend sich Josés (1960; 1971) Arbeiten mit der
Verbreitung von Warm- und Kaltwasserdiatomeenspezies im Nord-Pazifik beschiftigten, rekonstru-
terte Moore (1973) fiir das letzte glaziale Maximum im Gebiet vor Oregon mit Hilfe einer Transfer-
funktion basierend auf Radiolarienvergesellschaftungen 4°C niedrigere Sommertemperaturen in der
oberflichennahen Schicht (10 m) als heute. Seine Faunenanalysen zeigten im glazialen Horizont der
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Sedimentkerne, die vor Oregon genommen wurden, Faunen, die heute vor Alaska gefunden werden,
Sachs (1973) beobachtete mit Hilfe der Faunenanalysen von Radiolarienvergesellschaftungen im
Gebiet der heutigen subarktischen Front SST Fluktuationen von etwa 10°C seit dem Glazial und
brachte diese Fluktuationen in Zusammenhang mit den unterschiedlichen Lokationen der subarkti-
schen Front wihrend zunehmender Erwirmung im Interglazial. Pisias (1978), der Temperaturrekon-
struktionen mit Hilfe von Radiolarienvergesellschaftungen im Santa Barbara Becken vomahm, stellte
fest, daB es wihrend der letzten 8 ka Zeitrdume gab, in denen generell héhere Oberflichentemperaty-
ren im Santa Barbara Becken vorlagen als heute und schloB, daB es signifikante ozeanographische
Fluktuationen wihrend des Holozdns gegeben haben mufB. Pisias (1979) interpretierte Zeiten mit
deutlich niedrigeren Temperaturbedingungen im Oberflichenwasser mit einer héheren Intensitit des
Californienstroms. CLIMAP Members (1981) zeigen in jhren Untersuchungen der Sauerstoff-Iso-
topensignale planktischer Foraminiferen, daf8 wihrend des letzten Glazials die subarktische Front im
Nord-Pazifik von seiner heutigen nordlichsten Lage bei etwa S0°N im August (Tschernia, 1980) wei-
ter siidlicher bei 40°N verlagert war. Diese Verlagerung ist verglichen zu heute durch etwa 3°C nied-
rigere Oberflichentemperaturen im Sauerstoff-Isotopensignal planktischer Foraminiferen dokumen-
tiert. Untersuchungen von Diatomeen in Warvensedimenten (Anderson et al,, 1987) im Kiistenauf-
triebsgebiet vor Californien (36-42°N) zeigen, daB der saisonale Kistenauftrieb auch im Pleistozin
vorlag, jedoch an der Grenze Pleistozin/ Holozin schwicher war. Spitere Pollenuntersuchungen von
Eichen-, Erlenarten und der Seguoiadendron giganteum, dem Kiistenmammutbaum von Sancetta et
al. (1992) belegen, daB der Kiistenauftrieb bei 42°N wihrend des glazialen Maximums deutlich abge-
schwicht vorlag. Beobachtungen in der Hiufigkeitsverteilung der planktischen Foraminifere M.
pachyderma (sinistral), die als Proxy fiir SST Anderungen im nordéstlichen Pazifik verwendet wird
und heute auf subpolare bis polare Gebiete beschrinkt auftritt, zeigen wihrend des glazialen Maxi-
mums im Kiistengebiet vor Californien deutlich groBere Hiufigkeiten (Thunell & Mortyn, 1995;
Mortyn et al., 1996). Die Dominanz dieser Foraminifere in glazialen Sedimenten wird mit einem ver-
starkten Transport subpolar-dhnlicher Wassermassen entlang des dstlichen Kontinentalrandes des
Nordpazifiks bis 33°N interpretiert (Thunell & Mortyn, 1995; Mortyn et al., 1996). Durch Vergleich
mit rezenten planktischen Foraminiferen der Spezies N. pachyderma (sinistral) ergeben sich fiir das
Kiistengebiet vor Californien bei 33°N etwa 6-10°C niedrigere SST als heute (Mortyn et al., 1996).
Als Ursache fiir das erhéhte Auftreten der N. pachyderma (sinistral) und der aus ihr abgeleiteten
glazialen SST wird die Verlagerung des nordpazifischen Hochdruckgebietes in Richtung Siiden wih-
rend des letzten glazialen Maximums vermutet (COHMAP, 1988; Thunell & Mortyn, 1995). Mit
Hilfe von Alkenonen wurden an einem Sedimentkern fiir das letzte Glazial U*, -SST im Californien-
strom bei 42°N rekonstruiert, die 4°C niedriger lagen als heute (Prahl et al., 1995). Diese SST Rekon-
struktionen stimmen mit den Ergebnissen von Ortiz et al. (1997) iiberein, die mit Hilfe von Fora-
miniferen-Vergesellschaftungen und Sauerstoff-Isotopen von planktischen Foraminiferen 3,3°C %
1,5°C niedrigere SST wihrend des letzten Glazials im Californienstrom beobachteten. Sie fiihren
diese niedrigeren SST nicht auf verstirkten Kiistenauftrieb wihrend des glazialen Maximums zuriick,
sondern auf verstirkten kiistenfernen Auftrieb und dem advektiven sidwirtigen Transport dieser
kalten Wassermassen ins Kistengebiet des Californienstroms. Untersuchungen verschiedener Radio-
larienvergesellschaftungen entlang der Kiiste Californiens und Oregons (30°-55°N) durch Sabin
(1995) und Pisias & Mix (unverdff. Daten, 1994) belegen, daB die Radiolarien, die mit dem Oko-
system des Ostrandstromes des Nord-Pazifiks in Beziehung stehen wihrend des Glazials deutlich
weniger auftreten. Die stark verringerte Dominanz dieser Ostrandstrom-Radiolarien und die somit
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verringerte Relevanz der Kiistenauftriebsprozesse fiir den Lebensraum dieser Spezies stimmen mit
den Interpretationen von Lyle et al. (1992) iiberein, die einen verringerten Auftrieb im norddstlichen
Pazifik aufgrund der siidlicheren Lage der Polarfront wihrend des letzten Glazials suggerieren.

3.2. Material
Gegenstand der Untersuchungen im Californienstrom sind Proben aus Sedimentkemnen, die ent-

lang der Kiiste Oregons und Californiens in einem Nord-Siid-Profil genommen wurden, das von 33°N
bis 42°N verlief. In einem zweiten Profil, das bei etwa 42°N liegt, wurden von 125°W bis 133°W
weitere Sedimentkerne abgeteuft (Tab. 3.1, Abb. 3.3) und fiir die nachfolgend beschriebenen Unter-
suchungen beprobt. Die Sedimentserien, die aus dem West-Ost-Profil stammen, wurden im Rahmen
der Untersuchungen des ,Multitracer Project (Lyle et al., 1992) gekemnt. Dieses Projekt hatte die
Aufgabe, Untersuchungen dariiber durchzufiihren, inwiefern jihrliche ozeanographische Kreisliufe
die Produktion biogener sedimentirer Komponenten beeinflussen und inwiefem Informationen {iber
die biologische Produktivitit in den Sedimenten dokumentiert sind (Lyle et al., 1992).
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Abb. 3.3: Stationskarte und Untersuchungsgebiet.

Proben der Sedimentkerne aus dem West-Ost-Profil wurden vom Oregon State University Kemn-
lager (Corvallis, OR) zur Verfiigung gestellt. Proben, die den Sedimentkernen entlang des Nord-Siid-
Profils entstammen, wurden durch den United States Geological Survey (USGS) genommen. Die ge-
friergetrockneten Proben dieser Kerne wurden vom USGS Kernlager (Menlo Park, CA) zur Verfi-
gung gestellt, Alle Sedimentkerne wurden im Kernlager bei 4°C aufbewahrt. Bei den beprobten
Sedimenten handelt sich um dunkelbraune bis dunkelgraue, z.T. rotlichbraune, tonige bis siltige Se-
dimente, die reich an Foraminiferen und Diatomeen sind. Anzeichen fiir Umlagerungen konnten nicht
entdeckt werden. Kemn F2-92-P3, der heute im Bereich der Sauerstoff-Minimum-Zone liegt, wies
zwischen 204 und 214 cm eine besonders deutliche Feinlaminierung auf.
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Tab.3.}: Kemnstationen im Untersuchungsgebiet.

Nr,  Kem _Geogr. Breite (N) Position Linge (W) Wassertiefe (m)
01.L13-81-G138 38924.8' 123°58.2° 2531
02. F8-90-G25 721 123°19.8" 1720
03, F8-90-G21 37°13.2° 123°14.4° 1605
04. F2-92-P3 35°37.4° 121°36.3° 803
05. F2-92-P34 315°01.9° 121°13.5° 610
06. V1-81-G15 33°36.0° 120°25.2° 1430
07. W8709A-13TC 42°07.2° 125°45.00 2741
07. W8709A-13PC* 42°07.0° 125°45.0° 2712
08. W8709A-09BC 42°04.8' 125°49.3° 2814
09. W8809A-53GC 42°45.0¢ 126°15.5° 2408
10. W8809A-21GC 41°08.4° 126°54.4’ 2799
11. W8709A-06BC 42°15.00 127°40.7 2911
12. WET09A-08TC/PC** 42°32.5° 127°40.71 3111
13. W8809A-29BC 41°48.0° 129°00.2 3288
14, W8R09A-31GC 41°40.8° 130°00.4 3136
15. W8909A-57GC 41°34.8° 130°37.00 3330
16. WB709A-01BC 41°32.4° 131°57.6’ 3680
17, WB909A-48GC 41°19.8° 132°40.0° 3670

* / %% Fiir diese Sedimentkerne liggen Alkenondaten von Prahl et al. {(unverdff., 1995) vor, die in der Diskussion
aufgegriffen werden.

Oberflichen- und Sedimentproben, die das letzte glaziale Maximum (LGM, 18 “C ka) repriisen-
tieren, wurden fir die hier beschriebenen Untersuchungen analysiert. Die Sedimentkerne V1-81-G13,
F2-92-P3 und W8709A-13TC (Abb. 3.3, Tab. 3.1) wurden zusitzlich in 20 cm Abstinden bis etwa 30
ka vor heute beprobt. Fir die zeitliche Einstufung dieser Proben konnte auf die Arbeiten von Lyle et
al. (1992), Ortiz (1995) und Gardner (1997) zuriickgegriffen werden, die an Proben dieser Sediment-
kerne "“C AMS (Accelerator Mass Spectrometry) Datierungen an planktischen Foraminiferen und am
organischen Kohlenstoff durchgefiihrten und eine Stratigraphie durch Analysen stabiler Sauerstoff-
Isotopen planktischer Foraminiferen erstellten, Die Daten zu den heutigen Oberflichentemperaturen
im Untersuchungsgebiet {(Abb. 3.3.), mit denen in dieser Studie ebenfalls gearbeitet wird, wurden aus
dem World Ocean Atlas (Levitus, 1985) entnommen. Aufbereitung und Analyse der Alkenone und
Alkenoate wurden bereits in Kapitel 2 eingehend erliutert.

3.3. Ergebnisse

Langkettige Alkenone und die wahrscheinlich ebenfalls mit den Prymnesiophyceae biosynthe-
tisch verwandten Alkenoate (vgl. Abb. 1.1) konnten in allen Sedimenten des Untersuchungsgebietes
(Abb. 3.3} analysiert werden. In folgenden Abschnitten werden zunichst die Ergebnisse der bereits
erlduterten Alkenon/Alkenoat-Verhiltnisse in Abhingigkeit zum U", Index dargestellt. Damit soll
festgestellt werden, ob sich die Alkenon/Alkenoat-Verhiiltnisse aus den untersuchten Scdimenten
einer bestimmten Prymnesiophyceae Spezies zuordnen lassen, die fiir die Signalbildung verantwort-
lich war. Hierzu stehen zum Vergleich bereits publizierte Ergebnisse aus Kulturstudien einer E.
huxleyi (Prahl et al., 1988; 1995) und einer G. oceanica (Volkman et al., 1995) Spezies zur Ver-
fiigung. Weiterhin werden die regionalen U*, Ergebnisse von Oberflichensedimentproben und Pro-
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ben des letzten glazialen Maximums im Californienstrom dokumentiert. An drei Sedimentkemen, die
aus dem Kiistenbereich stammen, wurden zusitzlich Proben aus dem Deglazial untersucht.

3.3.1 Alkenonverhiltnisse

Die Berechnung des K37:4/K37 Indexes, der den Grad der Alkenonuntersittigung beschreibt,
konnte in einigen, groBtenteils interglazialen Proben (vgl. Tab.1, Anhang) nicht durchgefiihrt werden,
da das C,,, Alkenon bereits vollstindig abgebaut war oder im Vergleich zu den C,,, und C,,, Alkeno-
nen in zu niedriger Intensitit im Chromatogramm erschien und die Berechnung dieses Indexes groBe
Abweichungen, verglichen mit den K37:4/K37 Ergebnissen der restlichen Sedimente, zeigte, Es wird
in Abb. 3.4.a deutlich, daB der K37:4/K37 Index der Sedimentproben mit steigendem U, Index ab-
nimmt. Dies bedeutet entweder, daB mit zunehmender Temperatur mehr zwei- und dreifach unter-
sattigte Alkenone von den Prymnesiophyceae produziert werden als vierfach untersittigte Alkenone
oder daB die C,,, Alkenone in stirkerem MaBe als die C,,, und C,,, Alkenone abgebaut werden. Die
Werte fiir den K37:4/K37 Index schwanken in den Sedimenten zwischen 0,01 und 0,14 (vgl. Tab.I,
Anhang). Bei dem Vergleich dieser Werte aus Sedimentproben mit den Ergebnissen von Prahl et al.
(1988) fiir die E. huxleyi Kultur 55a wird deutlich, daB die Ergebnisse aus den Sedimenten trotz mog-
lichen Abbaus des C,,, Alkenons denen aus der Kulturstudie mit E. huxleyi und den Sedimentuntersu-
chungen von Prahl et al. (1995) dhneln, Ein Vergleich der Sedimentergebnisse mit denen von G.
oceanica ist nicht moglich, da das C,, Alkenon in G. oceanica nicht gefunden wurde. Dies ist vor
allem darauf zuriickzufithren, daB G. oceanica eine Warmwasserspezies ist und das C,,, Alkenon vor

allem in Proben kilterer Gewiisser becbachtet wird.

Die Werte der K37/K38 Indexe der Sedimentproben (Abb. 3.4.b) liegen generell zwischen 0,9
und 1,45. Ein eindeutiger Trend ansteigender K37/K38 Indexe mit zunchmendem U*, Index 18t sich
nicht erkennen, Der Vergleich dieser Ergebnisse mit Kulturstudien 146t jedoch vermuten, daB sich die
Sedimentergebnisse der K37/K38 Indexe eher der E. huxleyi Kultur 55a (Prahl et al., 1988) zuordnen
lassen als der von G. oceanica (Volkman et al., 1995), die in dem U*,, Bereich 0,2 bis 0,6 kaum
Anderungen im K37/K38 Index zeigt,
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Abb. 3.4: Vergleich der K37:4/K37 (a) und K37/K38 Indexe (b) in Abhingigkeit zum U", Index aus
Sedimentproben (offene Kreise) des Untersuchungsgebietes mit Kulturdaten der E. huxleyr Kultur 55a
(gefiillte Kreise; Prahl et al., 1988) und G. oceanica (offene Vierecke; Volkman et al., 1995).
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3.3.2. U¥,, Beobachtungen im Californienstrom

Vergleich rezenter und glazialer Horizonte
Um die rezente und glaziale U, Entwicklung im Untersuchungsgebiet zu vergleichen, wurden

die Ergebnisse der Oberflichenproben und die aus der Zeit des glazialen Maximums (LGM) in Abb.
3.5 zusammenfassend dargestellt. Um die regionale Variabilitit zu verdeutlichen, wurden die U*
Werte in ihrer Achsenzuordnung vertauscht, indem die U",, Werte aus dem West-Ost-Profil (3.5.a)
auf der y-Achse und die U¥, Werte aus dem Nord-Siid-Profil (3.5.b) auf der x-Achse abgetragen
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Abb. 3.5: U*,, Ergebnisse aus den Oberflichenproben (gefiillte Vierecke) und des glazialen Horizon-
tes (offene Vierecke) im Untersuchungsgebiet,

Auf den ersten Blick wird deutlich, dag die U*,, Indexe der Oberflichenproben in jedem Fall hé-
here Werte zeigen als die zur Zeit des LGM. Die Werte liegen fiir die Oberflichenproben im Bereich
0,367 und 0,539 und zwischen 0,262 und 0,487 zur Zeit des LGM. Weiterhin wird deutlich, daB die
U¥,, Werte regional im Nord-Siid-Profil variieren. Im Nord-Siid-Profil (Abb. 3.5.b) werden sowohl
die rezente als auch die LGM Entwicklung der U*,, Indexe, mit einem stetig abnehmenden Verlauf in
Richtung Norden gekennzeichnet. Diese Abnahme der rezenten und LGM U*, Werte nach Norden
verlaufen siidlich von etwa 36°N parallel zueinander, mit einer Verschiebung, die etwa 0,05 im U*,,
Index betrigt. Nordlich von 36°N weisen beide Kurven deutlich groBere glazialinterglaziale U,
Gradienten auf, die mit durchschnittlich 0,16 etwa dreimal hoher als die glazial/interglazialen U*
Gradienten siidlich 36°N sind. Im West-Ost-Profil (Abb, 3.5.a) sind solche deutlichen U*,, Unter-
schiede nicht zu erkennen. Die rezente Entwicklung des U",, 14Bt sich mit einem deutlichen Anstieg
des U*,, bis etwa 126°W beschreiben, der westlich davon bei etwa 127°W abrupt abnimmt und an-
schlieBend bis etwa 132°W kontinuierlich wieder ansteigt. Westlich 132°W sinkt der U*,, wieder und
erreicht dort den niedrigsten Wert (U* ) = 0,367). In der U*, Entwicklung zur Zeit des LGM 14}t sich
ebenfalls ein deutlicher U*, Anstieg in Kiistenniihe erkennen, der jedoch bis etwa 127°W aufrecht
erhalten bleibt, bei 129°W abrupt abnimmt und anschlieBend wieder bis etwa 132°W ansteigt. Wie
auch schon die rezente U, Entwicklung gezeigt hat, sinkt der U¥, im LGM nach einem kontinuierli-
chen Anstieg westlich von 132°W wieder.

U',, Anderungen wihrend des Deglazials

Bei Vergleich der rezenten und LGM U*,-Kurven dokumentiert sich bei 36°N eine deutliche
Anderung. Der ,,offset zwischen beiden Kurven liegt ndrdlich von 36°N etwa dreimal hoher als im
stidlichen Teil. Um die Frage zu beantworten, wann diese Andemngen stattfanden und ob es sich um
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eine allmihliche Entwicklung im Californienstrom handelte, wurden auch Proben zwischen dem gla-
zialen Horizont und der Sedimentoberfliche in drei von den entlang der Kiiste entnommenen Sedi-

mentkernen untersucht.

Der siidlichste Sedimentkern (V1-81-G15, vgl. Station 6, Abb. 3.3) wie auch der nérdlich von
36°N gelegene Kern (W8709A-13TC, vgl. Station 7, Abb. 3.3) zeigen beide einen kontinuierlichen
Anstieg in ihrer U, -Entwicklung. Dieser Anstieg verlduft im Kem V1-81-G15 von der Basis bei 19
ka von 0,49 bis auf ein Maximum von 0,55 bei 10 ka. Im nérdlichen Kerm W8709A-13TC wird auch
ein Anstieg im U*,, von 0,29 bei 15 ka bis auf maximal 0,44 bei 10 ka beobachtet. Somit betrigt die-
ser Anstieg zwischen 15-10 ka im siidlichen Kern etwa 0,06 und im nérdlichen Kern 0,15. Nach dem
U*,, Maximum bei etwa 10 ka wird in allen Kemen eine Abnahme beobachtet. Am deutlichsten ist
diese Abnahme jedoch nur im nérdlichsten Kern W8709A-13TC dokumentiert. Der U*, Index sinkt
von 0,44 auf 0,39 ab und verliuft anschliefend bis 5 ka mit leicht ansteigendem Trend auf 0,42. Im
siidlichen Kem V1-81-G15 dagegen, werden nach dem U*,, Maximum bei 10 ka nur noch U*, Werte
mit geringer Fluktuation beobachtet. Der Kern F2-92-P3 (vgl. Station 4, Abb. 3.3) liegt wie auch der
Kem V1-81-G15 stidlich 36°N. Die Fluktuationen des U*,, Indexes in liegt wie auch der Kern V1-81-
G15 sitdlich 36°N. Die Fluktuationen des U*, Indexes in diesem Kern sind vom LGM bis etwa 10 ka
zwar unruhiger im Kurvenverlauf, dokumentieren jedoch ebenfalls einen insgesamt zunehmenden
U*,, Trend. Dem leichten Maximum bei etwa 10 ka geht ein friiheres deutlicheres Maximum bei etwa
14 ka voraus.
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Abb. 3.6: U*,, Ergebnisse aus Sedimentkernen aus dem Kiistengebiet des Californienstroms. Die zeit-
liche Einstufung der Sedimentproben basiert auf “"C AMS Messungen (F2-92-P3, V1-81-Gl15;
Gardner et al., 1997) und Sauerstoff-Isotopenstratigraphie an planktischen Foraminiferen (W8709A-
13TC,; Ortiz, 1995).

Diese Beobachtungen regionaler und zeitlicher Anderungen der U*,, Trends seit der Zeit des
glazialen Maximums sind wichtig fir die ozeanographische Rekonstruktion des Auftriebsgeschehens
im Californienstrom und werden in den folgenden Abschnitten noch eingehend diskutiert.
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3.4. Diskussion
3.4.1. Alkenonsignale im Californienstrom
Hervorgehend aus den Erlduterungen in Kapitel 1 fiihren die bisher publizierten Temperatur-

kalibrierungsgleichungen und Korrelationen mit Oberflichentemperaturen nicht generell in jedem
Meeresgebiet zu realistischen Temperaturrekonstruktionen. Um weitere Anhaltspunkte iiber charakte-
ristische Merkmale der Alkenonproduzenten zu erhalten, untersuchten Prahl et al. (1988, 1995) Alke-
nonverhiltnisse (K37:4/K37 und K37/K38) in E. huxleyi Kulturen und verglichen diese mit den glei-
chen Verhiltnissen aus Sinkstoffallenproben und Sedimentproben, Da ihre K37:4/K37 und K37/K38
Indexe aus einem Sedimentkern (0-30 ka) vor Oregon sehr gute Korrelationen mit den Kulturdaten
der E. huxleyi (55a) zeigten, schlossen sie auf eine E. huxleyi Spezies, die sich in ihrer Alkenonsignal-
bildung dhnlich wie die Kultur 55a verhilt (Prahl et al., 1995). Auf diesem Ergebnis begriindeten sie
weiterhin, daB die Temperaturkalibrierungsgleichung aus der Kulturstudie von E. huxleyi (55a) die
Gleichung ist, die zu bestmdglichen Temperaturrekonstruktionen im nordéstlichen Pazifik fiihrt. Seit
den Untersuchungen von Volkman et al. (1995) ist bekannt, daB auch die Prymnesiophyceae G.
oceanica Alkenone in Abhingigkeit zur Wassertemperatur synthetisiert. Demnach wire es moglich,
daB Alkenonsignale aus Sedimentproben in Gebieten, in denen beide Prymnesiophyceae Spezies vor-
kommen eine Art Mischsignal dokumentieren. G. oceanica ist im oberen bis mittleren Bereich der
euphotischen Zone im #quatorialen Pazifik verbreitet (Honjo & Okada, 1974). Der Vergleich der
Alkenonsignale zwischen E. huxleyi und G. oceanica in Abhingigkeit zum U*,, Index unterscheidet
sich in den Kulturstudien eindeutig voneinander (vgl. Abb. 3.4.b). Fur die E. huxleyi Kultur 55a aus
dem nordéstlichen Pazifik liegen die K37/K38 Werte generell hoher als die K37/K38 Werte fiir die G.
oceanica. Weiterhin scheint, daB E. huxleyi ihr K37/K38 Verhiltnis mit ansteigendem U*, Index ver-
indert, Dagegen scheint G. oceanica dies nicht zu tun. Die Schwankungen im K37/K38 Verhiltnis
mit ansteigendem U*,, Index sind geringer. Der Vergleich der K37/K38 Ergebnisse der Sediment-
proben des Untersuchungsgebietes mit den K37/K38 Ergebnissen aus den Kulturstudien von Prahl et
al. (1988) und Volkman et al. (1995) zeigen, daf3 die K37/K38 Ergebnisse der Sedimentproben deut-
lich héher liegen als die K37/K38 Ergebnisse aus der Kulturstudie mit G. oceanica (vgl. Abb. 3.4.b).
Wenn diese Unterschiede in den Alkenonsignalen fir die Differenzierung zwischen einzelner Prym-
nesiophyceae-Spezies Giiltigkeit hat, wie von Prahl et al. (1988; 1995) vorgeschlagen wurde, ist die
Anwendung einer Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung fiir Temperaturrekonstruktionen, die
E. huxleyi als Alkenonproduzent zu Grunde legt, gerechtfertigt. Infolgedessen basieren Temperaturre-
konstruktionen und -interpretationen in der vorliegenden Arbeit auf der von Prahl et al. (1988) fiir den
nordostlichen Pazifik kalibrierten E. huxleyi-Temperaturgleichung (U*_=0,034 T + 0,039).

Die Studien von Volkman et al. (1995) und Prahl et al. (1995) machen durch das offensichtlich
unterschiedliche Verhalten der G. oceanica auch deutlich, daB die Berechnung anderer Indexe neben
dem U*, nétig sind, um anhand von Kulturdaten weitere Moglichkeiten zu haben, Informationen aus
den Sedimenten im Hinblick auf den in Frage kommenden Alkenonproduzenten zu erhalten. Dazu
sind weitere Studien an verschiedenen Kulturen der E. huxleyi und G. oceanica nétig.

Um die in Temperaturen umgerechneten U* . Indexe fiir spitere paldoozeanographische Rekon-
struktionen bestméglich interpretieren zu kénnen, muB vorher geklirt werden, welche Tiefe durch die
U"37 -Temperaturen reflektiert wird und welche Spezies als Signalbildner realistische Temperaturen
liefert.
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Welche Temperaturen bilden die Alkenontemperaturen im Untersuchungsgebiet ab?

Mehrere Studien haben gezeigt, daB das Verhalten des U* Indexes in Abhingigkeit zur Wachs-
tumstemperatur in den bisher untersuchten Spezies von E. huxleyi stark variiert (Conte et al., 1994;
Prahl et al., 1995). Volkman et al. (1995) zeigten in einer Studie im Gebiet von Jervis Bay vor Ost-
Australien, daB die U -Temperaturbeziehung von G. oceanica (Kultur JB02; U, = 0,049T - 0,520;
r = 0,89) eine andere ist als die von E. huxleyi (Kultur 55a; U"'37 = 0,034T + 0,039; r* = 0,997; Prahl &
Wakeham, 1987), die aus dem Gebiet des subarktischen Pazifiks stammt. Zwar bestehen deutliche
Unterschiede zwischen den U*,, Temperaturbeziehungen, doch zeigen alle bisher konstruierten Alke-
nontemperatur-Kalibrierungsgleichungen den gleichen Kurventrend (Abb. 1.2, vgl. Kapitel 1), indem
bet zunechmenden Temperaturen auch der U",, zunimmt. Unterschiede bestehen lediglich in der Stei-

gung dieser Geraden.

In den kiirzlich dokumentierten U*,, Ergebnissen aus den Oberflichenproben beider Transekte
des Californienstroms wurden im folgenden Temperaturen unter Anwendung der in Abb. 1.2.b ab-
gebildeten Kalibrierungsgleichungen berechnet. In Abb. 3.7 sind diese Temperatur-Ergebnisse dar-
gestellt. Vergleichend sind zusétzlich lokale Levitus-Winter (Februar bis April) und -Sommeroberfla-
chentemperaturen (August bis Oktober) abgebildet. Die Gegeniiberstellung der U*,, Temperaturen zu
Levitus-Winter- und Sommeroberflichentemperaturen erfolgte, da sich im Bereich des Californien-
stromes in dieser Zeit die deutlichsten atmosphirischen und ozeanographischen Anderungen vollzie-
hen. Abb. 3.7. veranschaulicht, daB die Temperaturen, die unter Anwendung der Alkenon-Tempera-
turkalibrierungsgleichung von E. huxleyi Spezies MCHI1 (Bermuda) und G. oceanica (Jervis Bay,
Ost-Australien) berechnet wiirden, hohere Temperaturen abbilden, als die Temperaturen, die heute im
Sommer an der Oberfliche beobachtet werden. Die Temperaturen, die mit Hilfe der Kalibrierungs-
gleichung von E. huxleyi Kultur 451B (Norwegen) berechnet werden, scheinen zumindest im Gebiet
bei 42°N von der Kiistenregion bis etwa 128°W mit Sommer-Oberflichentemperaturen iibereinzu-
stimmen. Entlang der Kiste siidlich 42°N werden jedoch durch Anwendung dieser Kalibrierungs-
gleichung ebenfalls zu hohe Temperaturen berechnet als heute im Sommer an der Oberfliche beob-

achtet werden,

Es scheint, daB die Temperaturen, die mit der Kalibrierungsgleichung der E. huxleyi Kultur 55a
berechnet werden, am besten mit Winter- und Sommeroberflichentemperaturen im Untersuchungs-
gebiet Ubereinstimmen. Diese berechneten Alkenontemperaturen liegen in Kiistennihe 1-2°C hoher
als Winter-SST (Abb. 3.7). In groferer Entfernung von der Kiiste stimmen die Alkenontemperaturen
dagegen in etwa mit Winter-SST iiberein. Diese Beobachtungen lassen sich durch die Ergebnisse von
Prahl et al. (1993) wihrend einer Sinkstoffallenstudie im Gebiet 42°N erkliren, Ihre Untersuchungen
zeigten, daB die U*,, Temperaturen der kiistenfernen Sinkstoffallenproben ungefihr mit Winter-SST
und mit Temperaturen des Chlorophyllmaximums zu Beginn der Dichteschichtung vom Spitfriihjahr
bis Frithherbst {ibereinstimmen. Im Kiistengebiet stimmen seine U*,, Temperaturen der Sinkstoffal-
lenproben mit den SST von Sommer bis Herbst iiberein, in der Zeit des lokalen Kistenauftriebs.
Seine Ergebnisse verdeutlichen weiterhin, daB die Alkenonproduzenten das ganze Jahr iiber aktiv sind
(Rosell-Melé et al., 1995), im Frithjahr (April bis Juni) die Alkenonfliisse am hochsten sind und diese
in Richtung offener Ozean zunchmen (Prahl et al., 1993). Sedimente, die in der kiistenfernen Region
akkumulieren, erhalten mit Einsetzen des Frithjahrs einen dominanten AlkenonfluB aus der Wasser-
sdule, der Zeit, in der die winterliche Durchmischung von der beginnenden sommerlichen Dichte-

schichtung abgewechselt wird,
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Abb. 3.7: Darstellung der aus den verschiedenen Alkenontemperatur-Kalibrierungsgleichungen (vgl.
Abb. 1.2) abgeleiteten Temperaturen der U¥,, Ergebnisse der Sedimentoberflichenproben des Unter-

suchungsgebietes.

Dieser Anstieg des Alkenonflusses im kiistenfernen Gebiet zeichnet sich bereits von Februar bis April
(Levitus-Winter) ab (vgl. Prahl et al., 1993). U*,, Werte, die aus Oberflichensedimenten des kiisten-
fernen Gebictes stammen, sind demnach saisonal durch kalte Winter-SST beeinfluBt. Die Sinkstoff-
fallenergebnisse im Kiistengebiet dokumentieren einen gleichmiBigen Alkenonflul wihrend des ge-
samten Jahres (vgl. Prahl et al., 1993). Daher kann angenommen werden, daB die Sedimente, die
kiistennah akkumulieren, einen ebenso gleichméBigen AlkenonfluB aus der Wassersiule erhalten und
die U*,, Werte aus Oberflichensedimenten weniger saisonal beeinfluBt sind und daher etwas hohere
und cher jahresdurchschnittliche SST reflektieren.

Aus diesen Beobachtungen wird fiir die weiteren Diskussionspunkte zusammenfassend das Al-
kenonsignal wie folgt interpretiert: Die Spezies, die fiir die Bildung der temperaturrelevanten Alke-
nonsignale im Californienstrom seit den letzten 20 ka verantwortlich war, verhlt sich in ihrer Tempe-
raturabhingigkeit hnlich der E. huxleyi Kultur 55a. Alle berechneten U, Ergebnisse wurden daher
durch Anwendung dieser Kalibrierungsgleichung (Prahl & Wakeham, 1987) in Temperaturen iber-
setzt. Hinsichtlich der Saisonalitit bilden die Alkenontemperaturen im Kistengebiet jahresdurch-
schnittliche SST ab, kiistenfem sind sie jedoch saisonal von kalten Winter-SST beeinflufit.

3.4.2. Alkenontemperaturen im Kiistenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien seit dem letzten
glazialen Maximum

In der Abb, 3.8 liegen die SST Abschitzungen aus den Oberflichenproben, die die rezenten SST
im Californienstrom abbilden sollen, mit denen aus der Glazialzeit vor. Diesen Ergebnissen sind
Sommer- und Winter-Oberflichentemperaturen (Levitus, 1982) gegeniibergestellt. Regionale Trends
werden im Folgenden diskutiert.

Vergleich rezenter mit glazialen Alkenon-SST

Die rekonstruierten Alkenontemperaturen der Oberflichensedimente reflektieren in beiden Pro-
filen jeweils hohere Temperaturen als zur Zeit des glazialen Maximums (Abb. 3.8). Es fillt auf, dal
die Groflenordnung, mit der sich die Temperaturunterschiede zwischen rezenter und glazialer Kurve
prisentieren, sich regional in threm Nord-Siid Verlauf verindert. Im Norden liegen die Temperatur-
differenzen zwischen glazialem und rezentem Ozean bei 3-5°C und kénnen im gesamten West-Ost-
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Profil bei 42°N beobachtet werden (Abb. 3.8.a). Diese deutlich niedrigeren Temperaturen, die durch
die Alkenone impliziert werden, stimmen mit unabhingigen SST Abschitzungen iiberein, die auf
Unterschieden in der Zusammensetzung von Radiolarien-Populationen (Sabin, 1995; Prahl et al,,
1995) und auf 50 Messungen planktischer Foraminiferen (G. bulloides) basieren (Ortiz et al., 1997).
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Abb. 3.8: Regionale Trends in den Alkenon-SST rezenter und glazialer (18 ka) Proben im Californi-
enstrom. Den rekonstruierten Temperaturen stehen zum Vergleich Messungen rezenter Levitus-Win-
ter- und Sommer-SST gegentiber. Markiert ist der regional sich dndernde Alkenon-SST-Gradient der
Oberflichenproben relativ zu den rezenten Winter-und Sormmer-SST.

In der Radiolarienpopulation glazialer Sedimente dominieren im Untersuchungsgebiet arktische Fau-
nen und Faunenvergesellschaftungen, die einer Ubergangszone zuzuordnen sind und heute im nord-
lichsten Nord-Pazifik und in der Bering See zu finden sind (Prahl et al., 1995). Ortiz et al. (1997) be-
obachteten an §"°0 Messungen planktischer Foraminiferen (G. bulloides) eine Abkiihlung von 3,3°C +
1,5°C bei 42°N. Die kiltesten Temperaturen beobachteten sie im Kiistengebiet bei 42°N mit einem
zunehmenden Temperaturtrend in Richtung kiistenferne Region. Die in Abb. 3.8.b dargestellten gros-
sen Alkenontemperaturdifferenzen existieren nur im Norden. Entlang der Kiiste Oregons und Califor-
niens verringern sich die Temperaturdifferenzen bei etwa 36°N sprunghaft auf nur noch 1-2°C.
Basierend auf den Alkenontermperaturen lagen die durchschnittlichen glazialen SST nur etwas niedri-
ger als heutige SST im Gebiet vor Zentralcalifomien. Die 1-2°C Temperaturdifferenzen glazialer und
rezenter Sedimentproben korrelieren mit den Ergebnissen von Herbert et al. (1995), die im Gebiet des
Santa Barbara Beckens (34°17.25'N, 120°02.2'W) Alkenone untersuchten und eine Abkiihlung von
1,5°C in dem 18 ka Horizont beobachten konnten, bzw. wihrend der letzten glazialen Periode (24-12
ka) eine Abkiihlung von 2°C feststellten (Hinrichs et al., 1997).

Zusitzlich zu den Alkenonanalysen im Santa Barbara Becken zeigen Untersuchungen an plankti-
schen Foraminiferen N. pachyderma SST Rekonstruktionen, die eine 7-8°C Abkihlung zur Zeit des
glazialen Maximums angeben (Kennett & Venz, 1995). Ihre Beobachtungen stiitzen sich auf die
Anderungen von links- nach rechtsgewundenen (coiling ratio) N. pachyderma Schalengehiusen mit
Dominanz von >90% sinistraler (linksgewundener) Gehiuse in glazialen Sedimenten zu >90% dex-
traler (rechtsgewundener) Gehiuse in rezenten Sedimenten. Untersuchungen rezenter N. pachyderma
Schalengehiduse zeigen, daB sich die Wechsel zu dominant auftretenden sinistralen Gehiusen bei etwa
8°C ereignen (Reynolds & Thuneil, 1986). Diese Beobachtungen scheinen im Widerspruch zu den
bisherigen Ergebnissen zu stehen. Da jedoch N. pachyderma eine Spezies ist, die ein Habitat be-
wohnt, das in groBerer Tiefe anzustedeln ist (Fairbanks & Wiebe, 1980; Fairbanks et al., 1982), 1aBt
sich annehmen, daB Temperaturen, die aus diesem Verhiltnis abgeleitet werden, nicht unbedingt
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Oberflichentemperaturen reflektieren (Sautter & Thunell, 1989). Ortiz et al. (1997) beobachteten
hierzu, daB die rezente N. pachyderma {sinistral) im Californienstrom im Bereich der oberen Thermo-

kline calcifiziert.

Glaziale Alkenon-SST und der Kiistenauftrieb
Um die in Abb. 3.8 dargestellten durchschnittlichen SST des glazialen Maximums in Beziehung

zum glazialen Kiistenauftrieb zu stellen, erfolgt zunichst ein Vergleich des rezenten Levitus-Winter-
und Sommer-SST-Musters. Die regionalen Levitus-Winter- und Sommer-SST Trends entlang der
Kiiste verlaufen mit einem saisonal bedingten Temperaturunterschied etwa paralle]l zueinander (Abb.
3.8.b). Auch die Alkenon-SST der Oberflichensedimentproben, die den rezenten Ozean dokumentie-
ren, verlaufen zu diesen beiden , Kurven* parallel. Es scheint, daB die saisonalen Anderungen im K-
stenauftrieb (siidlich 40°N permanenter Kistenauftrieb, nordlich 40°N nur im Sommer Kiistenauf-
trieb) das rezente SST Muster nicht beeinflussen. Wenn der Kiistenauftrieb zur Zeit des glazialen
Maximums vor etwa 18 ka mit dem heutigen vergleichbar wire, kénnte man eine dhnliche Parallelitit
im Verlauf der LGM Alkenon-SST , Kurve* erwarten, die lediglich kiihlere SST abbilden wiirde. Wie
aus dem Verlauf der Alkenon-SST ,,Kurve* deutlich wird (Abb. 3.8.b), dndert sich wihrend des LGM
der regionale Trend der Alkenon-SST bei etwa 36°N und dokumentiert wahrscheinlich eine Anderung
des Kiistenauftriebs im Gebiet ndrdlich von 36°N. Wihrend siidlich 36°N die glazialen Alkenon-SST
noch etwa parallel verlaufen und mit Levitus-Winter-SST korrelieren, scheinen nérdlich der 36°N die
Alkenon-SST nicht einmal mehr mit heutigen Winter-Temperaturen in 100 m Wassertiefe zu korre-
lieren. Die im Siiden parallel verlaufende Alkenon-SST-Kurve hort abrupt nordlich 36°N auf und ist
in keiner der nordlichen Bohrungen mehr erkennbar. Da der Verlauf der rezenten Levitus-Winter- und
Sommer-SST den Kiistenauftrieb mit beriicksichtigt, 1Bt sich annehmen, daB es offensichtlich zu
deutlichen ozeanographischen Anderungen im Kiistenauftrieb im Norden des Untersuchungsgebietes
gekommen sein muB, wobei sich der Verlauf der glazialen Alkenontemperaturkurve drastisch vergli-

chen zu threm heutigen Verlauf dnderte,

Derart niedrige Alkenontemperaturen wihrend des Glazials, die im Kiistengebiet noérdlich 36°N
zwischen 6,3°C und 9,0°C (vgl. Abb. 3.8.b) liegen, lassen sich méglicherweise mit einem stark ver-
minderten oder vollstindigen Ausbleiben des Kiistenauftriebs erkliren. In solch einer Situation lieBe
sich annehmen, daB sich die alkenonsynthetisierenden Prymnesiophyceae, nachdem méglicherweise
keine Nihrstoffversorgung der Oberfliche durch den Auftrieb mehr statifand, in den Tiefenbereich
zuriickzogen, in dem ausreichend Nahrstoffe vorlagen. Demnach wiirden die Alkenontemperaturen
wahrscheinlich Temperaturen der Nutrikline reflektieren, wie von Prahl et al. (1993) wihrend einer
Sinkstoffallen-Studie in der vom Kiistenauftrieb unbecinfluBten ,,0ffshore™ Region beobachtet wurde.
Solch ein ,Riickzug" in andere Tiefenbereiche ist nach den Beobachtungen von Cadée (1985) mog-
lich, da E. huxleyi in der Lage ist, Makroaggregate zu bilden. Die Bildung von Makroaggregaten
erfolgt durch die Produktion eines klebrigen Polysaccharids. Makroaggregate von E. huxleyi sinken in
der Wassersdule schneller ab und kénnten somit auch in Tiefenbereiche absinken, in denen eine opti-
male Nihrstoffversorgung vorliegt.

Die Interpretationen der Alkenontemperaturen im nordlichen Untersuchungsgebiet untermauern
die Beobachtungen von Sancetta et al. (1992), deren Studien zeigen, da Pollen verschiedener Ei-
chenarten und der Sequoiadendron giganteum (Kiistenmammutbiume oder Redwoods), in Sedimen-
ten (W8709A-13TC) des glazialen Maximums insgesamt fehlten und erst mit zunehmender Erwir-
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mung im Holozin hiufiger wurden. Die Sequoiadendron giganteum sind heute auf das Kiistengebiet
des nordlichen Californiens begrenzt, beeinfluit durch geniigend Kiistennebelfeuchtigkeit (Azevedo
& Morgan, 1974), die wiederum durch den Kiistenaufrieb entsteht. Das Fehlen dieser Pollentaxa
wihrend der Glazialzeit interpretieren Sancetta et al. (1992) mit kilterem Klima und dem Fehlen der
sommerlichen Kiistennebel, die heute durch den Kiistenauftrieb induziert werden. Der Sedimentkemn
W870%A-13TC liegt heute in einem Gebiet, in dem der Kiistenauftrieb saisonal mit einem Maximum
im Sommer und Frithherbst auftritt. Sancetta et al. (1992) kommen durch ihre Beobachtungen zu dem
SchluB, daB der sommerliche Kiistenauftrieb wihrend des glazialen Maximums vor 18 ka nur
schwach ausgebildet war und der fiir das Wachstum der Sequoiadendron giganteum und Eichen-Flora
benétigte Kilistennebel durch abgeschwichten Kiistenauftrieb ebenfalls vermindert bzw. nicht ausrei-
chende Feuchtigkeit enthielt. Die Akkumulationsraten von bestimmten Diatomeensporen (Chaeto-
ceros), die rezent dem Kﬁstenauftriebs-@kosystem zugeordnet werden (Guillard & Kilham, 1977),
lagen in dem untersuchten Sedimentkern W8709A-13TC ebenfalls deutlich niedriger wihrend des
glazialen Maximums (Sancetta et al., 1992). Diese Ergebnisse scheinen mit den Beobachtungen von
Kutzbach (1987) libereinzustimmen, der fiir diese Region ein trockenes Klima wahrend des glazialen

Maximums implizierte.

In einer Studie iliber die Verbreitung von Radiolarienvergesellschaftungen kommt Moore (1973)
zu dem SchluB, daB entweder die Intensitit des Kiistenauftriebs wihrend der Glazialzeit durch den
zunchmenden EinfluB des Tiefdruckgebietes iiber Alaska deutlich abgeschwiicht war oder daf3 das
gesamte Gebiet des Kiistenauftriebs siidlicher lag als heute. "0 Untersuchungen an planktischen
Foraminiferenspezies durch Ortiz et al. {1997) weisen ebenfalls auf einen verminderten Kiistenauf-
trieb wihrend des Glazials. [hre beobachteten deutlich niedrigeren Temperaturen im Kiistengebiet bei
42°N wiihrend des Glazials und in Richtung ,,offshore* Region ansteigenden Temperaturen, sowie der
beobachtete Temperaturgradient zwischen Kiiste und ,,offshore* Gebiet, werden auf einen nach Siiden
gerichteten Californienstrom zuriickgefiihrt und somit auf die Lage der Polarfront nérdlich von 42°N,
also dhnliche Verhiltnisse wie heute. 80 Untersuchungen und Beobachtungen der Foraminiferen-
Flufraten weisen auf erhdhte Nihrstoffkonzentrationen und eine erhdhte Foraminiferenproduktivitit
im kiistenfernen Gebiet im nérdlichen Californienstrom bei 42°N wihrend des letzten Glazials (Ortiz
et al., 1997). Ortiz et al. (1997) vergleichen die ozeanographische Situation im Californienstrom bei
42°N wihrend des glazialen Maximums mit der heutigen Situation im Golf von Alaska, in dem auf-
grund der heutigen atmosphirischen Zirkulation der WindstreB fiir kiistenfernen, divergenzgetriebe-
nen Auftrieb sorgt und der Kiistenauftrieb vor Alaska stark abgeschwicht ist. Die rekonstruierte
Abkiihlung der Wassermassen und die erhdhte biologische Produktivitat in diesem Gebiet des Cali-
fornienstroms bei 42°N wihrend des letzten Glazials fithren Ortiz et al. (1997) somit eher auf ver-
stirkten divergenzgetricbenen Auftrieb und/oder der Advektion dieser Wassermassen in den Cali-
fornienstrom zuriick als auf Kisterauftrieb.

Die Untersuchungen von Kennett & Venz (1995) im Santa Barbara Becken und somit siidlich
36°N stehen nicht unbedingt im Kontrast zu den bisherigen Interpretationen. Das signifikante Auftre-
ten der planktischen Foraminifere G. bulloides im glazialen Horizont der untersuchten Sedimentkerne
des Santa Barbara Beckens, die allgemein als Indikator fiir Auftriebsereignisse interpretiert werden
(Thiede, 1975; Prell & Curry, 1981), badeuten, daB der Kiistenaufirieb signifikant das Santa Barbara
Becken wihrend des letzten Glazials beeinflufit hat (Kennett & Venz, 1995).
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Temperaturentwicklung wihrend des Deglazials
Aus dem Vergleich rezenter und glazialer U*,-SST (Abb. 3.8) 1fit sich ndrdlich 36°N eindeutig

eine regionale Anderung zwischen rezenten und glazialen U"’J,-SST erkennen. Nach den im vorherge-
henden Kapitel beschriebenen Temperaturvariabilititen scheinen sich diese in der Zeit von 15-10 ka
im Californienstrom entwickelt zu haben. Abb. 3.9 zeigt die U¥,-SST Ergebnisse der in dieser Studie
untersuchten Kerne zusammen mit Ergebnissen von Prahl et al. (1995; unverdff.). Diesen Ergebnissen
stehen fiir die nordlichen Sedimentkerne §"0 Daten von Lyle et al. (1992) gegeniiber. In den nordli-
chen Kernen (W8709A-8TC/PC und W8709A-13TC/PC) zeigt sich durch Vergleich der 3°0 Werte
der benthischen Foraminiferen Uvigerina spp. (Lyle et al., 1992), daB die positivsten Werte des §°0
Isotopensignals, welches das letzte glaziale Maximum dokumentiert, nicht mit den niedrigsten Alke-
non-SST iibereinstimmen. Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen von Herbert et al.
(1995), Hinrichs et al. (1997) und Kennett & Venz (1995) iiberein, Herbert et al. (1995) ermittelten
die kilteste Alkenon-SST im Gebiet des Santa Barbara Beckens im Zeitraum zwischen 20-23 ka. Die
benthischen "0 Isotopensignale von Kennett & Venz (1995) weisen jedoch darauf hin, daB das gla-
ziale Maximum bei 18 ka liegt. Diese Unstimmigkeiten erkldren Hinrichs et al. (1997) dadurch, daB
das benthische §"0O Isotopensignal die Sauerstoff-Isotopenzusammensetzung des Tiefenwassers re-
flektiert, welches auf die Verinderungen des globalen Eisvolumens reagiert. Es steht nicht direkt mit
der Temperatur der Wassermasse, die durch die Alkenontemperatur reflektiert wird, in Bezichung.
Alkenontemperaturen sind zudem stark durch regionale und ozeanographische Bedingungen beein-
fluBt. Die Unterschiede zwischen den Alkenontemperaturen und dem benthischen 8'"0 Tsotopensignal
werden auf regionale Wechselwirkungen zwischen dem Stromungssystem und auftretenden Auftrieb
zuriickgefiihrt, die die SST in diesem Gebiet kontrolliert (Hinrichs et al., 1997).

In beiden Kemnen werden seit den letzten 30 ka im Bereich von 25-23 ka die niedrigsten Alke-
nontemperaturen gemessen. Die aus den Radiolarien-Untersuchungen von Sabin (1995) abgeleiteten
niedrigsten SST liegen bei etwa 21 ka (W8709A-13TC/PC) und variieren ebenfalls leicht zu den §"0
Ergebnissen von Lyle et al. (1992). Der Ubergang von 20 bis 15 ka dokumentiert sich durch geringe,
durchschnittlich etwas hohere Alkenontemperaturen von etwa 6,5°C. Das Zeitintervall von 15 bis 10
ka zeigt im Verlauf der Alkenontemperaturenkurven deutliche Unterschiede. Verliuft wihrend dieser
Zeit die Temperaturzunahme in den Kernen W8709A-13TC/PC und V1-81-G15 kontinuierlich von
etwa 7-12°C bzw. von 13-15°C, wird in den Kernen W8709A-8TC/PC und F2-92-P3 im Zeitraum
von 13-11 ka ein Minimum von 9,6°C bzw. von 12,2°C in den Alkenontemperaturen beobachtet. Die-
ses Minimum in den Alkenontemperaturen korreliert zeitlich etwa mit der kiihleren Periode der jin-
geren Dryas und stimmt mit den Ergebnissen von Herbert et al. (1995) tiberein, die in diesem Zeit-
raum im Santa Barbara Becken ein Temperaturminimum ven 12,8°C beobachteten.

Die von Norden nach Siiden zunehmende Temperatur etwa zur Zeit der jingeren Dryas ist aus
den rezenten und glazialen SST Beobachtungen zu erwarten. Wie die Alkenontemperaturergebnisse
dieser und der von Herbert et al. (1995) durchgefiihrten Studie zeigen (Abb. 3.9), liegen rekonstru-
ierte SST siidlich 36°N zur Zeit der jiingeren Dryas im Bereich rezenter lokaler Levitus-Winter-SST
und sind somit etwa 2-3°C niedriger als rezente SST im Jahresdurchschnitt. Diese Ergebnisse stim-
men mit den Beobachtungen von Sancetta (1995) iiberein, die aus Untersuchungen an Diatomeen im
Golf von Californien die jiingere Dryas als Ubergangsepoche von glazialen zu rezenten Bedingungen
beschreibt. Die klimatischen Bedingungen dhnelten denen, wie sie heute in diesem Gebiet vorherr-
schen und zwar mit verlangsamten Intensititen der nordwestlichen Winde von Winter bis Frithjahr
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verbunden mit einer Abnahme in der biologischen Produktion, wiederkehrenden ENSO Bedingungen
und méglicherweise abgeschwichten siiddstlichen Winden von Sommer bis Herbst mit Anniherung
an ihren heutigen Level.
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Abb. 3.9: Stratigraphische Profile von Alkenon-SST (gefiillte Punkte) aus vier Sedimentkemen, die
entlang der Kiiste Californiens und Oregons bearbeitet wurden. Die Alkenon-SST von W8709A-8TC/
PC und W8709A-13PC stammen aus den Arbeiten von Prahl et al. (1995; unverdff.). Der Verlauf der
"0 Kurve (gestrichelte Linie) basiert auf 80 Daten von Lyle et al. (1992).

3.5. SchluBfolgerungen

Aus den erliuterten Ergebnissen und Beobachtungen lassen sich fiir den Californienstrom fol-
gende Aussagen treffen: 1. Aus dem Vergleich der K37/K38 Alkenonverhiltnisse von Sedimentpro-
ben aus dem Untersuchungsgebiet mit den K37/K38 Alkenonverhiltnissen aus Kulturstudien von E.
huxleyi und G. oceanica 4Bt sich annehmen, daB eine alkenonproduzierende Prymnesiophyceae Spe-
zies &hnlich der E. huxleyi Kultur 55a aus dem Gebiet des subarktischen Pazifiks fiir die Bildung der
Alkenonsignale verantwortlich war (vgl. Abb. 3.4.b). 2. Alkenontemperaturen aus Oberflichensedi-
menten, die aus Sedimenten fern der Kiiste ermittelt werden, spiegeln in etwa rezente Winter-SST
wider, Alkenontemperaturen aus Oberflichensedimenten, die aus Proben entlang der Kiiste stammen,
weisen 1-3°C hohere Temperaturen als durchschnittliche Winter-SST auf und reflektieren somit eher
SST im Jahresdurchschnitt im Californienstrom (vgl. Abb. 3.7). Der riumliche Trend rezenter
Alkenontemperaturen ist auf die rezenten Kiistenauftriebsereignisse, die saisonal oder das ganze Jahr
iiber zwischen 33 und 42°N herrschen, zuriickzufithren (vgl. Abb. 3.8). 3, SST wihrend des letzten
glazialen Maximums waren im Californienstrom zwischen 33 und 42°N niedriger als heute, wobei die
GroBenordnung zwischen rezenten und glazialen SST Unterschiede systematisch zwischen 1-2°C

41



siidlich 36°N variieren und um etwa 5°C nordlich dieses Breitengrades liegen (vgl. Abb. 3.8). 4. Die

Alkenonuntersuchungen unterstiitzen die Au
Sancetta et al, (1992) und Ortiz et al. (1997), daf der Kiistenauftrieb nardlich von 36°N im Californi-

ssagen der Pollen- und Diatomeenuntersuchungen von

enstrom wahrscheinlich wihrend des letzten Glazials schwiicher war oder moglicherweise gar nicht
10 ka fand wahrscheinlich eine allmihliche Verinderung der ozeanogra-
e heute im Californienstrom beobachtet werden kdnnen (vgl. Abb. 4.9)

existierte. In der Zeit von 15-
phischen Prozesse statt, wie si
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4. Rekonstruktion hydrographischer Verhiltnisse wilhrend der Sapropelbildung im Europi-
ischen Mittelmeer

Sedimente mit erhshten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff bilden sich unter ver-
schiedenen Bedingungen und in charakteristischen Gebieten (vgl. Kapitel 1). Marine Gebiete, in
denen hohe Produktionsraten organischen Materials und erhéhte Sedimentationsraten vorliegen, sind
z.B. die Kistenauftriebsgebiete, diquatoriale Divergenzgebiete und Gebiete mit einem hohen fluviati-
len Nihrstoffeintrag. Zu den Gebieten, in denen eine sehr gute Erhaltung des organischen Materials
durch Sauerstoffmangel moglich ist, zihlen anoxische Becken, die z.B. durch Schwellen begrenzt
sind und den Austausch von sauerstoffangereicherten Wassermassen aus dem offenen marinen Be-
reich unterbinden. Hypothesen iiber die Prozesse, die im Europidischen Mittelmeer im Verlauf der
Erdgeschichte immer wieder zur Bildung von Sapropelen gefiihrt haben, wurden bereits in Kapitel 1
erldutert. Daher wird zunichst eine Ubersicht zur Ozeanographie des rezenten Mittelmeeres gegeben
und anschlieBend der Begriff ,,Sapropel* definiert.

4.1. Ozeanographie im Europiischen Mittelmeer

Das Europdische Mittelmeer, ein interkontinentales Meer, umgeben von Afrika, Siid-Europa und
dem mittleren Osten hat eine Fliche von etwa 2512 km’ (das Schwarze Meer ausgeschlossen) mit
einer mittleren Tiefe von 1500 m. Uber die etwa 60 km lange und etwa 12 km breite Strale von
Gibraltar steht das Mittelmeer mit dem Atlantik in Verbindung. Die Schwellentiefe betrigt 280 m. Im
Nordosten ist es iiber den Bosporus mit dem Schwarzen Meer verbunden. Im Siidosten besteht die

Verbindung zum Roten Meer iiber den Suezkanal.

Die Oberflichenzirkulation wird im Mittelmeer hauptsichlich durch die saisonalen Winde Mi-
stral, Bora, Schirokko, Chamsin, durch thermohaline Gradienten und durch Konvektionsprozesse an-
getricben. Mistral und Bora sind kalte, trockene katabatische Winde aus nordlicher bis nordwestlicher
Richtung, die vor allem im Winter und Frithjahr in Stidfrankreich im Gebiet des Rhonetals bzw. in der
Adria z.T. mit Sturmstirke auftreten (Malberg, 1985) und groflen regionalen EinfluB auf die
Oberflichenzirkulation und Tiefenkonvektionsprozesse (Heburn, 1994) ausiiben. Von Frithjahr bis
Herbst treten aus siidlicher bis siiddstlicher Richtung die sehr warmen, trockenen und staubbeladenen
Winde Schirokko und Chamsin auf, die in den Wiistengebieten Nordafrikas entstehen (Malberg,
1985). Beim Uberqueren des Mittelmeeres reichern sich diese trockenen Luftmassen mit Feuchtigkeit
an, so daB vor allem in Spanien, [talien und Griechenland starke Regenfille die Folge sind. Durch die
grundsitzlich vorliegenden ariden klimatischen Verhiltnisse liegt im Mittelmeerraum eine negative
Wasserbilanz vor, wobei die Verdunstungsraten mit durchschnittlich etwa 1,4 m/Jahr (Tschemia,
1980) die Niederschlagsraten (durchschnittlich 750-250 mm/Jahr; Tschernia, 1980) und die FluBzu-
fuhr itberschreiten,

Das rezente Stromungsmuster im Europdischen Mittelmeer ist durch eine antidstuarine Zirkula-
tion gekennzeichnet. Atlantikwasser stromt an der Oberfliche mit 1,04 Sv (1 Sv = 10°m%s) (Bryden
& Kinder, 1991) in Richtung Osten und ist nihrstoffirmer (0,24 pmol/kg PO,), wirmer (15°C) und
hat eine geringere Salinitdt (36,5<8<37,5) (Tintoré et al., 1994) als die Wassermassen, die in der
Tiefe iiber die Schwelle aus dem Mittelmeer mit 0,76 Sv (Bryden & Kinder, 1991) in den Atlantik
flieBen (0,40 pmol/Kg PO,, 13°C, 5=38,2) (Lacombe et al., 1981; Béthoux, 1989; Sarmiento et al.,
1988) (Abb. 4.1). Aus den Berechnungen der durchschnittlichen Niederschlags- und Verdunstungsra-
ten pro Jahr im gesamten Mittelmeerraum (Tschernia, 1980) und der Wassermassenvolumen, die pro
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Sekunde die StraBe von Gibraltar passieren (Bryden & Kinder, 1991; Béthoux, 1980) wird deutlich,
daB die Zirkulation im Mittelmeer durch Salinititsgradienten angetrieben wird, die durch hohe, nach

Osten zunehmende Verdunstungsraten entstehen.
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Abb. 4.1: Schgmatischer Uberblick der zirkulierenden Wassermassen im Mittelmeer einschlieBlich
ihrer Salinitdten und Temperaturen (modifiziert nach Wiist, 1961).

Einstromendes Atlantikwasser mit einer Salinitit von 36,2 und Temperaturen von etwa 15°C
(Abb.4.2) flieBt als Oberflichenstromung entlang der nordafrikanischen Kiiste im Algerienstrom
(Millot, 1985) weiter in Richtung Osten. Durch fortlaufende Verdunstung auf dem Weg nach Osten
wird das urspriingliche Atlantikwasser modifiziert und hat im Gebiet der StraBe von Sizilien bei Ein-
tritt in das Ostliche Mittelmeer bereits eine Salinitit von 37,3 (Spamocchia et al., 1994; Abb. 4.2).
Durch die zunehmende Verdunstung erhéht sich die Dichte im Oberflichenwasser, und thermohaline
Konvektionsprozesse werden eingeleitet. Die Verbreitung des modifizierten atlantischen Wassers
(MAW) bis ins ostliche Mittelmeer erfolgt hauptsichlich iiber antizyklonische Wirbelsysteme, Im
Gebiet des Levantinen Beckens, wo durch hochste Verdunstungsraten entsprechend die hochsten
Oberflichensalinititen des gesamten Mittelmeeres von durchschnittlich 38,6 vorliegen und im Gebiet
der Inseln Zypern und Rhodos sogar 39,1 (Lacombe & Tschernia, 1972) erreicht werden, sinkt Ober-
flichenwasser bis in eine mittlere Tiefe von etwa 400 m ab, wobei sich durch Konvektionsprozesse
levantinisches Zwischenwasser (LIW) bildet. Uber der Adria nimmt durch den EinfluB kalter, trocke-
ner, kontinentaler Winde (Bora) wihrend der Wintermonate die Verdunstung zu, so dafl es zu einer
Dichteerhthung im Oberflichenwasser kommt (Hendershott & Rizzoli, 1976 u.a.). Das an Sauerstoff
angereicherte Oberflichenwasser sinkt ab und ostmediterranes Tiefenwasser (EMDW) wird gebildet
(Pollak, 1951; Zore-Armanda, 1963 u.a.). Die Salinitét liegt in der Adria an der Oberfliiche bei 38,6
{Béthoux, 198(). Die Wassermassen, die infolge der Dichteerhéhung absinken, vermischen sich
(Hendershott & Rizzoli, 1976 u.a.) und versorgen tiefere Beckenbereiche der Adria mit Sauerstoff.
Das EMDW ist auf das dstliche Mittelmeerbecken beschrinkt, da die flache Schwellentiefe der StraBe
von Sizilien von lediglich 330 m einen Austausch tieferer Wassermassen zwischen ostlichem und
westlichem Mittelmeer einschrinkt (Wiist, 1961 w.a). Das im Levantinen Becken gebildete Zwi-
schenwasser liegt im gesamten Mittelmeer in Tiefen zwischen 200 und 600 m vor und strémt von
seinem Bildungsgebiet in Richtung Westen (Abb. 4.1). Seine Salinititen und Temperaturen verrin-
gern sich dabei von seinem Ursprungsort von 39,1 und 15,5°C auf 38.8 und 14,0°C im Gebiet der
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StraBe von Sizilien und auf etwa 38,4 und 13,0°C nahe der Gibraltar Schwelle (Abb. 4.1.), wo es in
den Atlantik strémt.
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Abb. 4.2: Temperatur- und Salinititsverhiltnisse des modifizierten atlantischen Wassers (MAW; ge-
fiillte Punkte) und des Levantinen Zwischenwassers (LIW; offene Kreise) an verschiedenen Loka-
tionen des westlichen und &stlichen mittelmeeres. Die Daten entstammen den Arbeiten von Wiist
(1961), Béthoux (1989) und Sparnocchia et al. (1994).

Withrend der Wintermonate kommt es im nordwestlichen Mittelmeer, im Ligurischen Becken
zur Tiefenwasserbildung, da der Mistral, ein trockener, kontinentaler katabatischer Wind aus Norden
und Nordwesten fiir eine erhdhte Verdunstung sorgt (MEDOC Group, 1970; Leaman, 1994) und die
Vermischung und Abkithlung des MAW und LIW férdert. Dadurch sinken die Wassermassen ab und
bilden in 800 bis 3000 m Wassertiefe das westmediterrane Tiefenwasser (WMDW), die Wassermasse
mit dem gréBten Volumen im westlichen Becken, mit niedrigeren Temperaturen (12,75 bis 12,9°C)
und Salinititen (38,4 bis 38,48) als das MAW und LIW (La Violette, 1995).

Aus Abb. 4.2 wird deutlich, daB die heutige antiistuarine Zirkulation im Mittelmeer durch die
nach Osten zunehmende Verdunstung und die Salinititsgradienten angetrieben wird. Aufgrund der
Tiefenkonvektionsprozesse wird weiterhin deutlich, daB die Mittelmeertiefenwasser heute ausrei-
chend mit Sauerstoff versorgt werden. Eine Vorstellung hinsichtlich der Bildung des Sapropels S1,
der vor 8 ka im ostlichen Mittelmeer gebildet wurde, ist, daB sich aufgrund des verstirkten Frisch-
wassereintrags, durch das Abschmelzen der alpinen Gletscher, die Ein- und Ausstromsituation wie sie
heute vorliegt wihrend der Sapropelbildung umgekehrt hatte, d.h. dstuarin vorlag, mit einem Tiefen-
wassereinstrom und Oberflichenausstrom (z.B. Olausson, 1961; Huang & Stanley, 1972). Ein weite-
rer Effekt eines solchen Frischwassereintrags wire, da8 sich die Tiefenkonvektionsvorgiinge einge-
stellt haben konnten, der Sauerstoff durch die biclogischen Prozesse im Oberflichenbereich schnell
verbraucht wiirde und sich anoxische Bedingungen im Tiefenwasser entwickelten (vgl. Kapitel 1).
Untersuchungen stabiler Isotope an planktischen und benthischen Foraminiferen im Gebiet westlich
und ostlich der Gibraltar Schwelle seit dem letzten glazialen Maximum belegen jedoch, daB der Mit-
telmeerausstrom zwar abgeschwiicht war, aber Anzeichen einer Zirkulationsumkehr nicht vorliegen
(Zahn et al., 1987; Vergnaud-Grazzini et al., 1989). Aus der Abb. 4.2 LiBt sich ableiten, daB sich die
Gradienten der Dichte o, des MAW und LIW reduzieren miiBten, um eine Abschwichung der Zirku-
lation im Mittelmeer zu erreichen. Inwiefern sich Temperatur- und Salinititsgradienten wihrend der
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Sapropelbildung im Mittelmeer verindert haben, soll anhand dieser Untersuchungen dokumentiert

werden.

4.1.1 Regionale Ozeanographie im Bereich der Kernlokationen

Die ODP Bohrung 975B liegt am siidlichen Menorca-Hang zwischen den Inseln Menorca und
Mallorca im Norden und dem Siid-Balearen-Algerien Becken im Siiden in 2415 m Wassertiefe. Die
Hydrographie in diesem Gebiet (Abb. 4.3) wird durch Oberflichenwassermassen des Algerienstroms
und von rezirkulierenden Oberflichenwassermassen aus der Balearen See beeinfluBt. Der Algerien-
strom ist durch groBriumige (etwa 100 km Durchmesser), langsam antizyklonisch drehende Wirbel
gekennzeichnet. Das MAW erscheint in diesem Strom nur bis nahe 0° geographischer Linge als
schmaler gradliniger Strom entlang der Kiste in Richtung Osten. Bei etwa 1-2°E werden Wasserma-
ssen aus dem Hauptstrom durch Advektion in Form von antizyklonischen Wirbeln weitertransportiert
(Millot, 1985). AuBerhalb benachbarter antizyklonisch drehender Wirbel und in Kiistennihe (vgl.
Abb. 4.3) kann es durch EinfluB der Corioliskraft zu divergenzbedingtem Wassermassenauftrieb
kommen, der in diesem Gebiet zu erhdhter biologischer Produktivitit im Oberflichenwasser fiihrt
(Amone & La Violette, 1986; Raimbault et al., 1993). Im Siid-Balearen-Algerien Becken werden
Wassermassen atlantischen Ursprungs gesammelt; das durch die StraBe von Gibraltar eintretende
Atlantikwasser und das bereits durch Verdunstung modifizierte atlantische Wasser, welches durch die
StraBe von Sardinien in die Ligurische See stromt (Millot, 1987). Die nordliche Grenze dieses Reser-
voirs bildet die ,,Nord-Balearen-Front* (Abb. 4.3), durch die die Verbreitung des MAW gegeniiber
hoéher salinen, warmen Mittelmeerwasser (Garcia et al., 1994) auskartiert werden kann. Die Bohrung
975B licgt im Bereich des MAW Reservoirs stidlich der Balearen Front und somit in der Durchstrom-
region fiir MAW in Richtung Osten. Oberflichensalinititen liegen dort im Bereich von 37,25 bis 37,5
(La Violette, 1990). Etwa ein Drittel des MAW aus der Oberflichenstrdmung des urspriinglichen
Algerienstroms erreicht das Tyrrhenische Meer.
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Abb. 4.3. Stationskarte und Oberflichenzirkulation im Mittelmeer (modifiziert nach Béthoux (1980)
und Millot {(1987).

Das Tyrrhenische Meer, das Gebiet der Bohrung 974B (Abb. 4.3), hat durch den Korsika-Kanal
im Norden mit einer Schwellentiefe von 350 m und dem Sardinien-Kanal im Siiden mit einer maxi-
malen Tiefe von etwa 2000 m morphologisch zwei Hauptéffnungen. Mit Ausnahme des EMDW, das
durch die flache Sizilienschwelle (350 m) auf das dstliche Mittelmeerbecken beschrinkt bleibt, zir-
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kulieren im Tyrrhenischen Meer die Wassermassen des gesamten Mittelmeeres. Durch die StraBe von
Sardinien im Siiden breitet sich aus westlicher Richtung kommend MAW an der Oberfliche in Rich-
tung Norden aus, Unterhalb dieser Wassermasse befindet sich in 250 bis 500 m Wassertiefe das
Levantische Zwischenwasser (Astraldi & Gasparini, 1994), das aus dem &stlichen Mittelmeerbecken
ins Tyrrhenische Meer flieBt. Zusammen mit dem Tiefenwasser (WMDW) in etwa 500 bis 3000 m
Wassertiefe (Astraldi & Gasparini, 1994) breiten sich diese Wassermassen im Tyrrhenischen Meer in
Richtung Norden aus und treten durch den Korsika-Kanal in die Ligurische See ein. Da der Korsika-
Kanal maximal 350 m tief ist und dadurch das Tiefenwasser nicht austreten kann, rezirkuliert es im
Tyrrhenischen Meer und flieBt anschlieBend durch den Sardinien-Kanal wieder hinaus (Marullo et al.,
1994). Die Oberflichenzirkulation im nordlichen und zentralen Gebiet des Tyrrhenische Meeres ist
durch zyklonische und antizyklonische Wirbel gekennzeichnet. Die Bohrung 974B in 3454,1 m Was-
sertiefe liegt im EinfluBBbereich dieser Wirbel. Das siidliche Gebiet wird hauptsichlich durch die von
Siiden in das Tyrrhenische Meer einstromenden Wassermassen charakterisiert. Die Zirkulation im
Tyrrhenischem Meer unterliegt deutlichen saisonalen Schwankungen. Im Winter fithrt nach Norden
ein Strom mit MAW entlang der italienischen Westkiiste durch den Korsika-Kanal bis in das Liguri-
sche Becken. Im Sommer ist dieser Strom modifizierter atlantischer Wassermassen deutlich abge-
schwiicht und wird in die zyklonische Zirkulation vor der StraBe von Bonifacio eingebunden. Somit
ist im Sommer der Transport von MAW durch den Korsika-Kanal beschrinkt und eine Verbindung
zwischen der StraBe von Sardinien und dem Korsika-Kanal nur im Winter gegeben (Artale et al,,
1994). Die saisonalen Anderungen im 6stlichen Randstrom des Beckens wirken sich auch auf die
riumliche Ausbreitung des Wirbels aus. Im Zusammenhang mit dem zyklonischen Wirbel im Norden
tritt im Siiden ein antizyklonischer Wirbel auf, Die grundsitzliche Antriebskaft beider Wirbel resul-
tiert hauptsichlich aus dem das ganze Jahr tiber bestindigen Westwind (Moen, 1984; May, 1982), der
als ,,Windjet" durch die Strale von Bonifacio an der StraBenoffnung scine stirkste Windkraft hat
(Moen, 1984). Neben der Windkraft sind jedoch fiir den Antrieb der Wirbel auch die saisonalen An-
derungen des Ostlichen Randstromes, die die Verbindung des Sardinien-Kanals mit dem Korsika-Ka-
nal darstellt, zu beriicksichtigen. Astraldi & Gasparini (1994) berechneten den saisonalen Wasser-
massentransport durch den Korsika-Kanal mit 0,16 Sv im Sommer und von 1,2 Sv im Winter. Dies
bedeutet, daB dem zyklonischen Wirbel im Norden fiir seine physikalischen und dynamischen Vor-
gidnge saisonal unterschiedlich Energie aus dem Wassermassentransport des dstlichen Randstromes
zugefithrt wird. Da im Sommer der Wassermassentransport durch den Korsika-Kanal stark reduziert
ist und Wassermassen bereits vorher in die Zirkulation des zyklonischen Wirbels eingebunden wer-
den, entwickelt sich dieser Wirbel mit zonaler Orientierung zu dem dominanten Wirbelsystern im
Tyrrhenischen Meer (Artale et al., 1994; Astraldi & Gasparini, 1994). Im Winter, wenn der ostliche
Randstrom verstirkt ist, verringert sich seine zonale Ausbreitung. Durch den Windstress und den
Einflu8 der Corioliskraft kommt es vor der Offnung der StraBe von Bonifacio und innerhalb des zy-
klonisch drehenden Wirbels zur Bildung von Divergenzzonen und daraus resultierend zum Auftrieb
kalterer Wassermassen. Die Temperaturen des nordlichen Wirbels schwanken von April bis Oktober
zwischen 12 und 19,4°C (Marullo et al., 1994). Innerhalb des antizyklonisch drehenden Wirbels
resultieren Absinkprozesse. Da diese Wirbelsysteme das ganze Jahr iiber gleichermalien orientiert
sind und auch die Westwinde ganzjihrig auftreten, werden Auftriebs- und Absinkprozesse von Was-
sermassen das ganze Jahr iiber beobachtet (Astraldi & Gasparini, 1994). Hohere Salinititen stlich
der StraBe von Bonifacio und innerhalb des zyklonischen Wirbels dokumentieren vertikale Vermi-
schung des MAW mit héher salinem LIW (Astraldi & Gasparini, 1994). Das im Algerienstrom durch
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die siidliche Offnung ins Tyrrhenische Meer einﬂief'.’fendc MAW sorgt fir die Verbreitung niedrig
saliner Oberflichenwasser mit deutlichen saisonalen Anderungen und groBen horizotalen Gradienten,
Bei Eintritt des MAW ins Tyrrhenische Meer liegen die Salinitiiten bei 36,8 und steigen bis auf 38,2
und 38.4 in den Zentren der nordlichen und sidlichen Wirbelsysteme. Im Gebiet der Bohrung 974B

liegen Salinitdten von etwa 38 vor.

Im Ionischen Becken im Bereich des Pisano Plateaus liegt in 3640 m Wassertiefe die Lokation
von Kern KCO1/B (Abb. 4.3). Aus Abb. 4.3 1iBt sich schlieBen, daB die Wassermassen dieses Gebie-
tes durch Wassermassen aus drei Gebieten des Mittelmeeres geprigt werden. Einstromendes MAW
durch die StraBe von Sizilien mit einer Salinitit von etwa 37,32 an der Oberfliche, Wassermassen aus
der Adria in mittlerer Tiefe mit Salinititen von 38,6 und aus dem dstlichsten Mittelmeer kommendes
levantinisches Zwischenwasser (S = 39,05) vermischen sich und rezirkulieren in einem zyklonisch
drehenden Wirbelsystem. Die Stromungen ins ostliche Levantinen Becken werden als Fortsetzung der
nordafrikanischen Stromung bezeichnet (Robinson et al., 1987). Siidostlich von Zypem teilt sich
diese Strémung in eine nordliche und eine westliche Komponente bis ins Zentrum des Levantinen
Beckens auf. Somit ist die Oberflichenzirkulation im Levantinen Becken zwischen Zypern und der
igytischen Kiiste zyklonisch orientiert (Robinson et al., 1987). Die Bohrung KC20B (Abb. 4.3) liegt
im EinfluBgebiet des zyklonisch drehenden Wirbels in 882 m Wassertiefe. In diesem Bereich kommt
es durch hochste Evaporationsraten zu Konvektionsprozessen, die zur Bildung levantinischen Zwi-
schenwassers fiihren. Dieses Zwischenwasser st durch ein Salinititsmaximum in mittlerer Tiefe zwi-
schen 100 und 300 m (Robinson et al., 1987) gekennzeichnet.

Aus diesen Erliuterungen wird deutlich, daB dic Hydrographie in den Gebieten Balearen Hang,
Tyrthenisches Meer, Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount von einstromenden und sich nach
Osten hin ausbreitenden Wassemassen atlantischen Ursprunges (MAW) beeinfluBit ist, mit denen
Anderungen in der Temperatur und der Salinitit verbunden sind. Durch Auftriebsprozesse in Gebie-
ten, in denen die Oberflichenzirkulation durch zyklonische Wirbel charakterisiert ist, wie z.B. im
Gebiet des Pisano Plateaus und im Levantinen Becken (vgl. Abb. 4.3), werden die Temperatur- und
Salinititsbedingungen an der Oberfliche ebenfalls beeinftuBt. Bei der Interpretation rekonstruierter
Paliotemperaturen und -salinititen muB sowohl die rezente Variabilitit von Temperatur und Salzge-
halt beriicksichtigt werden, als auch die Prozesse, die zu verinderten Temperatur- und Salinititsbe-
dingungen im Oberflichenwasser fiihren.

4.1.2. Sapropele und ihre Definitionen im Europiischen Mittelmeer

Sedimente mit erhdhten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff (Sapropele) sind ein cha-
rakteristisches Merkmal pleistoziner, plioziner und mioziner Sedimentabfolgen im dsttichen Mittel-
meer (Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Cita et al., 1977; Vergnaud-Grazzini et al., 1977; Williams
et al., 1978; Kidd et al., 1978; Rossignol-Strick et al., 1982: Calvert, 1983; Fontugne & Calvert, 1992;
Béthoux, 1993 u.v.a.m.). Das Vorkommen von Sapropelen wurde erstmals durch Bradley (1938)
publiziert. Kidd et al. (1978) definierten Sapropele als diskrete Lagen mit einer Michtigkeit von min-
destens c.'!nem Zentimeter und einer Konzentration an organischem Kohlenstoff von mindestens 2
Gew.%. Ahnlich wurden sapropelartige Lagen definiert, deren Konzentrationen organischen Kohlen-
stoffs zwischen 0,5 und 2,0 Gew.% lagen. Sapropele und sapropelartige Lagen sind im stlichen
Mittelmeer ,normalen* hemipelagischen Sedimenten seit dem mittleren Miozin zwischengelagert.
Der Begriff Sapropel wird ausschlieBlich fiir Sedimente mit hohen Konzentrationen an organischem
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Kohlenstoff benutzt, die im offenen marinen Milieu zur Ablagerung gekommen sind (Kidd et al.,
1978; Emeis et al., 1991). Durch weitere Untersuchungen wurden Sapropele zusitzlich zur bestehen-
den Definition als feinlaminierte (Nesteroff, 1973; Stanley, 1985), schwarze, an organischem Kohlen-
stoff angereicherte Sedimente defintert, mit hohen Konzentrationen an Eisensulfiden und anderen
Sulfiden, die paragenetisch mit den Eisensulfiden in anaeroben Gebieten auftreten (Calvert, 1983;
Sutherland et al., 1984). Sie kommen zyklisch in Sedimentsequenzen vor {Rossignol-Strick, 1983;
1985; u.a.) und enthalten haufig gut erhaltene planktische Mikrofossilien, wie Foraminiferen, sind je-
doch verarmt an benthischen Mikrofossilien (Williams et al., 1978). Im Gegensatz zur Definition von
Kidd et al. (1978) bezeichnet Hilgen (1991b) Sapropele als Sedimente mit Konzentrationen an organi-
schem Kohlenstoff, die hoher als die des Hintergrundsedimentes sind. Zusitzlich korrelierte Hilgen
(1991a) die charakteristischen sedimentiren Zyklen der plioziinen und pleistozédnen Sapropele in den
marinen Sequenzen Siiditaliens mit den Anderungen von Prizession und Exzentizitit. Die Bestim-
mung der Phasenbezichungen zwischen den sedimentiren und orbitalen Zyklen zeigten, da das
stratigraphische Sapropelvorkommen mit Prizession-Index-Minima iibereinstimmten (Hilgen, 1991a;
Lourens, 1994).

Wihrend der ODP Bohrkampagne 107 (Kastens, Mascle et al., 1990; Emeis et al., 1991) konnten
auch im Tyrrhenischen Meer pleistozine und pliozine Sapropelsequenzen erbohrt werden. Thre stra-
tigraphische Korrelation zu den Sapropelen im dstlichen Mittelmeer ist jedoch noch unklar. Friihplei-
stoziine, pliozine und miozine Sapropele sind auBerdem von Landsektionen in Siiditalien und auf
Sizilien bekannt (Hilgen, 1991a,b). Seit der ODP Bohrkampagne 161 (Comas, Zahn, Klaus et al.,
1996) ist das Vorkommen von Sapropelen und sapropelartigen Sedimenten auch im Gebiet der Balea-
ren und sogar in der Alboran See bekannt. In dieser Dissertation wird fiir die Charakterisierung der
Sapropele im dstlichen und westlichen Mittelmeer auf die Definition von Hilgen (1991a,b) zuriick-

geriffen.

4.2, Material und Methoden
4.2.1. Das Untersuchungsgebiet

Im Rahmen des MAST-II Projektes (Marflux/Paleoflux) wurden wihrend der Marion Dufresne
Fahrt MD69 im Tonischen Meer, im Gebiet des Calabrischen Riickens am Pisano Plateau und im Le-
vantinen Becken am Eratosthenes Seamount u.a. zwei Bohrungen (Abb. 4.3) abgeteuft (KCO1/B;
36°15.3'N 17°44.3’E, in 3640 m Wassertiefe, KC20B; 33°40.56'N 32°42.59'E in 882 m Wasser-
tiefe). Mit insgesamt 210 Proben wurden die Sapropelintervalle dieser Sedimentkerne hochaufldsend
{1-2 cm Abstand) beprobt. Grund der Untersuchungen war der Versuch der Rekonstruktion von Tem-
peraturen und Salinititen mit Hilfe langkettiger Alkenone (C,,, und C, .} und Sauerstoffisotopen
planktischer Foraminiferen zur Zeit der Sapropelbildung. In Fortsetzung zu diesen Arbeiten wurden
wihrend der ODP Bohrkampagne 160 und 161 im ostlichen und westlichen Mittelmeer weitere Boh-
rungen abgeteuft, um w.a, Zirkulationsmuster im gesamten Mittelmeer wihrend des Kinozoikums zu
rekonstruieren. Ein besonderer Schwerpunkt lag auf der Rekonstruktion hydrographischer Gradienten
wihrend der Sapropelbildung. Um erginzend zu den Sapropeluntersuchungen im Osten, auch An-
haltspunkte zur Hydrographie des westlichen Mittelmeeres zur Zeit der Sapropelbildung zu erhalten,
erfolgte fiir diese hier vorliegende Arbeit die Beprobung der Bohrungen im Tyrrhenischen Meer
(ODP Site 974B; 40°21.362'N 12°08.516’E, in 3454,1 m Wassertiefe) und im Gebiet des Balearen
Hangs (ODP Site 975B; 38°53.786°N 04°30.596'E, in 2415,5 m Wassertiefe) (Abb. 4.2). Die Proben-
auflosung entsprach der fiir die dstlichen Sedimentkerne, in denen innerhalb der Sapropele alle 1-2
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cm beprobt wurde. Zusitzlich wurden ober- und unterhalb der beprobten Sapropelintervalle noch je
zwei Proben im Abstand von 5 cm genommen.

4.2.2. Zusammenhinge zwischen Temperatur, Salinitdt und dem 8"Q Signal planktischer Foramini-
feren fiir paldoklimatische Rekonstruktionen

Paldoklimatische Interpretationen basieren neben Temperatur- und Produktivititsrekonstruktio-
nen auch auf Unterschiede in der Zusammensetzung stabiler Sauerstoff-Isotope der Wassermolekiile.
Da sowohl Wasserstoff als auch Sauerstoff stabile Isotope haben (‘H, °H, “0, "0, "0), gibt es ver-
schiedene Kombinationsméglichkeiten in der isotopischen Zusammensetzung der Wassermolekiile. In
der Palioklimatologie sind jedoch nur die Verhiltnisse 'H’H°O und 'H,"O interessant. Beide Mole-
kiile werden im Folgenden nur kurz als H,"O und H,"O bezeichnet. Da der Dampfdruck von H,"0
héher als der von H,"O ist, erfolgt bei der Verdunstung eine Isotopenfraktionierung, bei der sich im
Wasser H,"O relativ zu H,O anreichert. Im Wasserdampf reichert sich in umgekehrter Weise das
H,"O relativ zu H,"O an. Bei der Kondensation erfolgt aufgrund des niedrigeren Dampfdrucks des
H,"0 eine relative Anreicherung von H, "0 zu H,"“O im Wasser (Dansgaard, 1961). Bei weiterer Kon-
densation erfolgt eine stetige Entfernung des H,"O aus dem Wasserdampf, der sich gleichzeitig rela-
tiv an H,"O anreichert. Geographisch bedeutet dies, daB sich der Wasserdampf mit zunehmender
Entfernung von der Verdunstungsquelle an "O verringert bzw. an O anreichert. Niederschlige an
den Polen sind somit isotopisch leichter als am Aquator. Aus diesen Verhiltnissen wird auch deutlich,
daB die Sauverstoff-Isotopenfraktionierung bei Kondensation und Verdunstung temperaturabhéngig ist.
Wihrend der Glazialzeiten wurde isotopisch leichteres Wasser aus den Meeren entfernt, um kontinen-
tale Eismassen zu bilden. Dieser ProzeB ist mit einer Abnahme des Meeresspiegels und einem An-
stieg des "0/°0 Verhiltnisses (§"0) im Meerwasser verbunden. Nach den Untersuchungen von
Chappel & Shackleton (1986) und Fairbanks (1989) entspricht eine Meeresspiegelabnahme von ei-
nem Meter einer Zunahme von 0,01%0 im 5”0 Wert. Der als Folge dieses Fraktionierungsvorgangs
bezeichnete ,Eiseffekt” beschreibt die Speicherung isotopisch leichteren Wassers an den Polen.

Wenn Calciumcarbonat (CaCO,) aus dem Meerwasser ausfillt, z.B. wenn Foraminiferen CaCO,
zum Aufbau ihres Gehiuses einbauen, ist das CaCO, etwas hoher an "O konzentriert als das umge-
bende Meerwasser. Dieser Fraktionierungsproze zwischen CaCQ, und Meerwasser ist temperatur-
abhingig, wobei mit abnehmenden Temperaturen die "O -Konzentration im CaCO, zunimmt. Mit den
abnehmenden Temperaturen in Glazialzeiten hitte dies demnach einen Anstieg des "O/*O Verhilt-
nisses (positive 8”0 -Werte) im carbonatischen Foraminiferengehiuse zur Folge (0,25%c Zunahme
pro 1°C Temperaturabnahme; Epstein et al., 1953; Shackleton, 1974), da das Isotopensignal des Fo-
raminiferengehiuses linear mit der umgebenden Wassertemperatur korreliert. Diese temperaturab-
hingige Sauerstoff-Isotopenfraktionierung zwischen Carbonat und Wasser wurde theoretisch und
experimentell bestimmt (McCrea, 1950; Epstein et al., 1953 u.a.) und in Form einer Paliotempera-
turgleichung fiir bestimmte Temperaturbereiche optimiert (Shackleton, 1974; Erez & Luz, 1983;
Wefer & Berger, 1991). Da Temperaturinderungen auch Anderungen in der Dichte des Meerwassers
hervorrufen und Verdunstung und Niederschlag den Salzgehalt von Meerwasser indern, wird das 5*°0
Signal der Foraminiferen neben Temperatur und globalen Eisvolumen auch von der Salinitit beein-
fluBt. Formal wird dieser Zusammenhang nach Broecker (1989a,b) wie folgt beschrieben:

A3"O_ =a- bAT - c(S-S*)
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In dieser Formel beschreibt A5"O _ die relative Anderung des Sauerstoff-Isotopensignals der
Foraminiferenschale, a den Eiseffekt, b die Anderung des "0, pro 1°C Temperaturinderung, AT die
Temperaturinderung und ¢ die Anderung des 8°0 _ des Wassers pro 1 Salinitdtsénderung. Die Abwei-
chung der rezenten lokalen Salinitit (S) von der Paliosalinitit (§*) wird durch (S-5*) beschrieben,
Nach den Untersuchungen von Stahl & Rinow (1973) gilt fiir das rezente Mittelmeer ¢ = 0.41. Neuere
Untersuchungen von Pierre (im Druck) zeigen jedoch, daB eine Salinitdtsinderung von 1 mit einer
Anderung von 0,27%c im §°0 , fiir das Mittelmeer gilt. Die temperaturabhingige Isotopen-
fraktionierung unterscheidet sich in den einzelnen Spezies, so dafi b (Anderung des 8°0 s pro 1°C
Temperaturinderung) speziesabhingig ist. Duplessy et al. (1981) ermittelten fiir die planktische Fora-
minifere G. ruber im Indischen Ozean einen Temperatureffekt von -0,2%.. Duplessy et al. (1991) be-
obachteten im Nordatlantik, daB das Sauerstoff-Isotopenverhiltnis der rezenten planktischen Fora-
miniferen G. bulloides und N. pachyderma (sinistral) 1°C bzw. 2,5°C niedrigere Temperaturen als

Sommer-SST reflektieren.

Temperaturinderungen lassen sich unabhingig von Salinititsanderungen aus den von Prymne-
siophyceae biosynthetisch produzierten Alkenonen ableiten (Sonzogni et al., 1997). Mit dem Alke-
nontemperatursignal ist somit ein wichtiger Temperaturproxy gegeben, mit dem die Méglichkeit be-
steht, zusammen mit Messungen der Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen relative Ande-
rungen in der Paldosalinitit abzuleiten und zu berechnen. Im Folgenden wird die Vorgehensweise
beschrieben, wie in dieser Arbeit Paliosalinitaten berechnet werden,

Durch die Kombination der Alkenontemperaturen und der Sauerstoff-Isotopensignale der plank-
tischen Foraminiferen G. bulloides und G. ruber wurden mit der Temperaturgleichung von Erez &
Luz (1983), die fiir den Temperaturbereich 14-30 °C optimiert ist, die "0, Werte bestimmt:

T (°C) = 17,0 - 4,52 (§"0_ - 8"0_ ) + 0,03 (3"0, - "0, )’

Hierbei wurden fiir die Temperaturen T die berechneten Alkenontemperaturen (berechnet nach
Prahl et al., 1988) eingesetzt. §°O _ beschreibt die relative Abweichung des "0/"°O Verhiltnisses im
Carbonatgehiiuse der planktischen Foraminiferen vom "O/°0 Verhiltnis des PDB Standards. Die
Methodik zur Sauerstoff-Isotopenanalyse und Alkenonanalyse wurde bereits in Kapitel 2 ausfiihrlich
beschrieben. Durch diese bekannten GréBen konnten die 5”0 Werte des Wasssers (§°0,) bestimmt

werden.

Da jedoch das 8"O Signal der planktischen Foraminiferen neben Temperatur- und Salinititsin-
derungen auch von Anderungen im globalen Eisvolumen beeinfluBt wird, wurde das §°0 Signal der
planktischen Foraminiferen zuvor neben dem speziesabhingigen Temperatureffekt (fiir G. ruber um
-0,2%¢; Duplessy et al., 1981 und fiir G. bulloides um -0,25%¢; Duplessy et al., 1991) noch um den
sogenannten ,Eiseffekt bereinigt, indem das "0, (Vogelsang, 1990) vom §"0 Signal der Fora-
miniferenschalen (5"0,) abgezogen wurde.

18 18 iR H
8 OC h 8 OT G. ruber. T G.bulloides - 8 Ow ice = 8 OC kormigient

Der 80, Wert des Wassers und die Salinitit werden durch Niederschlag und Verdunstung
kontrolliert (Dansgaard, 1964; Joussaume et al., 1984), wobei zwischen dem 8”0, Wert und der Sa-
linitdt eine lineare Korrelation besteht (Craig & Gordon, 1965 u.a.). Regionale Unterschiede dieser
Wassermassen-Parameter driicken sich in unterschiedlichen Geradensteigungen aus. Fiir das rezente
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Mittelmeerwasser ist die Steigung der "0 /Salinitdtsbeziehung 0,27 (Pierre, im Druck; Abb. 4.4). Da
nur die 50 Zusammensetzung des rezenten Mittelmeeres (5°0,) bekannt ist, nicht aber die zur Zeit
der Sapropelbildung, muB eine Abschétzung des glazialen S"'Ow gemacht werden, da in Glazialzeiten
die héchsten 80, Differenzen, verglichen mit den rezenten 8O, Verhiltnissen, erwartet werden. Fiir
die interglazialen Bedingungen wird bei einer durchschnittlichen Salinitit von 38 die 8" 0 /Salini-
titsbezichung des rezenten Mittelmeeres benutzt (0,27%0 5”0 pro Salinititseinheit; Pierre, im Druck).
Fiir die glazialen Bedingungen werden 5“0, Werte von -30%c (SMOW) und -40%. (SMOW)

angenommen (Abb. 4.4).
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Abb. 4.4.a: Abschitzung der 80 /Salinitiitsbeziehung fiir Glazialzeiten im Mittelmeer im Vergleich
rezenter §"0 /Salinititsbedingungen (Pierre, im Druck).

Mit Hilfe der in Abb. 4.4 dargestellten 50 /Salinititsbeziechungen werden fiir das glaziale Mit-
telmeer 50, Werte von 1,54%c (SMOW) bzw. 1,42%0 (SMOW) berechnet. Die aus der Tempera-
turgleichung von Erez & Luz (1983) berechneten 80, Werte werden von den PDB Carbonatwerten
in SMOW Werte durch die Gleichung von Hut (1987) umgerechnet:

50, s = 0.99973 x 8"0_ o - 0,27

w PDB
Salinititen wurden anschlieBend durch die folgenden Gleichungen berechnet:
5180w +8.9
=
0.27
5180w + 30
S?_ -
0.83
01804 + 40
3= om—
1.09

Hierbei beschreiben S, und S, die Salinitiiten wihrend der Carbonatbildung im Glazial. S, ist die re-
zente lokale Salinitit (Pierre, im Druck), die hier stellvertretend fiir interglaziale Bedingungen ange-

wendet wird.

Um lokale Salinititen im Mittelmeer berechnen zu kénnen, miissen die berechneten Salinititen
S, S, und S, weiterhin um die globalen Salinititsinderungen, die auf unterschiedliche Meeresspie-
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gelstinde im Laufe der Erdgeschichte zuriickgehen, korrigiert werden. Da der Meeresspiegel wihrend
des letzten glazialen Maximums um etwa 120 m abgesenkt war (Fairbanks, 1989) hatte dies zur
Folge, daB sich die Salinitit global um etwa eine Einheit erhchte (Abb. 4.4.b). Aus dieser Beziehung
wurden die Salinitatseinfliisse AS fiir die letzten 300 ka in Abb. 4.4.b dargestellt. Fiir die Salinitits-
rekonstruktionen im Mittelmeer wurde daher der SalinitdtseinfluB, der auf Meeresspiegelschwan-
kungen zuriickzufiithren ist, zu den berechneten lokalen Salinititen S , S, und S, addiert.
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Abb. 4.4.b: Darstellung der relativen Salinititsinderungen (AS) infolge der Meeresspiegelschwan-

kungen (MSP) (modifiziert nach Vogelsang, 1990; Fairbanks, 1989) unter Beriicksichtigung der stra-
tigraphische Positionen der Sapropele S1 bis §9.

Das Sauerstoff-Isotopenverhiltnis in den Carbonatschalen der Foraminiferen enthilt auch art-
spezifische 5°0 Fraktionierungen, die als sogenannte ,,Vitaleffekte” bezeichnet werden (Urey et al,,
1951). Die auch im Mittelmeer, vorkommende planktische Foraminifere G. bulloides baut ihr Ge-
hduse mit einer positiven Verschiebung von +0,5%, (Vitaleffekt) zum Isotopengleichgewicht auf
(Hemleben et al., 1989). G. ruber (wei3}, eine weitere planktische Foraminifere im rezenten Mittel-
meer zeigt relativ hohe Vitaleffekte, die je nach Autor zwischen -0,2%0 und -0,8%c liegen (Deuser,
1987, Fairbanks et al., 1982 u.a.). Da keine genauen Aussagen dariiber getroffen werden konnen, in-
wiefern sich diese Vitaleffekte der rezenten Formen auch auf iltere G. bulloides bzw. G. ruber Giber-
tragen lassen, werden diese Effekte in den folgenden Interpretationen zwar berticksichtigt, jedoch in
den Berechnungen bleiben sie unkorrigiert.

Die Verkniipfung von Alkenontemperaturen und §"Q Signalen planktischer Foraminiferen, wie
sie bereits von Rostek et al. (1993) benutzt wurden, um Paldosalinititen im Arabischen Meer zu re-
konstruieren, enthalten jedoch Unsicherheiten, die die Moglichkeiten der Paldosalinititen fiir eine
palidcozeanographische Interpretation begrenzen. Die 5”0 Signale der planktischen Foraminiferen G.
bulloides und G. ruber und die Temperatursignale der alkenonproduzierenden Prymnesiophyceae
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reflektieren nicht die gleiche Saison und nicht die gleiche Wassertiefe. G. bulloides bevorzugt ein
Tiefenhabitat zwischen 50 und 200 m (Hemleben & Spindler, 1983), wohingegen G. ruber in den
oberen 30 m der Wassersiule lebt (Hemleben & Spindler, 1983). Untersuchungen ihrer Sauerstoffiso-
topen zeigen eine Korrelation mit April-Mai-Temperaturen bzw. Oktober-November-Temperaturen
(Kallel et al., 1997). Die alkenonsynthetisierenden Prymnesiophyceae E. huxleyi bevorzugen dagegen
im Mittelmeer die durchmischte Oberflichenschicht (20 bis 50 m) von Mirz bis November
(Knappertsbusch, 1993). Untersuchungen an Sinkstoffallenmaterial im nordwestlichen Mittelmeer
weisen darauf hin, daB die Alkenonproduktion im Mittelmeer von Frithjahr bis Herbst in Tiefen zwi-
schen 30 und 50 m erfolgt (Ternois et al., 1996). Die Alkenontemperaturen der Oberflichensedimente
reflektieren SST im Jahresdurchschnitt (Ternois et al., 1996).

E. huxleyi, der Hauptproduzent fiir Alkenone im Ozean (Volkman et al., 1980a; Marlowe et al.,
1984a) existiert seit etwa 268 ka (Thierstein et al., 1977). SST Abschitzungen sind daher nur fiir Se-
dimente jiinger als 268 ka moglich. Alkenone aus Sedimenten alter als 268 ka konnen nicht von E.
huxleyi synthetisiert worden sein. Temperaturen, die vom U, Index und von ¢iner E. huxleyi-Tempe-
raturkalibrierungsgleichung abgeleitet werden, beinhalten daher Fehler. Seit den Untersuchungen
durch Volkman et al. (1995) ist jedoch auch fiir die rezente und im Mittelmeer seit etwa 1,5 Millionen
Jahren auftretende Spezies G. oceanica eine U, -Temperaturbezichung bekannt. Inwiefern sich diese
U¥, -Temperaturbeziehung auch auf Sedimente dlter als 268 ka iibertragen 1iBt, ist nicht bekannt. Da
die Trends und Geradensteigungen der U, -Temperaturbeziehung von G. oceanica (Volkman et al.,
1995) und E. huxleyi (Prahl & Wakeham, 1988) einander #hneln (vgl. Abb. 1.2}, werden die U"'J,-SST
ilterer Sedimente benutzt, um generelle Anderungen der SST Trends zu erliutern.

Ein weiterer Aspekt, der bei der Rekonstruktion von Paldosalinititen und -temperaturen berfick-
sichtigt werden muB, liegt in der Interpretation der vom U*,, Index abgeleiteten SST im Bereich ober-
halb der Sapropele, der moglicherweise durch postsedimentire Oxidationsprozesse den organischen
Inhalt verindert hat. Eine Verinderung des U*, Indexes infolge von Oxidationsprozessen 148t sich
aus der Tatsache ableiten, daB hoher untersittigte Alkenone wie z.B. C,,, und C,,, eine héhere Reak-
tivitdt besitzen als C,,; Alkenone und daher cher oxidativ abgebaut werden. Obwohl diese oxidativen
Artefakte oberhalb der Sapropele moglicherweise nur gering sind, bleiben sie dennoch fiir Salinitits-

rekonstruktionen unberiicksichtigt.

Da diese Erlauterungen die Schwichen in der Rekonstruktion von Paliosalinititen klar heraus-
stellen, stellen die in dieser Untersuchung berechneten Salinititen nur Schiitzwerte dar, deren Aussa-
gekraft in der Interpretation regionaler Unterschiede liegt.

4.3. Ergebnisse
4.3.1. Vorkommen und stratigraphische Korrelation von Sapropelen

Seit Beginn der Untersuchungen an Sapropelen im Mittelmeer wurde davon ausgegangen, daB
sie in ithrem Vorkommen auf das éstliche Mittelmeerbecken und das Tyrrhenische Meer beschrinkt
sind. Wihrend der ODP Bohrkampagne 161 konnten auch im Gebiet des Balearen Hanges (Site 975)
pliozdne bis pleistozine Sedimentsequenzen erbohrt werden, an denen deutlich hohere Konzentratio-
nen an organischem Kohlenstoff gemessen wurden als im Hintergrundsediment, die der Definition
von Hilgen (1991a, b) zufolge als Sapropele bezeichnet werden.
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Um Anderungen in der Hydrographie des westlichen und 6stlichen Mittelmeerbeckens, die zur
Zeit der Sapropelbildung stattgefunden haben, herauszuarbeiten, ist zunichst die stratigraphische
Korrelation der Sapropelvorkommen am Balearen Hang und im dem Tyrrhenischen Meer zum Auf-
treten der Sapropele im stlichen Mittelmeer notwendig. In Abb. 4.5 sind die im westlichen Mittel-
meer beprobten Sapropele stratigraphisch eingestuft. Da bislang nur fiir die Bohrung am Balearen
Hang (Site 975B) eine Sauerstoff-Isotopenstratigraphie (Pierre et al., einger.) vorliegt, basiert die zeit-
liche Einstufung der erbohrten Sapropele im Tyrrhenischen Meer (Bohrung 974B) auf biostratigra-
phischen (de Kaenel & Siesser, einger.) und paliomagnetischen Grenzen (Comas, Zahn, Klaus et al.,
1996). Im Hinblick auf die paliomagnetischen Altersdatierungen ist zu berticksichtigen, daB in allen
Bohrungen der ODP Bohrkampagne 161 die natiirlichen Signale magnetisierbarer Minerale, die fiir
die Bestimmung der magnetostratigraphischen Grenzen nétig sind, stark durch eine sekundire, wih-
rend des Bohrvorganges auftretende Magnetisierung tiberprigt wurden (Curry, Shackleton, Richter, et
al., 1995; Comas, Zahn, Klaus et al., 1996). Durch die Storungen der urspriinglichen magnetischen
Signale enthilt die paliomagnetische Grenze wie sie in Abb. 4.5 fiir den Kern 974B angegeben ist
moglicherweise Ungenauigkeiten, Die Ursache dieser stérenden sekundiren Magnetisierungen ist
noch nicht volistindig geklirt, wird aber in Zusammenhang mit einem in situ Temperaturmesser
gebracht. Weiterhin zeigten Untersuchungen von Channell et al. (1990a,b) im Tyrrhenischen Meer,
daB detritischer Titanmagnetkies wihrend fortschreitender Diagenese und bei reduzierenden Bedin-
gungen mit zunehmender Kemntiefe verstirkt geldst wird. Diese Losungsvorginge haben den fein-
kémigen Magnetit als Signaltrdger der urspriinglichen Magnetisierung im Tyrrhenischen Meer zer-
stort (Channell et al., 1990a,b).

Die Klassifizierung der Sapropele (Abb. 4.5) 501 bis 532 bzw. 401 bis 420 (Murat, einger.) be-
zieht sich auf die erbohrten Sedimente mit erhéhten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff am
Balearen Hang (500er Nummem) bzw. im Tyrrhenischen Meer (400er Nummermn). Diese Sapropele
wurden mit den bekannten und orbital datierten Sapropelen S1 bis S12 (Lourens et al., 1996) aus dem
ostlichen Mittelmeer verglichen und korreliert. In Bohrung 975B wurden vier von sieben Sapropelen,
die sich withrend der letzten 500 ka gebildet haben, beprobt. Ihre durchschnittlichen TOC-Konzentra-
tionen betragen 1,47 Gew.% (501), 1,17 Gew.% (505), 1,24 Gew.% (506) und 0,60 Gew.% (507)
(vgl. Tab, 2, Anhang). Verglichen mit den TOC-Konzentrationen des Hintergrundsedimentes, die
zwischen 0,05 Gew.% und 0,37 Gew.% schwanken, liegen die Konzentrationen in den Sapropelen bis
zu 4-fach erhéht vor. Basierend auf der Sauerstoff-Isotopenstratigraphie von Pierre et al. (einger.)
wurde der jiingste Sapropel (501) der Bohrung 975B vor etwa 122 ka im Sauerstoff-Isotopenstadium
5 (71 ka bis 128 ka; Imbrie et al., 1984) gebildet und korreliert wahrscheinlich mit dem Sapropel S5
(124 ka; Lourens et al., 1996). Die Sapropele 502, 503 und 504 sind in dem Kern 975B nicht belegt.
Die Untersuchungen von Pierre et al. (einger.) zeigen jedoch, daB es sich bei den Sapropelen 502 (168
ka; 975D), 503 (171 ka; 975D) und 504 (173 ka; 975C) um den Sapropel S6 handeln kénnte, der ein
Alter von 172 ka (Lourens et al., 1996) aufweist. In der Bohrung 975B korreliert der Sapropel 505,
der ein Alter von 176 ka aufweist, wahrscheinlich mit dem im Sauerstoff-Isotopenstadium 6 auf-
tretenden Sapropel S6. Der Sapropel 506 der Bohrung 975B, im Sauerstoff-Isotopenstadium 7 {186 ka
bis 245 ka; Imbrie et al., 1984) mit einem Alter von 194 ka korreliert mit dem S7 (195 ka; Lourens et
al., 1996). Als zweiter Sapropel im Sauerstoff-Isotopenstadium 7 erscheint in der Bohrung 975B der
Sapropel 507, der mit einem Alter von 239 ka wahrscheinlich mit dem Sapropel S9 korreliert (240 ka;
Lourens et al., 1996). Es wird aus der stratigraphischen Einstufung der Sapropele 506 und 507 deut-
lich, daB der Sapropel S8 am Balearen Hang entweder nicht gebildet wurde oder moglicherweise auf-
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grund von Oxidationsvorgidngen (,,burn down") in der Sedimentabfolge nicht mehr als Lage mit er-
héhten TOC-Konzentrationen sichtbar ist. Vor etwa 331 ka wurde im Sauerstoff-Isotopenstadium 9
am Balearen Hang der Sapropel 508 gebildet, der mit dem Sapropel S10 (331 ka; Lourens et al,,
1996) korreliert. Die Sapropele 509 (405 ka) und 511 (481 ka) korrelieren mit den Sapropelen S11
(407 ka; Lourens et al., 1996) und S12 (483 ka; Lourens et al., 1996). Am Balearen Hang wurde ein
zusitzlicher Sapropel (510} bei 471 ka erbohrt, der jedoch nicht beprobt wurde.

Da die Datierung der Sapropele im Tyrrhenischen Meer (Bohrung 974B) auf biostratigraphi-
schen und paliomagnetischen Grenzen (Comas, Zahn, Klaus et al., 1996) basiert, die mit zuvor er-
liuterten Unsicherheiten behaftet sind, kénnen im Hinblick auf mégliche Korrelationen der Sapropele
mit denen am Balearen Hang und mit dem Sapropelvorkommen des Ostlichen Mittelmeeres nur vor-
liufige Annahmen gemacht werden. Die stratigraphische Uberpriifung dieser Sapropelvorkommen
mittels Sauerstoff-Isotopen ist daher eine wichtige Aufgabe fiir zukiinftige Arbeiten, zumal die Beob-
achtungen von Emeis et al. (1991) dokumentieren, dall keine Sapropele im Tyrrhenischen Meer
(Vavilov Becken und Marsili Becken; Leg 107) mit denen aus dem 6stlichen Mittelmeer bekannten
S1 bis S12 Sapropelen korrelieren.

Ausgehend davon, daB parallel zu der Sapropelbildung im Tyrrhenischen Meer nicht immer
zeitgleich Sapropele auch am Balearen Hang gebildet wurden, korrelieren de Kaenel & Siesser
(einger.) den Sapropel 401 mit dem Sapropel 507, der wie zuvor erldutert mit dem Sapropel 59 korre-
liert. Das biostratigraphische Alter des Sapropels 402 (405 ka) entspricht dem des Sapropels 509 und
liegt etwa zeitgleich mit dem aus dem Ostlichen Mittelmeer bekannten Sapropel S11. Die Sapropele
512 und 403, die in dieser Studie zwar nicht beprobt wurden, haben ein Alter von 525 ka (vgl. Abb.
4.5) und korrelieren wahrscheinlich mit einem élteren Sapropel am Pisano Plateau, der als SO-I be-
zeichnet und ebenfalls vor 525 ka gebildet wurde (vgl. Abb. 4.6). Die Sapropele 404 und 514 mit
einem Alter von 597 ka korrelieren moglicherweise mit dem in der Bohrung KCO1/B am Pisano
Plateau beprobten Sapropel SO-II, der ein Alter von 591 ka hat. Weitere mogliche Korrelationen ilte-
rer Sapropele zwischen Tyrrhenischem Meer und Balearen Hang sind zwar méglich, bleiben jedoch
in den nachfolgenden Ausfithrungen unberiicksichtigt, da keine entsprechend alten Sapropele im
ostlichen Mittelmeer beprobt wurden und ein Schwerpunkt dieser Arbeit die Rekonstruktion regiona-
ler Temperatur- und Salinitiitsgradienten ist.

Die Abb. 4.6 zeigt die beprobten Sapropele an den Sedimentkernen KCO01/B (Pisano Plateau)
und KC20B (Eratosthenes Seamount) im 6&stlichen Mittelmeer. Basierend auf der Sauerstoff-Iso-
topenstratigraphie von Paterne (unverdff.) fiir den Kern KCO1/B, die ebenfalls in Abb. 4.6 dargestellt
ist, wird deutlich, daB die beprobten Sapropele im Gebiet des Pisano Plateaus (KCO1/B) mit den Sa-
propelen S1 und S3 bis $12 korrelieren. Die Sapropele $2 und S10 in den Sauerstoff-Isotopenstadien
3 und 9, die vor 55 ka und 331 ka (Lourens et al., 1996) gebildet wurden, fehlen in dieser Sediment-
abfolge (Castradori, 1993). Ob es sich bei dem Sapropel bei etwa 461 ka, an der Grenze der Sauer-
stoff-Isotopenstadien 11 und 12, um den Sapropel S12 handelt, ist unsicher. Lourens et al. (1996)
geben fiir den Sapropel S12 ein Alter von 483 ka an und somit etwas ilter als der Sapropel im Kern
KCO1/B. Biostratigraphische Untersuchungen von Castradori (1993) identifizieren jedoch den $12 in
Kern KCOI/B in etwa 22 mbsf. In dieser Sedimentabfolge am Pisano Plateau konnten zwei weitere
Sapropele an der Grenze der Stadien 13/14 und im Stadium 15 erbohrt werden, die vor 525 ka und
592 ka gebildet wurden.

56



LS

975 - Balearen Hang 9748

5130 (%. PDB)* 3180 (% PDB)* Tyrrhenisches Meer
G. bullpides G. bulloides
5 4 3 2 1 0 5 4 3 2 1 0
0 i1r r']—l—r—r‘rrr“l“'_'j:f_l;r—‘*'["f'T'liﬂ o ;——." 0 'T_!'T_T}'T._"_;l_lil-_-l-_-l-_-lﬂﬁr'r?ﬁ_l_i'f TT7] IRSLRAN SRS I LS S e N
— T 7 _ — lso' - L7 mMlFO E busieyts
~ i ——— e msr | Gephyrocapsa spp. (0,067 Ma)
N— 204 wer s 974CD
- 3054506 |
507 e e e 4017 | 476 mbal FCO K. Buatert 10,218 Ma)
| o~ 10,04 mbsf FO E, busieyl (0,274 Ma}
508
509 An - 24 =IO, Plancearns
lascunoea A3 Ma
5104511 J e '
lllil--"lxD ™~ A0 mag i V1AL
514-517
-
8
51 gl 415 minf Brunhey
3 Matuysma (0,78Ma)
—_
s“ s i 400,40 )
= A i By b v ‘ 50,24 whel F.0), {; omega
5 520-527 LY g (0.564 Ma)
o e et g e £7 B wabsl FO Cramallthus
- i r A6ed)? M i 65
I I &ul Mal
528*529 " AN ¥ 1D A% i w
LT e s
330 420 - $311 =iut acme FO Puewdo.
4 s31+4832 F 421 emiliania lancunoss (1,359 Ma)
a7 72,55 mbaf
333 r 1 - F.0. Gephyrocapsa oceanica
421 »6.5m (1498 Ma}
OV POUPPUORRSUOPOY - .. W 7637 mbsl F.O.
...... 425, <'mmmspp.5|lmﬂ.ﬂ1'mi
M. S 26-429 8056 mbsf F.0. Gephyrocapia
534+535 LT ' e T *mnlca (>4} {1,720 Ma)
‘ 536 L 430-433
510 = . e oI L
LT ‘-—“‘"“.}J‘ b . Y e ’ o ' o 455 wmbal
I = ™ 512 I - 1.0 Discoaster brouweri
Q5 lll.J_J._l_lL.lJllliI‘JﬁIllll\J. 20 llllL,LlJLLI,illll]]l_Lllll J.l..lJ_LlJ_LlI.].lI.JJ.J_I_LII,L_ (1,954 Ma}

* Pierre et al., in Vorber.

Abb. 4.5.: Stratigraphische Darstellung der gekemnten Sapropele am Balearen Hang (975) und im Tyrrhenischen Meer (974B). Die datierten Sapropele am Balearen Hang
(Pierre et al., in Vorber.) wurden den orbital datierten Sapropelen §1-S12 (Lourens et al., 1996) aus dem &stlichen Mittelmeer gegeniiber gestellt. Die Grenzen der
Sauerstoff-Isotopenstadien in der linken Abbildung liegen den Untersuchungen von Imbric et al. (1984) zugrunde, Die zeitliche Einstufung der beprobten Sapropele (dicke
Linien) im Tyrthenischen Meer erfolgte mit Hilfe biostratigraphischer (de Kaenel & Siesser, in Vorber.) und paliomagnetischer Grenzen (Comas, Zahn, Klaus et al., 1996).
Ob es sich beidem im ,core catcher' des Kemns 974B gefundenen Sapropel 401 tatsichlich um einen Sapropel handelt, dessen stratigraphische Lage der hier eingetragenen
Position entspricht, ist nicht sicher.
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Abb. 4.6 Stratigraphische Darstellung der Sapropele in den Sedimentkernen KC01/B (Pisano Pla-
teau) und KC20B (Eratosthenes Seamount) im Vergleich mit den erbohrten Sapropelen des Sediment-
kems MD84641 (siidastliches Mittelmeer; Fontugne & Calvert, 1992). Die Sauerstoff-Isotopenstrati-
graphie des Kens KCO1/B stammt von Paterne (unverdff.). Die Grenzen der Sauerstoff-Isotopen-
stadien liegen den Untersuchungen von Imbrie et al., (1984) zugrunde.

Da an dem &stlichsten Sedimentkern KC20B (Eratosthenes Seamount) keine vollstindige Sauer-
stoff-Isotopenstratigraphie vorliegt, die Identifizierung der individuellen Sapropele jedoch mit Hilfe
von Aschenlagen und biostratigraphischen Untersuchungen (Castradori, 1993) méglich war, wurden
im Bereich oberhalb und unterhalb der Sapropele jeweils zusitzlich zu den hochauflésenden Sapro-
pelintervallen Proben (alle 1-2 cm) fiir Sauerstoff-Isotopenmessungen genommen. Die Ergebnisse der
Sauerstoff-Isotopenmessungen wurden denen des nahegelegenen Kerns MD84641 (Fontugne &
Calvert, 1992) gegeniibergestellt. Aus dem Vergleich der Sauerstoff-Isotopenstratigraphie des Kems
MD84641 (Fontugne & Calvert, 1992; Abb. 4.6) mit den Sauerstoff-Isotopendaten fir den Kern
KC20B wird deutlich, da8 am Eratosthenes Seamount die vollstindige Sapropelabfolge beginnend
mit dem Sapropel S1 bis S10 vorliegt. Ausnahmen sind die Sapropele $2 und S4, wobei die wahre
Existenz des Sapropels S2 jedoech nicht sicher ist (Castrodori, 1993). Der Sapropel S4 scheint in der
Bohrung am Eratosthenes Seamount entweder nicht gebtldet zu sein oder er ist vollstindig oxidiert

58



(,burn down*) und als TOC reiche Lage nicht mehr sichtbar. Mit Ausnahme des glazialen Sapropels
S6 korrelieren alle Sapropele deutlich mit negativen Ausschligen in den Sauerstoff-Isotopen. Das
Sauerstoff-Isotopenstadium 7 ist im Liegenden durch einen kurzzeitigen Wechsel von positiven
(+2,15%0 PDB) zu negativen (-0,06%c PDB) Sauerstoff-Isotopen gekennzeichnet. Die Abgrenzung
zum Stadium 6 ist durch eine kleinere Amplitude gekennzeichnet. Das Stadium 6 kann im Hangenden
durch den kurzzeitigen markanten Ubergang von positiven Sauerstoff-Isotopenwerten (+2,49%c PDB)
zu negativen Werten (-1,20%0 PDB) gegeniiber dem Stadium 5 abgegrenzt werden. Im Liegenden
verlduft die Grenze des Stadiums 6 im Ubergang der Sauerstoff-Isotopenwerte von +1,37%o0 PDB zu -
0,28%¢ PDB.

Der Tiefenbereich des Stadiums 6 liegt zwischen 3,35 mbsf und 4,20 mbsf. Der Sapropel S6 kor-
reliert als einziger glazialer Sapropel mit positiven Sauerstoff-Isotopenwerten von maximal +1,59%%o
PDB. Der Beginn des Stadiums 5 ist mit einen markanten Wechsel globaler klimatischer Bedingun-
gen verbunden; von einem glazialen Maximum bei etwa 132 ka v.h. zu einem interglazialen Maxi-
mum bei etwa 125 ka v.h. (Broecker & van Donk, 1970; Shackleton & Opdyke, 1973). Diese Grenze
entspricht der Warthe/Eem Grenze in W-Europa basierend auf Pollenstratigraphie (Kukla, 1977). Der
Saprope! S5 wurde im Stadium Se am Eratosthenes Seamount in der Zeit von 126 bis 118 ka gebildet,
zur Zeit des Klimaoptimums der letzten 700 ka als der Meeresspiegel global etwas hoher lag als der
heutige (Mesolella et al., 1969; Shackleton & Matthews, 1977). Negative Sauerstoff-Isotopenwerte
mit maximal -1,57%c PDB markieren den Sapropel S3.

Da ein Schwerpunkt dieser Studie der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele ist,
werden lediglich die Ergebnisse der Sapropele S1 bis SO-II in nachfolgenden Abschnitten erliutert
und diskutiert.

43.2, U*, - Variabilitiiten und regionale Trends zur Zeit der Sapropelbildung

Im folgenden werden zundchst die Entwicklungen der U", Verhiltnisse in den beprobten Sapro-
pelen erliutert. AnschlieBend folgen Erliuterungen zu beobachteten Trends zwischen U*,, Index und
den Sauerstoff-Isotopendaten der planktischen Foraminiferen G. bulloides und G. ruber, da beide fir
die spiteren Berechnungen der Paliotemperaturen und der Paldosalinititen bendtigt werden, um die
hydrographischen Anderungen zu rekonstruieren, die sich mit der Sapropelbildung entwickelten. Ab-
schliessend wird ein regionaler Uberblick zu den Entwicklungen der U*,, Verhiltnisse im Untersu-

chungsgebiet gegeben.

U*,, Entwicklung innerhalb der Sapropele

Mit dem Einsetzen der Sapropelbildung bis zum Top des Sapropels (hier durch noch erhdhte
TOC-Konzentrationen definiert) werden leicht ansteigende U*,, Indexe in den Sapropelen S1, $4, 85
(nur am Balearen Hang und am Pisano Plateau), S7 (nur am Pisano Plateau), S9 (nur am Balearen
Hang), S10 und S11 beobachtet (Abb. 4.7). Kurzfristige gréBere Fluktuationen werden innerhalb
dieser Gruppe im unteren Bereich des Sapropels S1 am Pisano Plateau beobachtet und im oberen
Bereich des Sapropels S7 (Pisano Plateau). Die geringsten U, Fluktuationen treten in den Saprope-
len 83, S5 (nur am Eratosthenes Seamount), S9 (Eratosthenes Seamount}, S12 und SO-I (Pisano Pla-
teau) auf, Der Sapropel S5 ist nur im oberen Bereich durch kurzfristige Fluktuationen gekennzeich-
net. Der U, Index steigt zwar mit Beginn der Bildung des Sapropels SO-1 deutlich an, sinkt jedoch
anschlieBend wieder etwa auf den U*,, Wert, der unmittelbar vor der Sapropelbildung vorlag. In eine
dritte Gruppierung lassen sich die Sapropele §3 (Pisano Plateau), S6, S7 (Eratosthenes Seamount), S9
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(Pisano Plateau) und SO-II einordnen. Diese Sapropele fallen auf, weil die U, Indexe mit dem Ein-
setzen der Sapropelbildung bis zum Top des Sapropels einen abnehmenden Trend aufweisen bzw.
deutlich niedrigere U",, Indexe in den Sapropelen vorliegen, verglichen mit der Zeit unmittelbar vor
der Sapropelbildung. Inwiefern sich diese Entwicklungen auch in den Sauerstoff-Isotopen plankti-
scher Foraminiferen dokumentieren, wird im folgenden erldutert.

U*,, und "0 Korrelationen
Die in vielen Sapropelen bereits beobachteten negativen Amplituden der 8O Werte planktischer

Foraminiferen, die als Hinweis auf ein niedrigsalines Oberflichenwasser gedeutet werden (z.B.
Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.), treten auch in den Sapropelen S1 bis SO-
II auf (Abb. 4.7). Eine Ausnahme ist der glaziale Sapropel S6 im Gebiet des Eratosthenes Seamount,
bei dem positive 8O Werte beobachtet werden (Abb. 4.7).

Bei dem Vergleich der U, Indexe und der 50 Werte fillt auf, daB zusammen mit Beginn der
negativen Amplituden in den Sauerstoff-Isotopen eine Zunahme im U, Index beobachtet wird, Dies
148t sich z.B. in den Sapropelen S1 (Eratosthenes Seamount), S4, S5 und S7 (Pisano Plateau), aber
auch wihrend der Bildung des Sapropels S9 (Balearen Hang, Pisano Plateau) und S11 (Tyrrhenischen
Meer) beobachten. Die GréBenordnungen, mit denen sich diese Trends zeigen, variieren deutlich. Der
Sapropel S1 ist am Eratosthenes Seamount durch einen leichten Anstieg im U“,, Index um 0,013 und
durch leicht negative 5”0 Werte (-0,16%0 PDB) charakterisiert. Das 8”0 Signal unterhalb der Sapro-
pelbasis sinkt im Sapropel um maximal 0,83%. am Eratosthenes Seamount. Im Sapropel S4 (Pisano
Plateau) werden erst zum Top deutlich negativere 50 Werte beobachtet, die bei -1,01%0 PDB lie-
gen. Im unteren Bereich des Sapropels S4 werden konstante oder leicht positivere "0 Werte beob-
achtet. Zusammen mit dieser negativen 8O Amplitude liegt eine Zunahme im U*, Index vor, die von
unterhalb des Sapropels S4 bis zum Top 0,074 betrigt. Im Sapropel S5 (Pisano Plateau) wird mit
einer relativen 8“0 Abnahme von 1,25%. eine Zunahme von 0,073 im U", Index beobachtet. Im
Sapropel S5 werden am Eratosthenes Seamount (KC20B) die negativsten 5”0 Amplituden beobach-
tet. Unterhalb des Sapropels (d.h. vor dem Anstieg der TOC-Konzentrationen) liegen 5”0 Werte von
+0,77%c PDB vor und sinken mit Beginn der Sapropelbildung auf -1,20%. PDB. Im weiteren Verlauf
des Sapropels S5 am Eratosthenes Seamount liegen die "0 Werte im Bereich von -0,67% bis -1,57
%o und werden erst oberhalb des Sapropels wieder positiver (+0,42%0 PDB). Diese Entwicklung wird
von hochsten U*,, Werten begleitet. Inwiefern sich die U, Werte, verglichen mit der Zeit vor der
Bildung des Sapropels S5 veridndert haben, ist nicht nachvollziehbar, da die Alkenonsignale unter-
halb der Sapropelbasis aufgrund zu geringer Konzentrationen nicht mehr analysiert werden konnten.
Am Pisano Plateau kommt es mit der Bildung des Sapropels S7 zu einer Abnahme im §"0 Signal von
+0,87%0 PDB auf -1,19%. PDB (Paterne, unversff.). Mit dieser Abnahme um 2,06%¢c PDB wird eine
Zunahme im U, um 0,148 im unteren Bereich des Sapropels beobachtet. Im Sapropel $9 am
Balearen Hang deutet sich an, daB die negative "0 Amplitude, die mit dem Auftreten der Sapropele
beobachtet wird (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.) noch oberhalb des
TOC Maximums weiter verliuft. Daraus 1dt sich schlieBen, daB der U* Index, der oberhalb des
TOC Maximums ermittelt wurde, nicht die Zeit nach der Sapropelbildung dokumentiert, sondern zum
bereits oxidierten Sapropel S9 am Balearen Hang gehort. Der Trend negativer 80O Werte innerhalb
des Sapropels S9 liegt auch am Pisano Plateau vor (KC01/B}, der U*, konnte unterhalb der Sapropel-
basis nicht mehr berechnet werden. Er steigt jedoch innerhalb des Sapropels S9 sprunghaft von 0,664
unterhalb der Sapropeibasis auf 0,768 im oberen Bereich des Sapropels an.
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Neben diesen Beispielen, in denen U*, Index und 50 Werte negativ miteinander korrelieren,
lassen sich jedoch auch abnehmende U*,, Werte in Sapropelen beobachten, die parallel mit positiven
8"0 Werten auftreten. Diese untypischen Verliufe zeigt z.B. der Sapropel $6 am Eratosthenes Sea-
mount. Die Entwicklung der 80 Werte am Eratosthenes Seamount erfolgt in diesem Sapropel in
Richtung positive Werte. Der 8"O Anstieg von +0,62%0 unterhalb der Sapropelbasis auf durch-
schnittlich +1,28%o im gesamten Sapropel, verlduft zunichst parallel mit einer Abnahme im U*,
Index um 0,096 und schlieBlich dhnlichen U“,, Werten. Am Pisano Plateau (KC01/B) nehmen die
5"0 Werte von +0,17%o PDB vor der Bildung des Sapropels S7 auf Werte von bis zu -0,82%, PDB
withrend der Bildung des Sapropels S6 ab. Trotz dieser Amplitude im 8"O Signa!l bleiben die U,
Werte relativ stabil mit Durchschnittswerten von 0,502.

Ahnlich untypische Verhiltnisse wie im Sapropel 56 am Eratosthenes Seamount beobachtet
wurden, liegen auch fiir den Sapropel S11 vor. Am Pisano Plateau entwickeln sich zunichst die §"0
Signale wihrend der Bildung des Sapropels S11 in Richtung positiverer Werte, wihrend in den U*
Werten ein deutlich ansteigender Trend zu beobachten ist. Zum Top dieses Sapropels verlaufen 5°0
Signale und U, Index anschlieBend wieder gegensitzlich und werden negative 5O Werte mit leicht
abnehmenden U",, Werten beobachtet.

Eine dritte Anordnung zwischen U*, Index und dem 8"O Signal trifft fir den Sapropel S$7 im
Gebiet des Eratosthenes Seamount zu. Es fallt auf, daB die deutlich negative Anomalie im Sauerstoff-
Isotopensignal, die maximal 2,06%0 betrigt, parallel mit einem abnehmenden Trend in den U*,, Wer-
ten verlduft. Im oberen Bereich ist dieser Sapropel durch groBere Fluktuationen im U, gekennzeich-
net. Im Sapropel $7 am Balearen Hang scheint diese Anordnung zwischen U*,, Index und dem 80
Signal ebenfalls vorzuliegen. Die negative Anomalie in den Sauerstoff-Isotopensignalen, die mit den
Sapropelen beobachtet wird (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.), verliuft
wie bereits in anderen Sapropelen beobachtet, noch auBerhalb des Bereiches erhéhter TOC-Konzen-
trationen (Abb. 4.7). Es ist demnach méglich, daB der U*,, Wert oberhalb des TOC - Maximums nicht
die Zeit nach der Bildung des Sapropels §7 am Balearen Hang dokumentiert, sondern zum oxidierten
Teil des Sapropel S7 gehort. Die negative 80 Amplitude liegt am Balearen Hang im Sapropel S7 bei
maximal 1,06%.. Der Sapropel S10, der nur in den Bohrungen am Eratosthenes Seamount (KC20B)
vorlag, zeigt groBere Fluktuationen im 80 Signal bei vergleichsweise einheitlichen U*,, Werten. Im
unteren Bereich des Sapropels S10 nimmt der U, Index jedoch von 0,625 auf 0,602 ab. Der Sapropel
SO-II dokumentiert sich in der Bohrung am Pisano Plateau mit dem auffilligsten Trend abnehmender
U, Indexe parallel zu einer negativen "0 Amplitude, die durchschnittlich -1,14%o betriigt.
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Abb. 4.7: Ubersicht der Alkenonuntersittigungsindexe (U

a7

Punkte) und Sauerstoff-Isotopen (offene

Vierecke) in Sapropelen des dstlichen und westlichen Mittelmeeres. Die Sapropele S1 bis $4 bzw. bis
S5 wurden im Tyrrhenischen Meer und am Balearen Hang nicht erbohrt. Der Sapropel S4 am
Eratosthenes Seamount wurde nicht beprobt. Die Sauerstoff-Isotopendaten der Bohrung 975B (*)
stammen von Bernasconi & Pika-Biolzi (unverdff.} und Pierre et al. (In Vorber.).
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Regionale Trends der U* , Emtwicklung im &stlichen und westlichen Mittelmeer

Um die regionale U*,, Entwicklung im Untersuchungsgebiet darzustellen, sind in Abb. 4.8 durch-
schnittliche U, Werte der beprobten Sapropele berechnet. Die Standardabweichungen der U*,, Wer-
te innerhalb des Sapropels liegen insgesamt zwischen null und maximal 0,077. Ausnahmen bilden
hierzu die Sapropele SO-I und SO-II im Kern KC01/B, in denen Standardabweichungen von maximal
0,113 und 0,131 vorliegen.

w » E
Balearen Hang Tyrrhenisches Meer Pisano Plateau Eratosthenes Seamount
975B 974B KC01/B KC20B

¥ |

LEERERERALRLS LR e e aRTyy

SPECMAP
5180 (o)

0 100 200 300 400 500 600
Alter (ka)

Abb.4.8: Darstellung durchschnittlicher U*-Indexe der beprobten Sapropele der Bohrungen im west-
lichen und &stlichen Mittelmeer.

Bei dem Vergleich zeitgleicher Sapropele fillt auf, daB im Gebiet des Gstlichen Mittelmeer-
beckens der U*,, Index in den interglazialen Sapropelen S1, S5 und $9 von der westlichen Lokation
(Pisano Plateau) zur Gstlichen hin (Eratosthenes Seamount) zunimmt. Dagegen ist der Gradient in den
interglazialen Sapropelen S3, S7 und S8 umgekehrt, dic Werte nehmen nach Westen hin zu.

Korrelationen einzelner Sapropele vom éstlichen Mittelmeerbecken zum Balearen Hang sind fiir
die Sapropele S5 (501), §6 (505), $7 (506) und S9 (507) méglich (vgl. Abb. 4.5 und 4.6). Im Falle des
Sapropels S5 liegt der durchschnittliche U*,) Wert nicht wie aus dem Trend der $5 Sapropele der
Bohrungen am Pisano Plateau und am Eratosthenes Seamount zu erwarten wire, niedriger, sondem
mit einem Wert von 0,759 Ghnlich wie der am Eratosthenes Seamount. Die U*,, Werte des Sapropels
86 am Balearen Hang liegen mit einem durchschnittlichen Wert von 0,492 ihnlich wie der am Eratos-
thenes Seamount (0,489) und der am Pisano Plateau (0,492). Im Falle des Sapropels S7 setzt sich der
beobachtete Trend zunehmender U*,, Werte vom Eratosthenes Seamount bis zum Pisano Plateau auch
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am Balearen Hang fort. Der U, Gradient betrigt vom Eratosthenes Seamount bis zum Balearen Hang
0.112. Der im ostlichen Mittelmeerbecken beobachtete Trend zunehmender U*,) Werte vom Pisano
Plateau bis zum Eratosthenes Seamount zur Bildungszeit des Sapropels S9 wird durch die beobachte-
ten U*,, Werte am Balearen Hang unterstiitzt. Es wird ein kontinuierlicher Anstieg im U* Index von
0,702 (Balearen Hang) auf 0,736 (Pisano Plateau) bis auf 0,774 (Eratosthenes Scamount) beobachtet.
Der U, Gradient im Sapropel S9 betrigt somit vom Balearen Hang bis zum Eratosthenes Seamount

0,072.

Der glaziale Sapropel 6 dokumentiert sich mit den niedrigsten und regional einheitlichsten U,
Werten. Durchschnittliche U*,, Werte ftir den Sapropel S6 liegen im Gebiet des Eratosthenes Sea-
mount bei 0,490, im Gebiet des Pisano Plateaus bei 0,502 und am Balearen Hang bei 0,492, Ahnlich
niedrige U*,, Werte werden zur Bildungszeit des Sapropels SO-1 am Pisano Plateau bobachtet, die bei

0,522 liegen.

Der regionale Vergleich der U*,, Werte ilterer Sapropele St1, S12 und SO-II, zeigt einheitlich
hohe U*,, Werte wihrend der Bildung des Sapropels S11 im Tyrrhenischen Meer und am Pisano Pla-
teau, die durchschnittlich bei 0,712 und 0,705 liegen. Der groBte U* | Gradient zwischen den Gebieten
Balearen Hang und Pisano Plateau liegt mit 0,082 withrend der Bildung des Sapropels S12 vor.

4.3.3. Fluktuation der Konzentrationen von TOC, CaCO,, Alkenonen und des 8"C Signals in
Sapropelen

TOC- und Alkenonkonzentrationen erlauben Riickschliisse auf Anderungen der biologischen
Produktivitit zur Bildungszeit der Sapropele. CaCO,-Konzentrationen geben zusitzliche Anhalts-
punkte hinsichtlich méglicher diagenetischer Verinderungen. Die Abnahme im §"C Isotopensignal
planktischer Foraminiferen wird generell auf Auftriebsprozesse nihrstoffreichen Wassers zuriickge-
fithrt, das an “C Isotopen verarmt ist (Berger et al., 1978; Curry et al., 1992). Da organisches Mate-
rial, das von Algen im Meer gebildet wird, um etwa 20%. an "C Isotopen verarmt ist, fiihrt die Bil-
dung organischen Materials durch Photosynthese zu einer Anreicherung von ""C Isotopen im Wasser,
wihrend Oxidationsprozesse zu einer Verarmung von ''C Isotopen fiihren. Fontugne & Calvert (1992)
beobachteten leichtere 3"C Werte der planktischen Foraminifere G. ruber in Sapropelen des dstlichen
Mittelmeeres als in anderen marinen Gebieten und fithrten diese Anderung auf cine mégliche verin-
derte Isotopenzusammensetzung des geldsten anorganischen Kohlenstoffs im Mittelmeer zuriick.
Eine Anderung der C-Isotopenzusammensetzung wiire auch durch die Vermischung mit Frischwasser
mdglich. Da Frischwasser relativ zu Meerwasser an "C Isotopen verarmt ist, wiirde ein Frischwasser-
eintrag zu leichteren 8"C Werten im marinen Oberflichenwasser fithren.

Exemplarisch werden am Kern KC20B (Eratothenes Seamount) die Unterschiede in den CaCO,
TOC und Alkenonkonzentrationen sowie die §°C Fluktuationen der Sapropele S1 bis S10 beschrieben
(Abb. 4.9). AnschlieBend werden regionale Konzentrationsgradienten an vier Sapropelen vom Eratos-
thenes Seamount im Osten bis zum Balearen Hang im Westen erliutert (Abb. 4.10).

KC20B - Eratosthenes Seamount

Die CaCO,-Konzentrationen im Kern KC20B schwanken in den beprobten Sapropelen zwischen
25,66 Gew.% und 62,18 Gew.% (Abb. 4.9). Die Fluktuationen der CaCO,-Konzentrationen unter-
scheiden sich in den einzelnen Intervallen deutlich voneinander, wobei in den Sapropelen S1, $3, S6,
S9 und im Sapropel S10 kaum Unterschiede in den CaCO,-Konzentrationen im Bereich maximaler
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TOC-Konzentrationen beobachtet werden, verglichen mit Messungen auBlerhalb der TOC , Peaks".
Die TOC-Konzentrationen liegen ohne groBe Fluktuationen im Sapropel S1 bei maximal 1,41
Gew.%, im Sapropel S3 bei 1,02 Gew.%, im Sapropel S6 bei 1,24 Gew.%, im Sapropel 89 bet 1,47
Gew.% und im S10 bei 1,21 Gew.%. Alkenonkonzentrationen (in pg) normalisiert auf Gramm TOC
zeigen im S1 und S3 keine auffilligen Umschwiinge und konnten auBerhalb der Bereiche mit
erhthten TOC-Konzentrationen z.T. nicht mehr gemessen werden. Von allen beprobten Intervallen
zeigen die 5°C Anderungen in den Sapropelen S1, $3 und S9 die geringsten Amplituden.

Im Sapropel S5 werden die groBten Konzentrationsunterschiede im CaCO, Gehalt beobachtet. Die
deutliche Abnahme der CaCO,-Konzentrationen von 60,99 Gew.% unterhalb des Sapropels auf 26,24
Gew.% im Bereich der Sapropelbasis, erfolgt parallel zu einem stufenweisen Anstieg in den TOC-
Konzentrationen von 0,12 Gew.% unterhalb des Sapropels auf 1,94 Gew.% im Bereich der
Sapropelbasis bis auf maximal 4,52 Gew.% im mittleren Bereich des Sapropels S5. Trotz dieser
markanten Anderung folgen die Alkenonkonzentrationen dem Trend nach zwar der TOC Kurve,
deutlich hohere Alkenonkonzentrationen konnen jedoch nicht beobachtet werden. Die §°C Werte
nehmen parallel zu den sprunghaft ansteigenden TOC-Konzentrationen und abnehmenden CaCO,-
Konzentrationen um maximal 1,52%0 PDB ab und steigen auBerhalb erhéhter TOC-Konzentrationen
wieder von -0,52%0 PDB auf +0,40%0 PDB an. Die §°C Werte vor und nach dem Bereich erhshter
TOC-Konzentrationen sind etwa identisch.

Der Sapropel S6 ist durch relativ niedrige TOC-Konzentrationen und geringer TOC Fluktuatio-
nen gekennzeichnet. Maximale TOC-Konzentrationen liegen zwar nur bei 1,24 Gew.%, heben sich
dennoch deutlich von den Hintergrundkonzentrationen, die bei 0,25 Gew.% liegen, ab. Die CaCO,-
Konzentrationen zeigen dhnlich wie im S1 und S3 keine groBen Anderungen und liegen zwischen
45,82 Gew.% und 52,06 Gew.%. Obwohl die TOC-Konzentrationen relativ niedrig sind, 146t sich ein
sprunghafter Anstieg in den Alkenonkonzentrationen von 17,9 pg/g TOC unterhalb des Sapropels S6
auf 268,5 pg/g TOC beobachten. Innerhalb des Sapropels S6 schwanken die Alkenonkoenzentrationen
zwischen 148.5 pg/g TOC und 308,3 pg/g TOC. Die §°C Kurve zeigt dhnlich wie in den Sapropelen
S$1 und S3 kaum Anderungen, verglichen mit der 5°C Amplitude im Sapropel S5. Werden unterhalb
der Sapropelbasis zunichst leicht ansteigende 8°C Werte beobachtet, sinken diese im unteren Bereich
des Sapropels bis auf -0,21%0 PDB ab. AnschlieBend steigen die §"C Werte wieder und liegen im
Durchschnitt bei +0,19%¢ PDB.

Die Sapropele S7 und S8 sind wie der S5 durch einen sprunghaften Anstieg der TOC-Konzentra-
tion gekennzeichnet, verbunden mit einer kontinuierlichen Abnahme (87) oder groBeren Fluktu-
ationen (88) in den CaCO,-Konzentrationen. Die Alkenonkonzentrationen dokumentieren ebenfalls
deutliche Konzentrationsinderungen, die im Sapropel S7 etwas versetzt zur TOC Kurve verlaufen
und im Sapropel S8 ihnlich wie die CaCO,-Konzentrationen groeren Schwankungen unterliegen.
Die §°C Werte nehmen im Sapropel S$7 parallel zum TOC Anstieg um 0,95% PDB ab und zeigen im
Sapropel S8 groBere Fluktuationen.

Im Sapropel §9 nehmen die TOC-Konzentrationen kontinuierlich bis maximal 1,47 Gew.% zu.
Ahnlich wie in den Sapropelen S1, S3 und S6 indern sich die CaCO,-Konzentrationen im Sapropel
S9 nur geringfiigig. Der TOC ,Peak” korreliert mit hochsten Alkenonkonzentrationen, die jedoch nur
bei 59,1 pg/g TOC liegen.
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Abb. 4.9: Eratosthenes Seamount, Kern KC20B. Schwankungen von CaCO,, TOC, Alkenonen und
von 8C in den Sapropelen $1-S10 (schattierte Bereiche),
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Abb. 4.9: Fortsetzung.
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Der Sapropel S10 ist wie die Sapropele S1 und 53 durch niedrige TOC-Konzentrationen mit
geringer Fluktuation und einheitlichen CaCO,-Konzentrationen gekennzeichnet, wohingegen die Al-
kenonkonzentrationen sprunghaft noch unterhalb der Sapropelbasis ansteigen und Konzentrationen
von bis zu 181,2 pg/g TOC erreichen. Die Abnahme der 8"°C Werte, die wie die Alkenonkonzentrati-
onen bereits vor dem Anstieg der TOC-Konzentrationen beginnt, zeigt innerhalb des Sapropels gros-
sere Schwankungen, wobei im unteren Bereich des Sapropels das §°C Signal jedoch voriibergehend

zu schwereren §°C Werten wechselt.

Regionale Gradienten in den Konzentrationen von TOC, CaCO,, Alkenonen und 8"C Fluktuationen
Wurden in Abb. 4.9 am Beispiel des Sedimentkerns KC20B im Gebiet des Eratosthenes Sea-
mount die Ergebnisse der relativen Konzentrationsinderungen von TOC, CaCO, und Alkenonen er-
liutert sowie die Fluktuationen des 8°C Signals planktischer Foraminiferen erklirt, so sollen im fol-
genden TOC-, CaCO;-, Alkenonkonzentrationen und 8°C Fluktuationen exemplarisch an den zeit-
gleichen Sapropelen S5, S6, S7 und 89 in einem regionalen Vergleich zwischen westlichem und 8stli-

chem Mittelmeer dokumentiert werden (Abb. 4.10).

Die Zeit vor 124 ka, in der sich im Mittelmeer der Sapropel S5 gebildet hat (Lourens et al.,
1996), ist von Interesse, da sich zu dieser Zeit das globale Klima von einem glazialen Maximum vor
etwa 132 ka zu einem interglazialen Maximum entwickelt hat. Die Temperaturbedingungen wihrend
dieses interglazialen Maximums zur Bildungszeit des Sapropels S5 waren mit den heutigen ver-
gleichbar oder sogar wirmer als heute (Emiliani, 1966; Shackleton, 1969). Verglichen zu dem Sapro-
pel, der sich wihrend eines ,Klimaoptimums* gebildet hat, wird der glaziale Sapropel S6 untersucht,
um glaziale/interglaziale Unterschiede herauszuarbeiten. Inwiefern sich die interglazialen Bedingun-
gen des Sauerstoff-Isotopenstadiums 5 auch in den Sapropelen, die sich wihrend Stadium 7 gebildet
haben &hneln, wird in den Sapropelen S7 und 59 untersucht.

Die TOC-Konzentrationen steigen im Sapropel $5 von Westen nach Osten von durchschnittlich
1,47 Gew.% am Balearen Hang und 3,02 Gew.% am Pisano Plateau (de Lange, unverdff.) bis auf 3,30
Gew.% am Eratosthenes Seamount an. Somit haben sich die TOC-Konzentrationen in den S5 Sapro-
pelen von der westlichsten Bohrung bis zur dstlichsten Bohrung etwa verdoppelt.

Im regionalen Vergleich zeigt der Sapropel S6 am Balearen Hang durchschnittliche TOC-
Konzentrationen, die bei 1,17 Gew.% liegen, am Pisano Plateau bei durchschnittlich 2,30 Gew.% (de
Lange, unverdff.) und im Gebiet des Eratosthenes Seamounts bei 0,97 Gew.%.

Der Unterschied in den TOC-Konzentrationen zwischen dem interglazialen Sapropel S5 und dem
glazialen Sapropel S6 ist im Gebiet des Eratosthenes Seamounts groBer als am Balearen Hang. Die
TOC-Konzentrationen im glazialen Saprope! betragen am Eratosthenes Seamount durchschnittlich
nur noch etwa ein Drittel von den TOC-Konzentrationen im Sapropel $5. Am Balearen Hang lassen
sich kaum Unterschiede in den TOC-Konzentrationen zwischen interglazialem und glazialem
Sapropel beobachten. Die TOC-Konzentrationen der interglazialen Sapropele S7 und S9 sind am
Eratosthenes Seamount mit durchschnittlichen Werten von 2,04 Gew.% (S7) und 1,24 Gew.% (59)
doppelt so hoch wie in den Sapropelen am Balearen Hang. Dort liegen die TOC-Konzentrationen nur
bei 1,24 Gew.% (S7) und bei 0,60 Gew.% (59).
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Abb. 4.10: Regionaler Vergleich der Konzentrationsmessungen von CaCQO, (offene Kreise), TOC (ge-
fillte Kreise), Alkenonen (gefiillte Kreise) und 8"C Signalen planktischer Foraminiferen (offene
Vierecke) am Beispiel der Sapropele 85, $6, S7 und S59. Reprisentativ fiir das dstliche Mittelmeer
wurde der Sedimentkern am Eratosthenes Seamount (KC20B) untersucht. Fiir das westliche Mittel-
meer wurden die zeitlich korrelierenden Sapropele des Sedimentkerns am Balearen Hang (975B)
untersucht.

Die Konzentrationen an CaCO, liegen in den Sapropelen am Balearen Hang (S5, S6, 87 und S9)
generell einheitlich vor mit durchschnittlichen Werten von 42,57 Gew.% (S85), 38,29 Gew.% (56),
45,73 Gew.% (S7) und 48,06 Gew.% (S9). Am Eratosthenes Seamount liegen die durchschnittlichen
CaCO,-Konzentrationen bei 35,54 Gew.% (S5), 49,73 Gew.% (S6), 34,33 Gew.% (S7) und bei 42,67
Gew.% (89). Im Sapropel S5 am Eratosthenes Seamount wird ein deutlicher Anstieg in den CaCQO, -
Konzentrationen von der Sapropelbasis bis zum Top des Sapropels und dariiber hinaus beobachtet. Im
glazialen Sapropel S6 bildet sich kein Trend zunehmender oder abnehmender CaCO,-Konzentrati-
onen aus. Verglichen mit den CaCO,-Konzentrationen am Balearen Hang, die bet durchschaittlich
38,29 Gew.% liegen, sind die CaCO,-Konzentrationen am Eratosthenes Seamount mit durchschnitt-
lich 49,73 Gew.% deutlich héher. Die CaCO,-Konzentrationen der interglazialen Sapropele S7 und S9
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am Balearen Hang liegen verglichen mit den CaCO,-Konzentrationen am Eratosthenes Seamount

etwas hoher.

Die Alkenonkonzentrationen im Sapropel S5 liegen am Balearen Hang bei durchschnittlich 57,1
pg/g TOC und am Eratosthenes Seamount bei 36,4 pg/g TOC. Der beobachtete zunehmende Trend
der TOC-Konzentrationen von Westen nach Osten withrend der Bildung des Sapropels S5 wird somit
nicht in den Alkenonkonzentrationen beobachtet. Auffillige regionale Unterschiede in den Alkenon-
konzentrationen dokumentieren sich jedoch wihrend der Bildung des Sapropels S6. Die Alkenonkon-
zentrationen steigen von 68,9 pg/g TOC am Balearen Hang auf 215,8 pg/g TOC am Eratosthenes
Seamount. Verglichen mit den Alkenonkonzentrationen im Sapropel S5 liegen diese im Sapropel 86
am Eratosthenes Seamount 6-fach erhoht vor, Bei dem Vergleich der TOC- und Alkenonkonzentra-
tionen der Sapropele S5 und S6 am Eratosthenes Seamount fillt weiterhin auf, daB hohe TOC-
Konzentrationen nicht unbedingt mit hohen Alkenonkonzentrationen einhergehen. Besonders
auffillige Trends in den interglazialen Sapropelen S7 und $9, die von den Beobachtungen der
Sapropele S5 und S6 abweichen, liegen nur fiir den Sapropel S7 vor. Die Alkenonkonzentrationen
innerhalb des Sapro-pel S7 liegen am Eratosthenes Seamount mit Werten von 96,9 pg/g TOC deutlich

hoher als am Bale-aren Hang (66,5 pg/g TOC).

Die 8”C Werte im Sapropel S5 betragen am Balearen Hang durchschnittlich -0,84%. PDB, am
Pisano Plateau durchschnittlich -0,39%0 PDB (-0,17 bis -0,69%¢c PDB, vgl. Tab. 2, Anhang) und am
Eratosthenes Seamout maximal -1,10%¢ PDB und durchschnittlich bei -0,61%0 PDB. Da die §°C
Werte am Balearen Hang (Bernasconi & Pika-Biolzi, unverdff; Pierre et al., einger.) jeweils im Rand-
bereich des Sapropels gemessen wurden, ist es nicht sicher, inwiefern dieser durchschnittliche §°C
Wert tatsachlich den des gesamten Sapropels dokumentiert. Es liegen dennoch Anzeichen vor, daf
das 8"C Signal im Sapropel S5 von Westen nach Osten negativer wird. §°C Messungen im Sapropel
$6 am Balearen Hang fehlen. Daher ist ein regionaler Vergleich zwischen westlichem und &stlichem
Mittelmeerbecken nicht méglich. Es fillt jedoch auf, da8 die §°C Werte im Sapropel S6 am Eratos-
thenes Seamount nur geringe Fluktuationen zeigen und mit einem durchschnittlichen Werte von
+0,17%0 PDB positivere Werte aufweisen, verglichen mit den anderen interglazialen §°C Werten. Die
interglazialen Sapropele S7 und S9 zeigen am Eratosthenes Seamount durchschnittliche 8°C Werte
von -0,13%e PDB (§7) und 0,03%. PDB (S9).

Aus diesen regionalen Vergleichen 148t sich schlieBlich folgern, daB die TOC- und Alkenonkon-
zentrationen der Sapropele S5, S6, 87 und S9 im Osten deutlich héher liegen als im Westen. Maxi-
male TOC-Konzentrationen werden in den interglazialen Sapropelen S5 und S7 beobachtet. Hochste
Alkenonkonzentrationen verbunden mit groBen Fluktuationen werden am Eratosthenes Seamount in
den Sapropelen S6 und §7 beobachtet. Die CaCO,-Konzentrationen liegen in den Sapropelen sehr ein-
heitlich vor, und groBere Gradienten lassen sich nur parallel mit deutlich hoheren TOC-Konzentrati-
onen beobachten, wie z.B. im Sapropel S5 und S7 am Eratosthenes Seamount. In allen Sapropelen
nehmen die 8°C Werte der planktischen Foraminiferen G. ruber und G. bulloides mit ansteigenden
TOC- und/oder Alkenonkonzentrationen ab. GréBte Amplituden von bis zu 2%. werden in den inter-
glazialen Sapropelen S5 und S7 am Eratosthenes Seamount beobachtet. Die §°C Signale im glazialen
Sapropel S6 am Eratosthenes Seamount dokumentieren die positivsten Werte.
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4.4, Diskussion
Bei der Anwendung U*, - abgeleiteter Paldotemperaturen muB3 im Rahmen ihrer Interpretationen

der mogliche selektive Abbau héher ungesittigter Alkenone besonders in postsedimentir oxidierten
Sedimenten beriicksichtigt werden. Neuere Untersuchungen von Ficken & Farrimond (1995) und
Fliigge (1997) zeigen einheitlich, daB Oxidationsprozesse einen EinfluB auf den U*,, Index haben und
somit rekonstruierte Paldotemperaturen fehlerhaft in oxidierten Sedimenten sein kénnen (vgl. S.14).
Solch ein Fehler bedingt durch oxidativen Abbau der Alkenone fiihrt dazu, daB hdhere Paliotempera-
turen rekonstruiert werden, da hdher ungesittigte Alkenone aufgrund ihrer hoheren Reaktivitit
schneller abgebaut werden. Der oxidative Artefakt ist jedoch nur in Gebieten mit generell niedrigen
Alkenonabbildungstemperaturen von Bedeutung. Mehrere Untersuchungen an Sapropelen des Mit-
telmeeres beweisen, da3 fortschreitende postsedimentire Oxidationsvorginge des organischen Mate-
rials (,,burn down") den urspriinglichen Sapropel S1 mit seinen charakteristischen Merkmalen (z.B.
deutlich hdhere TOC-Konzentrationen) von oben nach unten veriindert haben (z.B. de Lange et al,,
1989; Pruysers et al., 1993 u.a.). Bezogen auf die in dieser Studie vorgestellten Untersuchungen kén-
nen moglicherweise rekonstruierte Paldotemperaturen aus Bereichen oberhalb der Sapropele Fehler
beinhalten. Da vermutet wird, daB dieser Fehler in den Paldotemperaturabschitzungen nur gering ist,
eine Abschitzung iiber die GroBenordnung des Oxidationseinflusses auf den U*,, Index jedoch nicht
moglich ist, bleiben Temperaturen aus den Bereichen, in denen postsedimentirer oxidativer Abbau
moglicherweise stattgefunden haben konnte, fiir nachfolgende palioozeanographische Interpretatio-
nen unberiicksichtigt.

Alle ermittelten U*,, Werte wurden mit der Regressionsgleichung von Prahl et al. (1988) in
Oberflichentemperaturen (SST) umgerechnet. Die kiirzlich fiir das Mittelmeer kalibrierte Alkenon-
temperaturgleichung (Ternois et al., 1997) ist in ihrer Anwendung nur fiir Temperaturbereiche von 13
bis 19°C (U*,, Bereich: 0,3 bis 0,55) geeicht. Da Sedimente dieser Studie hohere U*,, Werte auf-
weisen, werden Alkenontemperaturen, die mit der Mittelmeer- Alkenontemperaturgleichung berech-
net wirden, nur vergleichend in der Diskussion um Paliotemperaturen und -salinititen hinzuge-

zogen.

In der folgenden Diskussion zu den rekonstruierten Palidotemperaturen (SST) wird zunichst die
SST Entwicklung innerhalb der einzelnen Sapropele im westlichen und 8stlichen Mittelmeer erldu-
tert. Danach wird ein synoptischer Vergleich der regionalen SST Gradienten zwischen den éstlichen
(KC20B; Eratosthenes Seamount und KC01/B; Pisano Plateau) und westlichen (975B; Balearen Hang
und 974B; Tyrrhenisches Meer) Bohrungen angestellt. Zusammen mit den rekonstruierten Salinititen
werden hydrographische Gradienten erarbeitet, die wihrend der Sapropelbildung im Mittelmeer vor-
gelegen haben. Im Anschlu8 werden die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, CaCO,
und Alkenonen sowie die §"C Fluktuationen hinsichtlich einer erhéhten Produktivitit zur Zeit der

Sapropelbildung diskutiert.

4.4.1. Temperaturentwicklung und regionale SST Gradienten wihrend der Sapropeibildung

Die rekonstruierten SST zu Beginn der Bildung des Sapropels S1 am Eratosthenes Seamount und
am Pisano Plateau weisen auf einen leichten Temperaturanstieg hin. Am Pisano Plateau werden zu-
nichst unterhalb des Sapropels abnehmende Temperaturen von 18,3°C auf 15,8°C beobachtet (Abb.
4.11). Die Sapropelbildung beginnt bet relativ niedriger Temperatur von 14,8°C. Anschlielend steigt
im unteren Bereich die Temperatur bis auf 18,7°C. Nach einer kurzfristigen Temperaturabnahme lie-
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gen Temperaturen ohne groBere Fluktuationen zwischen 17,0 und 18,4°C vor. Kurz vor dem Top des
heute noch sichtbaren Sapropels steigt die Temperatur noch einmal kurzfristig auf 19,0°C an und liegt
bis zum Top konstant bei 18,4°C. Die Temperaturentwicklung zu Beginn der Sapropelbildung am
Eratosthenes Seamount beginnt mit einem Anstieg von 18,8 auf 19,2°C. AnschlieBend liegen kon-
stante Temperaturen von 18,6°C vor. Auch in diesem Sapropel wird kurz vor dem Top des Sapropels
ein Temperaturmaximum von 20,1°C beobachtet. Oberhalb dieses Maximums liegen konstante Tem-

peraturen von 19,6°C vor.

Die rekonstruierten SST vor der Bildung des Sapropels §3 am Pisano Plateau steigen von 17°C
bis auf 20,2°C. Im unteren Bereich des Sapropels werden hichste Temperaturen von bis zu 22,1°C
beobachtet. AnschlieBend sinken die Temperaturen bis zum Top des Sapropels kontinuierlich auf
17,2°C ab. Oberhalb des Sapropels steigt die Temperatur noch einmal kurzfristig auf 18,3°C an, Auf-
grund einer moglichen postsedimentéren Verdnderung des Uy, Indexes beinhalten Temperatur-
schitzwerte oberhalb des Sapropels jedoch moglicherweise Fehler. Am Eratosthenes Seamount
konnten unterhalb des Sapropels S3 keine Alkenonsignale ermittelt werden. Die rekonstruierten Tem-
peraturen liegen im Sapropel konstant bei 17,6°C. Oberhalb des Sapropels steigen sie sprunghaft auf
20,7°C. Da solch drastischer Temperaturanstieg in keinem der anderen Sapropele, denen relativ ein-
heitliche Temperaturen vorausgingen, beobachtet wurde, 18t sich ein Oxidationseffekt in dem ermit-

telten U*,, Index in diesem Sapropel nicht ausschlieBen.

Der Sapropel S4, der nur in der Sedimentabfolge am Pisano Plateau erscheint, ist durch sehr ein-
heitliche Temperaturen gekennzeichnet. Unter der Sapropelbasis werden konstante Temperaturen von
durchschnittlich 16,5°C beobachtet. Die Sapropelbildung beginnt mit einer Temperatur von 16,7°C
und steigt in der Mitte des Sapropels auf ein erstes Maximum von 18,7°C an. AnschlieBend sinkt die
Temperatur kurzfristig auf 17,8°C ab und steigt dann zum Top des Sapropels wieder bis auf 18,2°C
an. Unmittelbar oberhalb des Sapropels S4 wird zunichst die Entwicklung kontinuierlich ansteigen-
der Temperaturen aufrechterhalten, jedoch sinkt dann die Temperatur abrupt auf 16,2°C ab.

Die Temperaturverliufe innerhalb des S5 Sapropele am Balearen Hang, Pisano Plateau und am
Eratosthenes Seamount sind wie in Abb. 4.11 dargestelit, zuniichst recht einheitlich. Die rekonstruter-
ten Temperaturen weisen relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung in allen drei Bohrungen hihere
Werte auf. Innerhalb der Sapropele werden kontinuierlich ansteigende Temperaturen beobachtet. Am
Balearen Hang steigen die Temperaturen im Sapropel von 20,2°C kontinuierlich auf 22,5°C. Am
Pisano Plateau steigen die Temperaturen von 19,0°C kontinuierlich auf 21,8°C, und am Eratosthenes
Seamount 148t sich trotz zweier ,,AusreiBer* ein Temperaturanstieg von 21,4°C auf 22,0°C beobach-
ten. Es wird deutlich, daB der Temperaturanstieg innerhalb der S5 Sapropele sich regional unterschei-
det. In der dstlichsten Bohrung betrigt er lediglich 0,6°C, wohingegen am Balearen Hang und am
Pisano Plateau Temperaturanstiege von 2,3 bzw. 2,8°C beobachtet werden.

Der einzige glaziale Sapropel S6 dokumentiert sich in allen drei Bohrungen mit den niedrigsten
Temperaturen. Vor der Bildung des Sapropels S6 werden abnehmende Temperaturverliufe beobach-
tet. Am Balearen Hang sinkt die Temperatur von 15,9°C auf 12,8°C, steigt anschlieBend jedoch wie-
der leicht an. Am Pisano Plateau steigt die Temperatur unterhalb des Sapropels zunichst von 15,1°C
auf 17,6°C, sinkt dann jedoch auf Werte von 13,7°C. Trotz weniger kurzfristiger Temperaturmaxima,
die im unteren Bereich des Sapropels S6 am Pisano Plateau bei 16,5°C liegen, im mittleren Bereich
noch bei 15,1°C und im oberen Bereich des Sapropels nur noch 14,4°C betragen, 148t sich ein stetig
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abnehmender Temperaturverlauf beobachten, der kurz vor dem Top des Sapropels endet (Abb. 4.11).
Am Eratosthenes Seamount sinkt die Temperatur von 16,3°C auf 13,4°C und bleiben innerhalb des
Sapropels konstant. Kurz vor der heute noch sichtbaren oberen Grenze des Sapropels wird im oberen
Bereich ein kurzfristiges Temperaturmaximum beobachtet, das jedoch nur bei 14,4°C liegt. An-
schlieBend sinkt die Temperatur auf 12,7°C.

Die Temperaturentwicklungen in den Sapropelen §7, S8 und S9 weisen keine grundsitzlichen
Unterschiede zu den bereits erlduterten auf. Es scheint jedoch, daB die Temperaturfluktuationen in-
nerhalb der Sapropele 87 und S8 besonders am Eratosthenes Seamount auffilliger werden.

Da die rekonstruierten Alkenontemperaturen auf der alkenonsynthetisierenden Prymnesiophy-
ceae E. huxleyi basieren, deren erstes Auftreten auf 268 ka vor heute angegeben wird (Thierstein et
al., 1977), kénnen die rekonstruierten Alkenontemperaturen der dlteren Sapropele S10 bis SO-II nicht
von E. huxleyi abgeleitet werden. Wie bereits in Kapitel 1 erldutert wurde, synthetisiert auch G. oce-
anica Alkenone (Volkman et al., 1995). Das erste Auftreten von G. aceanica in Mittelmeer-Sedimen-
ten wird mit 1,72 Ma (de Kaenel & Siesser, einger.) angegeben, so da} die Alkenonsignale in den
alten Sapropelen S10 bis SO-1I méglicherweise auf G. oceanica zurtickzufiihren sind. Die Tempera-
turabhingigkeit der Alkenonsignale rezenter G. oceanica ist dhnlich der der rezenten E. huxleyi (vgl.
Kapitel 1, Abb. 1.2). Daher kénnen zumindest Temperaturtrends in den ilteren Sapropelen mit in die
Betrachtungen einbezogen werden.

Die Temperaturentwicklungen in den Sapropelen S10 bis SO-II dhneln grundsitzlich den bisher
beobachteten. Die Temperaturfluktuationen sind zur Bildungszeit des Sapropels S10 am Eratosthenes
Seamount sehr gering und zeigen von unterhalb der Sapropelbasis bis zum Top einen leicht abneh-
menden Trend. Die Sapropele S11 im Tyrrhenischen Meer und am Pisano Plateau weisen im Bereich
des TOC Maximums leicht ansteigende Temperaturtrends auf. Die auffalligsten Temperaturianderun-
gen werden im Sapropel SO-II am Pisano Plateau beobachtet. Wihrend sich die SO-IT Sapropele im
westlichen Mittelmeer parallel zu einem leichten SST Anstieg im Oberflichenwasser bildeten, kam es
im Gebiet des Pisano Plateaus zu einer deutlichen Temperaturabnahme.

Die Temperaturen der beprobten Sapropele im dstlichen und westlichen Mittelmeer schwanken
somit durchschnittlich zwischen 13,3°C und 21,6°C am Eratosthenes Seamount, zwischen 13,4°C und
20,4°C im Gebiet des Pisano Plateaus, zwischen 17,9°C und 19,8°C im Tyrrhenischen Meer und zwi-
schen 13,4°C und 21,2°C am Balearen Hang. Die SST Entwicklung innerhalb der Sapropele 148t sich
nicht generell mit einem fiir alle Sapropele geltenden Schema beschreiben. Es werden innerhalb der
Sapropele sowohl einheitliche SST Verldufe mit geringen Fluktuationen beobachtet, wie z.B. wih-
rend der Bildung der Sapropele S3 (KC20B), S4, §9, S10 und S12 aber auch abnchmende (S3;
KCO01/B, S6, 57; KC20B) oder leicht zunehmende SST Verliufe (S1, S5, S7;, KC01/B, S8).

Die durchschnittliche SST des Sapropels S1 liegt bet 17,3°C am Pisano Plateau und bei 19,3°C
am Eratosthenes Seamount. Der SST Gradient betrdgt somit 2°C zunchmend in Richtung Osten und
ist somit etwa viermal groBer als der heutige Gradient zwischen beiden Gebieten (Abb. 4.12). Der
Sapropel S1 hat sich zu Zeiten gebildet als im 6stlichen Mittelmeer 3,0°C (Pisano Plateau) und 2,3°C
(Eratosthenes Seamount) niedrigere Temperaturen vorlagen als heute im Jahresdurchschnitt beobach-

tet werden.
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Abb. 4.11: Darstellung der Alkenon-SST der beprobten Sapropele der Bohrungen 975B (Balearen
Hang), 974B (Tyrrhenisches Meer), KCO1/B (Pisano Plateau) und KC20B (Eratosthenes Seamount)
im westlichen und &stlichen Mittelmeer. Die Balken am oberen Rand der SST-Skala markieren den
Bereich heutiger Winter- bis Sommer-SST und der SST im Jahresdurchschnitt (Pfeil). Am unteren
Rand der SST-Skala des Sapropels S! sind die glazialen Winter- bis sommer-SST nach Thiede (1978)
dargestellt einschlieBlich durchschnittlicher SST (Pfeil). Die Sapropele S1 bis S8 wurden im
Tyrrhenischen Meer nicht erbohrt. Am Balearen Hang ist der S5 der jiingste Sapropel.
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Abb. 4.11: Fortsetzung. Die Sapropele 56, S7 und S8 liegen in der Bohrung 974 nicht vor. Der Sapro-
pel S8 liegt in der Bohrung 975B nicht vor.
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Abb.4.11: Fortsetung.
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Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen von Aksu et al. (1995) iiberein, die in einem
Nord-Siid-Profil durch das Agiische Meer an S1 Sapropelen Winter- und Sommer-SST durch die
Haufigkeitsverteilung planktischer Foraminiferen bestimmten. Die aus ihren Ergebnissen berech-
neten durchschnittlichen SST liegen fiir den Sapropel SI zwischen 15°C und 18°C und somit niedri-
ger als die SST im Jahresdurchschnitt, die heute im Agiischen Meer vorliegen. Obwohl der Sapropel
S1 vor 8 ka (Lourens et al., 1996) und somit nach dem glazialen Maximum und nach einer kurzen
kéilteren Epoche zwischen 11 und 10 ka (Jiingere Dryas) gebildet wurde, liegen die rekonstruierten
Alkenon-SST des Sapropels S1 im Bereich rekonstruierter glazialer SST. Thiede (1978) gibt fiir die
Levantinen See glaziale Winter-SST von etwa 18°C und Sommer-SST von etwa 24°C an und fiir das
Ionische Meer Winter-SST von 15°C und Sommer-SST von 20°C. Die rekonstruierten Alkenon-SST
liegen somit im Bereich rekonstruierter glazialer SST im Jahresdurchschnitt (KCO01/B; Pisano Pla-
teau) oder sogar niedriger (KC20B; Eratosthenes Seamount). Unter Beriicksichtigung der Alkenon-
temperaturkalibrierungsgleichung von Ternois et al. (1997) wiirden durchschnittliche Temperaturen
von 20,4°C am Pisano Plateau und von 22,1°C am Eratosthenes Seamount rekonstruiert werden. Der
Temperaturgradient zwischen beiden Gebieten von 1,7°C wire somit etwa dreimal hdher als heute
beobachtet wird.
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Abb.4.12: Ubersichtsdarstellung durchschnittlicher Alkenon-SST der Sapropele im Untersuchungs-
gebiet.

Im Gegensatz zu den Bedingungen wihrend der Bildung des Sapropels S1 liegen wihrend der
Bildung des Sapropels S3 zwischen Pisano Plateaus und Eratosthenes Seamount inverse Temperatur-
gradienten vor (Abb. 4.12). Am Pisano Plateau werden im Sapropel S3 durchschnittlich 19,8°C beob-
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achtet, dagegen nur 17,6°C am Eratosthenes Seamount. Auch fiir diesen Sapropel liegen die rekon-
struierten Alkenon-SST um 0,5°C (Pisano Plateau) und um 4,0°C niedriger als rezente SST im Jah-

resdurchschnitt.

Die durchschnittlichen SST des Sapropels S5, der wihrend eines Klimaoptimums im Stadium Se
gebildet wurde, liegen bei 21,2°C am Balearen Hang, bei 20,2°C am Pisano Plateau und bei 21,2°C
im Gebiet des Eratosthenes Seamount. Ein SST Gradient liegt nur zwischen den beiden Gebieten des
ostlichen Mittelmeerbeckens vor und nimmt in Richtung Osten um 1°C zu. Er ist somit doppelt so
hoch wie heute (Abb. 4.12). Die globalen klimatischen Bedingungen wihrend dieser Zeit waren den
heutigen dhnlich oder wirmer (Emiliani, 1966). Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen
der Alkenonuntersuchungen iiberein. Die durchschnittlichen Alkenontemperaturen des Sapropels S5
im dstlichen Mittelmeer liegen im Bereich rezenter Jahresdurchschnittstemperaturen. Am Baleraren
Hang liegen die rekonstruierten SST dagegen um 2,2°C héher als rezente Jahresdurchschnittstempe-
raturen. Die Bildungszeit des Sapropels S5 (124 ka, Lourens et al., 1996) ist auch eine Zeit, in der der
Meeresspiegel hoher war als heute (z.B. Shackleton & Matthews, 1977). Die Beobachtung, daB so-
wohl am Balearen Hang im Westen als auch am Eratosthenes Seamount im Osten zur Zeit der Bil-
dung des Sapropels S5 gleiche SST vorgelegen haben, konnte entweder auf sehr einheitliche SST im
Mittelmeer zuriickzufiihren sein oder auf eine lokale Erwirmung im Gebiet des Balearen Hanges,
zumal heute zwischen beiden Gebieten ein SST Gradient von etwa 2°C zunehmend in Richtung Osten

besteht.

Die SST der einzigen glazialen S6 Sapropele dokumentieren die niedrigsten Temperaturen aller
untersuchten Sapropele und zugleich die regional einheitlichsten. Ein offensichtlicher Temperatur-
gradient 148t sich nicht erkennen. Am Balearen Hang (975B) liegen durchschnittliche SST von 13,4°C
vor, am Pisano Plateau (KC01/B) 13,4°C vor und am Eratosthenes Seamount (KC20B) nur 13,3°C.
Somit sind die rekonstruierten SST in den S6 Sapropelen um 5,6°C (975B), 6,9°C (KC01/B) und um
8.3°C (KC20B) niedriger als rezente SST im Jahresdurchschnitt.

Die rekonstruierten SST der S7 Sapropele betragen am Balearen Hang, Pisano Plateau und Era-
tosthenes Seamount durchschnittlich 21,1°C, 20,4°C und 17,8°C, Der Gradient ist somit 3,3°C zu-
nehmend in Richtung Westen und invers relativ zu heutigen SST Gradienten. Ahnlich wie bereits in
den Sapropelen S3 und S5 beobachtet, liegen die SST des Sapropels §7 zumindest nur fiir das Gebiet
des Pisano Plateaus etwa im Bereich rezenter jahresdurchschnittlicher SST.

Deutlich niedrigere SST, aber ebenfalls inverse SST Gradienten werden zur Zeit der Bildung des
Sapropels S8 beobachtet, mit durchschnittlich nur noch 15,7°C am Pisano Plateau und 14,5°C am
Eratosthenes Seamount vor. Die rekonstruierten SST des S8 liegen somit um 4,6°C (KC01/B) und um
7,1°C (KC20B) niedriger als rezente SST im Jahresdurchschnitt.

Die SST Bedingungen wihrend der Bildung des Sapropels S9 liegen am Balearen Hang durch-
schnittlich bei nur 19,5°C, am Pisano Plateau bei 20,5°C und am Eratosthenes Seamount bei 21,6°C.
Die rekonstruierten SST stimmen mit den rezenten SST im Jahresdurchschnitt iiberein (Eratosthenes
Seamount) oder liegen um 0,5°C (Balearen Hang) und 0,2°C (Pisano Plateau) hoher. Der SST Gra-
dient zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount betrigt 2,1°C zunechmend in Richtung

Osten.
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Ein offensichtlicher regionaler Temperaturgradient fiir den Sapropel S11 zwischen Tyrrheni-
schen Meer und Pisano Plateau kann nicht beobachtet werden. Es liegen zwischen Tyrrhenischen
Meer und Pisano Plateau einheitliche SST Bedingungen vor. Aus den Temperaturrekonstruktionen
des Sapropels S12 dokumentiert sich zwischen Balearen Hang und Pisano Plateau ein Temperatur-
gradient von 2,4°C zunehmend in Richtung Osten. Im Gegensatz zu den Verhiltnissen wihrend der
Bildung des $12 haben wahrscheinlich wihrend der Bildung des Sapropels SO-II zwischen Balearen
Hang und Pisano Plateau inverse Temperaturgradienten vorgelegen.

Interpretation der beobachteten SST Gradienten aus der Sicht heutiger Zirkulationsprozesse

Wie aus Abb. 4.12 hervorgeht, wird heute zwischen Balearen Hang und Eratosthenes Seamount
ein SST Gradient von 2°C zunehmend in Richtung Osten beobachtet. Vom Gebiet des Pisano Plateaus
bis zum Eratosthenes Seamount nehmen die SST um 0,5°C nach Osten zu. Im Tyrrhenischen Meer
liegen heute, im Vergleich der untersuchten Gebiete die niedrigsten Temperaturen vor. Der Vergleich
dieser rezenten Bedingungen mit den Verhiltnissen zur Zeit der Sapropelbildung zeigt, da8 der rezent
vom Balearen Hang zum Eratosthenes Seamount zunehmende SST Verlauf und SST Gradient von
2°C nicht mit den Beobachtungen wihrend der Sapropelbildung iibereinstimmt. Ahnliche SST Ver-
liufe wie sie heute im Mittelmeer vorliegen, dokumentieren sich nur in den Sapropelen St und S9, in
denen die SST in Richtung Osten zwar zunehmen, die SST Gradienten zwischen den Gebieten Pisano
Plateau und Eratosthenes Seamount jedoch viermal (S1) bzw. doppelt (89) so hoch sind verglichen
mit dem rezenten SST Gradienten zwischen beiden Gebieten (0,5°C). Die zwischen Pisano Plateau
und Eratosthenes Seamount beobachtete ansteigenden SST dokumentiert sich auch im Sapropel S5.
Die regionale Besonderheit innerhalb dieses Sapropels zeigt sich jedoch am Balearen Hang, wo auf-
fallig hohe SST von durchschnittlich 21,2°C angezeigt werden. Dies bedeutet, da am Balearen Hang
zur Zeit der Bildung des Sapropels S5 (wihrend des Klimaoptimums im Stadium Se) wahrscheinlich
dhnliche Temperaturverhiltnisse vorgelegen haben wie am FEratosthenes Seamount im Osten. Liegen
im Jahresdurchschnitt im &stlichen Mittelmeer wihrend der Bildung des Sapropels S5 dhnliche SST
vor wie heute, werden am Balearen Hang 2,2°C hdhere SST als heute an der Oberfliche im Jahres-
durchschnitt vorliegen, angezeigt. Im Gegensatz zu den SST Verhiltnissen wihrend eines interglazia-
len Maximums (S5} zeichnen sich die SST Bedingungen wihrend der Bildung des glazialen Sapro-
pels 86 durch einheitlich niedrige SST Bedingungen im gesamten Untersuchungsgebiet aus. Die Tem-
peraturen liegen bei 13,3°C am Eratosthenes Seamount und bei 13,4°C am Pisano Plateau und am
Balearen Hang. Ein SST Gradient liegt nicht vor. Neben diesen Beobachtungen fallen die Sapropele
S7 und S8 durch inverse SST Trends auf, d.h. die Temperaturen nehmen nach Westen zu. Die Gra-
dienten liegen bei 3.3°C im Sapropel S7 und bei 1,2°C im Sapropel S8.

Es lassen sich nach den obigen Beobachtungen die Sapropele in drei Gruppen cinteilen: 1. Sa-
propele, aus Bildungszeiten, in denen SST Trends vorlagen, die den heutigen entsprechen, also von
Westen nach Osten kontinuierlich zunahmen. Dieser Gruppe gehoren die Sapropele S1, S5, §9 und
méglicherweise auch SI2 an. 2. Sapropele $3, S7, $8 und méoglicherweise SO-II, die sich gebildet
haben, als inverse SST Trends zwischen dstlichem und westlichem Mittelmeer vorlagen. 3. Sapropele
S6 und S11, aus einer Zeit, in der wahrscheinlich sehr einheitliche SST Bedingungen im gesamten
Untersuchungsgebiet vorlagen.

Vergleicht man ,normale* SST Trends (S1, S5, S9 und $12) mit den heutigen lokalen ozeani-
schen Verhiltnissen im Mittelmeer, 148t sich ein deutlich gréBerer SST Gradient zwischen den Gebie-
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ten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount am ehesten durch den EinfluB kalter Wassermassen
auf das Gebiet am Pisano Plateau erkliren. Die Herkunft dieser kalten Wassermassen wird aus der
Adria vermutet. Die Oberflichenzirkulation in der Adria ist heute durch einen groBriumig, zyklonisch
drehenden Wirbel (Abb. 4.3) mit einem nérdlichen Einstrom entlang der Kiiste im Osten und einem
stidlichen Ausstrom entlang der Kiiste Italiens im Westen charakterisiert (Orlic et al., 1992). Die
Wassermassen, die sich entlang der Westkiiste in Richtung Siiden ausbreiten, sind in ihren charakte-
ristischen Eigenschaften stark von den Wassermassen des Po beeinfluBt und vermischen sich im
Gebiet des Pisano Plateaus (KC01/B) mit denen des zyklonisch drehenden Wirbels des Ionischen
Meeres (vgl. Abb. 4.3). Im Winter bleiben diese vom Po-Abfluf beeinfluBten niedrigsalinen Was-
sermassen auf das unmittelbare Kiistengebiet beschriinkt, breiten sich jedoch wihrend der Sommer-
monate bis weit auf das Ionische Meer hinaus aus (Orlic et al., 1992). Die aus den SST Einzelmes-
sungen in den Sapropelen berechneten Standardabweichungen, die moglicherweise die SST Fluktua-
tionen wihrend der Bildung des Sapropels S1 dokumentieren, sind am Pisano Plateau mit 1,5°C héher
als die am Eratosthenes Seamount (0,6°C). Diese groferen SST Fluktuationen am Pisano Plateau
reflektieren moglicherweise den Einflufl des Adria-Ausstroms, dessen Wassermassen durch den Po-
AbfluB kalt und durch seinen niedrigen Salzgehalt an der Oberfliche bleiben. Die relativ zu heute
hoheren SST Gradienten zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount der Sapropele Si
(2°C), §5 (1°C) und 59 (1,1°C) kénnen ebenfalls auf einen verstirkten Einflu durch das durch den
Po-Abflu modifizierte Adria-Austromwasser zuriickgefiihrt werden, Es ist ebenso moglich, daf3 der
Riickstrom rezirkulierender, wirmerer Wassermassen aus dem Osten (Levantinisches Becken) zur
Bildungszeit der Sapropele S1, S5 und S9 langsamer verlief und die SST im Gebiet des Pisano Pla-
teaus, die zusitzlich durch Wassermassen des Po beeinfluBt sind, somit relativ niedriger lagen, und
sich der SST Gradient zwischen beiden Gebieten vergroBerte. Andererseits kénnte der divergenzge-
tricbene Auftrieb kilterer Wassermassen im zyklonisch orientierten Wirbel im Gebiet des Pisano
Plateaus die SST erniedrigt haben (vgl. Abb. 4.3). Ein verstirkter Einflul durch festlindischen Ab-
flul oder auch durch den Auftrieb kilterer Wassermassen innerhalb zyklonischer Wirbel auf das Ge-
biet des Pisano Plateaus 146t sich aus der Rekonstruktion von Salinititen und Salinitdtsgradienten

zwischen beiden Gebieten ableiten.

Inverse SST Trends zwischen den Gebieten des Pisano Plateaus und des Eratosthenes Seamounts
existieren heute zu keiner Jahreszeit. Jedoch werden solche Trends in den rekonstruierten SST der
Sapropelen 83, §7, $8 und SO-II beobachtet. DaB sich dieser Trend bis ins westliche Mittelmeer fort-
setzt, zeichnet sich im Sapropel S7 und SO-II ab (Abb. 4.12). Inwiefern dieser Befund auch auf die
anderen Sapropele mit inversen SST Trends angewendet werden kann, 148t sich bislang nicht bewei-
sen, da die Sapropele S3 und S8 am Balearen Hang entweder nicht gebildet wurden oder bereits voll-
stindig oxidiert sind und als Sapropel im Sedimentkern nicht erkannt wurden. Obwohl die durch-
schnittlichen SST der Sapropele S3 und S7 am Eratosthenes Seamount um 3,9°C und 3,7°C niedriger
als rezente durchschnittliche SST in diesem Gebiet liegen, befinden sie sich jedoch noch im Bereich
der rezenten lokalen saisonalen SST Schwankungen. Die durchschnittliche SST des Sapropels S8 im
Gebiet des Eratosthenes Seamount liegt um 2,5°C niedriger als die lokalen Winter-SST und somit
auBerhalb der saisonalen SST Schwankungen. Die Prozesse, die zu derart niedrigen SST wiihrend der
Interglazialzeiten (Stadium 7) zusammen mit inversen SST Trends gefiihrt haben, sind bislang noch
unklar. Inverse SST Trends zwischen Eratosthenes Seamount und Pisano Plateau lassen sich nicht mit
einem verstirkten EinfluB des Nils in Zusammenhang bringen, da frilhe Untersuchungen von
Liebmann (1935) zeigen, daB ein verstirkter Nil-AbfluB keinen EinfluB auf die Wassertemperaturen
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hat. Inverse SST Trends kénnten jedoch durch lokalen Auftrieb kalter Tiefenwasser im Gebiet des
Levantinischen Beckens erklirt werden. Der Auftrieb nihrstoffreicher, kalter Tiefenwasser wird heute
im Levantinischen Becken zwischen Rhodos und Zypern innerhalb eines groBriumigen zyklonischen
Wirbels beobachtet (Salihoglu et al., 1990). Ausgehend von der Annahme, daB dhnliche Verhiltnisse
auch zur Bildungszeit der Sapropele vorlagen, koénnte die Advektion dieser kalten Wassermassen in
Richtung Osten das Gebiet am Eratosthenes Seamount mit relativ kilteren Wassermassen versorgt
haben. Weiterhin existieren ozeanische Wirbelsysteme, sogenannte ,mesoscale eddies™, im Gebiet
siidlich von Zypern (Robinson et al., 1987) in unmittelbarer Nihe des Eratosthenes Seamount
(Brenner, 1989). Abhiingig von ihrem Orientierungssinn handelt es sich bei diesen ,,mesoscale ed-
dies* um Wirbel mit zyklonischem oder antizyklonischem Drehsinn mit einem durchschnittlichen
Radius von 12 bis 15 km (Robinson, 1987), Im Vordergrund der SST Interpretationen stehen hier die
von Brenner (1989) beobachteten antizyklonischen Wirbel siidlich von Zypern und nordlich der afri-
kanischen Kiiste, dem sogenannten Agypten-Eddy im Siiden und dem Zypern-Eddy im Norden,

Der Agypten-Eddy bildet sich heute wihrend des Sommers wahrscheinlich durch Instabilititen,
die durch Wechselwirkungen der nordafrikanischen Stromung mit dem Rhodos Wirbel entstehen. Der
Zypern-Eddy wird das ganze Jahr iber beobachtet. Es wird angenommen, dafl der Zypern-Eddy to-
pographisch durch die Insel Zypern, dem Eratosthenes Seamount und der libanesischen Kiiste auf
seine heutige Position begrenzt bleibt (Brenner, 1989). Durch das Auftreten dieser zwei benachbarten
antizyklonischen Wirbel bestehen auBerhalb beider Wirbelsysteme Bedingungen, die zu einem diver-
genzgetricbenen Auftrieb von Wassermassen fithren kénnen und die SST emiedrigen. Wenn &hnliche
Wirbelsysteme auch zur Zeit der Sapropelbildung im éstlichen Mittelmeer vorgelegen haben, ist es
denkbar, dafl die rekonstruierten niedrigen SST der Sapropele am Eratosthenes Seamount durch re-
lativ kéltere Wassermassen aus divergenzgetriebenen Auftrieb iiberprigt wurden.

Die im Untersuchungsgebiet beobachteten einheitlich niedrigen SST, z.B. wihrend der Bildung
des glazialen Sapropels S6 (172 ka; Lourens et al.,, 1996) sollen mit den Verhiltnissen des letzten
glazialen Maximums vor etwa 18 ka verglichen werden, Wihrend des letzten glazialen Maximums
war der Meeresspiegel um etwa 120 m abgesenkt (Fairbanks, 1989) und der Wassermassenaustausch
zwischen Mittelmeer und Nordatlantik iiber die StraBe von Gibraltar reduziert (Béthoux, 1984). Die
Verbindung des Mittelmeeres mit dem Schwarzen Meer war wahrscheinlich wihrend Glazialzeiten
unterbrochen (Scholten, 1974) oder nur durch eine Art Uberlauf vorhanden, iiber den ein Frischwas-
sereintrag ins Ostliche Mittelmeer stattfand (Thunell et al., 1983). Untersuchungen von Thunell &
Williams (1989) zeigten mit Hilfe von Sauerstoff-Isotopenmessungen an planktischen Foraminiferen,
daB die Salinititen wihrend des letzten Glazials im 6stlichen und westlichen Mittelmeerbecken um
etwa 2,7 bzw. 1,2 Einheiten hoher waren als heute. Sie zeigen weiterhin, daBl der West-Ost-Salinitits-
gradient grofer als der hentige war und eine antidstuarine Zirkulation vorlag. GroBere Salinitiitsgra-
dienten dokumentieren, daB wahrscheinlich eine héhere Verdunstung im Osten vorlag. Unter der An-
nahme, daB die Zirkulattonsverhiltnisse wihrend des letzten Glazials auch auf die ozeanischen Ver-
hiltnisse zur Bildungszeit des glazialen Sapropels $6 im Stadium 6 anwendbar sind und héhere Ver-
dunstungsraten im 6stlichen Mittelmeer vorgelegen haben, konnten die niedrigen SST von 13,4°C am
Pisano Plateau bzw. 13,3°C im Gebiet des Eratosthenes Seamount moglicherweise verstirkte Kon-
vektionsprozesse dokumentieren. Bei hoheren Verdunstungsraten erhoht sich die Dichte der Wasser-
massen an der Oberfléche, die dadurch absinken und durch Wassermassen aus der Tiefe mit geringe-
rer Dichte und relativ niedrigeren Temperaturen ersetzt werden. Thunell et al. (1983) zeigen jedoch
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anhand von Untersuchungen der Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen im Gebiet des Zeus
Plateaus (35°52'N; 20°46'E) und somit in der Nihe des Pisano Plateaus (36°40.56’N; 17° 44.3'E),
daB zur Bildungszeit des Sapropels S6 die Oberflichensalinititen niedriger gewesen waren. Dieser
scheinbare Widerspruch wird im folgenden Kapitel durch die Rekonstruktion der Salinititen zur Zeit

der Sapropelbildung noch einmal aufgegriffen.

4.4.2. Rekonstruktion von Salinititen und hydrographischen Gradienten wihrend der Sapropelbildung

In Kapitel 4.2.2 wurde bereits die Vorgehensweise fiir die Paldosalinititsberechnungen erldutert
und mégliche Unschirfen hinsichtlich ihrer palioozeanographischen Interpretationen diskutiert. Im
folgenden werden zunichst die Salinitatsfluktuationen innerhalb der untersuchten Sapropele am Era-
tosthenes Seamount betrachtet. AnschlieBend folgt ein regionaler Vergleich der Salinitétsrekonstruk-
tionen an zeitgleichen Sapropelen. AbschlieBend werden im Gebiet des Eratosthenes Seamount
durchschnittliche rekonstruierte Temperaturen und Salinitédten vor der Sapropelbildung mit den T/S
Bedingungen zur Zeit der Sapropelbildung verglichen. An zeitlich korrelierenden Sapropelen wird ein
Uberblick iiber die regionalen Unterschiede der T/S Bedingungen im &stlichen Mittelmeer zur Zeit
der Sapropelbildung gegeben, Die Salinititsentwicklung nach der Sapropelbildung wird aus zuvor
erliuterten Griinden nicht vorgenommen (vgl. Kap. 4.2.2).

Salinitdtsfluktuationen innerhalb der Sapropele

Da die 5”0 /Salinititsbeziehung fiir das Mittelmeer zur Zeit der Sapropelbildung nicht bekannt
ist, sind in der Abb. 4.13 nur maximale und minimale Salinititsbereiche angegeben. Hierbei ist die
rezente 8O /Salinititsbezichung (0,27%0 §°0 pro Salinititseinheit; Pierre, im Druck) des Mittel-
meeres reprisentativ filir Interglazialzeiten. Fiir Glazialzeiten wurden 0,83 bzw. 1,09%c 3"°0 pro Sa-
linitdtseinheit angenommen (vgl. Kap. 4.2.2). Die Salinitdtsberechnungen wurden getrennt vonein-
ander mit Hilfe der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung von Prahl et al. (1988) und mit einer
fiir das Mittelmeer (13°C-19°C) geeichten Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung (Ternois et al.,
1997) berechnet. Da bei der Anwendung der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung im Mittel-
meer durchschnittlich etwa 3°C hohere Temperaturen berechnet werden, liegen berechnete Salinititen
um durchschnittlich 2,5 (fiir s=0,27), 0,8 (fiir $=0,83) und um etwa 0,6 (fir s=1,09) héher als die
Salinititen, die mit Hilfe der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung von Prahl et al. (1988)
berechnet wurden. Es wird deutlich, daB bei der Salinititsrekonstruktion mittels der Alkenontempe-
raturen bei der Anwendung der rezenten §°O /Salinititsverhiltnisse die groBten Salinititsfluk-

tuationen zu beobachten sind.

Wie aus den Salinitdtsrekonstruktionen hervorgeht, vollzog sich die Sapropelbildung am Eratos-
thenes Seamount nicht bei einheitlich niedrigen Salinitdten im Oberflichenwasser (Abb. 4.13). Viel-
mehr sind in allen untersuchten Sapropelen eindeutig Fluktuationen erkennbar. Unter der Annahme,
daf zur Bildungszeit der interglazialen Sapropele S1, §3 und S5 eine 5”0, /Salinititsbezichung dhn-
lich der heutigen vorlag, konnten diese Fluktuationen in der Salinitit 2,4 (S1) bis maximal 5,5 (SS5)
betragen. Aus den Salinititsrekonstruktionen deutet sich mit Beginn der Bildung des Sapropels S1
eine kontinuierliche Salinititsabnahme von 30,3 unterhalb der Sapropelbasis bis auf 28,3 im mittle-
ren Bereich an. Im oberen Bereich des Sapropels S1 werden Fluktuationen beobachtet und Salinititen
rekonstruiert, die mit Werten von 30,5 und 30,7 vergleichbar sind mit den Salinititen vor der Sapro-
pelbildung.
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Da der Sapropel S3 in dieser Sedimentabfolge nur zwei Zentimeter michtig war und unterhalb
dieses Sapropels keine Alkenone mehr analystert werden konnten, wurden zwar Salinitdten an zwei
Proben berechnet (vgl. Tabelle 3, Anhang), jedoch ist es fraglich, ob diese rekonstruierten Salinititen
représentativ fiir den Sapropel S3 sind. Auf eine Darstellung dieses Intervalls in Abb. 4.13 wurde ver-

zichtet.

Da unterhalb des Sapropels S5 keine Alkenone mehr zuverlissig analysiert werden konnten, 146t
sich aus den Alkenon- und 3°0 Untersuchungen eine Abnahme der Salinitit im Oberflichenwasser
relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung fiir diesen Sapropel nicht ableiten. Unter der Annahme,
daB §"0 /Salinititsbeziehung den heutigen &hnelten, Iassen sich fiir den Sapropel S5 deutlich gross-
sere Fluktuationen in die rekonstruierten Salinititen feststellen als zur Bildungszeit des Sapropels S1.
Die rekonstruierten Salinititen schwanken im gesamten Sapropel zwischen 26,2 und 31,4 Einheiten.

Fir die Salinititsberechnungen des Sapropels S6 wurde eine 80 /Salinititsbeziechung ange-
nommen, die fiir Glazialzeiten konstruiert wurden (vgl. Kapitel 4.2.2). Die rekonstruierten Salinititen
zur Bildungszeit des glazialen Sapropels S6 weisen auf kaum veridnderte Salinititsbedingungen rela-
tiv zu der Zeit vor ihrer Bildung hin. Es deutet sich sogar eher ein leichter Anstieg in der Salinitit an
von 33,8 vor der Sapropelbildung auf 36,1 im unteren Bereich des Sapropels $6. Insgesamt liegen im
Sapropel S6 nur geringe Salinititsfluktuationen vor mit durchschnittlichen Schwankungen von 0,29
(fiir 5=0,83; n=12) und 0,22 (fiir s=1,09; n=12). Durchschnittliche Salinititen liegen im Sapropel S6
bei 35,8 und somit um etwa 3 Salinititseinheiten niedriger als heute im dstlichen Mittelmeer.

Aus den Salinitétsrekonstruktionen des Sapropels S7 deutet sich an, daB die Salinititen im Ober-
flichenwasser kontinuierlich abnahmen. Diese Abnahme, die sich schon vor der Bildung des Sapro-
pels S7 andeutet, erfolgte von Salinititswerten, die, verglichen mit den heute beobachteten Salinititen
im Gebiet des 6stlichen Mittelmeeres, deutlich niedriger liegen. Wenn eine §°O,/Salinitdtsbezichung
angenommen wird, die der heutigen entspricht, lag die Salinitit vor der Sapropelbildung bei 35,5. Es
148t sich demnach eine Salinititsabnahme beobachten, die bis zu 10 Salinititseinheiten betragen kon-
nte. Dieses Ergebnis aus dem interglazialen Sapropel S7 steht im deutlichen Gegensatz zu den Beob-
achtungen, die zuvor wihrend der Bildung des glazialen Sapropels S6 gemacht wurden.

Im Bildungszeitraum des Sapropels S8, bei dem zu Beginn zunichst ein sprunghafter Salinitits-
riickgang von 27,5 auf 24,0 beobachtet wird, nehmen die Salinititen anschlieBend mit groBeren Fluk-
tuationen bis auf maximal 29,7 wieder zu. Von diesem Maximum bei 218,9 ka sinken die Salinititen
kontinuierlich wieder auf Werte von 25,9 ab. Zum Top des Sapropels werden leicht ansteigende Sali-

nititen beobachtet,

Da der heute noch sichtbare Sapropel S9 in der Bohrung am Eratosthenes Seamount (KC20B)
nur etwa 3 cm michtig ist, konnten nur von zwei Proben die Salinitiiten rekonstruiert werden. Die
Frage, ob es sich bei den in Abb. 4.13 dargestellten Salinitiitsbereichen fiir den Sapropel $9 um
reprisentative Salinititsrekonstruktionen handelt, kann daher nicht eindeutig geklirt werden. Es
scheint sich jedoch aus den Salinititsrekonstruktionen auch fiir diesen Sapropel anzudeuten, da8 sich
im Verlauf seiner Bildung die Salinitdt im Oberflichenwasser leicht verringerte,

Da sich der Sapropel S10 vor 336 bis 33! ka bildete und Alkenontemperaturrekonstruktionen
basierend auf E. huxleyi als Alkenonproduzenten nur bis 268 ka (Thierstein et al., 1977) realistisch
sind, wurden fiir den Sapropel S10 keine Salinititen rekonstruiert.

85




Die Hypothese, da8 sich die Sapropele wihrend deutlich niedrigerer Salinititen im Oberflichen-
wasser gebildet haben (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986; Thunell et al.,
1984), stimmt generell mit den Salinititsabschitzungen vom Eratosthenes Seamount iiberein.

Vergleichend zu den Untersuchungen am Eratosthenes Seamount wurden fir die Sapropele Si,
S5, S6 und 89 im Gebiet des Pisano Plateaus und des Balearen Hanges Salinititen rekonstruiert (Abb.
4.14). Die Bildung des Sapropels S1 beginnt am Pisano Plateau &hnlich wie am Eratosthenes Sea-
mount wihrend abnehmender Salinitidten im Oberflichenwasser. Diese Salinititsabnahme verlief von
31,4 an der Sapropelbasis kontinuterlich bis auf 29,6 bei 7,4 ka. Anschliefend 148t sich jedoch ein
deutlicher Trend kontinuierlich ansteigender Salinititen erkennen, der bis zum Ende der Sapropel-
bildung bzw. bis zum heute noch sichtbaren Sapropel anhilt.

Im Sapropel S5 konnen am Pisano Platean unter der Annahme, da8 die §"°0, /Salinititsbezie-
hungen dhnlich waren wie heute, gréBere Fluktuationen in den rekonstruierten Salinititen beobachtet
werden. Diese Beobachtungen stimmen mit denen am Eratosthenes Seamount iiberein. Liegen die re-
konstruierten Salinitdten an der Basis des Sapropels S5 am Pisano Plateau bei 32, sinken sie an-
schlieBend auf 28,9, steigen jedoch zum Top des Sapopels wieder auf 32,4. Da am Eratosthenes Sea-
mount keine Alkenone unterhalb des Sapropels S5 mehr analysiert werden konnten, ist an diesem
Sapropel am Pisano Plateau bemerkenswert, daf sich seine Bildung parallel zu einem relativen An-
stieg der Salinitit im Oberflichenwasser um eine Salinititseinheit vollzog. Diese Beobachtung 14Bt
sich ebenfalls zu Beginn der Bildung des Sapropels S5 am Balearen Hang erkennen. Am Balearen
Hang wurden mit durchschnittlich 37,1 Einheiten tatsichlich die hichste Salinitit zur Zeit der Sapro-
pelbildung rekonstruiert (vgl. Abb. 4.14). Inwiefern jedoch diese Salinititswerte tatsichlich mit denen
aus dem ostlichen Mittelmeer vergleichbar sind, ist nicht klar, da die 8O Bestimmungen an Saprope-
len am Balearen Hang an der planktischen Foraminifere G. bulloides und nicht wie im &stlichen Mit-
telmeer an der G. ruber durchgefihrt wurden (vgl. Kapitel 4.2.2). Da G. bulloides heute in Tiefenbe-
reichen zwischen 50 und 200m vorkommt, sind die Salinititsrekonstruktionen in Kombination mit
den Alkenon-SST wahrscheinlich mit groBeren Fehlern behaftet.

Im Sapropel S6 am Pisano Plateau 148t sich, im Gegensatz zu dem S6 Sapropel am Eratosthenes
Seamount eine leichte Abnahme in der Salinitdt von durchschnittlich 35,3 unterhalb der Sapropel-
basis bis auf 34,0 im mittleren Bereich erkennen, jedoch steigen die Werte wieder zum Top des

Sapropels auf Salinititen von 34,9 leicht an.

Die Salinititsentwicklungen wihrend der Bildung des Sapropels S9 verliefen in den Gebieten
des Pisano Plateau und Balearen Hang sehr unterschiedlich. Es scheint, daB die Salinititen am Pisano
Plateau wihrend der Bildung des Sapopels S9 kontinuietlich zugenommen haben. Da unterhalb des
Sapropels 89 keine Alkenone mehr analysiert werden konnten, 148t sich nicht feststellen, ob der Sa-
propelbildung eine relative Salinititsabnahme vorausging, Am Balearen Hang zeigen die Salinitits-
rekonstruktionen keine auffilligen Trends, die mit Beginn der Sapropelbildung in Zusammenhang
stehen.
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Abb. 4.13; Rekonstruktionen der Paldosalinititen im Gebiet des Eratosthenes Seamount wihrend der Sapropelbildung (schattierte Bereiche).
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Salinititsgradienten zur Zeit der Sapropelbildung im dstlichen und westlichen Mittelmeer
Gradienten, die sich wihrend der Sapropelbildung aus den rekonstruierten Salinititen ableiten lassen,
konnen am Eratosthenes Seamount nur an den Sapropelen S1, S6, §7, S8 und S9 berechnet werden,
da unterhalb der Sapropele S3 und S5 keine Alkenone mehr analysiert werden konnten. Alle
Gradienten, die im folgenden diskutiert werden, basieren auf Durchschnittswerten der rekonstruierten
Salinititen. Demnach hat sich die Salinitdt im Oberflichenwasser zur Bildungszeit der Sapropele S1,
$7, 88 und $9 um 0,4, 2,5, 0,4 und um 0,4 erniedrigt (vgl. Tabelle 3, Anhang). Es deutet sich jedoch
auch an, daB sich die Salinitit zur Bildungszeit des Sapropels 86 kaum verindert hat, Dies bedeutet
mdoglicherweise, daB die seit langem beobachteten negativen Amplituden der Sauverstoff-Isotopen-
signale der planktischen Foraminiferen mit Beginn der Sapropelbildung nicht unbedingt gleichzu-
setzen sind mit ,dramatischen Salinititsabnahmen* wie durch Williams et al. (1978), Rossignol-
Strick et al. (1982), Thunell et al. (1984) u.a. postuliert wurde. Die mit der Bildung des Sapropels S7
beobachtete Salinititsabnahme von durchschnittlich 2,5 bildet die Ausnahme der beprobten Sapro-
pele. Tang & Stott (1993) berechneten fiir den S1 Sapropel im Gebiet stidlich von Kreta mit Hilfe von
Sauerstoff-Isotopenmessungen planktischer Foraminiferen eine Salinititsabnahme um 4 Einheiten.
Thre Ergebnisse stehen in deutlichem Widerspruch zu den Beobachtungen in dieser Studie. DaB sich
mit der Bildung des Sapropels S1 keine grofen Salinititsinderungen vollzogen, dokumentiert sich
auch am Pisano Plateau, wo ebenfalls eine relative Salinititsabnahme von nur 0,4 Einheiten berechnet
wird. Salinitdtsuntersuchungen von Liebmann (1935), der sich mit dem Einflu3 des Nilwassers ent-
lang der paldstinensischen Kiiste beschiftigt, zeigen jedoch, daB sich noch in diesem relativ nord-
lichen Gebiet der Einfluf der Nil-ﬂberschwemmungcn (August und September) durch Salinititsab-
nahmen von 2,2 Einheiten bemerkbar macht. Hecht (1964) beobachtete im Gebiet der israelischen
Kiiste Salinitdtsabnahmen von 38,8 auf nur noch 31,8 wihrend der Uberschwemmungsperiode. Da
ihre Untersuchungen nach dem Bau Asswan Staudamm (1892-1902) stattfanden und heute keine
Sapropelbildung im Mittelmeer stattfindet, scheint der EinfluB der Ni]-Uberschwemmungen, selbst
mit Salinitdtsabnahmen von 7 Einheiten nicht als einziger Faktor fir die Bildung von Sapropelen
Geltung zu haben. Es besteht jedoch auch die Moglichkeit, daB der EinfluB des Nilwassers auf die
Salinitiit des Mittelmeerwassers vor dem Bau des Assuan Staudammes deutlich groBer war.

Inwiefern die beobachteten Salinititszunahmen von etwa 6 Einheiten am Balearen Hang zur
Bildungszeit des interglazialen Sapropels S5 realistisch sind, kann bislang noch nicht geklirt werden.
Es muB jedoch erwihnt werden, da8 fiir die Berechnung dieses Gradienten ausschlieBlich die rezenten
"0, /Salinititsbeziehungen benutzt wurden. Unter Einbeziehung der berechneten glazialen 50 /Sali-
nititsbeziehung wiirde die Salinitdtszunahme nur 2,2 (fiir s=0,83) bzw. 1,6 (s=1,09) betragen.
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Abb. 4.14: Darstellung der rekonstruierten Salinititen zeitlich korrelierender Sapropele unter Beriick-
sichtigung der heutigen lokalen Salinititen (senkrechte Linien)
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Hydrographische Gradienten
Da die Dichte des Meerwassers nétig ist, um Aussagen iiber die Stabilitit und Dynamik eines

Wasserkdrpers zu machen, wurden die durchschnittlichen Temperaturen (T) und Salinititen (S), die
withrend der Sapropelbildung am Eratosthenes Seamount rekonstruiert wurden, in einem T/S/Dichte-
Diagramm dargesteilt (Abb. 4.15). Die Rekonstruktionen weisen darauf hin, daB alle Sapropele wih-
rend Zeiten gebildet wurden, als die Salinitdt im Oberflichenwasser im Jahresdurchschnitt deutlich
niedriger war als heute am Eratosthenes Seamount beobachtet wird. Die niedrige Salinitit zur Zeit der
Sapropelbildung wird mit einer Zunahme der Niederschlagsrate (Rohling & Hilgen, 1991; Kallel et
al., einger.) und/oder der des festlindischen Abflusses interpretiert (Williams et al,, 1978; Rossignol-
Strick, 1982 u.a.). Rossignol-Strick (1982) bringt die Bildung der Sapropele im 6stlichen Mittelmeer
direkt mit einer verstiarkten Frischwasserzufuhr durch den Nil infolge eines verstirkten afrikanischen
Monsuns in Verbindung. Ihre Korrelationen beweisen, daB starker Monsun, der durch das Sapropel-
vorkommen gekennzeichnet ist, wihrend der letzten 464 ka am stirksten wihrend Insolationsmaxima
auftrat (Rossignol-Strick, 1983). Rohling und Hilgen (1991) zeigen jedoch, daB wihrend Pri-
zessionsminima nicht nur die Monsun-Aktivitit iiber dem Ostlichen dquatorialen Afrika zugenommen
hat, sondern auch die Niederschlige {iber den nordlichen Randgebieten des ostlichen Mittelmeeres.
Thre Ergebnisse machen deutlich, daB die Zunahme dieser Niederschlige tber den nordlichen
Randgebieten des stlichen Mittelmeeres nicht durch die Expansion und Intensivierung des indischen
Sommer-Monsuns erklirt werden konnen, sondern eher die Aktivitit der mediterranen Tief-
druckgebiete zugenommen hat.

Aus den Rekonstruktionen wird deutlich, daB sich neben dem glazialen Sapropel S6 auch die in-
terglazialen Sapropele S1, $3, S7 und S8 withrend niedrigerer Temperaturen gebildet haben als heute
im Jahresdurchschnitt am Eratosthenes Seamount gemessen werden. Die interglazialen Sapropele S5
und S9 wurden zu Zeiten gebildet als dhnliche Temperaturverhiltnisse im 6stlichen Mittelmeer vorla-
gen wie heute. Mit Ausnahme des Sapropels S6 zeigt sich aus den T/S Verhiltnissen (Abb. 4.15)
weiterhin, da3 die Oberflichenwassermassen am Eratosthenes Seamount wihrend der Sapropelbil-
dung eine niedrigere Dichte (s) als heute hatten. Wihrend der Bildung des Sapropels S6 lagen ahnli-
che Dichteverhiltnisse wie heute am Eratosthenes Seamount vor. GroBte Unterschiede zeigt der Sa-

propel S5.

Um abzuschitzen, inwiefern sich die Dichte im Oberflichenwasser wihrend der Sapropelbil-
dung relativ zu der Zeit davor veriinderte, wurden fiir die Sapropele S1, S6, §7, S8 und S9 die rekon-
struierten T/S Ergebnisse, die unterhalb der Sapropels rekonstruiert wurden ebenfalis in das T/S-
Diagramm eingetragen. Aus den Ergebnissen wird deutlich, daB sich die Dichte wihrend der Bildung
der interglazialen Sapropele im Oberflichenwasser am Eratosthenes Seamount verringerte. Mit Aus-
nahme des Sapropels S7 scheint jedoch fir die Sapropele S1, S8 und S9 vor allem eine relative
Temperaturzunahme ausschlaggebend fiir die beobachtete Dichteerniedrigung zu sein und weniger
eine relative Salinitdtsabnahme, Wihrend der Bildung des glazialen Sapropels $6 hat sich die Dichte
relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung erhéht. Auch in diesem Sapropel scheint eher der Tempe-
ratureffekt (hier eine Temperaturerniedrigung) ausschlaggebend gewesen zu sein. Verglichen mit den
Temperatur- und Salinititsrekonstruktionen zur Zeit des letzten glazialen Maximums vor 18 ka im
Gebiet der Levantinen See durch Thiede (1978) und Thunell & Williams (1989) (vgl. Abb. 4.15)
lagen jedoch zur Bildungszeit des Sapropels S6 niedrigere Dichteverhiltnisse vor. Bemerkenswert ist

91



Wkl oo

der Unterschied zur Bildung des Sapropels S7, bei dem die Dichteerniedrigung fast ausschlieBlich
iiber eine Salinititserniedrigung gesteuert war.

Temperatur ('C)

Salinitit

Abb. 4.15: Durchschnittliche Temperatur- und Salinitdtswerte der beprobten Sapropele am Eratosthenes Sea-
mount unter Beriicksichtigung des Salinitéitseinflusses durch den Nil (nach Hecht, 1964). Ebenso wurden die
Temperatur- und Salinititsbedingungen wihrend des letzten glazialen Maximums (LGM) beriicksichtigt. Die
LGM- Temperaturen basieren auf den Untersuchungen von Thiede (1978), der in der Levantinen See glaziale
Oberflichentemperaturen von 18°C (Winter) und 26°C (Sommer) rekonstruierte. Der hier eingetragene Wert ist
ein Durchschnittswert. Die Salinitéitsangaben stammen aus den Untersuchungen von Thunell & Williams (1989),
die fiir das dstliche Mittelmeer hohere Salinititen als heute postulieren.

Um eine Abschitzung iiber eine mdgliche verinderte Zirkulation wihrend der Sapropelbildung
zu erhalten, wurden die rekonstruierten T/S Ergebnisse zeitlich korrelierender Sapropele aus dem
Gebiet des Pisano Plateaus und des Balearen Hanges mit denen vom Eratosthenes Seamount ver-
glichen (Abb. 4.16). Aus den heutigen T/S Bedingungen zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes
Seamount wird deutlich, daB nur sehr geringe Dichteunterschiede zwischen beiden Lokationen vor-
liegen, die die heutige antidstuarine Zirkulation beschreiben. Aus dem Vergleich der T/S Beziehungen
wiihrend der Bildung der Sapropele wird deutlich, daf8 groBere Dichtegradienten zwischen den ein-
zelnen Gebieten vorlagen als heute beobachtet werden. Fiir die Sapropele S1, S3, S5 und S9 werden
hohere Dichten im Gebiet des Pisano Plateaus als am Eratosthenes Seamount dokumentiert. Diese in-
versen Verhiltnisse relativ zu den heutigen Beobachtungen werden durch die T/S Bedingungen
wihrend der Bildung der Sapropele S5, S7 und S9 am Balearen Hang unterstiitzt. Da jedoch aus zuvor
erliuterten Griinden méglicherweise die Salinititsrekonstruktionen an den Sapropelen am Balearen
Hang grundsitzliche methodische Unterschiede zu denen im 6stlichen Mittelmeer aufweisen, sollen
im folgenden besonders die T/S Bedingungen im dstlichen Mittelmeer diskutiert werden.

Aus der Lage der interglazialen Sapropel-Punkte (S1, S3, S5 und S9) im T/S Diagramm zuein-
ander zeigt sich, daB am Eratosthenes Seamount niedrigere Dichteverhiltnisse vorlagen als am Pisano
Plateau. Da das Gebiet am Eratosthenes Seamount stiirker von den Wassermassen des Nils beeinfluBt
wird als das Gebiet am Pisano Plateau lassen sich diese regionalen Unterschiede am ehesten mit einer
verstirkten Frischwasserzufuhr durch den Nil in Verbindung bringen. Wihrend der Bildung des gla-
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zialen Sapropels S6 am Eratosthenes Seamount und am Pisano Plateau lassen sich aus den T/S Re-
konstruktionen Dichteverhiltnisse ableiten, die mit dem heutigen Trend zwischen beiden Gebieten
iibereinstimmen. Es fillt jedoch auf, daB der rekonstruierte Dichtegradient zwischen beiden Gebieten
etwa dreimal groBer ist als heute und dieser iiber die Salinitit und die Temperatur kontrolliert wird.
Wenn die niedrigen Salinitiiten wihrend der Bildung der interglazialen Sapropele am Eratosthenes
Seamount aus einem verstirkten Frischwassereintrag durch den Nil infolge eines verstirkten Mon-
suns abgeleitet werden, so 148t sich aus dem Befund hoherer Salinititen wihrend der Bildung des gla-
zialen Sapropels S6 ein abgeschwichter Monsun vermuten.

Die hier dargestellten T/S Rekonstruktionen fiir interglaziale Sapropele unterstiitzen in ihrer
regionalen Aussagekraft die Hypothese eines verstirkten Einflusses durch erhdhte Frischwasserzu-
fuhr iiber den Nil (Rossignol-Strick, 1983 u. a.) und die damit verbunde Ausbildung einer stabilen
Dichteschichtung, die Konvektionsprozesse erschwert hat. Salinitétsrekonstruktionen an Sedimentse-
quenzen am Eratosthenes Seamount, die aus Zeiten vor der Sapropelbildung stammen, weisen jedoch
keine groBeren Salinititsumschwiinge auf. Dies mag darauf hindeuten, daB lokal bereits vor der
Sapropelbildung generell niedrigere Salinititen vorlagen und zusitzliche Faktoren wie z.B. eine er-
hohte biologische Produktivitit mit zur Bildung der Sapropele beigetragen haben kénnten.
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Abb. 4.16: Regionaler Vergleich der Temperatur- und Salinititsbedingungen wihrend der Sapropelbildung im
ostlichen und westlichen Mittelmeer.

Die einzige Ausnahme zu diesen Erlduterungen ist der glaziale Sapropel S6 am Eratosthenes
Seamount, bei dem sich aus den T/S Rekonstruktionen andeutet, daB aufgrund héherer Dichteverhilt-
nisse im Oberflichenwasser relativ zu der Zeit vor seiner Bildung (Abb. 4.15) Konvektionsprozesse

stattfinden konnten.
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4,4.3. Diskussion der Paldoproduktivititstheorie
Die Entstehung der Sapropele im Mittelmeer wird neben einer verdnderten Zirkulation auch

durch eine erhdhte biologische Produktivitit postuliert, hervorgerufen durch ein erhdhtes Nihrstoff-
angebot (z.B. Calvert, 1983; Rohling & Gieskes, 1989; van Os et al., 1994 u.a.). Im folgenden werden
die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, CaCO, und Alkenonen sowie der 8°C Mes-
sungen, die in Kapitel 4.3.3 erldutert wurden, in bisherige Ergebnisse eingebunden, die als Hinweise
fiir eine erhohte biclogische Produktivitit wihrend der Sapropelbildung interpretiert werden.

Die TOC-Konzentrationen der untersuchten Sapropele liegen am Beispiel des Sapropels S1 im
Kem KC20B (Eratosthenes Seamount) zwischen 0,85 und ‘1,41 Gew.% (vgl. Tab. 2; Anhang). Die
lineare Sedimentationsrate liegt bei 3,6 cm/ka. Unter der Annahme, dall die Angaben der Trocken-
raumdichte von 2,7 g/cm3 und der Porositit von 0,8 eines von Calvert (1987) untersuchten S1
Sapropels des Schwarzen Meeres der GroBenordnung nach auch fiir den S1 Sapropel im Gebiet des
Eratosthenes Seamount zutreffen, werden mit Hilfe der Produktivititsgleichung von Miiller & Suess
(1979) fiir den S1 Sapropel am Eratosthenes Seamount Produktivititen von 104 bzw. 173 gC/m’ a
berechnet, Rezente Produktivititen im Jahresmittel liegen heute zwischen 25 und 50 gC/ m* a bzw.
zwischen 60 und 75 gC/ m’ a in kiistennahen Gebieten des Mittelmeeres (Béthoux, 1989). Der Ver-
gleich zwischen rekonstruierten Paldoproduktivititen und rezenten Angaben zur biologischen Produk-
tivitdt macht deutlich, daB die Produktivititen wihrend der Bildung des Sapropels S1 im Gebiet des
Eratosthenes Seamount etwa zwei- bis dreimal hdher gewesen sein miiiten als heute. Emeis et al.
(einger.), die fiir die Berechnung der Palioproduktivititen von Sapropelen von Trockenraumdichten
von 1,4 g/em’, Sedimentationsraten von 1-10 cmv/ka und TOC-Konzentrationen von 5 bis 10 Gew.%
ausgehen, rekonstruierten Produktivititen, die 500 gC/m’ a iiberschreiten. Im Kem KC20B werden im
Sapropel S5 mit 4,5 Gew.% die hichsten TOC-Konzentrationen gemessen. Die Sedimentationsraten
liegen fiir den Sapropel S5 bei 2,86 cm/ka. Unter der Annahme, da8 die von Calvert (1987) angegebe-
nen Werte fiir die Trockenraumdichte von 2,7 g/cm’ und einer Porositdt von 0,8 auch fiir diesen
Sapropel zumindest der GroBenordnung nach zutreffen, liegen die rekonstruierten Produktivititen
sogar bei 590 gC/ m’ a. Auch unter der Annahme, daB zur Zeit der Sapropelbildung im Mittelmeer
moglicherweise ein erhohter Frischwassereintrag durch den Nil vorlag und somit verstirkt Nihrstoffe
dem Gebiet um den Eratosthenes Seamount zugefithrt wurden, lassen sich dennoch Szenarien, die
Produktivititen erzeugten, die sonst nur in Kiistenauftriebsgebieten auftreten (z.B. 150 - 300 gC/ m’ a
im Santa Barbara Becken; Eppley & Holm-Hansen, 1986 bzw. 834 gC/ m’ a vor Peru; Yoshida, 1967)
im Mittelmeer kaum vorstellen. Eine mégliche Ursache dieser zu hohen Paldoproduktivititen im Ge-
biet des Eratosthenes Seamount ist, daB die Berechnungen am gesamten organischen Kohlenstoff ge-
macht wurden, die die Unterscheidung zwischen marinem und terrestrischen organischen Kohlenstoff
nicht berticksichtigen. Untersuchungen der C/N Verhiltnisse und der 8°C Werte am organischen
Material des Sapropels S1 durch Sutherland et al, (1984) am Hellenischen Riicken und durch
Fontugne & Calvert (1992) am Eratosthenes Seamount weisen jedoch mit Werten von etwa 10 im
C/N Verhiltnis und von -20,6%0 PDB bzw. -20,9%. PDB im 8°C jedoch darauf hin, daB der Ursprung
des organischen Materials im Sapropel S1 marin ist. Auch die Untersuchungen der Wasserstoff- (HI)
und Sauerstoff (OI) Indexe am organischen Material der Sapropele des westlichen und &stlichen
Mittelmeeres durch Rock-Eval Pyrolyse von Meyers (einger.) belegen, daB das organische Material
der Sapropele urspriinglich marin gewesen ist, derzeit jedoch durch Oxidationsprozesse nur noch
teilweise als solches in den Sedimenten erhalten geblieben ist.
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Aus diesen Beobachtungen muB geschlossen werden, daB die Erhaltung des organischen Mate-
rials z.B. durch niedrige Sauerstoffkonzentrationen am Meeresboden als Faktor bei der Sapropel-
bildung miteinbezogen werden muB. Als Hinweis fiir hohere biologische Produktivititen zur Zeit der
Sapropelbildung beobachteten Sutherland et al. (1984; van Santvoort et al., 1997) hohe Bariumkon-
zentrationen im Sapropel S1 von durchschnittlich 770 ppm und maximal 1000 ppm. Die Anwendung
von Barium als Produktivititsindikator in anoxischen und suboxischen Sedimenten ist jedoch auf-
grund von Baritlosung und Mobilisierung wihrend der Sulfatreduktion ungenau (Dymond et al,,

1992).

Einen moéglichen Hinweis fiir Produktivititsinderungen scheinen die Carbonatkonzentrationen
zu reflektieren. Fir die z.T. sehr unterschiedlichen Carbonatkonzentrationen, die im Sapropel geringe
Fluktuationen aufweisen (vgl. Abb. 4.7), jedoch auBerhaib deutlich ansteigen (z.B. im Sapropel S3
und 85), werden Verdiinnung, Produktivitdt (Thunell et al., 1991 un.a.) oder diagenetische Effekte
(Sprovieri et al., 1986) oft als Ursache angegeben. Wenn Diagenese fiir die niedrigen Carbonatkon-
zentrationen in den Sapropelen verantwortlich war, so berechneten van Os et al. (1994), daB groBe
Mengen organischen Kohlenstoffs abgebaut worden sein miiten, um Konzentrationsunterschiede von
30 Gew.% (z.B. im Sapropel S5 im Kern KC20B) in und auBerhalb der Sapropele erkliren zu konnen.
Die Zersetzung groBer Mengen organischen Kohlenstoffs wiirde jedoch den Sauerstoff im Porenwas-
ser schnell verbrauchen und anoxische Bedingungen an der Sediment-Wasser-Grenzfliche hervor-
rufen. Solch ein diagenetischer ProzeB ist jedoch durch das Vorkommen benthischer Foraminiferen in
Sapropelen wie Aksu et al. {1995) und Nolet & Corliss (1990) berichten, nicht mdglich. Verdiinnung
durch terrestrisches Material zur Zeit der Sapropelbildung scheint aus den &°C Untersuchungen an
organischem Material ebenfalls nicht stattgefunden zu haben, da Isotopenwerte in den Sapropelen von
-20%0 PDB bis maximal -22%¢c PDB gemessen wurden (van Os et al., 1994). Fontugne & Calvert
(1992) fiihrten §°C Untersuchungen an organischem Material eines Sedimentkernes durch, der siid-
licher als KC20B liegt und somit niher im EinfluBgebiet des Nils. Sie machten deutlich, daB lediglich
im glazialen Sapropel S6 Isotopenwerte von -22,5%¢ PDB bis -22,8%¢ PDB auftreten und in den
anderen Sapropelen (S1-510) die 8°C Werte zwischen -20%¢ PDB und maximal - 21,5%. PDB liegen.
Es scheint somit selbst in Gebieten, wo die Akkumulation terrestrischen Materials zu erwarten wire,
keine Argumente fiir Verdiinnungseffekte zu geben. Van Os et al. (1994) kommen zu dem SchluB,
daB die Unterschiede in den Carbonatkonzentrationen auf Produktivititsinderungen zuriickzufiihren
sind und zu Zeiten hoher Produktivitit die Carbonatproduktion zugunsten von Organismen mit

schnellerem GriéBenwachstum variierte.

Wenn die Konzentrationen der Alkenone, die den Prymnesiophyceaen-Eintrag reflektieren, als
Produktivititsanzeiger Geltung haben, deutet sich an, daB zur Bildungszeit der Sapropele S6, S7 und
59 im westlichen Mittelmeer geringere Nihrstoffkonzentrationen im Oberflichenwasser vorlagen als

im &stlichen Mittelmeer (vgl. Abb. 4.10).

Im Hinblick auf die Theorie moglicher erhdhter biologischer Produktivititen zur Bildungszeit
der Sapropele missen die im Ostlichen Mittelmeer siidlich des Eratosthenes Seamount und somit in
der Nihe der Bohrung KC20B vorkommenden rotierenden Wirbel, die sogenannten , mesoscale ed-
dies* (Robinson et al., 1987) beriicksichtigt werden. Siiddstlich von Zypemn teilt sich die nordafri-
kanische Strémung, wobei sich zum einen die Stromung nach Norden und zum anderen nach Westen
in Richtung Ostliches Levantinisches Becken fortsetzt. Die Zirkulation zwischen Zypern und Agypten
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ist somit durch einen groBenriumigen zyklonisch drehenden Wirbel gekennzeichnet. Brenner (1989)
beobachtete in diesem Gebiet auch zwei antizyklonisch rotierende kleinere Verwirbelungen, soge-
nannte Eddies, die sich aus der nordafrikanischen Strémung als Miander herausbilden (vgl. auch S,
97). Beide antizyklonischen Eddies beinhalten in ihrem Kern relativ wirmere Wassermassen als ihre
Umgebung und im Gegensatz zu zyklonischen Eddies. Innerhalb der groBrdumigen zyklonischen
Wirbel ist der Auftrieb nihrstoffreicher Wassermassen ein wichtiges Kriterium fiir die Bildung er-
hohter biologischer Produktivititen im Ostlichen Mittelmeer (Salihoglu et al., 1990). Die Beobachtun-
gen von Tranter et al. (1980) lassen moglicherweise darauf schlieBen, dall entgegen der bisherigen
Annahmen auch innerhalb der Eddies mit relativ wirmeren Wassermassen in ihrem Zentrum Prozesse
auftreten kénnen, die zu erhéhter Produktivitit aufgrund der winterlichen Durchmischung fiihren

(Bradfort et al., 1982).

Der regionale Vergleich der §°C Messungen an G. ruber (8°C,, ) aus Oberflichensedimenten
zeigt eine kontinuierliche Zunahme von Westen nach Osten mit Werten von +0,83%¢ PDB in der
Ligurischen See, +1,42%0 PDB am Balearen Hang, +1,44%o PDB siidlich von Kreta und +1,57%0 FDB
vor Israel (Vergnaud-Grazzini et al., 1986). Diese Zunahme wird mit der Abgabe von CO, an die
Atmosphire infolge ansteigender Temperaturen interpretiert (Vergnaud-Grazzini et al., 1986). Ver-
glichen mit den 3°C__ Messungen aus Oberflichensedimenten zeigen die §°C, Messungen aus
allen Sapropelen deutlich niedrigere bzw. isotopisch leichtere Werte. Druchschnittliche §°C Messun-
gen zeigen z.B. fiir den Sapropel S1 im norddstlichen Mittelmeer §°C ,  Werte von +0,4%c PDB
(Vergnaud-Grazzini et al., 1986). Im Gebiet des Kerns MD84641 (siiddstliches Mittelmeer) liegen die
§°C . Werte des Sapropels S1 durchschnittlich bei +1,0%0 PDB (Fontugne & Calvert, 1992). 8°C__
Messungen im Gebiet des Kerns KC20B liegen fiir den Sapropel S1 sogar bei -0,22%¢ PDB. Aus den
beprobten Sapropelen des Kerns KC20B dokumentieren sich negative 8°C__ Amplituden (Ab-
nahmen) von maximal 0,87%. PDB (85) bzw. 0,71%. PDB (S7) (vgl. Abb. 4.7). Diese niedrigen
8"C .. Werte in den Sapropelen stimmen mit den §”C Messungen an der organischen Fraktion der
Sapropele von Fontugne & Calvert (1992) tiberein. IThre 8"C Untersuchungen am organischen Materi-
al der Sapropele S1 bis 510 siidlich des Eratosthenes Seamounts und somit in der Nihe des Sediment-
kems KC20B weisen mit Werten, die zwischen -19%. PDB und -23%. PDB liegen, relativ groBe
Variabilititen auf. Fontugne & Calvert (1992) fithren diese Fluktuationen weder auf eine Vermi-
schung mit terrestrischem organischen Material, noch auf Temperatureffekte bei der Isotopenfrakti-
onierung noch auf Prozesse wihrend der Diagenese zuriick. Sie fithren als Erklirung dieser grofien
Variabilititen im 8"C Signal des organischen Materials Anderungen in der [sotopenzusammensetzung
und Anderungen der Konzentration gelisten CO, in der durchmischten Schicht des dstlichen Mittel-
meeres an. Der Eintrag groBer Mengen festlindischer Wassermassen wihrend der Sapropelbildung,
die relativ an "'C [sotopen verarmt sind, fithrte dazu, daBl das im Meerwasser geldstes CO, isotopisch
leichter wurde. Liegt im Meerwasser isotopisch leichteres, gelostes CO, vor, spiegelt sich dies auch
durch isotopisch leichtere 8°C Werte im Phytoplankton wider. Durch die Beobachtungen der linearen
Bezichung zwischen dem 8"C Signal der organischen Fraktion und der Konzentrationen geldsten CO,
im Oberflichenwasser durch Rau et al. (1989; 1991), erfolgten mit Hilfe der 8"C Messungen an der
organischen Fraktion der Sapropele Abschitzungen der Konzentrationen gelosten CO,, die wihrend
der Sapropelbildung im Oberflichenwasser vorlagen. Fontugne & Calvert (1992) rekonstruierten fiir
die Sapropele nahe des Eratosthenes Seamounts erhohte Konzentrationen geldsten CO, im Ober-
flichenwasser. Die hoheren Konzentrationen geldsten CO, zur Zeit der Sapropelbildung fiihren sie
auf eine mogliche zusitzliche CO, (aq) Versorgung des Oberflichenwassers aus Bereichen unterhalb
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der durchmischten Schicht zuriick infolge von Auftriebsprozessen. Auftriebsprozesse und die damit
verbundene ErhShung der biologischen Produtivitit haben nach Meinung von Berger (1976} und
Calvert (1983) moglicherweise zur Bildung der Sapropele gefiihrt.

4.5. SchluBfolgerungen
In der vorliegenden Arbeit wurden an Sapropelen Oberflichentemperaturen mit Hilfe der

Alkenontemperaturkalibrierungsgleichung von Prahl & Wakeham (1987) rekonstruiert. Mit Hilfe der
8"0 Signale planktischer Foraminiferen (G. ruber; weiB, G. bulloides) und der Alkenontemperaturen
wurden zusitzlich Salinititsabschitzungen durchgefiihrt. Aus den Untersuchungen lassen sich zu-

nichst folgende generelle Aussagen treffen:

I. Die SST Rekonstruktionen weisen darauf hin, daB sich die Sapropele S1, S3, S4, S6, S7
(Eratosthenes Seamount) und S8 wihrend durchschnittlich niedrigeren SST im Oberflichenwasser
gebildet haben als heute in den Gebieten am Eratosthenes Seamount und Pisano Plateau beobachtet
werden. Als besonders auffillig dokumentiert sich der glaziale Sapropel S6 bei einheitlich niedrigen
SST von 13,4°C am Balearen Hang, 13,4°C am Pisano Plateau und von 13,3°C im Gebiet des
Eratosthenes Seamounts. Die Sapropele S5, S7 und $9 weisen rekonstruierte SST auf, die am
Balearen Hang hoher liegen als heutige SST im Jahresdurchschnitt. Die rekonstruierten SST dieser
Sapropele liegen dagegen im Gstlichen Mittelmeer im Bereich rezenter SST im Jahresdurchschnitt.

2. Zeitlich hochauflosende Untersuchungen zeigen in einigen dieser Sapropele, wie z.B. in den SI
Sapropelen, im Sapropel 83 (Pisano Plateau), in den S5 Sapropelen (Balearen Hang und Pisano
Plateau) und in den S9 Sapropelen (Balearen Hang und Pisano Plateau), daB der Beginn der Sapropel-
bildung durch einen Temperaturanstieg charakterisiert ist. Da mit Hilfe der 5"°0 Signale planktischer
Foraminiferen und der Alkenontemperaturen auch Salinititsabschitzungen durchgefiihrt wurden,
konnte gezeigt werden, daB die beobachteten negativen §°0 Amplituden wihrend der Sapropel-
bildung nicht ausschlieBlich auf eine Salinititsabnahme zuriickzufiihren sind, sondern auch auf eine
Erwirmung im Oberflichenwasser. Aus diesen Ergebnissen 1a8t sich schlieBen, daB die klimatischen
Verhiltnisse wihrend der Bildung dieser Sapropele wirmer und zudem feuchter relativ zu der Zeit

vor ihrer Bildung wurden.

Weiterhin leisten die Temperatur- und Salinititsabschitzungen folgende Beitrige zu der hydro-
graphischen Situation wihrend der Sapropelbildung im Mittelmeer:

3. Die SST Rekonstruktionen der Sapropele S1, S5 und S9 dokumentieren, da zwischen den
Gebieten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount ein nach Osten zunehmender SST-Trend, vorlag
und dem heutigen somit dhnelte. Verglichen mit den rezenten Verhiltnissen zwischen beiden Gebie-
ten lag der SST Gradient zur Bildungszeit der Sapropele S1 viermal hoher, bzw. doppelt so hoch (S5,
59). Diese hoheren SST-Gradienten werden durch einen verstirkten Einfluf kalter Wassermassen aus
der Adria vermutet. Parallel zu diesen Temperaturverhiltnissen wihrend der Sapropelbildung werden
deutlich niedrigere Salinitdten beobachtet, die dokumentieren, dafl Niederschlige und/oder festlindi-
scher AbfluB die hydrographischen Bedingungen fiir Konvektionsvorginge verminderte.

4. Die SST Rekonstruktionen der Sapropele S3, S7 und S8 weisen darauf hin, daB zwischen den Ge-
bieten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount ein nach Westen zunchmender SST-Trend vorlag.
Inverse SST Trends liegen heute zu keiner Jahreszeit zwischen diesen Gebieten vor. Die rekonstruier-
ten Salinititen fiir diese Sapropele liegen ebenfalls deutlich niedriger als rezente Salinititen. Da die
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Bildung dieser Sapropele am Eratosthenes Seamount mit einer Salinititsabnahme von 1,3 (87) und
3,5 (S8) Einheiten verbunden ist, lassen sich niedrigere SST im Gebiet des Eratosthenes Seamount
nicht mit einem groBeren EinfluB durch lokale divergenzgetriebene Auftriebsereignisse erkldren. Da
die Uberschwemmungen durch den Nil keinen EinfluB auf die lokale SST im unmittelbaren Einflug-
gebiet des Nils haben (Liebmann, 1935) muf daher angenommen werden, daB diese inversen SST
Trends mit einer lokalen Erwirmung im Gebiet des Pisano Plateau und des Balearen Hangs in Zusam-

menhang stehen.

5. Der glaziale Sapropel S6 nimmt eine Sonderstellung ein. Die rekonstruierten SST liegen mit den
unter Punkt 1 angegebenen Werten am Balearen Hang sogar um 1,1°C, am Pisano Plateau um 2,3°C
und am Eratosthenes Seamount um 3,7°C niedriger als rezente lokale Winter-SST. Diese SST Ergeb-
nisse scheinen zuniichst fiir das Mittelmeer unrealistisch, stimmen jedoch mit den Ergebnissen von
Thunell (1979) tberein, der fiir das letzte glaziale Maximum 6°C niedrigere Winter-SST im Gebiet
des Agiischen Meeres postulierte als heute dort vorliegen. Die Salinititsabschitzungen weisen darauf
hin, daB sich auch der glaziale Sapropel S6 wihrend niedrigerer Salinititen im Oberflichenwasser ge-
bildet hat. Relativ zu der Zeit vor ihrer Bildung zeigen die Salinititsabschitzungen fiir das Gebiet am
Pisano Platean eine Abnahme um 0,7 Einheiten. Im Gebiet des Eratosthenes Seamounts liegen jedoch
0,2 Einheiten hohere Salinitdten im Sapropel vor. Aus dem T/S/Dichte Diagramm (Abb. 4.15) 14Bt
sich trotz der insgesamt niedrigen Salinititen fiir den Sapropel S6 am Eratosthenes Seamount eine

Dichteerh6hung ableiten.

6. Der regionale Vergleich der T/S Verhiltnisse zwischen zeitlich korrelierenden Sapropelen 146t den
SchluB zu, daB verglichen mit dem heutigen Dichteanstieg im Mittelmeer von Westen nach Osten
aufgrund zunehmender Verdunstung, zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount wihrend
der Bildung der interglazialen Sapropele S1, S3, S5 und S9 inverse Dichteverhiltnisse vorgelegen
haben. Diese inversen Dichteverhiltnisse wihrend der Bildung der interglazialen Sapropele werden
mit einer verstirkten Frischwasserzufuhr iiber den Nil interpretiert.

7. Die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, CaCO, und Alkenonen lassen den Schlufl
einer erhohten biologischen Produktivitit im Oberflichenwasser wihrend der Sapropelbildung kaum
zu, da die T/S Verhaltnisse wihrend der Bildung der interglazialen Sapropele verminderte Konvek-
tions- und Zirkulationsvorginge dokumentieren. Anzeichen stirkerer Konvektions- und Zirkulations-
vorginge, aus denen eine erhéhte biologische Produktivitit abgeleitet werden kann, lassen sich jedoch

zur Bildungszeit des glazialen Sapropels S6 erkennen.
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5. Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wurden Untersuchungen von Oberflichentemperaturen (SST) durch
Alkenone an Sedimenten mit erhdhten Konzentrationen organischen Kohlenstoffs im Californien-
strom und im Europdischen Mittelmeer angestellt, um hydrographische Verinderungen in geologi-
scher Vergangenheit zu rekonstruieren. Mit Hilfe der Sauerstoffisotopen-Signale planktischer Fora-
miniferen wurden im Europiischen Mittelmeer zusitzlich Paldosalinititen berechnet.

Im Califomienstrom wurden Alkenon-SST von Oberflichensedimentproben und von Sedimenten
des letzten glazialen Maximums ermittelt. Die rekonstruierten SST aus den Sedimenten des glazialen
Horizontes liegen deutlich niedriger als ermittelte Alkenon-SST der Oberflichensedimente. Der re-
gionale Vegleich dokumentiert SST-Gradienten von 1-2°C fiir den Bereich siidlich 36°N und SST-
Gradienten von etwa 5°C ndrdlich 36°N. Die glazialen SST-Ergebnisse im Gebiet nérdlich 36°N
stimmen mit den Ergebnissen von Ortiz et al. (1997) tiberein, die mit Hilfe von Foraminiferen-Verge-
sellschaftungen und Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen 3,3°C + 1,5°C niedrigere SST
wihrend des letzten Glazials im Californienstrom bei 42°N feststellten.

Die Alkenon-SST Ergebnisse der vorliegenden Untersuchungen fiir das Glazial siidlich 36°N
stimmen mit den Ergebnissen von Hinrichs et al. (1997) iiberein, die etwa 2°C niedrigere Alkenon-
SST wihrend des Glazials im Gebiet des Santa Barbara Beckens rekonstruierten. Stratigraphische
Profile von vier Sedimentkemnen entlang der Kiiste Oregons und Californiens verdeutlichen, daB der
Temperaturanstieg im Zeitraum zwischen 15 und 10 ka stattgefunden haben muB. Die unterschied-
lichen SST-Gradienten nérdlich und stidlich 36°N stehen in Beziehung zu einem verinderten Kiisten-
auftrieb nordlich 36°N wihrend des Glazials und lassen den SchluB zu, da8 der Kiistenauftrieb nord-
lich 36°N moglicherweise schwicher war als heute in dem Gebiet beobachtet wird. Diese Ergebnisse
werden durch die Aussagen der Pollen- und Diatomeen-Untersuchungen von Sancetta et al. (1992)
und aus den Untersuchungen von Ortiz et al. (1997) unterstiitzt. Die niedrigeren SST wihrend des
Glazials werden von Ortiz et al. (1997) eher aus verstirkten kiistenfernen Aufirieb und dem advek-
tiven siidwirtigen Transport dieser kalten Wassermassen ins Kiistengebiet des Californienstroms

interpretiert als aus verstirktem Kiistenauftrieb.

Im Europiischen Mittelmeer wurden mit Hilfe von Alkenon-SST und Sauerstoff-Isotopen plank-
tischer Foraminiferen Temperatur- und Salinititsbedingungen zur Zeit der Sapropelbildung rekonstru-
iert und im Rahmen der bestehenden Bildungsmodelle fiir Sapropele interpretiert. Hierzu wurden die
Sapropele S1 bis S10 bzw. S1 bis S12 und zwei iltere Sapropele (SO-I bei 525 ka und SO-II bei 591
ka) an zwei Sedimentkernen aus dem ostlichen Mittelmeer (Pisano Plateau und Eratosthenes Sea-
mount) beprobt. Die Sapropele S5, 86, S7, S9, S12 und SO-II wurden an zwei weiteren Sediment-
kernen des westlichen Mittelmeeres (Balearen Hang und Tyrrhenisches Meer) beprobt. Die Daten
dokumentieren, daB sich die Sapropele 81, 83, 54, $6, S7 und $8 am Eratosthenes Seamount und
Pisano Plateau wihrend niedrigeren SST gebildet haben als heute in den Gebieten im Jahresdurch-
schnitt beobachtet werden. Der Sapropel S6 dokumentiert sich im gesamten Untersuchungsgebiet mit
den niedrigsten SST von durchschnittlich 13,4°C am Balearen Hang, 13,4°C am Pisano Plateau und
von 13,3°C im Gebiet des Eratosthenes Seamount. Die rekonstruierten SST der Sapropele S5, §7 und
59 am Balearen Hang liegen um 2,2°C (85), 2,1°C (87) und um 0,5°C (89} hoher als rezente lokale
SST im Jahresdurchschnitt. Diese Sapropele zeigen jedoch im regtonalen Vergleich zum gstlichen
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Mittelmeer rekonstruierte SST, die im Bereich der rezenten lokalen SST im Jahresdurchschnitt liegen.
Der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele zeigt, daB im Untersuchungsgebiet wihrend
der Bildung der Sapropele S1, S5, $9 und S12 ein nach Osten zunehmender SST Trend vorlag. Mit
diesem SST Trend werden jedoch zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount groBere SST
Gradienten zwischen beiden Gebieten beobachtet als heute vorliegen. Diese groBeren SST Gradienten
werden durch einen verstirkten Einflu kalter Wassermassen aus der Adria erklirt. Wihrend der
Bildung der Sapropele S3, 57 und S8 wird ein nach Westen zunehmender SST Trend beobachtet. Da
divergenzgetricbene Auftriebsereignisse anfgrund der rekonstruierten niedrigen Salinitten, nicht als
Erklirung fiir eine Abnahme der SST im Gebiet des Eratosthenes Seamounts in Frage kommen, wer-
den die nach Westen zunehmenden SST Trends mit einer zunehmenden Erwidrmung der Oberflichen-
wassermassen im Westen erklért. Die Rekonstruktionen weisen darauf hin, daB8 sich alle Sapropele im
Mittelmeer wihrend niedrigen Salinititen im Oberflichenwasser gebildet haben. Einzige Ausnahme
ist der Sapropel S5 am Balearen Hang, dessen Salinititsabschitzungen mit den heutigen lokalen
Salinititen vergleichbar sind. Der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele veranschau-
licht, daB der heutige Dichteanstieg im Mittelmeer von Westen nach Osten aufgrund zunehmender
Verdunstung wihrend der Bildung der interglazialen Sapropele S1, $3, S5 und S9 invers vorgelegen
hat. Diese inversen Dichteverhiltnisse wihrend der Bildung der interglazialen Sapropele werden mit
einer verstirkten Frischwasserzufuhr durch den Nil interpretiert, zu einer Zeit, in der die Salinititen
im 6stlichen Mittelmeer durch verstirkte Niederschlige im Bereich der nérdlichen Randgebieten
ebenfalis erniedrigt vorlagen. Im Unterschied zu den interglazialen Bedingungen wéhrend der Sapro-
pelbildung deutet sich aus den T/S Ergebnissen des glazialen Sapropels S6 am Pisano Plateau und am
Eratosthenes Seamount an, daB trotz niedriger Salinititen dhnliche Dichteverhiltnisse vorlagen wie
heute, jedoch mit einem groBeren Dichtegradienten, der méglicherweise als Anhaltspunkt fir eine
stirkere antidstuarine Zirkulation im 6stlichen Mittelmeer gedeutet werden kann.
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Tabellenanhang



Tab. 1: Frpehnisse aus den Untersuchungen im Californienstrom

Sedimentkern  Tiefe Aller U, SST K37/K38 K37:4/K37
(cm) (ka) (s
Nord-Siid-Profil
L13-81-G138 2 00 0479 129 1.21 0.033
19 3.0 0448 120 120 0,024
149 18.0 0305 78 142 0.105
F8-90-G25 4 60 0468 126 122 0.021
109 120 0381 101 123 0.059
F8-90-G21 2 60 0475 128 116 0.022
141 150 0325 84 115 0.100
162 170 0339 88 111 0.092
F2-92-P3 3 10 0522 142 116 0.000
31 40 0498 135 121 0.011
61 60 0504 137 103 0.000
91 90 0484 131 134 0.020
101 100 0491 133 136 0.029
131 110 0485 131 109 0.023
149 120 0454 122 114 0.034
171 140 0486 131 1.04 (.030
197 140 0442 119 133 0.041
219 150 0405 108 130 0.036
291 190 0461 124 121 0.044
F2-92-P34 1 00 0520 141 1.18 0.012
100 100 0516 140 109 0.017
200 190 0385 102 112 0.069
V1-81-G15 3 0.0 0539 147 113 0.020
25 3.0 0530 144 111 0.027
45 6.0 0538 147 108 0.024
65 100 0542 148 109 0.009
70 100 0.552 151 134  keine Daten
75 110 0531 145 106 0.029
80 120 0518 141 106 0.024
85 13.0 0504 137 108 0.020
90 140 0490 133 113 0.033
95 140 0482 130 1.08 0.026
120 19.0 0487 132 113 0.040
West-Ost-Profil
WEHI9A-13TC 0.5 00 0416 111 135 0.000
10 53 0414 110 1.08 0.027
30 62 0414 110 112 0.020
48 7.1 0410 109 1.14 0.021
70 82 0394 104 121 0.025
9 9.1 0392 104 118 0.024
110 10.1 0438 117 1.13 0.017
130 111 0410 109 133 0.037
149 120 0338 88 1.23 0.068
170 13.0 0322 83 136 0.068
190 140 0312 80 143 0.055
210 150 0.288 73 106 0.097
WEBT09A-09BC 0 00 0394 104 1.28 keine Daten
WEBG2A-53GC 1 0.0 0446 12.0 144 0.024
168 180 0.288 73 097 0.123
WB809A-21GC 1 0.0 0382 101 L1l 0.035
140 18.0 0.325 34 1.07 0.095
WB709A-06BC 0 00 0454 122 1.28 keine Daten
WBB09A-23GC 1 0.0 0422 113 056 0.070




Sedimentkern  Tiefe Alter U, SST K3WK38 K37:4/K37
(cm) (ka) (W]

145 180 0.262 6.6 091 0.119
WE809A-31GC 1 00 0401 106 102 0.070
6.5 180 0401 106 1.04 0.000
W38909-57GC 1 00 0456 123 101 0.064
18 180 0293 7.5 126 0.067
46 38.0 0305 78 097 0.077

WRJ09A-01BC 0 0.0 0452 121 097 keine Daten
21 17.0 0319 82 094 0.132
WE9A-48GC 2 1.0 0367 96 110 0.032
16 180 0273 69 1.18 0.087
17 180 0.281 71 100 0.057




Tab. 2: Ergebnisse aus den Untersuchungen im Furopéischen Mittelmeer

C T § Ba Top Tiefe Alter* CaCoO, TOC 23734372 UY,  SST
{(cm)  (cm)  (mbsf) (Ma)  (Gew.%) (Gew.%) (upfg TOC) °0)
9758 - Balearen Hang
2 H 3 32 k) 7.43 0.1145 49.26 0.18 kA. kA kA
2 H 3 42 44 752 01161 54.04 0.17 kA, kA kA
2 H 3 52 54 762 01177 49.17 0.14 kKA. kA kA
2 0 3 61 63 7 01191 43.85 0.16 kA, kA kA,
2 H 3 72 74 7.82  0.1209 42,23 0.27 10.7 0805 226
2 H 3 83 8 793 01222 43.32 1.82 424 0804 225
2 H 3 86 87 796  0.1224 43.65 1.62 528 0777 217
2 H 3 89 %0 799 01226 40.15 1.29 1074 0777 202
2 H 3 92 93 802 01228 43.15 1.16 257 0726 202
2 H 3 104 106 8.14 0.1235 45.15 0.37 08 0509 138
3 H 1 113 115 1473 0.1735 35.49 0.19 40 0578 159
3 H 1 130 131 1490 01755 38.98 0.81 689 0510 139
3 H 1 131 132 1492 01756 37.60 1.52 0474 128
3 H 1 143 145 15.03 0.1771 38.57 0.20 148 0579 159
3 H 2 73 75 1585 0.1876 29.62 0.25 kA, kA kA
3 H 2 81 83 1593 0.1889 37.26 0.20 kA, kA kA
3 H 2 91 93 1603  0.190§ 49.43 0.24 kA, kA kA
3 H 2 103 105 1615  0.1924 423 0.37 24 0616 17.0
I H 2 114 115 1625  0.1943 45.73 1.24 66.5 0757 211
3 H 2 125 127 1637 01971 4492 0.27 kA, kA kA
3 B2 129 130 1640 01982 56.10 0.23 39 0716 217
3 2 137 139 1649  0.2003 39.10 0.25 kA, kA kA
3 H 2 146 148 16.58  0.2026 46.11 0.25 kKA. kA kA
34 23 25 18.33 .2308 45.68 0.19 kA, kKA. kA
3 H 4 31 33 18.41 0.2323 50.88 0.15 k.A. kA, kA
3 H 4 53 35 18.63  0.2365 52.31 0.04 21.5 0733 204
310 4 66 a7 18.76 0.2386 48.06 0.60 23 0702 195
3 H 4 75 77 18.85 0.2397 48.81 0.05 144 0589 162
3 H 4 83 85 18.93 0.2407 46,55 0.24 kA. kKA. kA
I N 4 96 98 15.06  0.2423 43.23 0.2% KA. kA kA
30 4 108 109 19.18  0.2437 41.30 0.24 kA, kA kA
i 7 4 36 22.94 0.2884 64.22 0.04 168 0.770 215
3 H 7 45 46 23.05 0.2898 38.23 0.22 23 0526 143
3 H 7 57 59 23.17 0.2912 41.07 1.37 0.5 0601 165
5 H 5 104 106 39.64 0.4805 53.73 0.23 37 0706 196
§ H S 118 119 39.78 0.4813 50.31 1.88 253 0675 187
5 H 5 119 120 3979 04814 48.10 1.83 0.564 154
s I 5 120 121 39.80 0.4816 49.81 1.37 547 0623 172
S H 3 134 135 3994 0.4836 4390 0.44 250 0602 166
6 H 3 70 72 4580  0.5953 38.32 0.20 28 0577 158
6 I 3 81 82 4591 0.5972 3474 2.62 101.0 0.651 18.0
6 H 3 86 87 45.96 0.5980 34.15 1.85 92.7 0.600 165
6 H 3 100 102 46.10 0.6004 4.73 0.12 31 0,639 176
9748 - Tyrrhenisches Meer.
3 H 2 141 143 18.91 0.4014 43.57 0.82 0.2 0727 230
3 H 3 2 4 19.02 0.4030 51.06 0.03 0.0 0.801 -0.3
3 H 3 13 14 19.13 0.4046 39.73 1.62 177 0725 465
i no3 15 16 19.15  0.4049 42.57 1.47 1135 0719 421
3 H 3 17 18 19.17 0.4052 41.82 1.20 71.8 0.687 34.1
i H 3 26 28 19.26 0.4067 42.48 0.18 00 0.695 4.1
3 H 3 36 38 19.36 0.4084 44.15 0.17 0.1 059 39
4 H 5 5 7 3155 05944 41.90 0.02 00 0855 -06
4 H 5 19 21 3169  0.591 3415 0.15 01 0658 33
4 H 5 26 28 3176 05970 29.49 1.27 809 0661 362
4 H 5 28 30 31.78 0.5975 3282 146 1169 0632 418
4 H 5 32 34 31.82  0.5986 31.40 0.47 nd. nd.  nd
4 H 5 39 4] 31.89 0.6005 35.32 0.14 0.0 0.601 io



Tab. 2: Fortsetzung

Probe Tiefe Alter? oy, SST &C &0
(mbsf) (Ma) (°C) (%sPDB G. ruber )
KC01 - Pisano Plateau
421 1.04 0.0065 -0.06 0.39
422 1.05 0.0065 0.20 0.51
423 1.06 0.0066 -0.17 0.53
424 1.07 0.0067 0.20 0.34
425 1.08 0.0067 0.20 0.35
427 1.10 0.0068 kA, kA 0.30 0.43
428 1.11 0.0069 kA, kA 0.02 0.31
430 1.13 00070 0.637 176
431 1.14 00071 0660 1B3
432 115 0.0072 0665 184 -0.11 0.18
433 1.16 00072 0.685 19.0
434 117 00073 0629 174 -0.10 0.18
435 1.18 0.0073 0.604 16.6
436 1.19 0.0074 0.616 17.0 -0.09 0.09
437 1.20 0.0075 0640 177
438 1.21 00076 0.666 184 0.05 -0.11
439 1.22 0.0076 0618 170
440 1.23 0.0077 0640 17.7 -0.14 0.80
441 1.24 0.0078 0.504 13.7 -0.03 0.20
442 1.25 0.0078 0.675 18.7 018 0.44
443 1.26 0.0079 0.615 16.9
444 1.27 0.0080 0.541 14.8
447 1.30 0.0081 0.576 15.8
448 1.31 0.0082 0.661 18.3 0.03 0.40
451 1.34 0.0084 -0.01 1.02
452 1.35 0.0084 1.36 0.03
453 1.36 0.0085 -0.04 0.81
454 1.37 0.0086 0.08 1.2¢
455 1.38 0.0086 0.23 1.07
456 1.39 0.0087 0.40 1.39
519 8.64 0.0796 0.636 17.6
520 8.65 0.0798 0.577 15.8
521 8.66 0.0798 0.679 18.8
523 8.68 0.0801 0.623 17.2
524 8.69 0.0802 0.647 17.9 0.53 0.04
525 8.70 0.0803 0.674 18.7
526 872 0.0804 0.692 19.2 0.51 0.21
527 873 0.0805 0.681 18.9
528 8.74 00806 0709 197 017 0.56
529 8.75 0.0807 0.753 21.0
530 8.75 0.0807 0.741 20.6
531 8.75 0.0807 4.790 22.1
532 877 0.0809 (.748 20.9 0.13 0.48
533 878 0.0810 0.788 220
535 8.80 0.0812 0.726 20.2
536 8.81 ¢.0813 0.727 20.2 0.39 0.84
537 3.82 0.0814 0.715 199
538 8.83 0.0815 0.598 16.5 0.30 0.81
539 8.84 0.0816 0.633 17.5
540 8.85 0.0817 -0.12 1.03
545 £.90 0.0822 0.67 170
546 191 (0.0823 0.94 1.77
548 8.93 0.0825 0.74 1.90
551 8.95 0.0827 -0.07 1.86
552 8.96 0.0828 0.87 1.62

553 897 0.0828 0.89 1.75



Probe Tiefe Alter v, SST C 80
{mbsf) (Ma) {°C) (%cPDBG. ruber )
KCO01B - Pisano Plateau.
617 768 0.0974 0.55 0.88
618 7.69 0.0976 0.53 1.65
619 7.70 0.0978 0.58 1.86
620 7.71 0.0981 0.82 1.20
621 7.72 0.0982 0.48 1.13
622 173 0.0984 kKA. kA 0.6% 0.91
623 71.74 0.0986  0.661 183 0.36 (.80
624 135 0.0989 0.70 0.76
625 71.76 0.0990 kA LA 0.59 0.97
626 7.77 0.0992 0.589 16.2 -0.06 0.00
627 7.78 0.0994 0.700 19.4 0.18 0.28
628 7.79 0.0996  0.659 18.2 -0.33 -1.0%
629 7.80 0.0998 0.645 17.8 0.06 -0.47
630 7.81 0.1001 0.676 18.7 0.00 0.16
631 7.82 0.1002 0629 17.4 -0.18 -0.14
632 7.83 0.1004  0.607 16.7
633 7.84 01006 0.626 17.3 0.08 -0.08
634 7.85 0.1008 0.586 16.1
635 7.87 01013  0.595 16.4 -0.52 -1.10
636 7.88 0.1015 0.602 16.6 0.14 1.05
637 7.89 0.1017 0.600 16.5 0.29 0.61
638 1.90 0.1019 017 0.67
639 7.91 0.1021 -0.06 1.01
640 792 0.1023 -0.12 1.46
641 792 0.1023 0.14 0.43
642 7.94 0.1027 0.30 0.77
674 8.67 0.1163 0.29 0.69
678 8.72 0.1170 kA kKA. -0.09 0.54
682 8.76 0.1177 0.781 21.8 0,17 0.01
683 8.77 0.1178 0740 206 -0.69 -1.14
684 8.78 01180 0729 203
685 879 0.1181 0.690 19.1
686 B.80 0.1183 0.686 19.0 -0.33 0.37
687 B.81 0.1185 0.652 18.0
688 8.82 0.1186  0.667 18.5 0.06 0.10
689 £.83 0.1189 0.662 183
690 £.84 0.1190 kAL KA. 0.62 0.33
691 8.85 0.1191 0.683 i8.9 0.84 0.37
693 8.88 0.1197 0.82 0.33
696 8.91 0.1203 0.81 0.28
794 11.73 0.1553 0.509 13.8
795 11.74 0.1554 0.554 15.1
796 11.75 0.1555 0471 12.7
797 11.76 0.1556 0.554 15.1
798 11.77 0.1558 0.581 15.9
799 11.78 0.1560 0.579 15.9
800 11.79 0.1563 0.560 15.3
801 11.80 0.1567 0.572 15.7
810 11.89 0.1597 0.565 15.5
811 11.90 0.1601  0.551 151
812 11.91 0.1604 0.552 15.1
813 11.92 0.1608 0.491 13.3
814 11.93 0.1611 0.549 15.0
815 11.94 0.1615 0.520 14.1
816 11.65 0.1618 0.499 13.5
817 11.56 0.1622 0.467 12.6
818 11.97 0.1625 0.404 10.7
819 11.98 0.1628 0.404 10.7
820 11.99 0.1632 0484 13.1 -0.61 0.50
821 12.00 0.1636 0478 12.9



Probe Tiefe Alter? U, SST & C &0
(mbsf) {Ma) (°C) (% PDB G. ruber )

822 12.01 01640 0479 129
823 12.02 01643 0479 129
824 12.03 0.1646 0.524 143 -0.23 -0.18
825 12.04 0.1650 0458 123
826 12.05 0.1654 0467 126
827 12.06 0.1657 0439 11.8
828 12.07 01660 0439 11.8
829 12.08 01664 0470 127
830 12.09 0.1667  0.551 151 -0.65 -0.82
831 12.10 0.1671 0495 134
832 1211 01675 0474 128
833 1212 0.1678  0.491 13.3
834 12.13 0.1681  0.481 13.0
835 12.14 0.1684 0485 13.1
836 12.15 0.1688  0.601 16.5
837 12.16 0.1691 0.600 16.5

838 12.17 0.16%4 0505 13.7 -0.96 017
839 12.18 0.1698 0563 154
840 12.19 01702 0638 17.6 0.08 -0.20
842 12.21 0.1709 0499 13.5 -0.42 0.69
843 12.22 01712 0551 151
845 12.24 0.1719 -0.30 0.61

898 12.86 0.1941 0649 179
900 12.88 0.1948 0803 225
901 12.89 01952 0662 183
902 12.90 0.1956  0.8%0 250
903 12.91 01961 0.688 191
904 12.92 0.1964 0743 207
905 12.93 0.1968 0716 19.9
506 12.94 0.1972 0686 19.0
906 12.94 01972 0683 189
907 12.95 0.1975 0595 164
908 12.96 0.1979 kA kA
909 12.97 0.1983 kA, kA
910 12.98 0.1986 kA, kA
911 12.99 0.1990 kA kA
1013 13.40 0.2140 kA kA
1014 13.41 02143 0559 153
1015 13.42 0.2147 0569 156
1016 13.43 02151 0615 169
1017 13.44 0.2155 0546 149
1018 13.45 0.2158 0.645 178
1019 13.46 02162 0665 184
1020 13.47 0.2166  0.601 16.5
1021 13.48 0.2169 0612 169
1022 13.49 0.2173 0614 169
1023 13.50 0.2177 0611 16.8
1024 13.51 02180 0626 173
1025 13.52 02184 0595 164
1026 13.53 0.2188 0462 124
1027 13.54 02191 0509 138
1028 13.55 0.2195  0.524 143
1029 13.56 02199 0434 116
1030 13.57 0.2202 0516 140
1031 13.58 0.2206 0.566 155
1032 13.59 0.2210 kA, kA,
1033 13.60 0.2214 kA kA

1042 13.96 0.2321 0.12 0.82
1043 13.97 0.2323 0.48 0.64
1044 13.98 0.2326 043 0.80
1045 13.993 0.2329 0.22 0.50

1046 14.00 0.2332 0.58 0.07



Probe  Tiefe Alter® v, SST 5°C 50
{mbsf) (Ma) (°C) (%-PDBG. ruber )

1047 14.01 0.2334 0.05 -0.31
1048 14.02 0.2337 kA kA, -0.40 -0.30
1049 14.03 0.2339 0755 21.1 -0.93 -0.62
1050 14.04 02343 0718 200 -0.68 0.48
1051 14.05 02345 0743 207 -0.20 0.55
1052 14.06 02348 074 196

1053 14.07 0.2351 0768 214 -0.55 -0.12
1054 14.08 0.2354  0.664 18.4 0.13 -0.25
1055 14.09 0.2357 kLA, kA 0.14 0.09
1056 14.10 0.2359 kKA. LA 0.21 0.32
1057 14.11 0.2362 0.34 047
1058 14.12 0.2365 0.81 0.43
1059 14.13 0.2366 0.88 0.41
1060 14.14 0.2370 0.89 0.71
1061 14.15 0.2373 0.43 -1.26
1128 19.18 0.3999 0.53 0.58
1129 19.19 0.4002 0.33 0.72
1130 19.20 0.4006 0.09 0.30
1131 19.21 0.400% -0.03 0.49
1132 19.22 0.4011 -0.29 0.37
1133 19.23 0.4015 -0.82 -0.05
1134 19.24 0.4018 -0.62 -0.08
1135 19.25 0.4022 -0.42 -0.86
1136 19.26 0.4026 kKA. kA -0.22 0.01
1137 19.27 0.4031 0.686 19.0 -0.46 -1.15
1138 19.28 0.4034 0650 191 0.08 -1.55
113% 19.29 04038 0.735 205 0.06 -0.01
1140 19.30 0.4041 0.689 19.1 0.09 -1.26
1141 19.31 04044 0634 175 0.14 -1.42
1142 19.32 0.4046 kA kA 0.28 -0.56
1143 i9.33 0.4048 0.69 0.36
1144 19.34 0.4050 -0.01 -0.49
1145 19.35 0.4052 0.30 0.50
1146 19.36 0.4055 -1.70 -273
1151 21.67 0.4583 -0.27 -0.01
1153 21.68 0.4586 0.05 0.68
1158 21.74 0.4600 -1.15 -0.09
1159 21.75 0.4602 -0.32 0.06
1160 21.76 04605 0771 215 -0.22 -0.24
1161 21.77 0.4607 kA, kA -0.65 -0.44
1162 21.78 0.4609  0.703 19.5 -0.27 -0.10
1163 2179 04612  0.701 19.5 -0.02 0.02
1164 21.80 0.4614 0.60 0.10
1165 21.81 0.4616 0.78 0.55
1166 21.82 0.4618 0.77 (.88
1167 21.83 0.4620 0.89 -2.84
1168 21.84 0.4622 0.62 0.83
1169 21.85 0.4625 0.56 0.51
1170 21.86 0.4627 0.74 0.73
1245 22.86 0.5186 -0.52 -0.08
1246 22.87 0.519] -0.33 -0.06
1247 22.88 0.5197 -1.63 -0.28
1248 22.89 0.5203 -0.88 .01
1249 22.90 0.5208 0574 15.7 -0.78 -0.18
1250 22.91 0.5214  0.523 14.2 -2.63 -4.03
1251 2292 0.5220  0.538 14.7 -3.20 -5.40
1252 2293 0.5225 0548 150

1253 22.94 0.5231 0528 144 -0.86 -0.87
1254 22.95 0.5237  0.505 13.7 -0.31 -0.48
1255 22.96 0.5245 0506 137 -0.19 -0.64
1256 22.97 0.5251 0511 139 -0.30 -0.48
1257 2298 0.5257 0477 129 -1.13 -1.22




Probe Tiefe Alter* U, SST &C 3o

(mbsf) (Ma) {°C) (%o PDB G. ruber }
1258 259 05263 0605 166
1259 2300 05268 0532 145 016 0.03
1260 23.01 0.5271 kA, kA 016 -0.10
1261 2302 0.5277 035 1.27
1262 2303 0.5283 o 1.98
1263 2304 0.5288 0.35 1.42
1264 2305  0.5294 0.49 1.53
1265 206  0.5302 0.29 1.45
1266 2307 0.5308 0.34 1.23
1267 2308 05314 0.19 1.01
1268 2309  0.5320 0.26 1.69
1269 2439 0.5897 -0.27 -0.42
1270 2440  0.5899 -0.50 -0.40
1271 24.41 0.5901 -0.57 -0.95
1272 2442 0.5903 -0.59 -0.61
1273 2443 0.5904 .0.53 017
1274 444 0.5906 -0.43 -0.16
1275 2445 0597 kA. kA 0.02 -0.30
1276 2446 0.5%09 0.541 148 -0.63 0.47
1277 2447 05911 0669 185 2.0 -1.37
1278 2448 05913 0550 150
1279 2449 0.5914 0.92 208
1280 2450 05916 0406 10.8 0.75 -2.43
1281 24.51 05918 0635 175 -0.04 -1.84
1282 2452 05920 0712 198 -0.41 231
1283 2453 05922 kA kA
1284 2454 05925 kA kA 0.4 -1.05
1285 2455 0.5927 0.16 -1.62
1286 2456 0.5930 0.13 -1.68
1287 2457 0.5932 0.44 216
1288 2458 0.5934 0.15 -1.49
1289 2459  0.5936 -0.67 -0.15
1291 2460  0.5937 0.23 0.41
1331 3295 09725 0.08 0.84
1332 3295 0.9728 0.77 1.38
1333 3296 0.9735 0.62 1.36

1334 3298 09744 0672 186
1335 3299 09750 0.715 199

1336 33.00 0.9756 0713 198 0.75 -0.54
1337 33.02 09770 0754 210 0.84 -0.37
1338 33.03 09776 0618 170 -0.14 -0.49
1339 33.04 0.9782 0.69 -0.28
1340 33.05 0.9788 .65 0.52
1341 33.06 0.9794 0438 0.78
1342 B0y 0.9800 0.65 0.60
1343 33.08 (0.9806 0.04 -0.04
1344 33.09 0.9813 0.39 i.12
1345 33.10 0.9819 0.43 1.23
1346 33.11 0.9824 0.92 0.61
1347 3312 0.9831 0.99 0.62

Paterne (unverdff.)




Tab. 2: Fortsetzung

Probe Tiefe Alter CaCo, TOC 337:3+37:2 | DL SST anc &0
(mhsh) (Ma)  (Gew.%) (Gew.%) (ug/g TOO) (°C) (%o PDBG. ruber )
KC20B - Eratosthenes Seamount

2393 011 0.0002 0.33 0.58
2394 021 0.0016 0.72 0.85
2395 0.51 0.0059 0.5% 0.23
2399 061 0.0074 0.22 0.04
240 063 0.0076 47.56 0.20

2402 064 0.0077 49,98 0.20

2403 065 0.0079 49.63 0.22 kA, kA.

2404 0.66 0.0080 45.95 0.26 kA, KA.

2405 067 0.0082 45,99 0.27 kA. KA.

2406 068 0.0084 45.86 (.85 133 0.706 19.6 -0.20 0.03
2407 062 0.0085 43.15 141 146 0.704 19.6 -0.16 -{.66
2408 070 0.0087 43.48 1.41 106 0.723  20.t -0.37 -0.09
2409 071 0.0090 4523 1.26 14.1 0.673 18.6 -0.34 -0.52
2410 072 0.0092 44.65 1.37 75 0.673 186 -0.04 -0.16
2411 073 0.0093 43.69 1.20 47.8 0.692 19.2

2412 074 0.0097 45.85 0.94 84 0.679 18.8 -0.20 0.17
2413 075 0.0098 4472 0.67 kA kA,

2414 076 0.0101 44.62 0.56 kKA. kA,

2415 077  0.0103 46.18 0.48 kKA. KA.

2416 078 0.0106 46.35 0.53

2419 0.81 00112 -0.42 -0.36
2424 110 0.0179 0.38 3.10
2491 238 00773 43.69 0.19

2492 239  0.0778 44.02 0.21

2493 240 0.0783 42.58 0.28

2494 241  0.0787 42.50 0.20 k.A. kKA.

2495 242 0.0792 39.78 0.40 258 0.742 20.7 0.08 0.64
2496 243 0.0797 39.07 1.02 42.2 0.637 17.6 0.08 -0.29
2497 244  0.0801 35.39 0.82 40.9 0.637 17.6 0.29 0.41
2498 245  0.0807 38.58 0.36 kA kA 0.52 0.78
2499 246  0.0813 37.20 0.28

2500 247 0.0819 38.67 021

2501 2438 (.0825 39.23 0.28

2502 24%  (0.0831 39.04 0.21

251 296 0.1108 0.63 0.81
2610 305 01157 54.08 0.14 0.40 0.42
2611 306 0.1162 62.07 0.15

2612 307 01168 45.26 0.1%

2613 308 01173 46.46 0.21 k.A. kKA.

2614 309 01178 43.89 0.96 327 0786 220 -0.52 -0.36
2615 310 01184 40.32 378 332 0.785 219 -0.37 -0.60
2616 311 0.1189 40.03 4.24 248 0.665 i8.4

2617 312 (.1195 35.82 4.47 330 0779 21.8 -0.99 -0.96
2618 313 0.1200 44.98 4.32 59.9 0.648 17.9 -0.56 -1.14
2619 314 0.1206 42.61 4.11 444 0.825 231 -047 -0.84
2620 315 012N 39.40 4.52 445 0.796 223 -0.80 -0.79
2621 316 01216 34.24 4.16 373 0754 21.0 -0.96 -1.45
2622 317 0.1222 32.15 3.77 356 0.804 225 -0.79 -1.00
2623 318 01227 39.90 2.46 279 0787 22.0 -1I0 -1.37
2624 319 C.1233 29.82 370 422 0772 216 -0.26 -0.99
2625 320 (1238 28.16 2.82 63.4 0,705 19.6 -0.46 -1.57
2626 321 01247 29.82 2.10 397 0.759 21.2 -0.33 -0.97
2627 322 01256 25.66 2.10 14.0 0.763 21.3 -0.47 -0.67
2628 323 01264 26.24 1.94 129 0.767 214 -045 -1.20
2629 324 01273 42.26 0.46 kA. LA,

2630 325 0.1282 50.27 0.25 kA, LA, 0.42 0.77
2631 326 0.1290 60.99 0.12

2632 327 01299 61.83 .10



Probe Tiefe  Alter CaCoO, TOC 3734302 W,  SST L &0
{mbsf) (Ma)  (Gew.%) (Gew.%) (up/g TOC) (°C) (%o PDB G. ruber )

2633 328 0.1308 62.18 0.12

2638 333 0135 0.49 249
2581 344 01376 0.58 2.06
2582 3.54  0.1400 -0.27 1.60
2583 3.64 01423 0.01 0.05
2584 374 0.1505 072 0.3
2643 3.84 0.1587 .41 1.61
2644 385 01591 54.78 0.14

2645 386 0.1599 52.65 0.24

2646 3.87 0.1607 5343 0.65

2647 388 0.1616 55.96 0.76

2648 389 0.1624 49,57 0.81

2925 390 01636 50.68 0.68 231.6 0470 12.7 0.16 1.40
2926 39l O.to44 50.05 0.76 1532 0492 133 -0.15 .99
2927 392 0.1653 0.21 1.46
2928 393 01661 51.40 0.68 149.9 0.527 14.4 0.1% 1.49
2929 394  0.1669 49.04 071 189.6 0494 134 0.33 1.07
2930 395 01677 51.30 0.76 2162 0458 123 -0.01 1.43
2931 396 0.1685 50.40 1.23 1955 0495 134 0.16 1.11
2932 397 0.1694 045 1.25
2933 398 0.1702 51.40 1.03 3083 0.498 13.5 0.20 1.52
2934 389  0.1710 47.06 1.14 148.5 0.465 12.5 0.19 1.31
2935 400 01718 4811 1.04 3068 0488 132 0.35 1.46
2936 401 01726 52.06 117 2201 0.502 136 -0.21 093
2937 4.02 01735 45.82 1.24 268.5 0.496 13.4 0.05 0.99
2938 403 0.1743 49.40 1.24 217.2 0489 13.2 0.47 1.59
2939 404 0.1751 47.02 048 117.6 0.495 13.4 032 1.05
2940 405 01759 49.44 030 179 0.592 16.3 -0.11 0.62
2941 406 0.1763 44.24 0.22

2942 407 01771 44.90 .21

2043 408 0.1780 46.96 032

2644 409 0.1788 44.55 0.21

2549 414  0.1833 0.39 1.37
2955 420 0.1863 32.40 0.20

2956 421 0.1868 33.70 0.19

2957 422 01874 31.33 0.21

2058 423  0.1882 31.89 0.40 196 0.687 19.1 -0.08 0.15
2959 4.24  0.1887 34.67 0.95 292 0.727 20.2 0.02 -0.28
2960 425 01892 32.29 0.88 129.3 0.537 14.6 0.38 -0.26
2061 426 0.1898 33199 1.62 151.5 0495 13.4 0.04 0.26
2962 427 0.1903 38.23 1.80 1359 0.706 19.6 -0.47 -0.50
2963 428  (.1909 3499 325 543 0.561 154 -0.42 0.50
2964 429 01914 32.65 347 91.2 0.639 17.6 -0.37 -0.90
2965 430 01919 35.65 317 1024 0.629 17.4 -0.52 0.20
2966 431  0.1925 34.99 2.26 85.5 0617 17.0 0.06 -1.19
2967 432 0.1930 3399 2.55 1063 0.699 19.4 -0.25 -0.92
2968 433 01936 37.40 1.93 932 0.674 18.7 0.15 -0.69
2969 434  0.1942 3432 1.65 1117 0744 207 -0.16 -0.85
2970 435 0.1948 33.65 1.54 91.5 (.627 17.3 -0.24 -1.01
297 436 0.1955 29.45 1.45 80.6 0.731 204 0.08 -0.12
2972 437 01961 33.48 0.53 423 0642 17.7 0.58 0.87
2973 438 0.1968 43.07 0.42 266 0.753 21.0 0.43 0.55
2974 439 01974 41.16 0.44 209 0.697 194 0.96 1.35
2975 4.40  0.1977 43,97 0.44

2976 441 0.1984 47.93 0.31

2977 442  0.1990 49.28 0.25

2979 444 0.2006 0.85 1.55
2983 4.53  0.2057 0.68 1.16
2986 4.63 0.2114 0.35 0.24
2988 465 02123 44.39 0.21

2989 4.66 0.2128 42.16 0.23

2990 467 02134 46.54 023



Probe  Tiefe Alter CaCoO, TOC 337:3437:2 U, SST omC &'0
(mbsf)  (Ma}  (Gew.%) (Gew.%) (np/g TOC) (°C) (%e PDB G. ruber }

2991 468 0.2140 45.50 0.20
2992 469 02145 45.09 0.24
2993 470 0.2154 48.07 0.43 70.5 0.572 157 -0.03 -0.01
2994 471 0.2160 49.23 .07 110.5 0613 16.9 -0.57 -0.68
2995 4.72 02163 46.40 1.34 129.6 0.574 15.7
2996 473 02171 52,23 1.14 1704 0.568 15.6 -0.59 -0.55
2997 474 02177 29.65 2.38 126.0 0477 129 -0.14 0.16
2998 475 02183 36.61 2.86 92,7 0.589 16.2 0.01 -0.05
2999 476 0.2189 48.98 2.34 1234 0612 169 -1.80 0.11
3000 477 0219 49.15 224 753 0393 104 0.36 032
3001 478 0.2202 4.21 1449 0595 164 0.23 -0.07
3002 479 0.2205 4.53 102.2 0464 125
3004 4.81  0.2218 236 56.0 0482 13.0
3005 4.82  0.2228 2.54 98.2 0.467 12.6 0.27 -0.51
3006 4,83 0.2235 41,32 0.48 163.4 0.544 14.9 0.1% 0.03
2875 4.84 0.2241 45.35 0.26 0.46 0.44
2876 485 02244 4492 0.16
2877 4.86 0.2251 43.80 a.16
2878 4.87 02257 45.13 0.20
2879 488 0.2264 45.26 0.17
2885 494 0.2306 0.15 0.10
2800 504 02371 -0.06 -0.16
2891 505 0.2374 49.50 0.18
2892 5.066  0.2381 44.31 0.13
2893 5.07 0.2388 44.89 0.16
2894 5.08  0.2394 41.34 0.21
2895 509  0.2404 4495 0.52 4.1 0776 217 -0.37 -0.55
2896 510 02410 44.52 1.47 s9.1 0776 217 0.05 -0.55
2897 511 02417 40.82 1.01 359 0711 215 0.01 -0.32
2898 512 02418 41.48 0.65 13.2 0788 220 0.35 027
2899 513  0.2419 38.25 0.45
2900 5.14  0.2420 37.38 032 0.27 -0.06
2901 515 0.2421 28.73 0.27
2902 516  0.2422 28.11 0.33
2908 529 0.2439 0.43 1.87
2909 5.39  0.2452 0.56 2.15
2910 5.53  0.2469 0.13 2.20
2911 562 0.2570 0.36 1.70
2912 597 02599 0.53 2.38
3110 10.35 03248 0.77 1.11
311t 1045 03262 0.72 0.85
3112 1055 03276 0.45 0.90
3113 1065 0.3290 0.52 122
3117 1075 03304 -0.12 0.81
3119 1077 03307 44.95 0.49 4.1 03564 154 -0.45 0.24
3120 10.78  0.3308 47.86 0.68
3121 1079 0.3310 46,11 0.93 61.1 0.605 16.6 -0.47 -0.11
3122 10.80 03311 45.95 0.84
3123 10.81 03325 46.65 1.16 66.5 0610 168 -0.31 0.37
3124 10.82 03332 46.81 1.10 159.7 0.602 16.6 -0.87 -0.48
3125 1083 03340 44.65 1.09 1734 0566 155 -0.78 -0.03
3126  10.84 (3347 43.07 1.05 170.0 0.598 16.4 0.27 0.84
3127 10.B5 0.3355 49.73 1.21 181.2 0.615 16.9 -0.35 -0.02
3128 10.86 0.3362 47.56 1.11 1534 0.025 17.2 0.43 1.33
3129 10.87  0.3370 46.91 0.66 120.9 0.593 16.3 -1.29 0.70
3130 1088 (.3377 48.18 0.51 171.8 0.582 16.0 -1.00 0.07
3131 10.89 0.3378 47.54 0.49
3132 10,90 0.3433 43.87 0.35 127 0639 176 0.50 1.69
3133 1091 03447
3134 10,92 0.3489 46.29 0.36 229 0.644 17.8 032 1.71
3135 1093 03503 47.41 0.35
3137 1095 03573 0.55 1.74



Probe Ticfe Alter CaCO, TOC  33A7:3437:2 U, SST  &C 5"0
(mbsf)  (Ma)  (Gew.%) _ (Gew.%)  (up/g TOC) (°C) (% PDB G. ruber )
3035  11.04 0.3826 0.48 1.23
3036 1114 0.4106 0.34 0.51
3037 1131 04424 0.67 0.85
3038 1141 04611 0.52 1.21

kA, =keine Analysen der Alkenone moglich



Tab. 3: Ergebnisse zu den Salinititsrekonstruktionen

Sapropel  Alter §"0,,.. 80, Salinitit Salinitit Salinitit  Salinitit SST (°C)
{ka) {%e) (%o SMOW)  (s=0.27} (s=0.83) (s=1.09)  Mittelwerte  Mittelwerte

KC20B - Eratosthenes Seamount

S1 B.4 -1.517 -0.661 30.66 35.50 36.24
81 8.5 -2.008 -1.148 28.87 34.92 3580
Sl 8.7 -1.657 -0.712 30.49 3546 36.21
Sl 9.0 -1.957 -1.317 28.28 34.76 35.69
Sl 92 -1.645 -1.008 2043 3513 3597
Sl 33 -1.574 -0.872 2094 35.30 36.11
Mittelwert S1 2954 35.16 36.00 336 19.0
Sandabw. §1 0.94 0.30 0.23
9.7 -1.339 -0.771 30.32 3543 36.20 M0 18.3
792 -0.735 0.312 3420 36.60 37.06
83 79.7  -1.568 -1.152 28.78 34.84 35.72
S3 80.1 -0.973 -0.584 30.88 3553 36.34
Mittelwert S3 29.83 35.19 36.03 337 17.6
Sandabw. §3 1.48 0.49 044
S5 117.8  -1.745 -0.450 31.43 3573 3641
S5 1134 -1.959 -0.618 30.75 31548 36.21
S5 1195 -2.233 -0.934 2951 35.02 3584
S5 1200 -2.344 -1.811 26.19 33.90 3498
S5 120.6 -1.993 -0.391 3141 35.56 36.23
S5 121.1  -1911 -0.462 3111 3545 36.13
55 1216 -2.517 -1.324 27.92 3441 35.34
S5 1222 -2.142 -0.647 30.44 35.23 3597
S5 1227 -2.498 -1.109 28.75 34.70 3557
55 1233 .2.192 -0.915 29,49 3495 3577
S5 1238 -2.757 -1.869 2598 33.83 3492
§5 1247 -2.200 -(0.088 20.27 3492 3576
55 1256 -1.95% -0.723 30.27 35.26 36.02
S5 1264 -2.492 -1.234 28.42 34.69 35.60
Mittelwert S5 29.35 34.94 35.77 334 214
Sandabw. S5 1.76 0.59 045
S6 1636 -0.544 -1.249 2898 35.28 36.19
S6 1644 -0947 -1.492 28.09 3500 3568
$6 166.1 -0.426 -0.730 30.86 3587 36.63
S6 1669 -0.755 -1.279 28.75 35.13 36.05
S6 1677 0332 -1.106 29.33 35.27 36.14
S6 1685 -0.582 -1.108 29.27 35.22 36.09
S6 170.2  -0.167 -0.674 30.86 3572 36.47
S6 171.0  -0.368 -1.097 29.29 3521 36.08
S6 1718 -0.191 -0.765 3049 35.58 36.36
56 1726 -0.766 -1.245 28.78 35.07 3508
S6 1735 -0.787 -1.311 28.62 3508 36.00
S6 1743 -0.285 -0.858 30.35 35.67 3647
Mittelwert S6 2047 35.34 36.20 kLR ] 13.2
Sandabw. S6 094 0.29 022
175.1 -0.832 -1.356 28.52 35.00 36.03 356 134
1759 -1.251 -1.148 20.29 3534 36.22 358 16.2
188.2  -1.420 -0.653 30.80 35.62 36.36 343 19.2
§7 138.7 -1.798 -0.830 30.13 35.38 36.18
57 189.2  -1.766 -1.903 26.14 34.07 35.17

57 1898 -1.245 -1.720 26.80 34.28 3533




Sapropel Alter §"0,.. 5"0, Salinitdt  Salinitit Salinitit Salinitiit SS8T (°C)
{ka) (o) (%o SMOW)  (s=0.27) (s=0.83) (s=1.09) Mittelwerte Mittelwerte

57 190.3  -1.942 -1.171 28.83 34.93 35.82
S7 1909  -1.065 -1.096 29.10 35.02 35.89
s7 1914  -2.356 -1.956 2592 3399 35.10
57 1919 -1.370 -1.000 29.45 35.13 3597
§7 1925 -2.654 -2.340 24.49 33.52 34.74
§7 1930 -2404 -1.607 27.20 3440 3541
57 193.6 -2.132 -1.447 27.76 3456 35.53
57 1942  -2.260 -1.179 2874 3486 35.76
S7 1948 -2.417 -2.016 25.64 33.86 3490
57 1955 -1.512 -0.503 31.25 35.69 36.39

Mittelwert 87 27.80 34.59 35.56 7 17.9
Sandabw. §7 1.98 0.64 0.49

196.1 -0.584 -0.132 32.62 36.14 36.73 352 17.8

1968 -0.819 0.316 3428 36.68 37.14 6.0 209

1974 -0.083 0.629 3545 37.06 3743 36.6 190

2154 -1.450 -1.500 27.57 3450 35.48 325 15.5
S8 216.0 -2.105 -1.862 26.22 34.05 35.14
58 2171 -1918 -1.942 25.86 33.89 3501
S8 217.7  -1.184 -1.794 26.37 34.03 35.10
S8 2183 -1.330 -1.226 28.43 34.68 35.58
58 2189 -1.146 -0.888 29.65 3505 3586
S8 2196 -0.885 -2.037 25.35 33.62 3476
58 2202 -1.206 -1.147 28.60 34.65 35.53
S8 2228 -1.706 -2.401 24.01 33.19 34.43

Mittelwert S8 26.81 34.15 35.18 320 14.7
Sandabw. S8 1.90 0.61 0.47

2235 -1.254 -1.484 27.49 34.38 35.36 324 147

2404  -2.032 -0.712 30.52 35.49 36.24 34.1 21.7
59 2410 -2.050 -0.730 30.48 3548 36.25
59 241.7  -1.650 -0.334 31.98 3599 Jo.64

Mittelwert 3123 3574 3645 345 21.7
Sandabw. 1.06 0.36 0.28

2418 -1.285 -0.300 32.10 36.03 36.67 349 20.2

KC01/B - Pisano Plateau

S1 7.2 -1.147 -0.550 31.04 35.59 36.30
St 7.3 -1.164 -0.838 2997 35.25 36.04
S1 74 -1.244 -0.945 29.57 35.12 35.94
51 7.6 -1.319 -0.953 20.55 35.11 3593
51 73 -0.711 -0.668 30.60 3545 36.19
S1 7.8 -0.957 -0.450 3141 3571 36.39

Mittelwert §1 30.36 35.37 36.13 340 17.4
Sandabw. §1 0.78 0.25 0.19

8.2 -0.961 -0.534 .12 35.63 36.34 314 17.7
S3 80.2 -1.263 -0.782 30.15 35.28 36.06
S3 804  -1.107 -0.365 3171 35.81 36.46
83 80.6  -0.807 0.083 33.39 36.37 36.80
83 80.9 -0.868 0.301 34.22 316.65 3711

Mittelwert 83 32.37 36.03 36.63 35.0 19.5
Sandabw, S3 1.81 0.61 047

81.3 -0.573 0.398 34.61 36.79 3723 362 20.2

81.5 -0.608 -0.322 3196 3595 36.59 348 17.1

08.6 -0.466 0.086 3332 36.29 36.82 355 18.3

992 -1.176 -1.020 20.22 34.95 3579 333 16.4



Sapropel Alter  §"Opn, "o, Salinitdit  Salinitiit  Salinitiit Salinitit SST (°C)
(ka) (%) (%o SMOW)  (s=0.27)  (s=0.83) (s=1.09) Mittelwerte Mittclwerte
S4 994 -1.086 -0.339 31.76 35.79 36.44
5S4 99.6 -2.178 -1.614 27.05 34.26 35.28
54 %98 -1.774 -1.299 28.22 34.65 35.58
54 100.1  -1.223 -0.612 30.79 35.50 3623
S4 1002 -1.429 -1.032 2924 35.00 3585
S4 1004 -1.456 -1.223 28.55 34.79 35.70
Mittelwert $4  29.27 35.00 35.85 334 18.0
Sandabw. S4 1.74 0.56 043
100.6 -1464 -1.141 28.88 3491 35.79 3312 17.2
1013 -2.359 -2.202 2499 33.67 34.86 312 16.4
1015 -0.532 -0.350 31.86 3591 36.57 34.8 16.6
1017  -0.791 -0.623 30.85 35.59 36.33 343 16.5
55 1177 -1497 -0.193 32.30 36.05 36.66
S5 1179 -2.179 -1.132 28.89 34.90 35.718
S5 1183  -0.991 -0.284 3200 15.89 36.53
Mittelwert 85 31.09 35.61 36.32 34.3 204
Sandabw, 85 192 0.62 0.48
1186 -1.176 -0.581 3088 35.52 36.23 342 184
119.1  -0.8%4 -0.206 3224 3594 36.55 349 189
S6 1632 -1.384 -1.989 26.23 34.38 35.50
56 1646 -2.076 -2.415 24.67 33.88 3513
S6 1667 -2.609 -2.773 23.24 33.35 34.70
36 1695 -1.506 -1.863 26.45 34.29 3538
Mittelwert S6 25.15 3308 35.18 34.6 14.1
Sandabw. 56 1.50 047 0.35
1702 -1.808 -1.422 28.08 3482 35.78
1709  -0.957 -1.426 28.07 34.82 35.78 353 13.6
2339 2075 -0.894 29.91 3533 36.14 338 21.1
2343 -1.040 -0.084 3291 36.30 36.88 354 20.1
2345 -0.958 0.114 33.64 36.54 37.06 357 20.6
59 2348 -1.275 -0.395 31.76 35.93 36.59
Y 235.1  -l.6m -0.396 3176 3593 36.59
59 2354 1739 -1.118 20.08 35.06 3593
Mittelwert S9 30.87 3564 36.37 43 19.8
Sandabw, 59 1.55 0.50 0.38
9758 « Balearen Hang
1209 -0.139 1.360 37.87 37.65 37.81 378 226
S5 1222 -0.266 1.210 31.32 3747 37.68
S5 1224 0222 1.080 36.86 37.33 37.57
S5 1226 -0.178 08I0 3585 37.00 37.32
S5 1227  -0.151 0.820 35.90 37.03 3734
Mittclwert S5 16.48 37.21 37.48 371 211
Sandabw. §5 0.73 023 0.18
1235 -0.400 -0.840 29.77 35.05 35.85 336 13.8
1924 -0.520 -0.250 32.24 36.04 36.66 350 17.0
87 1943 -0.783 0.390 34.55 36,75 37.19 6.2 21.1
198.2  0.488 1.790 39.75 38.46 38.50 389 21.7
2365  -0.645 0.370 34.61 36.86 37.31 363 204
59 2386 -0.618 0.200 33.89 36.57 3707 358 19.5
2397 -0.107 0.000 33.14 36.33 36.89 35.5 163
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EUROCPAISCHEN NORDMEERES ANHAND VON SAUERSTOFF- UND KOHLENSTOFF-
ISCTOPENVERHALTNISSEN DER PLANKTISCHEN FORAMINIFERE Neogloboquadrina pachyderma (sin.).
1992. 104 pp. In German with English summary

FS SONNE. FAHRTBERICHT 5078 PERUVENT: BALBOA, PANAMA - BALBOA, PANAMA, 28.2.1892-16.4.1992
Hrsg. von ERWIN SUESS. 1992. 120 pp. In German with some English chapters. Out of print

FOURTH INTERNATIONAL CONFERENCE ON PALEQOCEANOGRAPHY (ICP IV): SHORT- AND LONG-TERM
GLOBAL CHANGE: RECORDS AND MODELLING. 21-25 SEPTEMBER 1992, KIEL/GERMANY .
PROGRAM & ABSTRACTS. 1992. 351 pp. In English

MICHAELA KUBISCH )
DIE EISDRIFT IM ARKTISCHEN OZEAN WAHREND DER LETZTEN 250.000 JAHRE. 1992. 100 pp.
In German with English summary

PERSISCHER GOLF: UMWELTGEFAHRDUNG, SCHADENSERKENNUNG, SCHADENSBEWERTUNG AM BEISPIEL
DES MEERRESBODENS; ERKENNEN EINER OKOSYSTEMVERANDERUNG NACH OLEINTRAGEN. SchiuB3bericht
zu den beiden BMFT-Forschungsvorhaben 03F0055 A + B. 1993. 108 pp. in German with English summary

TEKTONISCHE ENTWASSERUNG AN KONVERGENTEN PLATTENRANDERN / DEWATERING AT CONTINENTAL
MARGINS. Hrsg. vor‘ed. by ERWIN SUESS. 1993. 196 +32 + 68 + 16 + 22 + 38 + 4 + 19 pp.
Seme chapters in English, some in German

THOMAS DICKMANN
DAS KONZEPT DER POLARISATIONSMETHODE UND SEINE ANWENDUNGEN AUF DAS SEIMISCHE
VEKTCRWELLENFELD IM WEITWINKELBEREICH. 1993. 121 pp. In German with English summary

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEOWISSENSCHAFTEN DER CHRISTIAN-ALBRECHTS-
UNIVERSITAT ZU KIEL. JAHRESEERICHT/ANNUAL REPORT 1992. 1993. 139 pp. In German and English
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KAl UWE SCHMIDT "
PALYNOMORPHE 1M NEOGENEN NORDATLANTIK - HINWEISE ZUR PALAO-OZEANOGRAPHIE UND

PALAOKLIMATOLOGIE. 1993. 104 + 7 + 41 pp. In Gemman with English summary

UWE JURGEN GRUTZMACHER _
DIE VERANDERUNGEN DER PALAOGEOGRAPHISCHEN VERBREITUNG VON Bo!boforma - EIN BEITRAG ZUR

REKONSTRUKTION UND DEFINITION VON WASSERMASSEN IM TERTAR. 1993. 104 pp.
In German with English summary

AV PROFESSOR LOGACHEV. Research Cruise 09 (August 30 - Septemnber 17, 1993): SEDIMENT DISTRIBUTION ON
THE REYKJANES RIDGE NEAR 59°N. Ed. by H.-J. WALLRABE-ADAMS & K.5. LACKSCHEWITZ. 1993. 66 + 30 pp.

In English

ANDREAS DETTMER _ )
DIATOMEEN-TAPHOZONGSEN ALS ANZEIGER PALAO-OZEANOGRAPHISCHER ENTWICKLUNGEN (M

PLICZANEN UND QUARTAREN NORDATLANTIK. 1393. 113 + 10 + 25 pp. In German with English summary

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEOWISSENSCHAFTEN DER CHRISTIAN-ALBRECHTS-
UNIVERSITAT ZU KIEL. JAHRESBERICHT/ANNUAL REPORT 1993, 1994. 69 pp. In German and English

JORG BIALAS
SEISMISCHE MESSUNGEN UND WEITERE GECPHYSIKALISCHE UNTERSUCHUNGEN AM SUD-SHETLAND

TRENCH UND IN DER BRANSFIELD STRASSE - ANTARKTISCHE HALBINSEL. 1994, 113 pp.
In German with English summary

JANET MARGARET SUMNER
THE TRANSPORT AND DEPOSITIONAL MECHANISM OF HIGH GRACE MIXED-MAGMA IGNIMBRITE TL, GRAN

CANARIA: THE MORPHOLOGY OF A LAVA-LIKE FLOW. 1994, 224 pp. In English with German summary. Out of print
GEOMAR LITHOTHEX. Ed. by JURGEN MIENERT. 1994. 12 pp + app. In English. Qut of print

FS SONNE. FAHRTBERICHT SO 97 KODIAK-VENT: KODIAK - DUTCH HARBOR - TOKYO - SINGAPUR, 27.7 -
19.9.1994. Hrsg. von ERWIN SUESS. 1994, Some chapters in English, some in German. Out of print

CRUISE REPORTS:
RV LIVONIA CRUISE 92, KIEL-KIEL, 21.8.-17.9.1992: GLORIA STUDIES OF THE EAST GREENLAND CONTINENTAL
MARGIN BETWEEN 70°AND 80°N
RV POSEIDON P0200/10, LISBON-BREST-BREMERHAVEN, 7.-23.8,1993; EUROPEAN NORTH ATLANTIC
MARGIN: SEDIMENT PATHWAYS, PROCESSES AND FLUXES
RV AKADEMIK ALEKSANDR KARPINSKIY, KIEL-TROMSO, 5.-25.7.1994: GAS HYDRATES ON THE NORTHERN
EURQPEAN CONTINENTAL MARGIN

Edited by JURGEN MIENERT. 1394, 186 pp.

In English; report of RV AKADEMIK ALEKSANDR KARPINSKIY cruise in English and Russian

MARTIN WEINELT ) ]
BECKENENTWICKLUNG DES NORDLICHEN WIKING-GRABENS IM KANOZOIKUM -
VERSENKUNGSGESCHICHTE, SEQUENZSTRATIGRAPHIE, SEDIMENTZUSAMMENSETZUNG. 1994. 85 pp.
In German with English summary

GEORG A. HEISS
CORAL REEFS IN THE RED SEA; GROWTH, PRCDUCTION AND STABLE ISOTOPES. 1994. 141 pp.
In English with German surmmary

JENS A. HOLEMANN

AKKUMULATION VON AUTOCHTHONEM UND ALLOCHTHONEM ORGANISCHEM MATERIAL IN DEN
KANOZOISCHEN SEDIMENTEN DER NORWEGISCHEN SEE (ODP LEG 104). 1994. 78 pp.

In German with English summary

CHRISTIAN HASS .
SEDIMENTOLOGISCHE UND MIKROPALAONTOLOGISCHE UNTERSUCHUNGEN ZUR ENTWICKLUNG DES
SKAGERRAKS (NE NORDSEE} IM SPATHOLOZAN. 1994, 115 pp. In German with Englisn summary

BRITTA JUNGER ) i

TIEFENWASSERERNEUERUNG IN DER GRONLANDSEE WAHREND DER |ETZTEN 340.000 JAHRE / DEEP
WATER RENEWAL IN THE GREENLAND SEA DURING THE PAST 340,000 YEARS. 1994.6 + 109 pp.

In German with English summary

JORG KUNERT

UNTERSUCHUJINGEN ZU MASSEN- UND FLUIDTRANSPORT ANHAND DER BEARBEITUNG
REFLEXIONSSEISMISCHER DATEN AUS DER KODIAK-SUBDUKTIONSZONE, ALASKA. 1995. 129 pp.
In German with English summary

CHARLOTTE M. KRAWCZYK
DETACHMENT TECTCNICS DURING CONTINENTAL RIFTING OFF THE WEST IBERIA MARGIN: SEISMIC
REFLECTION AND DRILLING CONSTRAINTS.1895. 133 pp. In English with German summary

CHRISTINE CAROLINE NURNBERG i
BARIUMFLUSS UND SEDIMENTATION IM SUDLICHEN SUDATLANTIK - HINWEISE AUF
PRODUKTIVITATSANDERUNGEN iM QUARTAR. 1985. 6 + 108 pp. In German with English summary

JURGEN FRUHN i
TEKTONIK UND ENTWASSERUNG DES AKTIVEN KONTINENTALRANDES SUDOSTLICH DER KENAL-HALBINSEL,
ALASKA. 1995. 93 pp. In German with English summary

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEOWISSENSCHAFTEN DER CHRISTIAN-ALBRECHTS-
(l.)thIVFHSI‘TAT ZU KIEL. JAHRESBERICHT/ANNUAL REPORT 1994. 1995. 125 pp. In German and English,
ut of prin

F5 SONNE. FAHRTBERICHT / CRUISE REPORT SO 103 CONDOR 1 8: VALPARAISO-VALPARAISQ, 2-21.7.1995.
Hrsg. von ERNST R. FLUEH. 1995. 140 pp. Some chapters in Germnan, some in English
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RV PRCFESSOR BOGOROV CRUISE 37: CRUISE REPORT "POSETIV®: VLADIVOSTOK-VLADIVOSTOK, September
23 - October 22, 1994. Edited by CHRISTOPH GAED!CKE, BORIS BARANQV, and EVGENY LELIKOV. 1995. 49 + 33 pp.
In English

CHRISTOPH GAEDICKE

DEFOBMATION VON SEDIMENTEM IM NANKAI-AKKRETIONSKEIL, JAPAN. BILANZIERUNG TEKTONISCHER
VORGANGE ANHAND VON SEISMISCHEN PROFILEN UND ERGEBNISSEN DER ODP-BOHRUNG 808. Il + 89 pp.
In German with English summary

MARTIN ANTONOW .
SEDIMENTATIONSMUSTER UM DEN VESTERIS SEAMOUNT (ZENTRALE GRONLANDSEE) IN DEN LETZTEN
250.000 JAHREN. 1995. 121 pp. In German with English summary

INTERNATIONAL CONGRESS: CORING FCR GLOBAL CHANGE - ICGC '35. KIEL, 28 - 30 June, 1995.
Edited by JURGEN MIENERT and GEROLD WEFER. 1896. 83 pp. In English

JENS GRUTZNER
ZUR PHYSIKALISCHEN ENTWICKLUNG VON DIAGENETISCHEN HORIZONTEN IN DEN SEDIMENTBECKEN DES
ATLANTIKS. 1995. 96 pp. In German with English summary

INGO A. PECHER
SEISMIC STUDIES OF BOTTOM SIMULATING REFLECTORS AT THE CONVERGENT MARGINS OFFSHORE PERU
AND COSTA RICA, 1996. 153 pp. In English with German summary

XIN SU
DEVELOPMENT OF LATE TERTIARY AND QUATERNARY COCCOLITH ASSEMBLAGES IN THE NORTHEAST
ATLANTIC. 1996. 120 pp. +7 pl. In English with German summary

FS SONNE - FAHRTBERICHT/CRUISE REPORT $S0O108 ORWELL: SAN FRANCISCO - ASTORIA, 144, - 23.5.1996
Edited by EBNST R. FLUEH and MICHAEL A, FISHER. 1896, 252 pp. + app. in English with German summary

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEOWISSENSCHAFTEN DER CHRISTIAN-ALBRECHTS-
UNIVERSITAT ZU KIEL. JAHRESBERICHT/ANNUAL REPCRT 1995. 1996. 93 pp. In German and Engtish

THOMAS FUNCK
STRUCTURE OF THE VOLCANIC APRCN NORTH OF GRAN CANARIA DEDUCED FOM REFLECTION SEISMIC,
BATHYMETRIC AND BOREHCOLE DATA. 1995.\, 144 pp. In English with German summary

PETER BRUNS

GEOCHEMISCHE UND SEDIMENTCOLOGISCHE UNTERSUCHUNGEN (JBER DAS SEDIMENTATIONSVERHALTEN
IM BEREICH BIOSTRATIGRAPHISCHER DISKONTINUITATEN IM NECQGEN DES NORDATLANTIK, ODP LEG 104,
SITES 6428 UND 643A, 1996. V, 73 pp. In German with Engllish summary

CHRISTIANE C. WAGNER .
COLD SEEPS AN KONVERGENTEN PLATTENRANDERN VOR OREGON UND PERU: BIOGEOCHEMISCHE
BESTANDSAUFNAHME. 1996, 108, XXXV pp. In German with English summary

FRAUKE KLINGELHOFER
MODEL CALCULATIONS ON THE SPREADING OF SUBMARINE LAVA FLOWS. 1996. 98 pp.
In English with German summary

HANS-JURGEN HOFFMANN
OBJEKTORIENTIERTE ANALYSE UND MIGRATICN DIFFRAKTIERTER WELLENFELDER UNTER VERWENDUNG
DER STRAHLENMETHODE UND DER EDGE-WAVE-THEORIE. 1996. XXI, 153 pp. In German with English summary

DIRK KLASCHEN

STRAHLENSEISMISCHE MODELLIERUNG UNTER BERUCKSICHTGUNG YON MEHRFACHDIFFRAKTIONEN MIT
HILFE DER EDGE-WAVES: THEORIE UND ANWENDUNGSBEISPIELE 1996. X, 159 pp.

In German with English surmmary

NICOLE BIESOW
DINOFLAGELLATENZYSTEN ALS INIKATOREN DER SPAT- UND POSTGLAZIALEN ENTWICKLUNG DES
AUFTRIEBSGESCHEHENS VOR PERU. 1936. IV, 100, 17, 14 {7 pl.} pp. In German with English summary

RV SONNE. CRUISE REPORT 50109 HYDROTRACE ASTOR!A-VICTORIA-ASTORIA-VICTORIA. MAY 23 - JULY 8,
1996. Ed. by PETER HERZIG, ERWIN SUESS, and PETER LINKE, 1997, 249 pp. In English

RV SONNE. CRUISE REFORT SO110: SO - RO (SONNE - ROPOS). VICTORIA-KODIAK-VICTORIA. JULY @ -
AUGUST 19, 1996. Ed. by ERWIN SUESS and GERHARD BOHRMANN. 1997. 181 pp. In English

RY AKADEMIK M. A. LAVRENTYEV CRUISE 27. CRUISE REPORT: GREGORY. VLADIVOSTOK-PUSAN-OKHOTSK
SEA-PUSAN-VLADIVOSTOK. SEPTEMBER 7 - OCTOBER 12, 1996.
£d. by DIRK NURNBERG, BORIS BARANOY, and BORIS KARP.1397, 143 pp. In English

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEQWISSENSCHAFTEN DER CHRIST!IAN-ALBRECHTS-
UNIVERSITAT ZU KIEL. JAHRESBERICHT / ANNUAL REPORT 1996. 1997. 169 pp.
In German and English

FS SONNE. FAHRTBERICHT/CRUISE REPORT S0123: MAMUT (MAKRAN MURRAY TRAVERSE - GEOPHYSIK
PLATTENTEKTONISCHER EXTREMFALLE). Maskat - Maskat, 07.09 - 03.10.1997. Ed. by ERNST R. FLUEH, NINA
KUKOWSKI, and CHRISTIAN REICHERT. 1997. 292 pp. In English with German summary

RAINER ZAHN
NORTH ATLANTIC THERMOHALINE CIRCULATION DURING THE LAST GLACIAL PERIOD: EVIDENCE FOR
COUPLING BETWEEN MELTWATER EVENTS AND CONVECTIVE INSTABILITY. 1997, 133 pp. In English

FS SCNNE. FAHRTBERICHT/CRUISE REPORT S0112 HIRESBAT (HIGH RESOLUTION BATHYMETRY). Victoria,
B.C., Canada - Apra Harbor, Guam. 17.09 - 08.10.1996. Hrsg. von WILHELM WEINREBE. 1997. 90 pp.
Some chapters in German, some in Engfish
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NIELS NORGAARD-PEDERSEN
LATE QUATERNARY ARCTIC OCEAN SEDIMENT RECORDS: SURFACE OCEAN CONDITIONS AND PROVENANCE OF

ICE-RAFTED DEBRIS. 1997. 115 pp. In English with German summary

THOMAS NAHR ]
AUTHIGENER KLINOPTILOLITH IN MARINEN SEDIMENTEN - MINERALCHEMIE, GENESE UND MOGLICHE

ANWENDUNG ALS GEOTHERMOMETER. 1997. 119, 43 pp. In German with English summary

MATTIAS KREUTZ )
STOFFTRANSPORT DURCH DIE BODENGRENZSGHICHT: REGIONALISIERUNG UND BILANZIERUNG FUR DEN

NORDATLANTIK UND DAS EUROPAISCHE NORDMEER. 1998. IV, 166 pp. In German with English summary

AMIT GULATI
BENTHIC PRIMARY PRODUCTION IN TWO DIFFERENT SEDIMENT TYPES OF THE KIEL FJORD (WESTERN BALTIC

SEA). 1998. 139 pp. In English with Gemman summary

RUDIGER SCHACHT
DIE SPAT- UND POSTGLAZIALE ENTWICKLUNG DER WOOD- UND LIEFDEFJORDREGION NORDSPITZBERGENS. 1998,

187 pp. In German with English summary

GEOMAR FORSCHUNGSZENTRUM FUR MARINE GEQWISSENSCHAFTEN DER CHRISTIAN-ALBRECHTS-
UNIVERSITAT ZU KIEL. JAHRESBERICHT/ANNUAL REPORT 1997. 1998. 155 pp. In German and English

FS SONNE. FAMRTBERICHT/CRUISE REPORT SO118 BIGSET {BIOGECCHEMICAL TRANSPORT OF MATTER AND
ENERGY IN THE DEEP SEA). MUSCAT {OMAN} - MUSCAT {OMAN). 31.03.-11.05.1997. Ed. by OLAF PFANNKUCHE and
CHRISTINE UTECHT. 1998. 188 pp. In English

FS SONNE. FAHRTBERICHT/CRUISE REPORT SC131 SINUS (SEISMIC INVESTIGATIONS AT THE NINETY EAST RIDGE
OBSERVATORY USING SONNE AND JOIDES RESCLUTION DURING CDP LEG 179). KARACHI! - SINGAPORE. 04.05-
16.06.1998. Ed. by ERNST R. FLUEH and CHRISTIAN REICHERT. 1998. 337 pp. In English

THOMAS RICHTER
SEDIMENTARY FLUXES AT THE MID-ATLANTIC RIDGE: SEDIMENT SOURCES, ACCUMULATION RATES, AND

GEOCHEMICAL CHARACTERISATION. 1998. |V, 173 + 29 pp. [n English with German summary

BARBARA MARIA SPRINGER .
MODIFIKATION DES BODENNAHEN STROMUNGSREGIMES UND DIE CEPCSITICN VON SUSPENDIERTEM MATERIAL

DURCH MAKROFAUNA. 1999. 112 pp. In German

SABINE JAHMLICH
UNTERSUCHUNGEN ZUR PARTIKELDYNAMIK IN DER BODENGRENZSCHICHT DER MECKLENBURGER BUCHT, 1939,

139 pp. In German

WOLFRAM W. BRENNER " .
GRUNDLAGEN UND ANWENDUNGSMOGLICHKEITEN DER MIKRO-ABSORPTIONSPHOTOMETRIE FUR ORGANISCH-

WANDIGE MIKROFOSSILIEN. 1998. 141 pp. In German with English summary

SUSAN KINSEY
TERTIARY BENTHIC FORAMINIFERAL BIOSTRATIGRAPHY AND PALAEQOECOLOGY CF THE HALTEN TERRACE,
NORWAY. 1999. 145 pp. In English with German summary

HEIDI DOOSE

REKONSTRUKTION HYDROGRAPHISCHER VERHALTNISSE IM CALIFORNIENSTROM UND (M
EUROPAISCHEN MITTELMEER ZUR BILDUNGSZEIT ORGANISCH KOHLENSTOFFREICHER SEDIMENTE. 1999.
111 pp. +app. In Germman with English summary



