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Kurzfassung 

Das System Arktischer Ozean spielt eine entscheidende Rolle in der Klimaentwick- 
lung der Erde. Die Ausdehnung der Meereisbedeckung, ihre Wechselwirkung mit 
den Wassermassen des Arktischen Ozeans und der AtmosphÃ¤r gelten als sehr 
sensibel gegen klimatische VerÃ¤nderungen Gleichzeitig beeinfluÃŸ der Arktische 
Ozean Ã¼be den Export von kalten, polaren Wassermassen die globale ozeanogra- 
phische Zirkulation. Der Arktische Ozean wurde und wird von den groÃŸe Eisschil- 
den der NordhemisphÃ¤r umgeben, deren Entwicklung nicht nur direkt auf die Se- 
dimentation im Arktischen Ozean einwirkt, sondern auch eine Steuerfunktion im 
Wechsel von Glazialen und Interglazialen einnimmt. Das Ã¼be die Eisschilde und 
von ihnen freigesetzte Eisberge und SchmelzwÃ¤sse sowie Ã¼be Meereis in den 
Arktischen Ozean abgegebene terrigene Material bildet einen Hauptbestandteil der 
Sedimente im Arktischen Ozean. Der terrigene Anteil der arktischen Sedimente 
stellt also ein hervorragendes Archiv dar, um PalÃ¤oumweltbedingunge zu rekon- 
struieren. 

Glazigene Ablagerungen des Kanadischen Arktischen Archipels und OberflÃ¤chen 
sedimente des Arktischen Ozeans und der sibirischen Schelfgebiete wurden rÃ¶nt 
gendiffraktometrisch mit dem Schwerpunkt Gesamtmineralogie untersucht. Ziel war 
es, die Herkunftsgebiete des terrigenen Materials anhand ihrer spezifischen Mine- 
ralvergesellschaftung zu charakterisieren. HierfÃ¼ bietet die komplexe zirkumpolare 
Geologie, die von stabilen kristallinen Schilden Ã¼be ehemalige und aktive Falten- 
gÃ¼rte mit metamorphen, magmatischen Gesteinskomplexen und unverÃ¤nderte 
mesozoischen bis kÃ¤nozoische Sedimentgesteinen bis zu ausgedehnten Tundra- 
tiefebenen unter PermafrosteinfluÃ reicht, vielfÃ¤ltig MÃ¶glichkeiten In den nicht 
vergletscherten Regionen kommt den ausgedehnten Schelfgebieten eine erste 
Misch- und Ausgleichsfunktion zu, die lokal stark begrenzte, spezifische Mineral- 
vergesellschaftungen dem Gesamtbild des Schelfgebietes untermischt. 

In einem ersten Schritt wurde eine Literaturrecherche mit dem Zweck gestartet, aus 
den entsprechenden Gesteinsbeschreibungen auf die Ausgangsmineralogie zu 
schlieÃŸen Die Sedimentanalysen der Schelfgebiete und glazigenen Sedimente 
ergaben eine groÃŸ Ubereinstimmung mit den entsprechenden Gesteinszusam- 
mensetzungen der benachbarten Liefergebiete. Einer der grÃ¶ÃŸt Unterschiede 
zwischen den zirkumarktischen Liefergebieten ist das weitreichende Vorkommen 
karbonatischer Sedimentgesteine im Kanadischen Arktischen Archipel und auf 
NordgrÃ¶nlan gegenÃ¼be weitestgehend siliziklastischen Gesteinen in den sibiri- 
schen Schelfgebieten. 

Unter den sibirischen Schelfgebieten treten die westliche Laptew-See und die Ã¶st 
liche Kara-See mit hohen Gehalten der Tonmineralgruppe Smektit und von (Klino-) 
Pyroxenen und Plagioklas hervor. Als Quelle fÃ¼ diese Minerale dienen die ausge- 
dehnten sibirischen Flutbasalte, die im SÃ¼de der Taimyr-Halbinsel das Plateau 
des Putorana-Gebirges bilden und durch die Nebenflusse des Jenissej und Kha- 
tanga entwÃ¤sser werden. Dagegen kÃ¶nne die Ã¶stlich Laptew-See und die Ost- 
sibirische-See zu einer Lieferregion zusammengefaÃŸ werden. Hier dominieren 
Quarz, Feldspate, Glimmer sowie die Tonmineralgruppen Illit und Chlorit, wÃ¤hren 
die Klinopyroxengehalte zugunsten von Hornblende und Epidot zurÃ¼cktreten 
Franz-Josef-Land bringt eine Quarz- und Kaolinit-reiche Mineralvergesellschaftung 
ein, wÃ¤hren spezifische Mineralvergesellschaftungen kristalliner, und karbonati- 
scher Gesteine sowie von Sedimentgesteinen hÃ¶here Reife auf Svalbard als Lie- 
fergebiet zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. 



Ein Profil von Sedimentkernen, die auf der "Polarstern"-Expedition ARK-VIIIl3 
(ARCTIC'91) im westlichen Eurasischen Becken gewonnen wurden, sowie weitere 
Sedimentkerne aus der Umgebung Svalbards wurden bearbeitet, um die Entwick- 
lungen der letzten 30.000 Jahre, dem Ubergang von hochglazialen Bedingungen 
zum heutigen Interglazial, zu rekonstruieren. Die Rekonstruktion basiert neben der 
Mineralogie verschiedener KorngrÃ¶ÃŸenfraktion auf der Auswertung verschieden- 
ster sedimentologischer und organo-geochemischer Parameter und der Erstellung 
einer mÃ¶glichs hochauflÃ¶sende Stratigraphie. Auf diese Weise wird gezeigt, daÂ 
sich die Mineralvergesellschaftungen in Sedimenten des Eurasischen Beckens 
nicht erratisch sondern in AbhÃ¤ngigkei von klimatischen Schwankungen verÃ¤n 
dern. Bestimmte Mineralvergesellschaftungen werden nicht nur mit einer Lieferre- 
gion, sondern auch mit einzelnen Transportprozessen verbunden, z.B. die Smektit- 
und Pyroxen-dominerte Vergesellschaftung mit einem Meereistransport aus der 
westlichen Laptew-See/ Ã¶stliche Kara-See. Daher ist es mÃ¶glich das komplexe 
Zusammenspiel zwischem dem Einstrom atlantischer Wassermassen im SÃ¼dwe 
sten des Eurasischen Beckens, dem Wachstum und Zerfall der SvalbardIBarents- 
See- und Kara-See-Eisschilde, der Flutung der flachen sibirischen Schelfregionen 
und der Entwicklung der OberflÃ¤chen wie Tiefenwasserzirkulation zu entschlÃ¼s 
seln. 

Das gesamte System ist wesentlich dynamischer als es bisher angenommen 
wurde. Rasche Wechsel des Einstroms warmen Wassers aus dem Suden (<I000 
Jahre), kurze Ausdehnungs- und RÃ¼ckzugsphase der Eisschilde (1000-3000 
Jahre) und kurzfristige Abschmelzereignisse ( 4 0 0  Jahre?) deuten sich in der Mi- 
neralvergesellschaftung von Kernen rund um Svalbard an. Das Abschmelzen der 
marinen Kara- und Barents-See-Eisschilde und der Eisschilde Ã¼be dem Kanadi- 
schen Arktischen Archipel und Ã¼be N-GrÃ¶nlan ist nicht zeitgleich. Es wird postu- 
liert, daÂ das Kara-See-Eisschild bereits bevor 15.000 Jahren (^C-Skala) ein er- 
stes Schmelzwasserereignis erzeugt hat, ehe das Barents-See-Eisschild folgt. Die 
landgebundenen westlichen Eisschilde beginnen erst nach 13.500 ^C-Jahren im 
Zuge der globalen ErwÃ¤rmun wÃ¤hren der Termination l verstÃ¤rk abzuschmelzen. 

Im nÃ¶rdliche Eurasischen Becken werden die Wechsel zwischen dem Eintrag von 
Eisbergmaterial und Meereismaterial aus dem Kanadischen Arktischen Archipel 
und N-GrÃ¶nlan und von Meereissediment und StrÃ¶mungs-transportierte Material 
von den sibirischen Schelfen aufgezeichnet. Dabei wird deutlich, daÂ die landge- 
bundenen, westarktischen Eisschilde wesentlich spÃ¤te abschmelzen als die mari- 
nen, eurasischen Eisschilde und daÂ die Flutung der Laptew-See wÃ¤hren des 
HolozÃ¤n anhand von SedimentationsschÃ¼be entsprechenden Materials am Lo- 
monosow-RÃ¼cke nachvollzogen werden kann. Auch werden Verschiebungen der 
Transpolar Drift in AbhÃ¤ngigkei von Schmelzwasserpulsen der Eurasischen Eis- 
schilde beobachtet. 

Insgesamt zeigt diese Arbeit, daÂ die Bestimmung der Gesamtmineralogie unter 
Verwendung der hier vorgestellten, prÃ¤parati einfachen und von subjektiven Ein- 
flÃ¼sse unabhÃ¤ngige Auswertemethodik einen groÃŸe Beitrag zum verstÃ¤ndni 
des Systems Arktischer Ozean leistet und in Zukunft als Basisparameter verwendet 
werden kann, der zeitaufwendigeren und hochspezialisierten Bestimmungen der 
Sedimentzusammensetzung (z.B. Schwer- und Tonmineralogie) vorausgehen 
sollte. 



Abstract 

The Arctic Ocean System is a key player regarding the climatic changes of Earth. Its 
highly sensitive ice Cover, the exchange of surface and deep water masses with the 
global ocean and the coupling with the atmosphere interact directly with global cli- 
matic changes. The output of cold, polar water and sea ice influences the produc- 
tion of deep water in the North Atlantic and controls the global ocean circulation 
("the conveyor belt"). The Arctic Ocean is surrounded by the large Northern Hemi- 
sphere ice sheets which not only affect the sedimentation in the Arctic Ocean but 
also are supposed to induce the Course of glacials and interglacials. Terrigenous 
sediment delivered from the ice sheets by icebergs and meltwater as well as 
through sea ice are major components of Arctic Ocean sediments. Hence, the terri- 
genous content of Arctic Ocean sediments is an outstanding archive to investigate 
changes in the paleoenvironment. 

Glazigenic sediments of the Canadian Arctic Archipelago and surface samples of 
the Arctic Ocean and the Siberian shelf regions were investigated by means of X- 
ray diffraction of the bulk fraction. The source regions of distinct mineral composi- 
tions were to be deciphered. Regarding the complex circumpolar geology stable 
christalline shield rocks, active and ancient fold belts including magmatic and me- 
tamorphic rocks, sedimentary rocks and wide periglacial lowlands with permafrost 
provide a complete range of possible mineral combinations. Non- glaciated shelf 
regions mix the local input from a possible point source of a particular mineral 
combination with the whole shelf material and function as a sampler of the entire 
region draining to the shelf. 

To take this into account, a literature research was performed. Descriptions of out- 
cropping lithologies and Arctic Ocean sediments were scanned for their mineral as- 
sociation. The analyses of glazigenic and shelf sediments yielded a close relation- 
ship between their mineral composition and the adjacent source region. The most 
striking difference between the circumpolar source regions is the extensive outcrop 
of carbonate rocks in the vicinity of the Canadian Arctic Archipelago and in N- 
Greenlar~d while siliciclastic sediments dominate the Siberian shelves. 

In the Siberian shelf region the eastern Kara Sea and the western Laptev Sea form 
a destinct region defined by high smectite, (clino-) pyroxene and plagioclase input. 
The source of this signal are the extensive outcrops of the Siberian trap basalt in 
the Putorana Plateau which is drained by the tributaries of the Yenissei and Kha- 
tanga. The eastern Laptev Sea and the East Siberian Sea can also be treated as 
one source region containing a feldspar, quartz, illite, mica, and chlorite asscciation 
combined with the trace minerals hornblende and epidote. Franz Josef Land provi- 
des a mineral composition rich in quartz and kaolinite. The diverse rock suite of the 
Svalbard archipelago distributes specific mineral compositions of highly metamor- 
phic christalline rocks, dolomite-rich carbonate rocks and sedimentary rocks with a 
higher diagenetic potential manifested in stable newly built diagenetic minerals and 
high organic maturity. 

To reconstruct the last 30,000 years as an example of the transition between glacial 
and interglacial conditions a profile of sediment cores, recovered during the RV 
Polarstern" expedition ARK-VIIIl3 (ARCTIC '91), and additional sediment cores 
around Svalbard were investigated. Besides the mineralogy of different grain size 
fractions several additional sedimentological and organo-geochemical Parameters 



were used. A detailed stratigraphic framework was achieved. By exploiting this data 
set changes in the mineral composition of the Eurasian Basin sediments can be 
related to climatic changes. Certain mineral compositions can even be associated 
with particular transport processes, e.g. the smectitel pyroxene association with sea 
ice transport from the eastern Kara Sea and the western Laptev Sea. Hence, it is 
possible to decipher the complex interplay between the influx of warm Atlantic wa- 
ters into the Southwest of the Eurasian Basin, the waxing and waning of the Sval- 
bard1Barents-Sea- and Kara-Sea-Ice-Sheets, the flooding of the Siberian shelf re- 
gions and the surface and deep water circulation. 

Until now the Arctic Ocean was assumed to be a rather stable System during the last 
30,000 years which only switched from a completely ice covered situation during 
the glacial to seasonally Open waters during the interglacial. But this work using mi- 
neral assemblages of sediment cores in the vicinity of Svalbard revealed fast chan- 
ges in the inflow of warm Atlantic water with the Westspitsbergen Current (< 1000 
years), short periods of advances and retreats of the marine based Eurasian ice 
sheets (1000-3000 years), and short melting phases ( 4 0 0  years?). Deglaciation of 
the marine-based Eurasian and the land-based north American and Greenland ice 
sheets are not simultaneous. This thesis postulates that the Kara Sea Ice Sheet re- 
leased an early meltwater signal prior to 15,000 ^C years leading the Barents Sea 
Ice Sheet while the western land-based ice sheets are following later than 13,500 
^C years. 

The northern Eurasian Basin records the shift between iceberg and sea-ice material 
derived from the Canadian Arctic Archipelago and N-Greenland and material trans- 
ported by sea-ice and surface currents from the Siberian shelf region. The phasing 
of the deglaciation becomes very obvious using the dolomite and quartd phyllosili- 
cate record. It is also supposed that the flooding of the Laptev Sea during the Holo- 
cene is manifested in a stepwise increase of sediment input at the Lomonosov 
Ridge between the Eurasian and Amerasian Basin. Depending on the strength of 
meltwater pulses from the adjacent ice sheets the Transpolar Drift can probably be 
relocated. These movements are traceable by the distribution of indicator minerals. 

Based on the outcome of this work the feasibility of bulk mineral determination can 
be qualified as excellent tool for paleoenvironmental reconstructions in the Arctic 
Ocean. The easy preparation and objective determination of bulk mineralogy provi- 
ded by the QUAX software bears the potential to use this analyses as basic measu- 
ring method preceding more time consuming and highly specialised mineralogical 
investigations (e.g. clay mineralogy, heavy mineral determination). 
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1. Einleitung 

1.1 Fragestellung 

Der Arktische Ozean, eine der kÃ¤lteste marinen Regionen der Erde, ist heute fast 
vollstÃ¤ndi mit Meereis bedeckt. Er wird von Landmassen umgeben, die teilweise 
vergletschert sind. Mit dem Atlantischen Ozean und damit der weltweiten Ozeanzir- 
kulation ist er nur uber eine Tiefenwasserverbindung verbunden. Die in jÃ¼ngste 
Vergangenheit verstÃ¤rkt wissenschaftliche Erforschung der Arktis und der polaren 
Regionen im Allgemeinen spiegeln das groÃŸ Interesse an dieser gegenÃ¼be Kli- 
maschwankungen hochsensiblen Region wider (2.B. Bleil & Thiede 1990; Dans- 
gaard et al. 1993; Johannessen et al. 1994; Jouzel et al. 1996). Eine entscheidende 
Rolle im Hinblick auf das Klima spielt hierbei die Ausdehnung und Art der arkti- 
schen Meereisdecke. Sie beeinfluÃŸ unmittelbar den WÃ¤rmehaushal der Erde und 
damit das globale Klima. Eis- und Schneemenge steuern den Albedoeffekt und ha- 
ben direkte Auswirkungen auf die von der Meereisbedeckung abhÃ¤ngig Biopru- 
duktivitÃ¤ des Arktischen Ozeans. Wichtig fÃ¼ die globale Klimagestaltung sind wei- 
terhin die atmosphÃ¤risch und ozeanische Zirkulation. Meeresspiegelschwankun- 
gen als Folge der Ã„nderunge im globalen Eishaushalt, dem Auf- und Abbau der 
Eisschilde uber der Antarktis, GrÃ¶nland Nordamerika, Skandinavien, der Barents- 
und Kara-See fuhren zu massiven VerÃ¤nderunge der Kustenlinien in den 
Tiefebenen der Erde. 

Diese klimaabhÃ¤ngige Prozesse besitzen einen bedeutenden EinfluÃ auf die un- 
terschiedlichen Sedimentationsprozesse, wie z.B. Meereis- und Eisbergtransport, 
MeeresstrÃ¶munge und gravitative, fluviatile oder Ã¤olisch Sedimenttransporte im 
Arktischen Ozean. Die abgelagerten Sedimente des Arktischen Ozeans kÃ¶nne 
daher ein Spiegel der klimatischen VerÃ¤nderunge z.B. zwischen Warm- und Kalt- 
zeiten sein. 

Untersuchungen an spÃ¤tquartÃ¤r arktischen Sedimenten zur OberflÃ¤chenwas 
serentwicklung (Morris & Clark 1986; Morris 1988; Pagels 1991; KÃ¶hle 1992; 
Schubert 1995), zur Herkunft der Grob- (z.B. Spielhagen 1991; Kubisch 1992) und 
Feinfraktion (z.B. Darby et al. 1989; Letzig 1995) und Sedimentologie (z.B. Clark et 
al. 1980; Clark & Hanson 1983; vgl. auch Herman 1974, 1989) konnten bereits er- 
ste Einblicke und Erkenntnisse Ã¼be das komplexe System Arktischer Ozean er- 
bringen. Viele Fragen sind jedoch weiterhin ungeklÃ¤rt Hat sich das System der 
OberflÃ¤chenwasser und Meereiszirkulation verÃ¤ndert sind die Schelfregionen 
wÃ¤hren der Glaziale trockengefallen? Haben demnach z.B. die sibirischen Flusse 
zu diesen Zeiten die Schelfkante erreicht und das OberflÃ¤chenwasse weiterhin mit 
SÃ¼ÃŸwass gespeist? Wie hat die Meereisbedeckung auf VerÃ¤nderunge in der 
Ozeanographie, insbesondere dem wechselnden Einstrom wÃ¤rmere Atlantischer 
Wassermassen in den Arktischen Ozean reagiert; und hat sich die Albedo und 
damit der WÃ¤rmehaushal verÃ¤ndert Wie stark waren die den Arktischen Ozean 
umgebenden Regionen vergletschert? Dies sind nur einige der Fragen, die sich im 
Bezug auf das System Arktischer Ozean stellen. 

Ziel dieser Arbeit ist es, anhand der Mineralzusammensetzung in den Sedimenten 
des Arktischen Ozeans Ruckschlusse auf deren Herkunft und Transport zu ziehen. 
Kann diese VerknÃ¼pfun herg,estellt werden, hat man ein Werkzeug, die in den 
Sedimenten aufgezeichneten Anderungen zu lesen und im Sinne von KlimaverÃ¤n 
derungen zu deuten. Dabei ist es notwendig, die derzeitige Situation im Arktischen 
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Ozean zu beschreiben und anhand von OberflÃ¤chenprobe die Sedimentations- 
Prozesse zu charakterisieren. Die erkannten ZusammenhÃ¤ng kÃ¶nne dann auf 
die Vergangenheit projeziert werden. Zu diesem Zweck werden Sedimentkerne 
untersucht, die ein natÃ¼rliche Archiv der vergangenen Sedimentationsprozesse 
darstellen. Um Rekonstruktionen zu ermÃ¶glichen sind folgenden Fragen von be- 
sonderer Bedeutung: 

@ Gibt es Minerale, die man bestimmten, mÃ¶glichs eng begrenzten Quellen inner- 
halb der hochvariablen, zirkumarktischen Geologie zuordnen kann? 

Â Ist eine VerknÃ¼pfun zwischen den Vorkommen dieser ausgewÃ¤hlte Minerale 
und unterschiedlichen Transportprozessen mÃ¶glich 

Â Zeigen diese Minerale Anderungen im Sediment, und kÃ¶nne diese auf klimati- 
sche Schwankungen wie den Wechsel von Warm- und Kaltzeiten oder deren 
ÃœbergÃ¤n zuruckgefÃ¼hr werden? 

Diese Fragen kÃ¶nne nur beantwortet werden, wenn man zusÃ¤tzlic weitere Para- 
meter erhebt und auswertet. Grundlage jeder Interpretation ist eine Alterseinstufung 
der Sedimentabfolgen. Dies hat sich im Arktischen Ozean als sehr schwierig erwie- 
sen. In vielen Sedimenten sind aufgrund der Dominanz von terrigenem Eintrag ge- 
genÃ¼be der OberflÃ¤chenwasserproduktio kaum Foraminiferenschalen vorhan- 
den, die fÃ¼ eine Sauerstoffisotopenstratigraphie verwendet werden kÃ¶nnten Auch 
birgt dieses Standardverfahren der Alterseinstufung mariner Sedimenten im Arkti- 
schen Ozean aufgrund starker, lokaler SchmelzwassereinflÃ¼ss einige Probleme. 
Es mÃ¼sse daher zusÃ¤tzlic andere Datierungsmethoden angewendet werden 
:.B. Magnetostratigraphie, Radionuklide). Weiterhin mÃ¼sse die nicht-minerali- 
sehen Bestandteile der Sedimente wie organisches oder authigenes Material be- 
stimmt werden. Erst dann kann der terrigene Anteil der Sedimente sinnvoll bewertet 
werden. 

Diese Aufgabe soll innerhalb dieser Studie in drei Schritten geklÃ¤r werden. Nach- 
dem zunÃ¤chs die heute aktiven, arktischen Sedimentationsprozesse anhand von 
Untersuchungen an OberflÃ¤chensedimente ausgewÃ¤hlte Lieferregjonen und des 
Eurasischen Beckens beschrieben werden, soll anschlieÃŸen der Ubergang vom 
Letzten Glazialen Maximum (LGM; Ca. 18000 '%-Jahre (ka) vor heute) zum heuti- 
gen Interglazial an Sedimentkerndaten studiert und interpretiert werden. Zuletzt 
erfolgt eine Rekonstruktion der lÃ¤ngerfristige Entwicklungen des Arktischen 
Ozeans, insbesondere ein Vergleich vorhergehender Glazial-Interglazial-Wechsel 
mit dem letzten. 

1.2 Untersuchungsgebiet 

Der Schwerpunkt der bearbeiteten Proben liegt auf dem im Rahmen der internatio- 
nalen ARCTlC'91 (ARK-VIIIl3)-Expedition mit PFS"Polarstern" gewonnenem Sedi- 
mentmaterial (Abb. 1, PS21 58-221 3; FÃ¼ttere 1992). Neben den OberflÃ¤chenpro 
ben stehen dabei die Sedimente des westlichen Profils A-B zwischen Morris-Je- 
sup-Schwelle und Yermak Plateau im Vordergrund. Hier wurden 9 ungestÃ¶rt 
Kurzkerne (Miilticorer: 10-40 cm) und 2 lange Qstenjotkerne fÃ¼ die Untersuchun- 
gen ausgewÃ¤hl (PS2200-5: 698 cm und PS2212-3: 735 cm). 

Es zeigte sich jedoch, daÂ zusÃ¤tzlich Informationen aus den zirkumarktischen 
Liefergebieten, z.9. den sibirischen Schelfregionen, nÃ¶ti sind, um eindeutigere 
Aussagen Ã¼be den Transportweg einzelner Minerale machen zu kÃ¶nnen Dazu 



1 .Einleituna und Fraaestellung 

Bearbeitete Stationen 
ARK-VI I I/2&3 ARK-1x14 

Abb. 1: Karte des Eurasischen Beckens mit den bearbeiteten Beprobungspunkten 
der Expeditionen ARK-VIII/2&3 und ARK-1x14. 
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Abb. 2: Karte des Arktischen Ozeans mit den bearbeiteten Beprobungspunkten 
der Expeditionen ARK-VIII/2&3 und ARK-1x14. 

- 10-  
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dienten Proben der "Polarstern1'-Expedition ARCTIC'93 (ARK-1x14; Abb. 1, 2; Kerne 
PS24** ; FÃ¼ttere 1994). Es wurden auÃŸerde je ein langer Kern vom Kontinental- 
hang der Laptew-See und der Barents-See ausgewÃ¤hl (PS2474-3 KAL bzw. 
PS2445-4 KAL). Dazu kamen an Land gewonnene Proben und OberflÃ¤chenprobe 
der nordamerikanischen Arktis, Kernmaterial der T3-Eisinsel-Kampagne (Clark et 
al. 1980) sowie OberflÃ¤chenprobe der Kara-See (Abb. 2; Probensatz B. Winter, 
Univ. of Wisconsin-Madison). FÃ¼ die Beurteilung der Situation in der FramstraÃŸ 
und am Yermak Plateau erwies es sich als zweckdienlich, zusÃ¤tzlic zwei Kerne 
von der Polarsternexpedition ARK-VIIIl2 in die Arbeit miteinzubeziehen (PS21 22-1 
SL und PS2123-2 SL (Schwerejot); Abb. 1; Rachor 1992; Knies 1994). 

1.3 Bathymetrie und Ozeanographie 

Der Arktische Ozean ist nahezu vollkommen von Landmassen umgeben und hat 
nur wenige Verbindungen zu den Weltmeeren. Er zeichnet sich durch seine per- 
manente Eisbedeckung und die ausgedehnten und teilweise sehr flachen Schelf- 
gebiete aus. Sie kÃ¶nne sich in der Barents-, Kara-, Laptew-, Ostsibirischen und 
Chukchi-See bis zu 800 km vor der Skandinavischen und Sibirischen KÃ¼st aus- 
dehnen (Abb. 3). Im Westen begrenzen die Kanadischen und Amerikanischen 
Northern Territories" und die auch heute noch teilweise vergletscherten Gebiete 
des Kanadischen Arktischen Archipels und N-GrÃ¶nland den Arktischen Ozean. 
Die Schelfe sind hier wesentlich schmaler und vor den Queen Elizabeth und Banks 
Islands auÃŸergewÃ¶hnli tief (bis 650 m). Johnson et al. (1990) fÃ¼hre dies auf das 
Fehlen einer Eislast zurÃ¼ck 

Abb. 3: Die Meeresbecken und Schelfgebiete des Arktischen Ozeans (Tiefe in m; 
aus Schubert 1995 nach Gierloff-Emden 1982; Wollenburg 1993). 
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Der Arktische Ozean besitzt mit der sich seit Ca. 7,5 Ma Ã¶ffnende FramstraÃŸ nur 
eine Tiefenwasserverbindung zu den anderen Weltmeeren (vgl. Lawver et al. 
1990). Sie hat eine Schwellentiefe von ca. 2600 m (Johnson 1990), Ã¼be die ein 
intensiver Wassermassentausch zwischen Nordpolarmeer und Atlantischem Ozean 
stattfindet. Alle anderen Verbindungen zum Atlantik (Barents-See, NaresstraÃŸe 
oder zum Pazifik (BeringstraÃŸe erreichen maximale Wassertiefen von 250 m. Der 
Austausch von Tiefenwasser und damit die Ankopplung an die globale Ozeanzirku- 
lation (siehe Broecker & Peng 1992) ist also auf die FramstaÃŸ begrenzt. 

Morphologisch ist der Arktische Ozean durch drei nahezu parallel verlaufende RÃ¼k 
ken (AlphaIMendeleew-, Lomonosow- und Gakkel-RÃ¼cken in zwei Haupt- und vier 
Teilbecken untergliedert (Amerasisches Becken: Kanada- und Makarow- Becken, 
Eurasisches Becken: Amundsenl Fram- und Nansen-Becken; Abb. 3). Der aktive 
Gakkel-RÃ¼cke ist der nÃ¶rdlichst Teil des weltumspannenden mittelozeanischen 
RÃ¼ckensystem (Gakkel 1962). Die Spreizungsrate ist extrem gering und liegt zwi- 
schen 2 und 20 mm/Jahr (Johnson 1990; FÃ¼ttere 1992). Sie ist am geringsten vor 
Sibirien, wo der Gakkel-RÃ¼cke unter mÃ¤chtige Schelfsedimenten abtaucht, je- 
doch landeinwÃ¤rt im Schelfgebiet der Laptew-See weiterverfolgt werden kann 
(Vogt & Avery 1974; Fujita et al. 1990; Dolginow & Kropatschjow 1994). 

Einige Schwellen (2.B. Morris-Jesup- und Northwind-Schwelle) und Plateaus (z.B. 
Yermak und Chukchi Plateau) ragen mit Wassertiefen von weniger als 1000 m 
mehrere hundert Kilometer in die Becken hinein. Auch der Lomonosow-RÃ¼cke er- 
reicht stellenweise 1000 m Wassertiefe. Dagegen ragt der Gakkel-RÃ¼cke selten 
Ã¼be 1500 m Wassertiefe heraus, sein Rifttal kann bis zu 5300 m tief sein. Die Tief- 
seeebenen liegen zwischen 3800 m (Kanada-Becken) und 4300 m Wassertiefe 
(Amundsen-Becken). Im Vergleich ist das Amundsen-Becken tiefer als das Nansen- 
Becken (Perry et al, 1986; FÃ¼ttere 1992). 

Anderson et al. (1994) stellen die Ozeanographie im Arktischen Ozean unter Be- 
rÃ¼cksichtigun der bisherigen Literatur und der Ergebnisse der Expedition ARCTIC 
'91 vor (z.B. Ostenso 1966; Gordienko & Laktionov 1969; Aagaard et al. 1985; Aa- 
gaard & Carmack 1989; Carmack 1990 und weitere Zitate darin). Generell kann 
man drei gegeneinander stabil geschichtete Wassermassen unterscheiden: Das 
OberflÃ¤chenwasse (surface mixed layer oder polar mixed layer, SML), das Arkti- 
sche Zwischenwasser (arctic intermediate water mass oder Atlantic layer, AIW) und 
das Arktische Tiefenwasser (Arctic deep-water mass, ADW). 

Das Driftmuster der Eisbedeckung wird durch die atmosphÃ¤risch Zirkulation ge- 
prÃ¤gt Man nimmt an, daÂ die Bewegungsrichtung der Eisdrift im Arktischen Ozean 
auch die OberflÃ¤chenzirkulatio imSML wiedergibt (Anderson et al. 1994). Es do- 
minieren zwei Systeme (Abb. 4). Uber dem Amerasischen Becken dreht sich der 
Beaufort Wirbel im Uhrzeigersinn. In der zentralen Region des Lomonosow-RÃ¼k 
kens verbindet er sich mit dem nÃ¶rdliche Teil der Transpolar Drift, die sich vom 
Sibirischen Schelf in die westliche FramstaÃŸ erstreckt, um dort den kalten und 
niedrig salinen OstgrÃ¶nlandstro (EGC) zu speisen. Dieser transportiert Eis weit 
nach SÃ¼de entlang der GrÃ¶nlÃ¤ndisch KÃ¼ste 

Der Ausstrom aus dem Arktischen Ozean hat seinen Widerpart in der FramstaÃŸ mit 
dem Einstrom von warmen und salinen Atlantischen Wassermassen im Westspitz- 
bergenstrom (WSC), einem AuslÃ¤ufe des Golfstroml Norwegenstrom-Systems. Der 
Norwegenstrom spaltet sich nordwestlich Norwegens auf. Ein Teil verlÃ¤uf Ã¼be die 
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Abb. 4: a) Meereisdrift und OberflÃ¤chenwasserzirkulatio im Arktischen Ozean 
(grau -> Flachwassergebiete; aus: Dethleff 1995a nach Gordienko 1958; Gordienko 
& Laktionov 1969). b) NÃ¶rdlich FramstraÃŸ und Yermak Plateau mit Kernpositio- 
nen dieser Arbeit (voller Kreis; 0->Norw. Arbeitsgruppen; nach Manley et al. 1992). 

- 13-  
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Abb. 5: (a) Zwischen- und (b) Tiefenwasserzirkulation im Arktischen Ozean 
(NSDW-> Norwegen-See-Tiefenwasser; X-> vermutete Regionen, in denen dichte 
Schelfwasser in tiefere Wassermassen vordringen kÃ¶nnen o Einstrom aus dem 
Kanada-Becken ins Amundsen-Becken; Rudels et al. 1994; Jones et al. 1995). 

- 1 4 -  
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Barents-See, wird durch Meereisbildung und Austausch mit der AtmosphÃ¤r ver- 
Ã¤nder und tritt dann wahrscheinlich im Bereich des St.Anna-Troges in den Arkti- 
schen Ozean ein (Abb. 5; Aagard & Carmack 1994; Pfirman et al. 1994; Rudels et 
al. 1994; Steele et al. 1995; Schauer et al. 1997). Die Atlantischen Wassermassen 
werden entlang der Skandinavischen KÃ¼ste vorbei an der Halbinsel Kola Richtung 
Nowaja Semlja transportiert, an deren KÃ¼ste sie dann nach Norden gelenkt wer- 
den. Das Atlantikwasser wird von gering salinem FluÃŸwasser das in groÃŸe Men- 
gen von Ob und Jenissej in die sÃ¼dlich Kara-See geschÃ¼tte wird, Ãœberschichte 
und verÃ¤ndert Dieses FluÃŸwasser unterlagert von Atlantischem Wasser, gelangt 
von dort unter stÃ¤ndige AbkÃ¼hlun und ErhÃ¶hun der SalinitÃ¤ zum St.Anna- und 
Voronin-Trog (Johnson & Milliman 1967, Andrew & Krawitz 1974; Schauer et al. 
1997). Der andere Teil der Atlantischen Wassermassen flieÃŸ als WSC entlang des 
westlichen Barents-See-Hanges Richtung Svalbard, spaltet sich am Yermak Pla- 
teau in zwei Zweige auf und sinkt nÃ¶rdlic Svalbard aufgrund der grÃ¶ÃŸer Dichte 
des hÃ¶he salinen Wassers unter das SML ab. 

Das SML ist durch eine geringe SalinitÃ¤ und Temperaturen nahe dem Gefrierpunkt 
(ca. -1,7OC) gekennzeichnet. Seine MÃ¤chtigkei betrÃ¤g 10 bis 50 m (Morris-Jesup- 
Schwelle). Die SalinitÃ¤ nimmt kontinuierlich zum Makarow-Becken hin ab. WÃ¤h 
rend in der FramstraÃŸ etwas mehr als 33 %o gemessen werden, erreicht das SML 
Ã¼be dem Makarov Becken nur noch 31,5 %o. Zum Amerasischen Becken hin nimmt 
die SalinitÃ¤ weiter ab (Gorshkov 1983). Dies ergibt sich durch die unterschiedliche 
Herkunft des SML. Anderson et al. (1994) unterscheiden zwei Regionen des SML 
Ã¼be dem Eurasischen Becken aufgrund diverser chemischer Parameter 
(GesamtalkalinitÃ¤t gelÃ¶ste Silikat und Karbonat). Der nÃ¶rdlich Teil der Transpo- 
lar Drift mit einer SalinitÃ¤ von 31,5-32,5 Â¡/o wird hauptsÃ¤chlic von FluÃŸwasse der 
sibirischen Region gespeist. In allen sibirischen Schelfregionen wird das OberflÃ¤ 
chenwasser durch den starken Einstrom von FluÃŸwasse modifiziert (Pechora, Ob, 
Jenissej, Khatanga, Lena, Yana, Indigira, Kolyma, MacKenzie; vgl. Aagaard & Car- 
mack 1989). Der sÃ¼dlich Teil mit einer SalinitÃ¤ von 32,5-33,5 %o erhÃ¤l einen Zu- 
fluÃ von OberflÃ¤chenwÃ¤sse aus der GrÃ¶nland-See der FramstraÃŸ und der Ba- 
rents-See. Durch Prozesse an der Eiskante, wo z.B. AlgenblÃ¼te den NÃ¤hrstoffge 
halt drastisch verringern, und durch den Austausch mit der AtmosphÃ¤r wird auch 
dieser verÃ¤ndert Dazu kommt die Bildung von Meereis. Dennoch kann diese Kom- 
ponente des SML bis 84-85O N Ã¼be dem Eurasischen Becken verfolgt werden. 

Das Arktische Zwischenwasser (AIW) wird von Anderson et al. (1994) in 3 Wasser- 
massen untergliedert. Die obere Halokline von 50- 200 m, die untere Halokline von 
200-600 m und die Atlantische Wassermasse (ca. 600-1700 m Wassertiefe). HÃ¶ 
here SalinitÃ¤ und ein NÃ¤hrstoffmaximu zeichnen die WÃ¤sse der oberen 
Halokline aus, deren StrÃ¶mungsrichtunge Ã¤hnlic dem SML sind (Abb. 4). 

Das gemessene NÃ¤hrstoffmaximu deutet auf den Ursprung dieser Wassermasse 
aus dem durch die BeringstraÃŸ einstrÃ¶mende Pazifikwasser hin. HÃ¶her Silikat- 
gehalte zeichnen den EinfluÃ von OberflÃ¤chenwasse aus dem Kanada-Becken in 
der oberen Halokline an der Morris-Jesup-Schwelle aus. Dieser Einstrom scheint 
verÃ¤nderlic zu sein, da dessen nordwÃ¤rtig Ausdehnung zum Alpha-RÃ¼cke hin in 
den letzten Jahrzehnten unterschiedlich war. 

Die Wassermassen der unteren Halokline werden durch hÃ¶her Temperaturen 
>OeC und ein Nitrat-Minimum charakterisiert. FÃ¼ sie wird ein StrÃ¶mungsmuste ent- 
gegen dem Uhrzeigersinn im Eurasischen Becken beschrieben (Abb. 5). Die Quell- 
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region dieser Wassermasse soll ein Tiefenwasserausstrom aus der Kara-See 
durch den verschiedene TrÃ¶g der Barents- und Kara-See sein (Pfirman et al. 
1994; Rudels et al. 1994; Schauer et al. 1997). Auf der Basis von sedimentologi- 
sehen und ozeanographischen Daten wird ein solcher Bodenausstrom von Andrew 
& Kravitz (1974) fÃ¼ den St.Anna-Trog gefordert. Dieser Bodenstrom wÃ¼rd auf- 
grund der Corioliskraft am Ã¶stliche Rand des St.Anna-Trogs verlaufen. 

Das Wasser der Atlantischen Wassermasse stammt hauptsÃ¤chlic aus abgesun- 
kenem Wasser des WSC, ist dementsprechend warm und hat eine hohe SalinitÃ¤ 
(nahe 35 %o). Es zirkuliert gegen den Uhrzeigersinn entlang des Kontinentalhangs 
von Barents-, Kara- und Laptew-See und flieÃŸ Relief-gesteuert in zwei RÃ¼ckstrÃ 
men Richtung FramstraÃŸe Da der Lomonosow-RÃ¼cke eine Barriere mit ungefÃ¤h 
1000-1500 m Wassertiefe darstellt, kann nur der obere Teil dieser Wassermasse 
auch in das Amerasische Becken eindringen (Abb. 5; siehe Rudels et al. 1994; Jo- 
nes et al. 1995 fÃ¼ Details). An der Morris-Jesup-Schwelle lÃ¤Ã sich der RÃ¼ckflu 
des Atlantischen Wassers, im Kanada-Becken modifiziert, in das Eurasische Bek- 
ken entlang des Kontinentalhangs verfolgen (Abb. 5). In der engen FramstraÃŸ ge- 
bÃ¼ndelt bilden diese Wassermassen den tieferen Teil des EGC und Zwischenwas- 
ser in der Norwegen-GrÃ¶nland-See 

Das Arktische Tiefenwasser (ADW) im Eurasischen Becken zeichnet sich durch 
eine konstante Temperatur (ca. -0,94OC) und zur Tiefe ansteigende SalinitÃ¤ aus. 
Nach Aagaard et al. (1985) lassen sich die Tiefenwasser im Eurasischen und Ame- 
rasischen Becken gut unterscheiden. Letzteres ist wÃ¤rme und saliner. WÃ¤hren 
das Eurasische Becken einen Zustrom von Tiefenwasser aus der GrÃ¶nland-Se 
Ã¼be die FramstraÃŸ erhÃ¤lt ist das Amerasische Becken durch dem Lomonosow- 
RÃ¼cke von der globalen Tiefenwasserzirkulation getrennt (Abb. 5). Anderson et al. 
(1994) beschreiben diesen Zustrom allerdings als eher schwach und haben ihn 
unterhalb von 2000 m am Yermak Plateau identifiziert. FÃ¼ sie erfolgt die Ventilation 
des ADWs hauptsÃ¤chlic Ã¼be den Zustrom von SchelfwÃ¤sser (vgl. "z in Abb. 5). 
Ein wichtiger ProzeÃ dabei ist die extreme AbkÃ¼hlun der WassersÃ¤ul wÃ¤hren 
der Herbst- und WinterstÃ¼rme Bei der Meereisbildung erhÃ¶h sich die SalinitÃ¤ des 
restlichen Wassers ("brine formation"). Das hoch-saline, kalte Wasser sinkt ab und 
kann als sehr dichte Wassermasse entlang der ErosionskanÃ¤l am Kontinental- 
hang in die tieferen Wassermassen einflieÃŸen Aufgrund seiner Dichte sinkt es 
dann bis ins ADW ab (Aagard & Carmack 1994). Schauer et al. (1997) konnte die- 
sen ProzeÃ im Nansen-Becken allerdings nur bis in das AIW verfolgen. In dieser 
Form wird auch im gut geschichteten Arktischen Ozean eine Konvektion angetrie- 
ben. Solche "Salzlaugen" kÃ¶nne zur KarbonatlÃ¶sun am Kontinentalhang beitra- 
gen (Steinsund & Hald 1994). 

MacDonald et al. (1 993) und Aagaard & Carmack (1994) stellen auf der Basis von 
C^-Messungen fest, daÂ das Tiefenwasser im Amerasischen Becken vor Ca. 500 
Jahren das letzte Mal aufgefrischt wurde. Dies kann mÃ¶glicherweis auf eine grÃ¶ 
ÃŸer Ausdehnung offenen Wassers in den Schelfgebieten wÃ¤hren des Sommers 
zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, die unter anderem durch die Ansiedlung der sogenannten 
Thule Kultur, einer WalfÃ¤ngergesellschaft belegt zu sein scheint (siehe Aagaard & 
Carmack 1994 fÃ¼ weitere Literatur). Vor 500 Jahren, zu Beginn der kleinen Eiszeit, 
die in Europa strenge Winter und wesentlich schlechtere Ernten brachte, war diese 
Kultur gezwungen, den Walfang einzustellen und Robben zu jagen. MÃ¶glicher 
weise hat sich die Eisbedeckung ganzjÃ¤hri ausgedehnt, und sich damit die Pro- 
duktion von hochsalinarem Wasser aus der Neueisbildung verringert. Frisches 
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Wasser konnte nicht mehr dem Tiefenwasser im Amerasischen Becken zugefÃ¼hr 
werden. An der Morris-Jesup-Schwelle ist ein RÃ¼ckflu von ADW aus dem Amera- 
sischen Becken nachweisbar (Abb. 5). Dieser Strom verbindet sich dann mit dem 
Tiefenwasser aus dem Eurasischen Becken und flieÃŸ durch die FramstraÃŸ ab, wo 
es an der Bildung von Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch Tiefenwasser beteiligt ist. Somit 
kommt dem Arktischen Ozean nicht nur ein EinfluÃ auf die OberflÃ¤chenstrÃ¶mu im 
Atlantischen Ozean sondern auch auf die Tiefenwasserbildung zu, einem ProzeÃŸ 
der heute als entscheidendes Glied in der Klimaentwicklung wÃ¤hren der letzten 
Glazial/Interglazial-Zyklen angesehen wird (Broecker & Peng 1992; Aagaard & Car- 
mack 1994). 

1.4 Sedimentationsprozesse 

Abbildung 6 faÃŸ die Faktoren zusammen, die die Sedimentation im Arktischen 
Ozean beeinflussen kÃ¶nnen ZusÃ¤tzlic zu den in allen Ozeanen bekannten Trans- 
port- und Sedimentationsmechanismen wie OberflÃ¤chen und BodenstrÃ¶mungen 
gravitativer Hangabwartstransport am Kontinentalhang und in der Tiefsee, 
Schelfsedimentation (2.B. FluÃŸeintrag) Staubpartikeleintrag durch die Luft, sowie 
biologische Produktion im OberflÃ¤chenwasse und am Boden, besitzen eistrans- 
portierte Sedimente einen maÃŸgebliche Anteil an der Sedimentation im Arkti- 
schen Ozean. Das sogenannte IRD ("ice rafted debris") wird von zwei sehr unter- 
schiedlichen Prozessen in die Sedimente eingebracht (Abb. 6, 7, 9). WÃ¤hren IRD 
im engeren Sinne das von Eisbergen transportierte Grobmaterial ist, das man im 
Sediment als sogenannte "dropstones" wiederfindet (Molnia 1972; Hebbeln, 1991 ; 
Spielhagen 1991; Kubisch 1992), befÃ¶rder Meereis meist feinkÃ¶rnigere Sediment 
( ~ 6 3  um), das in flachen Schelfregionen aufgenommen wird. In dieser Arbeit wird 
der Begriff IRD weitestgehend fÃ¼ das grobkÃ¶rnige eisbergtransportierte Material 
verwendet. 

Ã„olische Sedimenteintrag 

1 Sonneneinstrahlung 

\ Sedimentlast vo- 

Liefer ebiets- 
FluÃŸeintra geaogie 1 

NÃ¤hrstoffzufuh /.Ã‘̂ Ĵ 

KontinentalrÃ¤nde 

Abb. 6: Schematische Zusammenstellung der Faktoren, die EinfluÃ auf die Sedi- 
mentation im Arktischen Ozean besitzen (Stein & Korolev 1994). 

- 17-  



1. Einleitunu und Fraaestellung 

Friedjof Nansen (1 897) berichtete schon 1897 von der Sedimentlast im Meereis 
Ã¼be dem Eurasischen Becken. Nachdem die Mechanismen bereits fÃ¼ die Beaufort 
See beschrieben wurden (z.B.: Reimnitz & Barnes 1974), ist der ProzeÃ der Sedi- 
mentaufnahme ins Meereis in den letzten Jahren auch in den Sibirischen Schelf- 
regionen nachgewiesen worden (Wollenburg, 1993; Dethleff et al. 1993; NÃ¼rnber 
et al. 1994; Dethleff 1995a,b). 

1.4.1 Gletschereis und Eisberge 

Heute sind N-GrÃ¶nland Ellesmere Island, Sewernaja Semlja, Franz-Josef-Land 
und Svalbard vergletschert. Insbesondere die Gletscher des Kanadischen Arkti- 
schen Archipels setzten noch Eisberge in den Arktischen Ozean frei (Abb. 8), wo 
sie durch Umkippen und Abschmelzen teilweise sehr grobes IRD wÃ¤hren ihrer 
gesamten Wanderung mit dem Beaufort-Wirbel und der Transpolar Drift abladen 
(Clark & Hanson 1983; Jackson et al. 1985; Darby et al. 1989; FÃ¼ttere 1992). Dabei 
hÃ¤ng die KorngrÃ¶Ã des transportierten Materials direkt von der Region ab, in der 
der Gletscher wirkt. In Gebieten hohen Reliefs (z.B. N-Gronland, Spitzbergen) ero- 
dieren die Gletscher anstehendes Gestein, das je nach Verfestigung in BlÃ¶ck oder 
einzelne KÃ¶rne zerfallen kann. So berichtet Hodgson (1991) von sehr unter- 
schiedlicher Erosion im Kanadischen Arktischen Archipel, einem potentiellen Lie- 
fergebiet bei grÃ¶ÃŸer Eisbedeckung wÃ¤hren des Glazials (vgl. Kap. 4). In flachen 
Gebieten wie den Sibirischen Schelfregionen oder der Barents-See kann ein Glet- 
scher, der zum Beispiel vom angrenzenden gebirgigen Festland vorstoÃŸt nur die 
bereits vorhandenen, vorsortierten, unverfestigten Sedimente aufarbeiten. Das 
Verhalten der Gletscher ist direkt an das regionale Klima und die daraus folgende 
Menge an Niederschlag sowie den Zustand des Untergrunds gebunden (2.B. 
Permafrost oder hoher WÃ¤rmeflu aus der Erdkruste). Die Freisetzung von Eisber- 
gen in die offene See hÃ¤ng auÃŸerde von der NÃ¤h der Gletscherfront zum offe- 
nen Ozean ab (Abb. 7, 8). Heute werden viele der freigesetzten Eisberge in den 
Fjorden festgehalten (z.B. Svendsen et al. 1992; Marienfeld 1992; Hubberten 1995; 
Dowdeswell et al. 1995). 

aeoiian transport by 
katabatic winds \ 

meltwater outwash deposition 

Abb. 7: Sedimentaufnahme durch Gletschereis (aus: Hambrey 1994) 
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Unter glazialen Bedingungen kÃ¶nne zusÃ¤tzlic zu den in Abbildung 8 bezeichne- 
ten Eisbergliefergebieten weitere Regionen wie das Kanadische Arktische Archipel 
westlich Ellesmere Island, Svalbard und die Barents-See verstÃ¤rk Eisberge liefern. 

1.4.2 Meereis 

Das Meereis bedeckt in seiner grÃ¶ÃŸt Ausdehnung eine FlÃ¤ch von ca 14 * 106 
km2, die sich wÃ¤hren des Sommers ungefÃ¤h halbiert und die inneren Schelfre- 
gionen freigibt (Abb. 8; Gierloff-Emden 1982; Maykut 1985; Spindler 1990). Das im 
Beaufort Wirbel zirkulierende Meereis ist Ã¤lte (bis zu 16 Jahren) und dicker (3  bis 
>6 m) als das Meereis der Transpolar Drift (1-5 Jahre; 1-5 m; Koch 1945; Colony & 
Thorndike 1985; Spindler 1990; Rigor 1992). Bei Driftgeschwindigkeiten von 5-7 
km/ Tag braucht das Meereis der Transpolar Drift von seinen Entstehungsgebieten 
auf dem Sibirischen Schelfen bis zum Ausstrom aus dem Arktischen Ozean in der 
FramstraÃŸ 1-4 Jahre (Colony & Thorndike 1985; Rigor 1992; Pfirman et al. einge- 
reicht), wo jÃ¤hrlic ca. 10 % des Meereises den Arktischen Ozean mit dem OstgrÃ¶n 
landstrom verlassen. 

Innerhalb der Transpolar Drift kÃ¶nne aufgrund von Driftbeobachtungen (Boyen, 
bemannte Eisinsel, Satelliten) und Meereiszusammensetzung drei TeilstrÃ¶m defi- 
nert werden (Abb. 4, 8; Gordienko & Laktionov 1969; Colony & Thorndike 1985; 
NÃ¼rnber et al. 1994; Pfirman et al. eingereicht). Der Sibirische Zweig ist der sÃ¼d 
lichste und wird aus den Kara- und Laptew-See-Schelfregionen gespeist. Der Zen- 
trale Teil ist der Hauptstrom der Transpolar Drift und besteht zu groÃŸe Teilen aus 
Meereis der Ostsibirischen- und Chukchi-See (Pfirman et al. 1990). Der Polare 
Zweig transportiert Material aus dem Beaufort-Wirbel Ã¼be den Nordpol hinweg 
Richtung westliche FramstraÃŸe Der Beaufort-Wirbel und die Transpolar Drift flieÃŸe 
Ã¼be dem Lomonosow-RÃ¼cke sÃ¼dÃ¶stli des Nordpols zusammen. Die unter- 
schiedlichen StrÃ¶mungsrichtunge und -geschwindigkeiten beanspruchen die ge- 
ringmÃ¤chtig Meereisdecke und fÃ¶rder offene Wasserbereiche aber auch PreÃŸeis 
rÃ¼ckenbildung Die Dynamik der Eisdrift (mit bis zu 25 km/Tag in der Verengung der 
FramstraÃŸe ermÃ¶glich offene WasserflÃ¤che innerhalb der permanenten Eisbe- 
deckung selbst wÃ¤hren des Winters (ca. 0,5 '10 gegenÃ¼be 10-20 % im Sommer; 
Maykut 1985). 

Die Bewegung und Entstehung des Meereises steht in direkter Verbindung mit dem 
Klima der Nordpolarregion. So erzeugt z.B. ein stabiles Hochdruckgebiet Ã¼be dem 
Amerasischen Becken die gleichmÃ¤ÃŸi Bewegung im Uhrzeigersinn des Beaufort 
Wirbels (Sudgen 1982; Wadhams 1983). FÃ¼ die massive Neubildung von Meereis 
sind heute hauptsÃ¤chlic lÃ¤ngerfristi offene WasserflÃ¤che verantwortlich (2.B. 
Polynias, Abb. 9; Reimnitz et al. 1994; Dethleff 1995a und Zitate darin). Bei der 
Neueisbildung wird in den flachen Schelfregionen der Arktis vorwiegend feinkÃ¶rni 
ges Sediment aufgenommen (Abb. 4, 9). Die Sedimentaufnahme erfolgt dabei 
durch Ein- und Anfrieren von Sedimentpartikeln und Sediment unter speziellen 
Witterungsbedingungen vorrangig wÃ¤hren der HerbststÃ¼rm (siehe Reimnitz et al. 
1994; Dethleff 1995a; vgl. Abb. 9). Auch hier spielt das Klima mit dem wiederholten 
Auftreten von konstanten, ablandigen Winden eine entscheidende Rolle. Das im 
Eis eingeschlossene Sediment kann unmittelbar die Albedo beeinflussen, die von 
besonderer Bedeutung fÃ¼ den WÃ¤rmehaushal der NÃ¶rdliche HemisphÃ¤r ist 
(Abb. 6). Wird die Albedo des Meereises durch den Sedimentgehalt stark herabge- 
setzt, fÃ¶rder dies u.a. das frÃ¼h Abtauen des Eises. Nansens Expedition nutzte die- 
sen Effekt, um die "Fram" 1896 aus dem Eis freizubekommen, indem eine Sand- 
Spur vom Schiff zur nahen-Eiskante gelegt wurde (Nansen 1897). 
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PACIFIC OCEAN 

0 500krn 
U 

Perenmal sea ice + Cornrnon iceberg tracks Â Major icebergs sources 

p̂ Ã‘: Mean rnaxirnum Winter Approxirnate maxirnurn 
extent of sea ice extent of icebergs 

0 Minor icebergs sources 

\. Main directions of ice drift 

Abb. 8: Verteilung von Meereis im Arktischen Ozean mit mittlerer Winter- (grÃ¶be 
gepunktet) und Sommerausdehnung (feiner gepunktet; "perennial sea ice"). Die 
derzeitigen Haupt- (gefÃ¼llte Kreis) und untergeordneten Herkunftsgebiete der Eis- 
berge (offener Kreis) und deren Ã¼blich Driftrichtungen (fette Pfeile) werden darge- 
stellt. Das Driftmuster des Meereises irn Arktischen Ozean (dÃ¼nn Pfeile) wurde 
durch Beobachtungen wie die Drift der Fram 1893-96 (Nansen 1897) oder der vom 
Ellesmere-Eisschelf abgebrochenen Eisinsel Fletcher T3 (Clark et al. 1980) erkannt 
(aus: Sudgen 1982 nach John & Sugden 1975). 
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Abb. 9: Modellhafte Darstellung der Prozesse zur Bildung von Meereis und Sedi- 
mentaufnahme innerhalb eines Jahresgangs in der Laptew-See: A) Sommer, 
B) Herbst, C) FrÃ¼hwinte 0kt.-Dez., D) Winter Jan.-Mai (aus: Dethleff 1995a). 



1. Einleitung und Fragestellung 

Die relativ geringe MÃ¤chtigkei bei gleichzeitig groÃŸe Ausdehnung des Arktischen 
Meereises macht es zu einem sehr sensiblen System in Bezug auf KlimaÃ¤nderun 
gen. VerÃ¤nderunge der Albedo des Eises und des StrÃ¶mungsmuster kÃ¶nne zu 
wesentlichen VerÃ¤nderunge in der Verteilung der offenen WasserflÃ¤che im  Arkti- 
schen Ozean fÃ¼hren Dies kÃ¶nnt einen grÃ¶ÃŸer Austausch zwischen der Atmo- 
sphÃ¤r und dem Arktischen Ozean ermÃ¶gliche und Ã¼be positive RÃ¼ckkopplungs 
Prozesse zu einer kontinuierlichen ErwÃ¤rmun der Arktis fÃ¼hren 

Der umgekehrte RÃ¼ckkopplungsproze war vermutlich fÃ¼ die AbkÃ¼hlun des Arkti- 
schen Ozeans bis zu einer kontinuierlichen Meereisbedeckung verantwortlich. Die- 
ser Zustand besteht seit mindestens 700.000 Jahren. FÃ¼ das Einsetzen der Eisbe- 
deckung werden Alter zwischen 1,8 und 5 Ma. Jahren angegeben; 2,5 Ma. Jahre 
werden als ungefÃ¤hre Alter fÃ¼ das Einsetzen ausgedehnter, glazialer Bedingun- 
gen in der NordhemisphÃ¤r angenommen (Clark 1982, 1990; Shackleton et al. 
1984; Clark et al. 1990; Myhre et al. 1995 und Zitate darin). 

1.5 Bisherige Untersuchungen der Mineralogie arktischer Sedimente 

Mineralogische Untersuchungen wurden fÃ¼ den Arktischen Ozean bisher nur im 
begrenzten MaÃŸ durchgefÃ¼hrt Dabei dient weitestgehend die Tonmineralogie zur 
palÃ¤ozeanographische Rekonstruktion. Im zentralen Amerasischen Becken wird 
sie in den meisten verÃ¶ffentlichte Untersuchungen behandelt (Darby 1975; Naidu 
et al. 1975; Clark et al. 1980; Naidu & Mowatt 1983; Dalrymple & Maass 1987; 
Darby et al. 1989 und darin zitierte Literatur). Diese Arbeiten gehen von einer sehr 
gleichfÃ¶rmige Sedimentation der Tonminerale im Amerasischen Becken Ã¼be 
lange ZeitrÃ¤um aus (nahezu das gesamte QuartÃ¤r) Einzig die Nichttonminerale in 
der Tonfraktion, insbesondere die Karbonatminerale, kÃ¶nne weitergehende Er- 
kenntnisse erbringen (Dalrymple & Maass 1987; Darby et al. 1989). In der Bering- 
und Chukchi-See kÃ¶nne die heutigen StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis anhand der Tonmi- 
neralogie nachvollzogen werden (Naidu & Mowatt 1983). 

Untersuchungen der Tonmineralogie in den Sibirischen und Nordamerikanischen 
Schelfregionen deuten groÃŸ Unterschiede zwischen den einzelnen Schelfgebie- 
ten an (z.B. Silverberg 1972; Darby 1975; Naidu et al. 1975; Naidu & Mowatt 1983; 
Darby et al. 1989; Wahsner & Shelekova 1994; Wahsner 1995; NÃ¼rnber et GI. 
1995a; Mosler et al. 1996; Wahsner et al. 1996). Das Potential fÃ¼ eine stark differie- 
rende Tonmineralsedimentation im Eurasischen Becken ist vorhanden (Stein et al. 
1994b; Wahsner et al. in Vorb.), und wird von Letzig (1995) zu einer ersten Rekon- 
struktion des Wechsels vom letzten Glazial zum derzeitigen Interglazial genutzt. 
DarÃ¼be hinaus konnte Dethleff (1995a) durch eine Kombination von (Silt-) Korn- 
grcÃŸenparameter und Tonmineralogie den EinfluÃ verschiedener Sedimentein- 
tragsmechanismen auf die Zusammensetzung der in der Kara- und Laptew-See 
eingebundenen Meereissedimente bestimmen. Die Mineralogie von Meereissedi- 
menten des Arktischen Ozeans (Schwerpunkt Tonmineralogie), der FramstraÃŸ 
und eurasischer Schelfgebiete war auch Teil der Arbeiten von Wollenburg (1 993). 

Schwermineralanalysen sind fÃ¼ einige Schelfregionen und wenige Sediment- 
kerne im Amerasischen Becken verfÃ¼gba (z.B. Silverberg 1972; Darby et al. 1989; 
Bischof et al. 1996). In drei Sedimentkernen vom Alpha-RÃ¼cke bleibt auch die 
Schwermineralvergesellschaftung Ã¼be die letzten 2,5 Ma sehr konstant (Darby et 
al. 1989). Derzeit werden jedoch neue Untersuchungen in Lieferregionen und an 
Sedimentkernen des Arktischen Ozeans durchgefÃ¼hr (2.B. Behrends et al. 1995, 
1996; Darby & Bischof 1995, 1996) Sie zeigen, daÂ ein weitreichendes Potential 





2. Material und Methoden 

2.1 Bearbeitung des Probenmaterials 

Im FluÃŸdiagram werden die in dieser Arbeit angewendeten Arbeitsschritte darge- 
stellt (Abb. 10). Eine erste Beprobung in der angegebenen Probendichte und die 
Beschreibung der Kerne der Multicorer, GroÃŸkastengreife und Kastenlote fand be- 
reits wÃ¤hren der Ausfahrt ARK-VIIIl3 (ARCTIC'91) statt (Tab. 1; Kernbeschrei-bun- 
gen im Anhang; Stein 1991 b; FÃ¼ttere 1992). Die weitere Beprobung der Kasten- 
greifer, zusÃ¤tzliche langer Kerne des Ã¶stliche Profils und der Arktisausfahrt ARK- 
1x14 (ARCTIC'93; siehe Abb. 1; Tab. 1) sowie eine teilweise notwendige, engere 

Gesamtprobe 1 

Abb. 10: FluÃŸdiagram der angewandten Arbeitsschritte. 
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Beprobung der ARK-VIIIl3 (ARCTIC'91)-Kastenlote fanden im Labor des Alfred-We- 
gener-Instituts statt. Das Offnen, die Beschreibung und standardmÃ¤ÃŸi Beprobung 
von Sedimentkernen wird von mehreren Autoren ausgiebig beschrieben (2.B. 
Grobe 1986; Melles 1991 ; Weber 1992; Wollenburg 1993). Es wurden jeweils eine 
Probe fÃ¼ die KorngrÃ¶ÃŸenanaly und Tonmineralogie sowie die Gesamtprobe fÃ¼ 
Elementaranalysen und Gesamtmineralogie aus demselben Horizont entnommen. 
Letztere wurde gefriergetrocknet und danach aufgemahlen (5-10 min KugelmÃ¼hle) 

Die Proben, die wÃ¤hren des Aufenthaltes bei Prof. Dr. D.L. Clark in Madison, Wi, 
USA, zur VerfÃ¼gun standen (Abb. 2), lagen in sehr unterschiedlicher KorngrÃ¶Ã 
vor (Probensatz Dr. B. Winter, siehe Anhang). Sie wurden aufgemahlen, homoge- 
nisiert und wie die Ã¼brige Gesamtmineralogieproben behandelt. 

Tab. 1: Position und Wassertiefe der bearbeiteten Sedimentkerne (OberflÃ¤chen 
proben siehe Anhang; Weitere Informationen bei a= Knies 1994, b= FÃ¼ttere 1992, 
C= Frederichs 1995, d= Schubert 1995, e= Bergmann 1996, f= Spielhagen et al. 
eingereicht; g= N~rgaard-Pedersen 1996; h= Cronin et al. 1994; i= Nowaczyk et al. 
1994, j= FÃ¼ttere 1994; k= NÃ¼rnber et al. 1995b). 

Im Folgenden werden die angewendeten und bereits im Alfred-Wegener-Institut 
gÃ¤ngige Analysemethoden kurz beschrieben, wÃ¤hren auf die Darstellung der 
darÃ¼be hinaus gehenden und teilweise neuen Untersuchungen der Sedimentmi- 
neralogie als Hauptmethodik dieser Arbeit besonders eingegangen wird. 

2.2 KorngroÃŸenanalys 

Die gefriergetrocknete Probe zur KorngrÃ¶ÃŸenanaly wurde mit 5 % H202 versetzt, 
um die organischen Bestandteile unter Schonung des anderen Materials zu entfer- 
nen und ein Verkleben der Probe beim NaÃŸsiebe zu verhindern. Beim Abtrennen 
der Grobfraktion (Kies: >2000 pm und Sand: 2000-63 pm) wurde die Feinfraktion 
aufgefangen und zur Trennung in Silt- (2-63 pm) und Tonfraktion (c2 pm) nach der 
Atterberg-Methode weitergeleitet (Atterberg 1912; MÃ¼lle 1967). 

Die KorngrÃ¶ÃŸenanaly bietet verschiedene Fehlerquellen. Beim Sieben kÃ¶nne 
Siebverluste, Kornabrieb, unterschiedliche Siebdauer und von der Norm abwei- 
chende Siebmaschenweiten das Ergebnis beeintrÃ¤chtigen FÃ¼ die Atterbergme- 
thode sollte die richtige Wahl des Dispergierungsmittels im Absinkzylinder zwar zu 
einer homogenen Verteilung der Partikel fÃ¼hren aber keine chemische VerÃ¤nde 
rung der einzelnen Mineralphasen erzeugen. MÃ¼lle (1 967) gibt zum Beispiel bei 
der Verwendung von schwacher HCI einen mÃ¶gliche Materialverlust von 1-4 O/o 
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an. Karbonate kÃ¶nne in diesem Fall angelÃ¶s und Chlorit mÃ¶glicherweis verÃ¤n 
dert werden. Aus diesem Grund wurde im Rahmen dieser Arbeit eine 1 %ige Natri- 
umpolyphosphat-LÃ¶sun und fÃ¼ besonders Karbonat-haltige Proben eine 0,25 
%oige NH3-LÃ¶sun als Dispersionsmittel verwendet (Petschick et al. 1996). Klimati- 
sierte RÃ¤um sorgen fÃ¼ konstante Temperatur- und Luftfeuchtigkeitsbedingungen, 
die fÃ¼ eine gleichmÃ¤ÃŸi Absinkgeschwindigkeit notwendig sind. Trotz des auf- 
wendigen Trennungsverfahrens muÃ mit dem Verbleib von Tonpartikeln in der Silt- 
fraktion, die 2-9 Gew.% der Siltfraktion ausmachen kÃ¶nnen gerechnet werden (z.B. 
Melles 1991 ; Weber 1992; Wollenburg 1993). Es wird vermutet, daÂ sie grÃ¶ÃŸe 
Aggregate bilden, die selbst durch kurzfristige Ultraschallbehandlung der Disper- 
sion nicht gesprengt werden kÃ¶nne und somit in der Siltfraktion verbleiben. Eine 
vollstÃ¤ndig Abtrennung dieses Materials wÃ¼rd die zwei- bis dreifache Zeit in An- 
spruch nehmen (Grobe 1986). FÃ¼ die Darstellung der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu muÃ 
bedacht werden, daÂ ein Vergleich von Sieb- und Sedimentationsverfahren im 
Ubergangsbereich zwischen Sand und Silt zu Fehlern fÃ¼hre kann (Folk 1962). Bei 
KorngrÃ¶ÃŸenanlys an Proben aus der inneren Laptew-See stellte Lindemann 
(1 994) besonders groÃŸ Gewichtsverluste fÃ¼ Proben mit groÃŸe Feinfraktions- und 
organischen Kohlenstoffanteil fest (H202!). Alle KorngrÃ¶ÃŸenfraktion werden nach 
dem mÃ¶glichs zerstÃ¶rungsfreie Trocknen bei geringen Temperaturen (40-50Â°C 
gewogen und danach weitergehenden Untersuchungen zugefÃ¼hrt Die KorngrÃ¶ 
ÃŸenanalys wird mit der Darstellung der Ergebnisse in Gewichtsprozent (Gew.%) 
abgeschlossen. 

2.3 Grobkornzahlung 

Als ein schnell erfaÃŸbare Parameter fÃ¼ den Eintrag von Eisberg-transportiertem 
Material wurde die Grobfraktion > 2 mm nach der Methode von Grobe (1986, 1987) 
gezÃ¤hlt HierfÃ¼ wurden die an Bord produzierten Radiographien verwendet und die 
Anzahl der KÃ¶rne pro 1 cm-Abschnitt in den max. 25*10*1 cm groÃŸe Kernschei- 
ben bestimmt. Die Radiographien vermitteln darÃ¼berhinau Informationen Ã¼be die 
LagerungsverhÃ¤ltniss im Sediment (2.B. Feinlamination, WÃ¼hlgÃ¤n etc.). 

2.4 Stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenmessungen 

Zur stratigraphischen Einstufung der Sedimentkerne nach Martinson et al. (1987) 
und Imbrie et al. (1984) wurden hauptsÃ¤chlic die stabilen Sauerstoff- und Kohlen- 
stoffisotopenverhÃ¤ltniss 5180 und 81% der Foraminifere Neogloboquadrina pa- 
chyderma (sin.) benutzt. BenÃ¶tig werden mindestens 5 bis 10 besser 20 bis 30 Fo- 
raminiferengehÃ¤us aus der KorngrÃ¶ÃŸenklas 125-250 Pm. So wird die Ver- 
gleichbarkeit mit anderen Arbeiten in polaren Gebieten gewÃ¤hrleiste (vgl. z.B. 
KÃ¶hle 1992; Alderman & Lehman 1995; Bauch et al. 1997). Weitere QualitÃ¤ts 
merkmale der unter dem Binokular ausgewÃ¤hlte GehÃ¤us sollten VollstÃ¤ndigkeit 
Sedimentfreiheit des GehÃ¤useinnere sowie das Fehlen von AnlÃ¶sunge oder se- 
kundÃ¤re Kristallwachstum sein. Zur Messung der IsotopenverhÃ¤ltniss wurde ein 
Massenspektrometer MAT251 der Firma Finnigan verwendet. Der MeÃŸvorgan wird 
z.B. von Niebler (1995) genauestens beschrieben. Die IsotopenverhÃ¤ltniss wer- 
den als Abweichung von einem Referenzgas angeben: 



2.5 Geochemie 

In dieser Arbeit dienen die organisch-geochemischen Parameter als unterstÃ¼t 
zende Information zu den mineralogischen Untersuchungen. Eine wesentlich wei- 
tergehende Arbeit Ã¼be das organische Material in Kernen des Eurasischen Bek- 
kens liegt von Schubert (1995) vor. Kommentare zu Fehlergrenzen und MeÃŸbeein 
trÃ¤chtigunge an den benutzten GerÃ¤ten sowie weiterfÃ¼hrend Informationen zur 
Nutzbarkeit geben u.a. Stein (1991a), Stax (1994) und Wagner (1993). MeÃŸabfolg 
und MeÃŸprogramm wurden von Schubert (1995) Ã¼bernommen 

2.5.1 Stickstoff- und Kohlenstoffelementaranalyse 
Das verwendete MeÃŸinstrumen Hereaus CHN-0 Rapid verbrennt eine in einem 
Zinnschiffchen verpackte Probenmenge von 20-40 mg bei Ca. 1400Â° vollstÃ¤ndi 
(katalytische Wirkung des Zinns). Es entstehen Kohlendioxid und Stickoxide. Die 
Stickoxide werden in einem HeliumtrÃ¤gergasstro Ã¼be einem Kupferdraht zu 
Stickstoff reduziert, welches dann mittels eines WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeitsdetekto gegen 
ein unkontaminiertes Helium-Referenzgas gemessen wird. Das CO2 wurde wÃ¤h 
renddessen zurÃ¼ckgehalte und gelangt danach zur Messung. Die Bestimmung 
des Kohlenstoff- und Stickstoffgehalts erfolgt Ã¼be den Vergleich mit einer Eich- 
substanz (Acetanilid). Die Messungen werden mit institutsinternen Standards 
stÃ¤ndi Ã¼berprÃ¼f Daraus ergibt sich eine Standardabweichung von 0,05 % fÃ¼ 
Kohlenstoff und 0,04 % fÃ¼ Stickstoff (Schubert 1995). 

2.5.2 Organischer Kohlenstoff und Karbonat 

In einem ersten MeÃŸvorgan wird der Kohlenstoffgehalt der Gesamtprobe bestimmt 
(TC). Die Gesamtprobe wird danach mit 10 %iger SalzsÃ¤ur versetzt, um den mine- 
ralischen Kohlenstoff (Karbonate) zu entfernen. Die karbonatfreie, neutralisierte 
und bei 60 OC getrocknete Probe durchlÃ¤uf anschlieÃŸen ein zweites Mal die CHN- 
Messung, womit der Kohlenstoffgehalt der karbonatfreien Probe (TOC') ermittelt 
wird. Aus den zwei Messungen wird der organische Kohlenstoffanteil (TOC, Cera) 
mit 

100 - (8,333 * TC) 
TOC (Ol0) = (GI. 2) 

(IOOITOC') - 8,333 

ermittelt. Der Karbonatgehalt ergibt sich aus der Differenz von TC und TOC mit 

Karbonatgehalt (%) = (TC-TOC)* C (GI. 3) 

Der Wert 8,333, der Ã¼blicherweis auch in Gleichung 3 fÃ¼ den Faktor C eingesetzt 
wird, gilt nur fÃ¼ reinen Kalzit und ist berechnet aus den ElementarmassenverhÃ¤lt 
nissen in Kalzit (CaC03). Reiner Dolomit wÃ¼rd einen Faktor von 15,353 verlangen. 
Aus den RÃ¶ntgendiffraktometeranalyse zeigt sich, daÂ Dolomit einen grÃ¶ÃŸer 
Teil der Karbonatfraktion ausmachen kann. Wie der Vergleich in den Kernen 
PS2200-5 und PS2212-3 ergibt (Abb. 1 I ) ,  erhÃ¶h sich der Gesamtkarbonatanteil 
bei Beachtung des VerhÃ¤ltnisse zwischen Kalzit und Dolomit (Bestimmung siehe 
Kap. 2.7.1) um bis zu einem Drittel. Dies drÃ¼ck sich bei hohem Dolomitanteil in ei- 
nem hohen Umrechnungsfaktor aus (Abb. 11). Der generelle Kurvenverlauf wird 
durch diese Berechnung jedoch nicht verÃ¤nder (Abb. 11). Daher ergibt sich auch 
eine sehr gute Korrelation der nach dem Standardverfahren mit 8,333 und der un- 
ter BerÃ¼cksichtigun des Dolomitanteils berechneten Karbonatwerte (R2  = 0,972 
bzw. 0,969). Da nicht an allen Kernen Gesamtmineralogie-Untersuchungen durch- 
gefÃ¼hr wurden, und die Vergleichbarkeit mit anderen Studien in der Arktis erhalten 
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bleiben soll (z.B. Darby et al. 1989; Hebbeln 1991; Pagels 1991; Hebbeln et al. 
1994; Stein et al. 1994b,c; E lverh~ i  et al. 1995a; Schubert 1995), werden die Kar- 
bonatwerte im Folgenden auf der Basis des Standardfaktors 8,333 angegeben. Wo 
eine Differenzierung mÃ¶glic war, werden sie jedoch zusÃ¤tzlic unter BerÃ¼cksichti 
gung des Dolomitanteils dargestellt. In einigen Proben ist auÃŸerde Siderit enthal- 
ten, wobei aufgrund der geringen Mengen auf eine zusÃ¤tzlich Umrechnung ver- 
zichtet wurde. Verwendet man den neuen Umrechnungsfaktor C auch in Gleichung 
2, so Ã¤nder sich die TOC-Werte nur minimal in der zweiten Stelle nach dem 
Komma. Diese Ã„nderunge werden hier als vernachlÃ¤ssigba angesehen, da sie 
im Rahmen der Fehlergrenzen liegen (vgl. Kap. 2.5.1). 

Karbonatgehalt ( 
0 10 20 30 t- 

Neuer 
) Berechnungsfaktor Karbonatgehalt ( 

Neuer 
) Berechnunasfaktor 

Abb. 11: Vergleich von Karbonatgehalten in den Kernen PS2200-5 und PS2212- 
3 bei Verwendung des Wertes 8,333 (reiner Kalzit) fÃ¼ den Faktor C (gestrichelte 
Linie) in Gleichung 3 und des entsprechenden Faktors fÃ¼ die angegebenen Kalzit1 
Dolomit-VerhÃ¤ltnisse 

2.5.3 Das VerhÃ¤ltni von organischem Kohlenstoff- und Gesamtstick- 
stoff (CIN) 

Als ein weiterer Parameter, der sich aus der Elementaranalyse von C und N herlei- 
ten lÃ¤ÃŸ wird das VerhÃ¤ltni des organischen Kohlenstoffs und des Gesamtstick- 
stoffs gebildet. Das CIN-VerhÃ¤ltni gibt einen ersten Hinweis auf die Zusammenset- 
zung des organischen Materials. Da Landpflanzen einen hohen Anteil an Stickstoff- 
armen Baustoffen (Zellulose, Lignin) besitzen, kÃ¶nne die CIN-VerhÃ¤ltniss dieses 
Materials bis auf 200 ansteigen (siehe Stein 1991 a). Dagegen produzieren Phyto- 
und Zooplankton Proteine und damit Stickstoff-reiches organisches Material inner- 
halb der euphotischen Zone, das auch noch nach Abbauprozessen in der Wasser- 
sÃ¤ul niedrige CIN-VerhÃ¤ltniss von $10 zeigt (Emery & Uchupy 1984). Die Aussa- 
gekraft der CIN-VerhÃ¤ltniss wird insbesondere durch die Stickstoffgehalte be- 
grenzt. Zum Einen liegen die Stickstoffwerte der untersuchten Sedimente nahe an 
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der Nachweisgrenze, zum Anderen werden Gesamtstickstoff- und TOC-Gehalt in 
zwei unterschiedlichen Messungen erhoben (vgl. Schubert 1995). ZusÃ¤tzlic muÃ 
bei einem hohen Anteil an feinem Sediment mit einem groÃŸe Anteil an anorgani- 
schem Stickstoff gerechnet werden, der in Tonmineralen, insbesonderer der lllit- 
gruppe gebundenen sein kann (MÃ¼lle 1977; Stein 1991a). Schubert (1995) und 
Knies (1 994) haben diese PhÃ¤nomen eingehend an arktischen Sedimenten un- 
tersucht und kommen zu dem SchluÃŸ daÂ trotz aller EinschrÃ¤nkunge Anderungen 
des CIN-VerhÃ¤ltniss im Kern Hinweise auf die Dominanz von terrigenem oder 
marinem organischen Material geben. 

2.5.4 Rock-Eval-Pyrolyse 
Eine weitere MÃ¶glichkeit auf den Anteil von terrigener bzw. mariner organischer 
Substanz im Sediment zu schlieÃŸen bietet die Rock-Eval-Pyrolyse (2.B. Espitalie 
1984; Peters 1986; Stein 1991a; Schubert 1995). WÃ¤hren der Pyrolyse werden 
Ca. 100 mg Probe schrittweise aufgeheizt, so daÂ die unterschiedlich flÃ¼chtigen or- 
ganischen Verbindungen nach und nach verbrannt und freigesetzt werden. FÃ¼ 
dieses Aufheizen stehen je nach Fragestellung verschiedene Programme zur Ver- 
fÃ¼gung Die Menge an freigesetzten Kohlenwasserstoffen wird mit einem Flamme- 
nionisationsdetektor bestimmt. In der Endstufe des Aufheizprogramms wird CO2 mit 
einem WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeitsdetekt Ã¤hnlic dem CHN-GerÃ¤ gemessen. Das CO2 
wurde bis zum Erreichen von 390Â° - oberhalb dieser Temperatur wird es zusÃ¤tz 
lich aus Karbonaten freigesetzt - in einer Falle aufgefangen, die dann ebenfalls 
aufgeheizt wird. Aus den einzelnen MeÃŸwerte kÃ¶nne verschiedene Parameter 
berechnet werden, die Aussagen Ã¼be die Zusammensetzung und Reife der orga- 
nischen Substanz zulassen. FÃ¼ die AbschÃ¤tzun des marinen bzw. terrigen Koh- 
lenstoffanteils ist der Wasserstoffindex Hl (mgHClgC) ein wichtiger Indikator. Be- 
stimmte Anlagerungseffekte des organischen Materials an Minerale erhÃ¶he die 
Fehler bei der Bestimmung des Indexes bei TOC-Gehalten kleiner 0,5 % (2.B. Katz 
1 983). 

Wie Schubert (1995) zeigt, kann eine gute Reproduzierbarkeit bei Doppelmessun- 
gen des Hl-Indexes an Proben aus dem Arktischen Ozean erreicht werden. 

Weitere Parameter aus der Rock-Eval-Pyrolyse sind der Sauerstoffindex (01) und 
die Temperatur Tmax, bei der die grÃ¶ÃŸ Menge Kohlenwasserstoffe (HC) freigesetzt 
wird. Letztere kann zu einer AbschÃ¤tzun der Reife des organischen Materials die- 
nen, wÃ¤hren der 01-Index zusammen mit dem Hl-Index zur Einstufung der organi- 
schen Substanz (terrigen1 marin) verwendet wird. Dabei werden beide Werte ge- 
geneinander im sogenannten "Van Krevelen-Diagramm" aufgetragen, das in drei 
Felder untergliedert ist (vgl. Tissot & Weite 1984). In diesen zeichnen sich die Kero- 
gentypen l und II durch hohe Hl-Werte und geringe 01-Werte aus, wÃ¤hren der Ke- 
rogentyp 111 niedrige Hl-Werte und hÃ¶her 01-Werte aufweist. Kerogentyp l und I1 
stehen fÃ¼ vorwiegend marin-gebildetes, organisches Material, Kerogentyp 1 1 1  vor- 
wiegend fÃ¼ terrigen-gebildetes. In den sehr jungen, kaum durch Diagenese beein- 
fluÃŸte Sedimente dieser Untersuchung kÃ¶nne noch vorhandene, labile organi- 
sche Komponenten die Hl-und 01-Werte deutlich verÃ¤ndern Dies kann insbeson- 
dere zu hohen Ol-Werten fÃ¼hren die diese Proben dann im Kerogenfeld 1 1 1  
(terrigen) einstufen (Schubert 1995). Aus diesem Grund wird in dieser Arbeit nur 
der Hl-Wert verwendet. In Anlehnung an Stein (1991a) und Schuber3 (1995) wird 
dabei ein erhÃ¶hte Hl-Wert von 100-300 mgHC/gC als ein von mehr marinem, or- 
ganischem Material beeinfluÃŸte Sediment angesehen, wÃ¤hren Werte unter 100 
mgHCIgC eindeutig terrigenem, organischem Material zugeordnet werden. 
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(siehe Kap. 2.7.1; Dersch-Hansmann 1994). FÃ¼ die Auswertung der BÃ¶ntgendif 
fraktometeranalyse (RDA) mit dem Softwarepacket QUAX sollte mÃ¶glichs eine 
maximale KorngrÃ¶Ã von 20 pm erreicht werden (Stroh 1988). Die Proben der Mul- 
ticorer, der Siltfraktionen, und der Kerne PS2123-2; PS2200-5 und PS2212-3 wur- 
den mit 15 % reinem Korund (Martoxid: %-Korund; Fa. Martinswerk) als internem 
Standard vermischt und homogenisiert (Abb. 10; Anhang Tab. A8, Ag). 3 g Pro- 
benmaterial reichen fÃ¼ die Herstellung von Presstabletten mit einer im Hause nach 
Vorlagen von J. Lauterjung (Geoforschungszentrum Potsdam) gebauten Pressvor- 
richtung aus. Die Presstabletten sind archivierbar und weiteren Messungen zu- 
gÃ¤nglich 

Der interne Standard hilft bei der Positionskorrektur des RÃ¶ntgendiffraktogramms 
das durch unterschiedliche PrÃ¤paratio oder Maschineneinstellung leicht verscho- 
ben sein kann. ZusÃ¤tzlic kann der interne Standard Korund zur Korrektur der 
quantitativen Auswertung verwendet werden (siehe Kap. 2.6.2) und unterschiedli- 
che Proben eines Kernes vergleichbar machen. DarÃ¼be hinaus dient Korund bei 
der Erstellung von Standardmischkurven als Referenzmineral (z.B. Tucker 1988; 
Gingele 1992). Die ursprunglich fÃ¼ die RÃ¶ntgenfluoreszensanalys an der RWTH 
Aachen (Dr. PlÃ¼ger verwendeten Presstabletten wurden ohne internen Standard 
hergestellt. FÃ¼ diese PrÃ¤paratio waren 5 bis 10 gr Ausgangsmaterial notwendig 
(persl. Mittig. M. Wahsner, 1995). 

Bei geringerer Probenmenge wurden die Proben als texturloses PulverprÃ¤para 
entweder mit dem RÃ¶ntgendiffraktomete Philips PW3020 (> 1 g) oder PW1820 (1- 
0,5 g) gemessen. Die Presstabletten wurden am PW3020 analysiert. Beide Gonio- 
meter wurden mit einer CoKa-Strahlung von 1600 W (40 kV, 40 mA), einem auto- 
matischen Divergenzschlitz, einem Graphitmonochromator und einem automati- 
schem Probenwechsler betrieben. Die in den USA bearbeiteten Proben (Abb. 2, 
Anhang Tab. Al) ,  wurden ursprunglich mit einer SCINTAG PAD V mit 1500 W (45 
kV, 35mA) Cu-Strahlung, 2 mm Eingangs- und 0,3 mm Ausgangsdivergenzschlitz 
auf einem GlastrÃ¤ge gemessen. Soweit es die Probenmenge zulieÃŸ wurden diese 
Proben zum Vergleich ein weiteres Mal mit den oben genannten Philips-RÃ¶ntgen 
geraten untersucht, 

2.6.2 Auswertung fÃ¼ die Gesamt- und Siltmineralogie 

Bisher wurden hauptsÃ¤chlic Standardmischkurven zur Bestimmung des Gehalts 
eines einzelnen Minerals am Alfred-Wegener-Institut verwendet. Damit kann Quarz 
mit einer Genauigkeit von Â 5 O h  bestimmt werden (siehe Gingele 1992; Dersch- 
Hansmann 1994). Im Institut existieren weitere Eichkurven fÃ¼ Baryt, Pyrit und Opal 
(Gingele 1992). Die genannten Standardmischreihen wurden jedoch mit einem Ko- 
rundanteil von einem Drittel der Probe gemischt. Bei Sedimentproben fÃ¼hr dies zu 
einer starken VerdÃ¼nnun der Originalprobe. Dies vermindert die MÃ¶glichkeiten 
akzessorische Minerale zu erkennen, weil ihr bereits geringer Anteil an der Probe 
weiter erniedrigt wird. Daher wurden fÃ¼ mehrere Minerale neue Eichkurven mit ei- 
ner Beimischung von nur 15 Oh Korund erstellt (z.B. Abb. 13). Die quartÃ¤re Sedi- 
mente des Arktischen Ozeans bestehen aus einem Polymineralgemisch, das von 
Quarz, FeldspÃ¤ten Tonmineralen, Glimmern, Karbonaten und vielen verschie- 
denen akzessorischen Mineralen (vgl. Abb. 12; z.B. Pyroxen, Amphibol, Zeolith, 
Epidoth, Granat, Rutil) gebildet wird. Die Standardmischreihen kÃ¶nne dieses 
komplexe System nicht wiedergeben, da sie zumeist nur aus maximal drei Phasen 
gemischt werden. So werden BeugungsreflexÃ¼berlagerungen wie sie z.B. als 
3,34 A- Beugungsreflex (Abb. 12, 15) mit BeitrÃ¤ge von verschiedenen Silikatmi- 
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neralgruppen vorkommen, nicht berÃ¼cksichtigt Daher wurde ein anderer Ansatz 
zur Bestimmung der Mineralvergesellschaftungen in der Gesamtprobe und der 
Siltfraktion gewÃ¤hlt 

U 
-1 

0 1 2 3 4 5 6  0,O 0,2 0,4 0,6 0,8 1 ,O 

Qz 1,821Kor 3,48 Int MOM 4,SIKor 3,48 Int 
Abb. 13: Quarz- und Montmorillonit-Standardmischkurven aus einer Quarz-Mont- 
morillonit-Korund Mischreihe. 

2.6.3 Das Softwarepaket QUAX 

QUAX (Quantitative phase-analysis with X-ray powder diffraction) wurde ursprÃ¼ng 
lich fÃ¼ die gut kristallisierten Gesteine der Kontinentalen Tiefbohrung (KTB) entwik- 
kelt (Stroh 1988; Lauterjung 1994). Ziel war eine schnelle, gleichmÃ¤ÃŸi und auto- 
matisierte Bestimmung der Mineralzusammensetzung des Gesteins (Emmermann 
& Lauterjung 1990). Die Analysen (bisher Ca. 40000 Proben; persl. Mittig. Lauter- 
jung 1995) wurden weitestgehend am Bohrklein der Bohrung durchgefÃ¼hr 
(Lauterjung & Emmermann 1990). Das Programm arbeitet in zwei Teilschritten. Im 
ersten Programmteil PROFIL wird eine Profilanalyse durchgefÃ¼hrt Die Untergrund- 
linie, die die Apparat- und PrÃ¤parations-bedingt Hintergrundstrahlung vom eigent- 
lichen Signal trennt (Abb. 14), wird durch die Anpassung einer Summe von Poly- 
nomen bestimmt. Die Polynome werden rekursiv berechnet und gewichtet an das 
gemessene RÃ¶ntgendiffraktogram im Sinne der kleinsten Quadrate angepaÃŸ 
(siehe Lauterjung et al. 1985; Lauterjung 1994). 

Nach der Untergrundberechnung werden die im Diffraktogramm enth,altenen Beu- 
gungsreflexe (Abb. 14) analysiert. Unterschiedliche KristallinitÃ¤ten Uberlagerung 
und Ãœberlappun verschiedener Mineralbeugungsreflexe an einer Position, die 
nicht streng monochromatische Strahlung der verwendeten Rontgendiffraktometer 
und durch die Beugungsgeometrie bedingte, systematische Assymetrien fÃ¼hre zu 
Abweichungen von der Idealform eines Beugungsreflexes. Dies wird in der Soft- 
ware durch entsprechende numerische Verfahren und Modellverteilungen berÃ¼ck 
sichtigt (Lauterjung 1994). 

Das Beugungsspektrum wird in einzelne BerechnungsblÃ¶ck zerlegt (Abb. 14a). 
FÃ¼ die Entflechtung sich Ã¼berlappende Beugungsreflexe wird die zweite Ableitung 
des Beugungsspektrums berechnet (Abb. 14b), und an der Position eines Mini- 
mums ein Beugungsreflex mit annÃ¤hern den Rohdaten entsprechender IntensitÃ¤ 
positioniert. Ist ein Beugungsreflex erkannt, so wird dieser vom Gesamtdiffrakto- 
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Abb. 14: Skizzierte Prozedur der Entfaltung von Beugungsreflexen am Beispiel 
eines RÃ¶ntgendiffraktogramm der Probe 18-1 9 cm aus dem Kern PS221 2-5 (nach 
Lauterjung 1994). 
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gramm abgezogen (Abb. 14c). Der zweite Beugungsreflex, in der Orginalaufnahme 
nur unscharf in einem Beugungsreflexgebirge versteckt, kann dann ebenfalls ab- 
gegriffen werden (Abb. 14a-e). Dieser ProzeÃ wird solange wiederholt, bis sich das 
Restbeugungsspektrum nicht mehr signifikant vom berechneten Untergrund unter- 
scheidet (Abb. 14). Bei der abschlieÃŸende Profilanalyse werden die beschreiben- 
den Parameter der Modellverteilung (Halbwertsbreite, Position und HÃ¶h der Beu- 
gungsreflexe) derart variiert, daÂ das gemessene Beugungsdiffraktogramm optimal 
reproduziert wird. Aus den optimalen Parametern werden schlieÃŸlic die Netzebe- 
nenabstÃ¤nd und die integralen IntensitÃ¤te berechnet. Das Programm erzeugt 
eine Liste der gefundenen Beugungsreflexe, einen Textfile und einen binÃ¤re File. 
Aus dem Textfile lassen sich dann z.B. IntensitÃ¤tsverhÃ¤ltnis verschiedener Mine- 
ralbeugungsreflexe herauslesen und berechnen. Der binÃ¤r File wird vom quanti- 
tativen Auswerteprogramm QUALIT weiterverwendet. 

Dieser zweite Programmteil ist fÃ¼ die eigentliche Phasenanalyse durch den Ver- 
gleich des Probenbeugungsspektrums mit einer Reinst- und Mischmineraldaten- 
bank zustÃ¤ndig Aus den ursprÃ¼ngliche Ca. 300 Mineralstandards (Stroh 1988) 
wurden ca. 150 fÃ¼ marine quartÃ¤r Sedimente zu erwartende Minerale ausgesucht 
und Ca. 30 neue (vorrangig Tonmineralphasen) aus verschiedensten Quellen hin- 
zugefÃ¼g (Anhang D). Die meisten Standardminerale wurden mit der Phillips 
PW1820 unter Co-Strahlung gemessen und mit dem Teilprogramm PROFIL bear- 
beitet. Nachdem das RÃ¶ntgendiffraktomete PW3020 zur VerfÃ¼gun stand, wurden 
einige weitere Standards damit gemessen. Die Anpassung gegenÃ¼be den bereits 
gemessenen Standards erfolgte Ã¼be den Vergleich von Quarzstandard-Messun- 
gen an beiden GerÃ¤ten Die Quarzstandards werden auÃŸerde monatlich zur 
UberprÃ¼fun der RÃ¶hrenintensitÃ wiederholt gemessen. 

Der Standarddatenfile wurde fÃ¼ die AWI-Systemkonfiguration (Philips RÃ¶ntgendif 
fraktrometer mit Co-Strahlung und Steuerung Ã¼be VAX) neu erzeugt, kann aber 
auf jeglichem GerÃ¤ mit Co-Strahlung und gleicher Geometrie eingesetzt werden. 
Um innerhalb der Auswertung die Minerale mit hohen Prozentanteilen gegenÃ¼be 
Phasen mit kleinen Gewichtsprozenten nicht Ã¼berzubewerten werden mehrere 
Strategien verwendet. U.a. ist die Mineralstandarddatenbank in mehrere Mineral- 
gruppen strukturiert. Dabei werden die weitverbreitet vorkommenden Minerale (z.B. 
Quarz) in der ersten Gruppe "Allgemeine" gefÃ¼hrt der bei der spÃ¤tere Berechnung 
der Mineralanteile eine Sonderstellung zukommt. 

Das Programm startet mit einer Schnellerkennung mÃ¶gliche Mineralphasen auf 
der Basis der drei bis fÃ¼n intensitÃ¤tsstÃ¤rkst Beugungsreflexe. Dann wird das 
Probendiagramm mit den vollstÃ¤ndige Standarddiagrammen dieser Kandidaten 
korreliert, die z.B. im Falle von FeldspÃ¤te oder Phyllosilikaten bis zu 80-100 Beu- 
gungsreflexe enthalten kÃ¶nnen Gerade in diesen Mischkristallreihen ist es wichtig, 
mÃ¶glichs viele VarietÃ¤te dieser Minerale anbieten zu kÃ¶nnen Dies war auch der 
Grund, weitere Tonmineralphasen, insbesondere schlecht kristallisierte, in die 
Standarddatenbank mit einzuarbeiten. 

Auf der Basis der gefundenen Beugungsreflexe pro mÃ¶gliche Mineralphase wird 
ein Wahrscheinlichkeitsfaktor berechnet, der um so grÃ¶ÃŸ ist, je stÃ¤rke die Mine- 
ralphase im Gemisch vertreten ist. Hier tritt nun die Gruppierung der Minerale inner- 
halb der Mineraldatenbank in Aktion. Aus allen Gruppen mit Ausnahme der Gruppe 
"Allgemeine" (fÃ¼n mÃ¶gliche aber aus verschiedenen Untergruppen) wird jeweils 
nur diejenige Phase mit dem hÃ¶chste Wahrscheinlichkeitsfaktor zugelassen. So 
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kÃ¶nne auch (akzessorische) Minerale mit geringen Gewichtsanteiien aus den ein- 
zelnen Gruppen in die Listen mit eingehen. Uber ein lineares Gleichungssystem 
werden dann die Beugungsreflexe des Probendiagramms mit den Daten der Stan- 
dardmineralphasen in Beziehung gesetzt. Es werden unter BerÃ¼cksichtigun der 
bekannten MassenschwÃ¤chungs~oeffiziente (MSK) der Standardminerale Ge- 
wichtsprozente fÃ¼ die erkannten Minerale und der Gesamtproben-MSK ermittelt. 
Die Ã¼be die berechneten Gewichtsprozente skalierten Diagramme der Standard- 
minerale werden vom Probendiagramm abgezogen. Die verbleibenden IntensitÃ¤ 
ten der Probe werden in einem weiteren Durchlauf des eben beschriebenen Pro- 
zesses neu beurteilt. Dabei wird die zur Suche notwendige Anzahl der stÃ¤rkste 
Beugungsreflexe um eins erniedrigt. Der Vorgang wird so lange wiederholt, bis das 
resultierende Beugungsspektrum sich nicht mehr signifikant vom Untergrund unter- 
scheidet. Durch den mehrmaligen Suchlauf kÃ¶nne prinzipiell also auch Minerale 
mit stark Ã¼berlagernde Beugungsdiagrammen aufgelÃ¶s werden. AuÃŸerde wer- 
den mÃ¶glicherweis mehrere Mineralanteile einer Mischreihe erkannt, was auf das 
Vorhandensein eines Mischminerals hinweisen kann. 

WÃ¤hren dieser Berechungen wird die PlausibilitÃ¤ der gefundenen Mineralzu- 
sammensetzung mehrfach durch Varianz- und Korrelationstests Ã¼berprÃ¼f Die ent- 
gÃ¼ltig Berechnung basiert auf der Annahme, daÂ die gefundenen Mineralphasen 
die Probe zu 100 % reprÃ¤sentiere (Abb. 15). Es ist daher eine Vorbedingung fÃ¼ 
die Auswertung mit QUAX, daÂ Ã¼berwiegen gut kristallisierende, mineralische 
Phasen vorhanden sind. Durch Untersuchungen des Opalgehalts - einer mÃ¶gliche 
amorphen Phase - an den hier bearbeiteten Kernen ist bekannt, das der Anteil 
amorpher Komponenten 10 % nicht Ã¼bersteig (NÃ¼rnber et al. 1995c, persl. Mittig. 
1995; Schubert 1995). 10 % Opal gilt als Nachweisgrenze bei rÃ¶ntgenographi 
schen MeÃŸmethode (Gingele 1992; Dersch-Hansmann 1994) und sollte somit die 
Auswertung nur unwesentlich beeinflussen. Vulkanische Glase wurden nur sehr 
selten in den Kernen gefunden (FÃ¼ttere 1992; Nergaard-Pedersen 1996). 

Im Kopf der Auflistung werden neben dem Filenamen einige Voreinstellungen des 
Auswerteprogramms QUALIT wiedergegeben (Abb. 15), mit denen man die Aus- 
wertung beeinflussen kann (z.B. error-window, error-level). Die von Lauterjung 
(1994) gegebenen Default-Werte erwiesen sich zumeist als am wirkungsvollsten 
(Abb. 15). Es folgen Angaben Ãœbe den verwendeten Datenbankfile. Der zweite 
Block gibt einige berechnete Daten wieder. Von Interesse sind dabei der berech- 
nete Proben-MSK und der "Linear R-Value" insgesamt (all data) und des gefun- 
denen Spektrums (matched data). Die R-Werte ermÃ¶gliche eine Angabe Ã¼be die 
GÃ¼t der Anpassung an das Probenbeugungsspektrum. Gut kristalline Proben 
sollten Werte unter 15 fÃ¼ diese Parameter erreichen (Lauterjung, persl. Mittig. 
1993). FÃ¼ die jungen quartÃ¤re Sedimente dieser Untersuchung sind 15 bis 20 
Bestwerte, nur Siltfraktionsproben mit hohem Quarzgehalt unterbieten teilweise so- 
gar 10 als R-Wert. Bei einer guten Anpassung der Berechnung und des verarbeite- 
ten Probendiagramms sollten keine groÃŸe Unterschiede zwischen dem R-Wert fÃ¼ 
die Gesamtprobe und des angepaÃŸte Diagramms erscheinen. Bei allen in dieser 
Arbeit wiedergegebenen Gesamtmineralogiedaten ist diese Bedingung erfÃ¼llt Die 
Minerale werden mit ihrem zugehÃ¶rige Standarddatenfile ausgegeben. "Npeak" 
beschreibt die Anzahl der Beugungsreflexe im Standarddatenfile, wÃ¤hren "Match" 
die Anzahl der in der Probe gefundenen Beugungsreflexe listet. Neben der Pro- 
zentangabe folgt der 30-Fehler, den man als Â±-Angab verstehen kann. Nach eini- 
gen Standard-spezifischen Daten folgen noch die Mineralgruppen und die Angabe, 
in welchem Durchlauf (run) das Mineral gefunden wurde. 



Filenarne : O01812.dif 
Identiiier : O01812.rd 

Error - Window : 30 
Nurnber of peaks, sample spectrurn : 82 
Number of peaks to rnatch 5 
d - Minimum : 1.176 
Minimum peak-hight (sigrna-level) : 3.000 

Intensiv - Threshold : 10.000 
Caiculated 2Theta - correction : 0.000 
Error - level in quant. Analysis : 0.950 
Device .DIF - Files : [cvogt] 
Userfile : AWIUSER2,NEW 

Calculated MSK - sarnple : 22.35 
Calculated density : 2.41 0.15 

File 

KFSP.DIF 

ALB439.DIF 

CHL0RI.DIF 

MONT32NEW. 

MIKR0K.DIF 

KARBON.DIF 

MUSC02NEW. 

NACLNEW.DI 

kaowelnew. 

Identifier 

Calculated thermal conductivity 
Linear R - Value (all data) : 
Linear R - Value (rnatched data) 

QUARZ 

ALBIT439 

CHLORITREINS 

MONTMORILLON 

MIKROKLIN442 

CALCIT2 

MUSCOVIUPTON 

NACL 

KaolinKGa-2 

Syn. NpeakMatch wt% 

QRZ 

ALB 

CHL 

MOM 

MKL 

CAL 

MUS 

NCL 

Kao 

Korrelationstabelle 

Error MSK RHO WLF Gr Run 

Abb. 15: Auflistung der QUAX-Auswertung der Probe 18-19 cm PS2212-5 (siehe 
auch Beugungsspektrum in Abb. 14; grau unterlegt-> Felder erhÃ¶hte Ubereinstim- 
mung zweier Reinstphasenminerale, z.B. der Feldspate Albit und Mikroklin). 



d-space Int. used Int. Qz Alb Chi MOM Mkl Calc Mus NaCl Kao 
1 22.708 1428. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0 . 0 . 0 .  0. 
2 20.628 1318. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0 . 0 . 0 .  0. 
3 19.222 1457. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0. 0 . 0 .  0. 
4 17.895 1620. 720. 0. 0. 0. 6. 0. 0. 0. 0. 0. 
5 16.564 3355. 1279. 0. 0. 0. 11. 0. 0. 0, 0. 0. 
6 14.077 6973. 5578. 0. 0. 30. 22. 0. 0. 0. 0. 0. 
7 13.591 2432. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0 . 0 . 0 .  0. 
8 13.115 6277. 4456. 0. 0. 0. 40. 0. 0. 0. 0. 0. 
9 7 . 1 1 6  14544 .13147 .  0 .  0 . 1 0 0 .  0 .  0 .  0 .  0 .  0 .  6 4 .  
10 6.382 531. 1531. 0. 5, 0. 0. 5. 0. 0. 0. 0 .  
11 4.981 7487. 5689. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 26. 0. 0. 
12 4.917 1003. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0 . 0 . 0 .  0. 
13 4.712 4652. 4958. 0. 0. 48. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 
14 4.508 5629. 3573. 0. 0. 0. 32. 0. 0. 0. 0. 0. 
15 4.473 4461. 4257. 0. 0. 0. 28. 0. 0. 2. 0. 17. 
16 4.254 13866. 14396. 18. 0. 0. 31. 7. 0. 0. 0. 17. 
17 4.029 2954. 2447. 0. 7. 0. 0. 5. 0. 0. 0. 8. 
18 3.854 1890. 2519. 0. 3. 0. 0. 7. 4. 1. 0. 8. 
19 3.774 3206. 1828. 0. 7. 0. 0. 3. 0. 0. 0. 4. 
20 3.665 3445. 4101. 0 . 1 2 .  0. 0. 11. 0. 0. 0. 3. 
21 3.575 3920. 4580. 0. 0. 0. 0. 2. 0. 0. 0. 100. 
22 3.537 8989. 10385. 0. 0 . 1 0 0 .  0. 0. 0. 0. 0. 0. 
23 3.498 3242. 2028. 0. 3. 0. 0. 8. 0. 2. 0. 0. 
24 3.472 2337. 447. 0. 0. 0. 0. 3. 0. 0. 0. 0. 
2 5  3 . 3 4 5  88396 8 7 0 1 3  100 3. 0 .  1 0 0 .  1 5 .  0 .  1 0 0 .  0 .  0 .  
26 3.240 14954. 14213. 0. 0. 0. 7. 100. 0. 0. 2. 0. 
27 3.200 25111.25465. 0.100. 0. 18. 26. 0. 3. 0. 0. 
28 3.036 14457. 14636. 0. 0. 0. 0. 5. 100. 0. 0. 0. 
29 2.995 4147. 1937. 0. 5. 0. 0. 0. 0. 5. 0. 0. 
30 2.959 1859. 1352. 0. 0. 0. 0. 10. 0. 0. 0. 0. 
31 2.931 1652. 1772. 0. 9. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 
32 2.898 1194. 1465. 0. 0. 0. 0. 11. 0. 0. 0. 0. 
33 2.885 3687. 0 . 0 . 0 . 0 .  0 . 0 .  0 . 0 . 0 .  0. 
34 2.862 959. 7 1 7 . 0 . 0 ,  0. 0 . 0 .  0. 3 . 0 .  0. 
35 2.847 2561. 1089. 0. 4. 0. 0. 0. 2. 0. 0. 0. 
36 2.824 11701.11547. 0. 0. 22. 0. 0. 0. 0 .100 .  0. 
37 2.607 1519. 539. 0. 0. 0. 0. 4. 0. 0. 0. 0. 
38 2.592 2747. 5224. 0. 0. 2. 41. 1. 0. 1. 0. 0. 
39 2.575 2953. 412. 0 . 0 .  0. 0. 3. 0. 0. 0. 0. 
40 2.561 5555. 5380. 0. 0. 3. 27. 3. 0. 4. 0. 18. . . . . 

. . . . 
79 1.228 1401. 1233. 2. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 0. 

Abb. 16: QLT-File von in Abbildung 15 gelisteter Probe, AbkÃ¼rzunge fÃ¼ Minerale 
wie in Abbildung 15. D-space gibt den Netzebenenabstand in AngstrÃ¶ (A) wieder. 

AuÃŸerde liefert das Programm noch eine Liste mÃ¶glicher weiterer Minerale, die 
aber aufgrund der gesetzten Fehlergrenzen nicht in die Prozentberechnung aufge- 
nommen wurden. Es folgt eine Korrelationsmatrix fÃ¼ alle in die Berechnung einge- 
gangenen Minerale, aus der man sofort die starke wechselseitige BeeinfluÃŸun 
verschiedener Minerale erkennen kann (Abb. 15: grau unterlegt). Dieser Tabelle 
und der in Abbildung 16 gezeigte File helfen bei der Beurteilung der Auswertung. 
MÃ¶glicherweis ist ein weiterer Durchlauf mit verÃ¤nderte Grenzparameter not- 
wendig. Andererseits sollte man im Sinne der gleichmÃ¤ÃŸig Auswertung darauf 
achten, daÂ die Grenzparameter z.B. fÃ¼ Proben eines Kerns nicht zu unterschied- 
lich werden, idealerweise sich nicht verÃ¤ndern Der QLT-File (Abb. 16) gehÃ¶r zu 
der Auswertung in Abbildung 15 und stellt die vom Programm genutzten Standard- 
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probenbeugungsreflexe mit den jeweilig vorhandenen und fÃ¼ die Berechnung ge- 
nutzten IntensitÃ¤te dar. Aus den Unterschieden dieser beiden Zahlen im Gesamt- 
beugungsspektrum ergeben sich u.a. die Fehlerwerte fÃ¼ den "Linear R-Value" und 
die einzelnen, erkannten Minerale. ZusÃ¤tzlic kann man die starke Uberlagerung 
mehrerer Moinerale an einzelnen Positionen der Beugungsreflexe erkennen (z.B. 
7 , l  A, 3,34 A). 

+ ., 
0 20 40 60 80 100 0 20 40 60 80 100 

Kalzit (QUAX %) Montmorillonit (QUAX %) 

Abb. 17a: Mit Qualit bestimmte Kalzitwerte gegen Kalzitgehalte in einer Kalzit- 
Quarz-Korund Mischreihe. b: Mit Qualit bestimmte Montmorillonitwerte gegen 
Montmorillonitgehalte aus einer Quarz-Montmorillonit-Korund Mischreihe. 

Wurde ein interner Standard hinzugesetzt (das kann bei dieser Software jedes im 
Datenbankfile vorhandene Mineral sein), so ist es mÃ¶glich das Standardmineral in 
seiner vorgegebenen Menge als internen Standard zu benutzen. Dies fÃ¼hr zu ei- 
ner verbesserten quantitativen Bestimmung der restlichen Minerale. Die so erziel- 
ten Fehlergrenzen liegen im Rahmen der oben aufgelisteten Abweichungen 
(Abb. 15). Quarz erreicht die besten Werte mit Â 2-5 % 30-Fehler bei Quarzgehal- 
ten zwischen 20 und 60 %. Mit Ausnahme von NaCI haben die meisten anderen 
Minerale bei Gehalten zwischen 10 und 40 % Fehler von bis zu Â 15 % 30-Fehler. 
Entscheidend ist hier die Struktur und TexturanfÃ¤lligkei des Minerals. Fehler wer- 
den auch durch hohe Korrelationen erhÃ¶ht Sie werden in der Korrelationsmatrix 
dokumentiert (Abb. 15). So ist der Fehler, d.h. die statistische Unsicherheit bei zwei 
gefundenen FeldspÃ¤te deutlich hÃ¶he als wenn nur ein Feldspat gefunden wird 
(Korrelationskoeffizient > 50 %; grau unterlegt in Abb. 15). WÃ¤hren bei FeldspÃ¤te 
hauptsÃ¤chlic die unterschiedlichen Minerale der Mischkristallreihe zu hÃ¶here 
Fehlern fÃ¼hre (z.B. Plagioklase), bewirkt die TexturanfÃ¤lligkei von Tonmineralen 
und Kalzit, daÂ sie in der Berechnung unterbewertet werden (Abb. 12, 17). 

Die PrÃ¤parationsmethod (Presstabletten) soll einen von zwei mÃ¶glichen mathe- 
matisch beschreibaren ZustÃ¤nde sicherstellen, nÃ¤mlic den vollstÃ¤ndi texturier- 
ten. Er hat gegenÃ¼be dem texturlosen PrÃ¤para den Vorteil, daÂ man ihn sicher er- 
reichen kann, wahrend bei der Herstellung von texturlosen PrÃ¤parate doch erheb- 
liche Sorgfalt angewandt werden muÃ (z.B. Tucker 1988). Eine Texturierung fÃ¼hr 
zur bevorzugten ErhÃ¶hun bestimmter Beugungsreflexe (beim Kalzit z.B. bei 3,035 
A, vgl. Abb. 12). Diese UberhÃ¶hun kann mathematisch gefaÃŸ werden und das 



Beugungsspektrum dementsprechend umgerechnet werden. DaÂ dies fÃ¼ hohe 
Kalzitwerte funktioniert, zeigt Abbildung 17a mit Werten aus einer Kalzit-Quarz-Ko- 
rund-Mischkurve. Diese Abbildung zeigt aber auch, daÂ in dem Bereich 0-30 % zu 
geringe Werte berechnet werden. Fast alle Proben dieser Arbeit erreichen nur 
solche Werte. FÃ¼ Ã¤hnlich Gehalte konnte Dersch-Hansmann (1994) durch den 
Vergleich von CHN-Daten (vgl. Kap. 2.5.1) und QUAX-Auswertung in Sedimenten 
mit dominierend Kalzit als Karbonatmineral einen sehr gut korrelierbaren, linearen 
Zusammenhang zwischen den niedrigeren Kalzitwerten und dem Karbonatgehalt 
feststellen, der auf den angewandten Texturfaktor zurÃ¼ckfÃ¼hrb ist. 

Ganz Ã¤hnlich texturabhÃ¤ngig Trends enthÃ¤l auch die Montmorillonitkurve (Abb. 
17b). Diese Mineralgruppe birgt durch ihre Mineralstruktur inklusive der QuellfÃ¤hig 
keit noch weitere ModifikationsmÃ¶glichkeite (u.a. auch schlechte physikalische 
WiderstandsfÃ¤higkeit) Dementsprechend hÃ¶he sind die Abweichungen von den 
tatsÃ¤chliche Gehalten. In dieser Mischreihe wird der Quarz und1 oder der Korund 
deutlich Ãœberbewerte (siehe auch Eichkurven; Abb. 13). Um diese Unterschiede zu 
beachten und mathematisch zu beschreiben, wÃ¤re noch weiterfÃ¼hrend Untersu- 
chungen notwendig. Zur Zeit wird am Geoforschungszentrum Potsdam eine ent- 
sprechende Arbeit an den Mineralgruppen Glimmer und Illit durchgefÃ¼hr (persl. 
Mittig. Lauterjung, 1995). Es mÃ¼ÃŸt auch die tatsÃ¤chlic vorkommenden Mine- 
ralvarietÃ¤te (insbesondere der Silikate) isoliert und genau bestimmt werden. Dann 
kÃ¶nnt man einen speziell fÃ¼ den Arktischen Ozean nutzbaren Standarddatenfile 
erzeugen und somit die Fehlergrenzen weiter reduzieren. 

Tab. 2: Fehler bei Doppelmessungen (aus: Dersch-Hansmann 1994). 

Tab. 3: Standardabweichungen S (% absolut) und Streubereiche der EinzelmeÃ 
werte P bei 95 und 99 % der Berechnungen mit QUAX an Proben des Kerns 
PS2212-3. (nach Heinrichs & Herrmann 1990). MOM= Montmorillonite, lll= Illite, 
Feldspat (Ges)= Summe aller gefundenen FeldspÃ¤te 

Mineral 
S 

P=95 % 
P=99 % 
Anzahl 

MÃ¼sse aufgrund zu geringer Probenmengen doch texturlose PulverprÃ¤parat 
verwendet werden, so mÃ¼sse entsprechend hÃ¶her Fehlergrenzen in Kauf ge- 
nommen werden. Trotz teilweise hÃ¶here Fehler bei der Auswertung im Vergleich 
zum ursprÃ¼ngliche Anwendungsgebiet (Kristallingesteine) ermÃ¶glich die Auswer- 
tung mit der QUAX-Software eine wesentlich stÃ¤rke automatisierte und vereinheit- 
lichte Bestimmung der Mineralvergesellschaftung in der Gesamtprobe. Sie ist un- 
abhÃ¤ngi von einzelnen Eichkurven oder von begrenzt anwendbaren Mischreihen, 
bei denen zumeist nur die IntensitÃ¤te eines Beugungsreflexes pro Mineral mit 
Eichfaktoren auf Gewichtsprozente umgerechnet werden. 

llliteIGlimmer 
zk 3,39 
Â 6,86 

9,18 
3 8 

Quarz 
Â 1,11 
Â 2,24 
k 3,OO 

40 

Kalzit 
0,73 

Â 1,50 
k 2,02 

2 7 

Feldspat (Ges) 
k 1,68 
Â 3,4 
k 4,55 

38 



Dersch-Hansmann (1 994) testete bereits die Reproduzierbarkeit der Ergebnisse fÃ¼ 
quartÃ¤r Sedimente Ã¼be Doppelmessungen an seperat prÃ¤parierte Proben, wo- 
durch zusÃ¤tzlic die PrÃ¤parationsmethodi kontrolliert wurde (Tab. 2). Dabei ist der 
Streubereich P ein MaÃ fÃ¼ die Sicherheit der Angaben (berechnet nach Heinrichs 
& Herrmann 1990). Die Prozentangabe bestimmt, wieviele der Proben im angege- 
benen Fehlerfeld liegen. Der oben erwÃ¤hnte in QUALIT gelistete Fehler 3o ent- 
spricht einem Streubereich von 99,7 %. Zum Vergleich werden in Tabelle 3 Dop- 
pelmessungen fÃ¼ Proben aus dem Kern PS2212-3 gezeigt. Die Fehler sind hÃ¶her 
Dabei sollte man bedenken, daÂ von den verglichenen Proben eine aus der PrÃ¤pa 
ration im Haus stammt, also mit Korundstandard ausgewertet werden konnte, und 
die zweite Probe aus der RFA-PrÃ¤paratio ohne beigemischten Standard Ã¼ber 
nommen wurde. Auch sind die Pressvorrichtungen und Pressdrucke etwas unter- 
schiedlich. Obwohl bei beiden PrÃ¤paratione eine komplette Texturierung erfolgt 
sein sollte, bestehen hier FehlermÃ¶glichkeiten Dazu kommt, daÂ Dersch-Hans- 
mann (1994) noch nicht Ã¼be die ergÃ¤nzte Tonmineralstandards, insbesondere 
schlecht kristallisierte, bodenbildende Montmorillonite, verfÃ¼gte Diese Gruppe ist 
aber in den jungquartÃ¤re Sedimenten des Arktischen Ozeans ein entscheidender 
Bestandteil des Sediments. Allein ihr Vorkommen im Sediment verschlechtert die 
KristallinitÃ¤ der Probe erheblich. Aufgrund des geringen Alters des Sediments aus 
dem hier verwendeten Kern PS2212-3 (max. 170 ka) und einer relativ geringen 
Sedimentbedeckung kann die Diagenese noch nicht fÃ¼ eine Verbesserung der 
KristallinÃ¤ gesorgt haben. Dersch-Hansmanns (1994) Proben (Alter ca. 1 Ma) sind 
dagegen teilweise aus mehreren hundert Metern Tiefe der ODP-Bohrungen 
7981799 (Leg 128, Japan-See). 

Tab. 4: Standardabweichungen S (% absolut) und Streubereiche der EinzelmeÃŸ 
werte P bei 95 und 99 % der Berechnungen mit QUAX an Proben des Kerns 
PS2212-3 (nach Heinrichs & Herrmann 1990). Plg= Plagioklase, KFS= Kalifeld- 
spÃ¤te Dol=Dolomit, Kaol= Kaolinit, Chlors: Chlorit, K&C= Summe Kaolinit und 
Chlorit, QzlFsp= VerhÃ¤ltni der FlÃ¤ch des Quarzbeugungsreflexes bei 4,26 A un-d 
der Summe der FlÃ¤che der Feldspatbeugungsreflexe bei 3,24 und 3,18 A, 
KfslPlg= VerhÃ¤ltni der FlÃ¤che des Kalifeldspatbeugungsreflexes 3,24 A und des 
Plagioklasbeugungsreflexes 3,18 A (vgl. Abb. 12). 

Bei Kalzit, Dolomit, Kaolinit und Chlorit sollte man in Betracht ziehen, daÂ im Kern 
PS2212-3 die Gehalte hÃ¤ufi in der NÃ¤h der Nachweisgrenze von 1-2 5% liegen 
und damit das Programm sie nicht mehr erkennt (Werte=O). Auch wird deutlich, daÂ 
die Bestimmung bei denjenigen Mineralen am schwierigsten ist, deren Beugungs- 
reflexe sich gegenseitig Ã¼berdecke (z.B. 3,34 A -> Silikate, 7 A -> Kaolinit & 
Chlorit; Tab. 4). Mit einem Verfahren von Cook et al. (1975) berechneten Dalrymple 
& Maass (1 987) fÃ¼ den Mittelwert von Tonfraktionsproben vom Alpha-RÃ¼cke (Abb. 
2) Ã¤hnlich oder schlechtere Standardabweichungen (z.B. fÃ¼ 19 Proben Moml Illitt 
Glimmer-Gruppe 48Â± %, Kaolinit 14 Â 6 %, Chlorit 13 Â 3 %, Quarz 6 Â 2 %, 
Kalzit 4 Â 8 %, Dolomit 1 Â 2 X). Der Tabelle 4 sind auÃŸerde noch Statistikwerte 
fÃ¼ die VerhÃ¤ltniss Quarz zu Feldspat und Kalifeldspat zu Plagioklas beigefÃ¼gt 
Hier werden die Beugungsreflexerkennung der Auswerteprogramme PROFIL und 
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MacDiff verglichen (vgl. Kap. 2.6.1, 2.7; Petschick et al. 1996). Die Unterschiede 
entstehen dabei durch die unterschiedliche Festlegung der Untergrundlinie in bei- 
den Programmen. Das QzIFsp-VerhÃ¤ltni wird davon wesentlich stÃ¤rke als das 
KfsIPIg-VerhÃ¤ltni beeinfluÃŸt 

2.6.4 Interpretation der Ergebnisse mit QUAX 

Um die in den Tabellen 2, 3 und 4 gemachten Fehlerangaben zu interpretieren, ist 
es wichtig, sie zusammen mit den tatsÃ¤chliche Gehalten der einzelnen Minerale 
zu betrachten (siehe z.B. die QUALIT-Liste in Abb. 15). Da die angegebenen P- 
Werte (Tab. 3, 4) dabei manchmal in der GrÃ¶ÃŸenordnu des berechneten Mine- 
ralgehaltes liegen, sollten diese Auswertungen mit Vorsicht betrachtet werden. Im 
Rahmen dieser Arbeit sind jedoch mehrere Kontrollmechanismen vorhanden. 

FÃ¼ mehrere der wichtigsten Minerale wurden Eichkurven erstellt. Minerale wie 
Quarz, Kalzit und Montmorillonit konnten somit einer zusÃ¤tzliche Bestimmung un- 
terzogen werden. FÃ¼ Kalzit und Dolomit werden die Gehalte zusÃ¤tzlic Ã¼be die 
Elementaranalyse und das VerhÃ¤ltni der Hauptbeugungsreflexe berechnet (Tab. 
5; vgl. Kap. 2.5.2). Dabei wurde auf die EinschrÃ¤nkungen die diese Vorgehens- 
weise in Bezug auf die unterschiedliche StÃ¤rk der beiden Beugungsreflexe in Ab- 
hÃ¤ngigkei von der Texturierung besitzt, geachtet (vgl. dazu Griffin 1971). Die in den 
untersuchten Proben vorhandenen niedrigen Mengen an Kalzit und Dolomit verrin- 
gern den EinfluÃŸ den die Texturierung auf den primaren Kalzitbeugungsreflex bei 
3,035 A hat. Da die von Griffin (1971) vorgeschlagenen sekundÃ¤re Beugungsre- 
flexe durch Tonmineralbeugungsreflexe Ã¼berlager werden, wird in dieser Arbeit 
vereinfacht das IntensitÃ¤tsverhÃ¤ltn der primaren Kalzit- und Dolomitbeugungsre- 
flexe zur Unterscheidung verwendet (3,035 und 2,886 A). 

Ein weiterer Schritt ist die Bestimmung des Mineralgehaltes in der Silt- und Ton- 
fraktion. Sie machen bis zu 90 % des Sediments aus. Da die Siltfraktion nur wenige 
Phyllosilikate enthÃ¤l und schon ursprÃ¼nglic eine fÃ¼ die Auswertung gÃ¼nstig 
KorngrÃ¶Ã besitzt, sind hier die Fehler, wie sie von QUAX ausgegeben werden, be- 
sonders niedrig. Aufgrund zu geringer Probenmengen waren jedoch keine Dop- 
pelmessungen mÃ¶glich Die Bestimmung der Tonmineralogie unterliegt insbeson- 
dere bei der semiquantitativen Angabe von Prozentwerten grÃ¶ÃŸer Fehlern (vgl. 
Kap. 2.7). Dennoch soll versucht werden, Ã¼be die Kenntnis der Mineralogie einzel- 
ner Fraktionen auf die Gesamtmineralogiezusammensetzung zu schlieÃŸe und das 
QUAX-Ergebnis damit zu vergleichen (siehe Kap. 4, 7.1). 

Anmerkung zur Nomenklatur betreffs Montmorillonit und Smektit: Beide Begriffe 
werden in der Literatur teilweise fÃ¼ die gesamte Gruppe der aufweitbaren 
Schichtsilikate benutzt (vgl. Moore & Reynolds Jr. 1989; Heim 1990). Einzelne Be- 
arbeiter verwenden wiederum diese Begriffe fÃ¼ eine spezifische Gruppe von Mine- 
ralphasen innerhalb dieser groÃŸe Gruppe. In dieser Arbeit wird Montmorillonit 
innerhalb der Analyse und der Ergebnisdarstellung der Gesamt- und Siltmine- 
ralogie verwendet, da die in der QUAX-Datenbank integrierten Reinstphasen alle 
als Montmorillonite bezeichnet waren (siehe Anhang D). 

Dagegen wird Smektit als Gruppenbezeichnung aller aufweitbaren Tonminerale 
gebraucht, die nach der Glykolbehandlung der Tonfraktion einen Beugungsreflex 
bei 17 A aufweisen (vgl. Kap. 2.7.2). Auch die Nutzung des Begriffes Illit ist vielfÃ¤ltig 
i t  wird in dieser Arbeit fÃ¼ die Gesamt- und Siltfraktionsanalyse wie fÃ¼ die Ton- 
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fraktionsanalyse verwendet. Der Begriff Illit wurde von Grim et al. (1937) als Sam- 
melbegriff fÃ¼ alle Glimmer-Ã¤hnliche Minerale in der 42 um-Fraktion (in dieser Ar- 
beit: Tonfraktion) eingefÃ¼hrt Illite ist aber auch ein bestimmtes Mineral: "ein nicht 
aufweitbarer K-Glimmer mit Ladungsdefizit" (S.41; Heim 1990) und kann damit 
auch in grÃ¶bere Fraktionen vertreten sein. Moore & Reynolds Jr. (1989) definieren 
das Mineral Illit als ein Endglied in einer Mischreihe, dessen anderes Endglied 
durch ein aufweitbares also z.B. Wasser oder Kationen aufnehmendes Tonmineral 
reprÃ¤sentier ist (z.B. Smektit, Vermikulit). Alle Zwischenstadien dieser Mischreihe 
kÃ¶nne als "mixed layer" bezeichnet werden (Moore & Reynolds Jr. 1989). 

Messung 

Gesamtprobe, 
Siltfraktion 

Tonfraktion 

>18 h glykoliert 

Detailaufnahme 

robenpreparation 1 Bereich 1 schrittweite1 

untexturierte Pulver- 
prÃ¤parate Presstabletten 

texturiertes FilterprÃ¤para 

texturiertes FilterprÃ¤para 

texturiertes FilterprÃ¤para 

Gesamtprobe 
Silt- U. Tonfraktion 

Tab. 5: Zusammenstellung der MeÃŸparamete auf den Philips RÃ¶ntgendiffraktome 
tern fÃ¼ die Gesamtmineral- und Tonmineralanalyse. Dazu werden die in allen Frak- 
tionen und die speziell in der Tonfraktion verwendeten Mineralbeugungsreflexe 
aufgelistet. Die geordneten, geschichteten aufweitbaren Tonminerale (Qrdered 
Layered Expandable Minerals, OLEM; Reynolds Jr. 1970) werden als besondere 
Gruppe zusÃ¤tzlic zur Gruppe der aufweitbaren Tonminerale (Smektit) gefÃ¼hrt Die 
l i t -Gruppe schlieÃŸ die Illitl Montmorillonit - Wechsellagerungen mit einem Beu- 
gungsreflex nahe 10 A ein. Der MeÃŸbereic ist in Winkel O20 und die Schrittweite in 
'213 pro Sekunde fÃ¼ die Gesamtmineralogie und in O2e pro zwei Sekunden fÃ¼ die 
Tonmineralogie angegeben. 

3 -  1 0 0  

2 -1  8 

2 - 4 0  

28.5-30.5 

Quarz (3.34,4.26) 
Feldspate (3.24,3.18) 
QzIFsp (4.26/(3.24&3,18)) 
Kalzit (3.035), Dolomit (2.89) 

Tonfraktion 

Bei der Bestimmung von Illit in der Gesamt- und Siltfraktionsanalyse wird 
keine Aussage Ã¼be die Chemie dieses Minerals gemacht, also die speziellere De- 
finition als einzelnes Mineral nicht verwendet. Der Begriff wurde vielmehr von den 
benutzten Mineralstandards Ã¼bernommen Genauere Informationen Ã¼be deren 
Herkunft aus u.a. Tonschiefern finden sich im Anhang D und bei Stroh (1988). In 
der Tonfraktion umfaÃŸ die Mineralgruppe Illit alle Minerale mit einem basalen Beu- 
gungsreflex bei 10 A.  

0.02 

0 . 0 2  

0 .02  

0 . 0 0 5  

OLEM (30-22 glyk, 11-12.5) 
Smektit (17 glyk), Illit (10, 5, 4.5) 
Kaolinit (7, 3.58), Chlorit (7, 3.54) 
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2.7 Bestimmung der Tonmineralvergesellschaftung 

2.7.1 ProbenprÃ¤paratio 

Ein entscheidender Faktor bei der Messung von Proben mit dem RÃ¶ntgendiffrakto 
meter ist die gleichmÃ¤ÃŸi Herstellung der PrÃ¤parate die einzig die Vergleichbar- 
keit und Reproduzierbarkeit verschiedener Messungen sicherstellt. Im Falle von 
TonmineralprÃ¤parate hat sich dabei die Methode nach Lange (1982) bewÃ¤hrt 
Durch den geringen Anteil an Karbonaten und biogenem Opal in den Sedimenten 
des Eurasischen Beckens konnte jedoch auf weitere chemische Behandlungen 
zum HerauslÃ¶se der beiden genannten Phasen verzichtet werden (vgl. Berner 
1991 ; Stein et al. 1994b; Letzig 1995). Die ProbenprÃ¤paratio und MeÃŸparamete 
werden von Ehrmann et al. (1992) und Petschick et al. (1996) detailliert beschrie- 
ben und fÃ¼ diese Arbeit Ã¼bernomme (vgl. Tab. 5, 6). 

2.7.2 Semiquantitative Bestimmung der Tonmineralgehalte 

Die genaue Angabe von Prozentanteilen entsprechend der Gewichtsanteile ist fÃ¼ 
Tonminerale aufgrund ihrer VariabilitÃ¤ in Struktur und Chemismus extrem schwie- 
rig. Daher werden fÃ¼ die Berechnung unter der Annahme, daÂ die Tonminerale 
100 % der Tonfraktion stellen, verschiedene empirisch ermittelte Faktoren auf die 
FlÃ¤che der in Tabelle 5 gelisteten Tonmineralbeugungsreflexe angewendet. FÃ¼ 
quartÃ¤r Sedimente der Nordmeere und des Arktischen Ozeans wurden bisher 
mindestens vier verschiedene Berechnungsgrundlagen eingesetzt (Tab. 6). Ent- 
scheidende Unterschiede ergeben sich dabei aus der Trennung von Kaolinit und 
Chlorit Ã¼be die Beugungsrefiexe dritter Ordnung von Chlorit (4,72 A) oder zweiter 
Ordnung von Kaolinit (3,58 A) und vierter Ordnung von Chlorit (3,54 A). Die aus 
dieser Trennung errechneten Anteile werden dann auf den den beiden Mineral- 
gruppen gemeinsamen Beugungsreflex bei 7 A angewendet, der wiederum mit den 
anderen Tonmineralbeugungsreflexen verglichen wird. 

Tab. 6: Unterschiedliche Berechnungsfaktoren fÃ¼ die Tonmineralanteile in Sedi- 
menten der Nordmeere und des Arktischen Ozeans. Bei der Methode nach Pear- 
son (1990) werden auÃŸerde die Minerale der OLEM-Gruppe von der Smektit- und 
Illitgruppe unterschieden. 

Wie E lverh~ i  & Ronningsland (1978) mit einer Mischreihe aus Kaolinit von Spitz; 
bergen und Chlorit von Bornholm zeigen, kÃ¶nne mit der Detailaufnahme um 3,5 A 

- 43 - 

Trennung 
von K/C 

3,58/3,54 
A 

3,5813,54 
A 

4,72 p, 

4,72 A 

Chlorit (C) 
(7 A) 

2 * Anteil des 
7 A Beu- 
gungs 
reflexes 

FlÃ¤ch 7 A 
(C/K+ 1 ) 

2* (7A-FlÃ¤ch 
-2*4,72 A) 
3,4* 4,72 A 

FlÃ¤ch 

Kaolinit (K) 
(7 A) 

2 * Anteil des 
7 A Beu- 
gungs 

reflexes 

FlÃ¤ch 7 A 
(K/C+l ) 

2* (7A-FlÃ¤ch 
- Chlorit) 

7 ~ - ~ l Ã ¤ c h  - 
Chlorit 

Illit 
(10A) 

4 

1 

4 

4 

Bearbeiter 

z.B. Biscaye 
1964,1965, Stein et al. 
1994b, NÃ¼rnber et al. 
1994.1 995a, Rossak 
1995 Wahsner 1995, 
Wahsner et. 1996, 

diese Arbeit 
Pearson 1990, 

Elverhoi et al. 1995a 
Andersen et al. 1996 

Berner 1991, 
Hebbeln & Berner 1993 

Lange 1982, Letzig 
1995, Dethleff 1995a 

Smektit 
(17A) 

1 

o$5 

1 

1 
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nutzbare Ergebnisse erreicht werden. Dies gilt insbesondere, wenn man Ã„nderun 
gen das Beugungsreflex-VerhÃ¤ltni zur Interpretation der Herkunft dieser Tonmine- 
rale verwendet und nicht absolute Gewichtsprozente berechnet (siehe auch Tab. 
7). Sie raten insbesondere zur Vorsicht, wenn man den Chemismus der beiden 
Tonminerale, z.B. in einer wenig erforschten Region, nicht kennt. Berner (1991) hat 
seine Faktoren fÃ¼ die Chloritbestimmung aus dem IntensitÃ¤tsverhÃ¤ltn von Chlorit 
7 und 4,72 A- Beugungsreflexen Kaolinit-freier Proben ermittelt. WÃ¤hren alle Be- 
rechnungsmethoden einen recht einheitlichen Anteil der Smektit- und lllit-Gruppen 
ergeben (Abb. 18) - bei Pearson wird der Illitanteil aufgrund der HÃ¶herbewertun 
von Kaolinit und Chlorit erniedrigt -, schwanken die Kaolinit- und Chloritwerte stark 
und zeigen sogar einen gegensÃ¤tzliche Trend, je nachdem, ob man den 4,72 A 
Chloritbeugungsreflex oder die Beugu~gsrefle~doublette bei 3,5 A nutzt. Betrachtet 
man die Unterschiede im Chlorit 4,72 Al 3,54 A-BeugungsreflexverhÃ¤ltni (Abb. 18), 
so kann ein Grund fÃ¼ diese VariabilitÃ¤ erkannt werden. Ein verÃ¤nderte Chemis- 
mus des Chlorits - entscheidend ist dabei der Eisengehalt - aufgrund wechselnder 
Herkunftsgebiete ist vermutlich der AuslÃ¶se (Abb. 18). Diese Anderungen treten 
mit zunehmender Tiefe bzw. Alter im Kern nicht erratisch, sondern nach einem be- 
stimmten Muster auf und sind ein Hinweis auf unterschiedliche Herkunftsgebietes. 

Smektit Mit Kaolinit 
0 10 2030 50 7 0 0  20 40 

0 

10 

n 

E 
20 

CD 
HÃ 

CD 
i= 
30 

Chloritreflex 
+ diese Arbeit - nach Berner (1991) 

40 . nach Pearson nach Lange (1 982) 

Chlorit 4,72 1334 A Chl 
10 20 30 0 0.3 0.6 0.9 

Abb. 18: Auswertung der Tonmineralogie des Kerns PS2206-4 vom westlichen 
Gakkel-RÃ¼cke mit allen in Tabelle 7 genannten Berechnungsmethoden. Die 
grauen Streifen im 4,721 3,54 A-Graphen beschreiben die VerhÃ¤ltniss fÃ¼ Beu- 
gungsreflexintensitÃ¤ und integrierte FlÃ¤che bei denen mehrere Berechnungsver- 
fahren Ã¤hnlich Werte fÃ¼ Chlorit und Kaolinit erzielen. Die grau schattierten FlÃ¤ 
chen stehen fÃ¼ die Sauerstoffisotopenstadien 1 und 3 als bestimmte, wÃ¤rmer Zeit- 
Intervalle des jÃ¼ngste QuartÃ¤r (siehe Kap. 3). 

Da in vielen Arbeiten Ã¼be Sedimente des Arktischen Ozeans fÃ¼ die Berechnung 
der Tonmineralprozentanteile die Faktoren und die KaolinitlChlorit- Unterscheidung 
nach Biscaye (1 964, 1965) angewendet wurden (u.a. Silverberg 1972; Naugler et 
al. 1974; Darby 1975; Naidu et al. 1975; Clark et ai. 1980; Naidu & Mowatt 1983; 
Dalrymple & Maass 1987; Darby et al. 1989; NÃ¼rnber et al. 1994; Stein et al. 
1994b; Wahsner 1995; Wahsner et al. 1996, in Vorb.), soll diese Methode fÃ¼ die 



vorliegende Arbeit beibehalten werden. Auch ist sie in der internationalen Literatur 
weit verbreitet (siehe Chamley 1989 und Fallbeispiele darin). Wie Abbildung 18 
zeigt, bewirken die mit den Biscaye-Faktoren errechneten Tonmineralanteile we- 
sentlich gleichmÃ¤ÃŸige Kurven fÃ¼ Chlorit und Kaolinit. Der gewÃ¤hlt Kern 
PS2206-4 wurde am Gakkel-RÃ¼cke auf ca. 86O N und aus ca. 3000 m Wasser-tiefe 
gewonnen. Die Kernposition wird durch TrÅ¸bestrÃ¶ und Bodentransport nicht 
beeinfluÃŸ (Kap. 1.2; FÃ¼ttere 1992). Eine geschlossene Eisdecke ist rezent vorhan- 
den und kann fÃ¼ das letzte Glazial angenommen werden. Somit sollten keine star- 
ken Anderungen in den Tonmineralgehalten zu erwarten sein, wie es sich auch im 
Verlauf der Illitkurve andeutet. Bei Smektit muÃ man in diesem Fall den MaÃŸsta 
beachten. Die starken Fluktuationen der Chlorit- und Kaolinitkurven kÃ¶nne daher 
auf die Schwankungen im Chloritchemismus und damit des 4,72 A Beugungsrefle- 
xes zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. 

Rossak (1995) bemerkt hierzu in einer Arbeit zur Tonmineralogie von OberflÃ¤chen 
sedimenten der Laptew-See kritisch, daÂ die ursprÃ¼ngliche Biscaye-Faktoren un- 
ter Einsatz einer fixen Divergenzblende ermittelt wurden. Diese produziert eine 
ungleichmÃ¤ÃŸi Bestrahlung der ProbenoberflÃ¤che so daÂ bei niedrigen Glanz- 
winkeln hÃ¶herer IntensitÃ¤te anfallen. Die in dieser Arbeit verwendeten Beu- 
gungsreflexe von Smektit und Illit liegen in dem stÃ¤rke bestrahlten Abschnitt (Abb. 
12; Tab. 5, 6). Rossak (1995) stellt beim Vergleich der Ergebnisse zwischen fixer 
und variabler Divergenzblende eine ErhÃ¶hun der Smektit- und Illitanteile in der 
Tonfraktion um im Mittel 6 bzw. 3 % und eine Erniedrigung der Kaolinit- und Chlorit- 
anteile um 3 bzw. 6 % fest. Allein fÃ¼ Smektit ergibt sich jedoch eine konstante Er- 
hÃ¶hun der Werte mit zunehmenden Gehalt (Steigung der Korrelationsgraden: ca. 
1,4; Rossak 1995). Auch Dalrymple & Maass (1 987) berichten von Ã¤hnlic unter- 
schiedlichen Ergebnisse zwischen der Berechnung mit Biscaye-Faktoren und der 
Methode nach Cook et al. (1975: Illit im Mittel + 9 %, Chlorit - 5 %). 

Tab. 7: Ergebnisse von Doppelmessungen an TonmineralprÃ¤parate aus oberflÃ¤ 
chennahen Sedimenten des Eurasichen Beckens: Standardabweichungen S (% 
absolut) und maximale Abweichung (Max. Ab.). Sm->Smektit, lll->lllit, Kao- 
>Kaolinit, Chlo->Chlorit, KIC->VerhÃ¤ltni der Beugungsreflexinten~itÃ¤te von Kao- 
linit (3.58 A) zu Chlorit (3.54 A), 111 IB-> lllit-Integralbreite des 10 A-Beugungsrefle- 
xes, QzIFsp ->VerhÃ¤ltni der FlÃ¤ch des Quarzbeugungsreflexes bei 4,26 A und 
der Summe der FlÃ¤che der Feldspatbeugungsreflexe bei 3,24 und 3,18 A. 

Bei sorgfÃ¤ltige PrÃ¤paratio wird eine gute Reproduzierbarkeit der Ergebnisse er- 
reicht (vgl. Berner 1991). Als generelle Richtlinie kann die Angabe von Moore & 
Reynolds Jr. (1989) gelten, die eine Standardabweichung von Â 5 % fÃ¼ eine Ton- 
mineralgruppe mit 2 20 % Tonfraktionsanteil annehmen. Bei zufÃ¤lli ausgewÃ¤hlten 
zweifach prÃ¤parierte Tonmineralanalysen dieser Untersuchung konnte eine etwas 
bessere Standardabweichung erreicht werden (Tab. 7). In der Tabelle werden 
weitere Parameter aus der Tonmineralanalyse bewertet: errechnete Tonmineralan- 
teile, BeugungsreflexverhÃ¤ltniss der Tonminerale sowie von Nichttonmineralen 
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und die Form eines Beugungsreflexes (Integralbreite), die AufschlÃ¼ss Ã¼be die 
KristallinitÃ¤ des Tonminerals gibt (Diekmann et al. 1996; Petschick et al. 1996). Es 
lÃ¤Ã sich ablesen, daÂ die errechneten Tonmineralanteile stÃ¤rkere Schwankungen 
unterliegen als die reinen Beugungsreflexdaten wie das KIC-VerhÃ¤ltnis 

2.8 Verwendbarkeit der Ergebnisse aus der Rontgendiffraktometrie 

AbschlieÃŸen gilt festzustellen, daÂ alle Prozentangaben aus rÃ¶ntgenographische 
Methoden als bestmÃ¶glich AnnÃ¤herun an den Istwert zu verstehen sind. Interpre- 
tierbare Schwankungen sollten sich daher durch VerÃ¤nderunge weit Ã¼be den 
Fehlergrenzen und/ oder an mehreren aufeinanderfolgenden Datenpunkten aus- 
zeichnen. Als Fehlergrenzen fÃ¼ interpretierbare Fluktuationen werden in dieser Ar- 
beit die einfachen Fehler (Standardabweichung absolut, 10-Fehler) verwendet. 
Desweiteren werden VerhÃ¤ltniss zwischen Beugungsreflexen eines unbekannten 
Minerals und des Standards oder zwischen zwei unbekannten Mineralen oder Mi- 
neralgruppen (z.B. QzIFsp) dargestellt, da diese nicht nur direkt auf die Orginal- 
messung zurÃ¼ckfÃ¼hrb sind, sondern auch RÃ¼ckschlÃ¼s auf Anderungen der Mi- 
neralvergesellschaftungen zulassen. 

Ein gutes Beispiel hierfÃ¼ ist der in dieser Arbeit verwendete "Pyroxenindex". Der 
Pyroxenindex (Pyxindex) als MaÃ fÃ¼ den relativen Gehalt von Pyroxenen in ei- 
ner Probe vertritt in den Graphiken die Gruppe der Spurenminerale und wurde zur 
PrÃ¤sentatio gewÃ¤hlt da Pyroxene in den Lieferregionen in bestimmten, eng be- 
grenzten Gebieten besonders stark vertreten sind (siehe Kap. 4). Der Pyroxenindex 
ist die integrierte FlÃ¤ch unter den Beugungsreflexe zwischen 3,O und 2,92 A (vgl. 
Abb. 12). Dabei wird hier davon ausgegangen, daÂ diese vorrangig von Pyroxenen 
gestellt werden. Die GrÃ¶Ã der integrierten FlÃ¤ch ist von der StrahlungsintensitÃ¤ 
der RÃ¶ntgenrÃ¶h abhÃ¤ngig WÃ¤hren die Proben eines Kerns in einer MeÃŸkampa 
gne und damit nahezu gesichert mit gleichbleibender RÃ¶ntgenintensitÃ gemessen 
wurden, kÃ¶nne die absoluten Werte des Pyroxenindexes zwischen den Kernen 
nicht verglichen werden, da sie teilweise sogar mit verschiedenen RÃ¶hre gemes- 
sen wurden. Die relativen Schwankungen kÃ¶nne jedoch verglichen werden (siehe 
Pyxindexl Korund-VerhÃ¤ltnis) WÃ¤hren der Pyroxenindex fÃ¼ jede Probe erhoben 
werden kann, Ã¼bersteige die Pyroxengehalte der Gesamtprobe seltener die Nach- 
weisgrenze von QUAX. Auch kann QUAX zumeist nur eine PyroxenvarietÃ¤ erken- 
nen, obwohl bekannt ist, daÂ Orthopyroxene und Klinopyroxene in Sedimenten des 
Arktischen Ozeans koexistieren (Schwermineralanalysen: Behrends et al 1996). 





3. Stratigrawhie 

ProduktivitÃ¤ des Arktischen Ozeans (Subba Rao & Platt 1984) und starker VerdÃ¼n 
nung durch terrigenes Material ist die HÃ¤ufigkei von GehÃ¤use im Sediment eher 
gering. Die Karbonatschalen werden weiterhin aufgrund beginnender KarbonatlÃ¶ 
sung in den tiefen Becken sowie durch aggressive BodenwÃ¤sse an den Kontinen- 
talhÃ¤nge teilweise nur schlecht erhalten (vgl. Kap. 1.3). Horizonte ohne oder mit 
nur schlecht erhaltenen Schalen sind daher in Sedimenten des Arktischen Ozeans 
weit verbreitet. So beinhalten z.B. die Kastenlotkerne PS2185-6 und PS2200-5 
weite Abschnitte ohne ForaminiferengehÃ¤us (Abb. 20). Diese Armut an verwertba- 
ren Faunenresten erstreckt sich nicht nur auf planktische Foraminiferen, sondern 
auf alle Mikrofossilien. AuÃŸerde ist die Artenvielfalt im Arktischen Ozean aufgrund 
der extremen Lebensbedingungen stark eingeschrÃ¤nkt Einer stratigraphischen 
Gliederung Ã¼be Faunenvergesellschaftungen sind damit enge Grenzen gesetzt. 

^Â¡B (.109 aWg) Planktic foraminiferslg Coarse fraction (wt%) Magnetic inclination Age (-) 

0 0.5 1.0 1.5 0 2500 5000 0 25 50 -90' 0 +90Â (kyr) 

Abb. 20: Stratigraphie, Grobfraktions- und planktische Foraminiferengehalte vom 
GroÃŸkastengreife PS2185-3 und Kastenlotkern PS2185-6 vom Lomonosow-RÃ¼k 
ken (aus: Spielhagen et al. eingereicht; vgl. Nmgaard-Pedersen 1996). 

Die obersten Kernabschnitte wurden mittels AMS-^C-Messung an ca. 2000 Ge- 
hÃ¤use von N. pachyderma (sin.) absolut datiert. FÃ¼ konventionelle ^C-Datierun- 
gen kÃ¶nne Muschelschalen. Holz- und Pflanzenreste oder das Gesamtsediment 
genutzt werden. Bei letzteren muÃ mit der Zumischung Ã¤ltere Kohlenstoffmaterials 
und damit einer zu alten Datierung gerechnet werden (z.B. Kuptsov & Lisitsin 1996 



und Zitate darin). Die AMS-^C-Methode und die konventionellen ^C-Messungen 
kÃ¶nne fÃ¼ die letzten ca. 40.000 Jahre angewendet werden. FÃ¼ die in dieser Ar- 
beit gemachten Angaben wurde eine ^C-Reservoirkorrektur von 440 Jahren ver- 
wendet (Mangerud & Gulliksen 1975). Die in der Arbeit weitestgehend verwende- 
ten Altersangaben beziehen sich auf diese kalibrierten l4C-Jahre und werden in 
tausend Jahren (= ka) angegeben. 

Tab. 8: AMS-1%-Datierungen der oberflÃ¤chennahe Sedimente (GKG PS2200-2 
und PS2212-5; Nergaard-Pedersen 1996). Die Alter sind Reservoir-korrigiert (440 
a). ? -> umgekehrte Alters-Tiefenbeziehung, sie sind daher fraglich (Bioturbation 
etc.), > weist auf ein infinites Alter hin (mit der %-Methodik nicht mehr erfaÃŸbar) 

P S 2 2 0 0 - 2  
Tiefe (cm) 

0 

3,5 
6 3  
8 5  
10,5 
14,5 
16,s 

Es wird davon ausgegangen, daÂ N. pachyderma (sin.) das Sauerstoffisotopensig- 
nal im Gleichgewicht mit dem sie umgebenden Wasser aufzeichnet (Charles & Fair- 
banks 1990). Sie verÃ¤nder jedoch ihren Habitat in AbhÃ¤ngigkei von der Eisbedek- 
kung und der Zusammensetzung des Wassers (Carstens & Wefer 1992). Im Arkti- 
schen Ozean fÃ¼hr dies aufgrund der stabilen Schichtung der Wassermassen (Kap. 
1.3) zu sehr unterschiedlichen Sauerstoffisotopenwerten in OberflÃ¤chensedimen 
ten (KÃ¶hle 1992). Neuste Untersuchungen zeigen, daÂ N. pachyderma (sin.) auf 
diese unterschiedlichen Bedingungen mit einem zusÃ¤tzliche Vitaleffekt reagiert, 
der den 6180-Wert um mehr als 1 %o verÃ¤nder kann (Kohfeld et al. 1996; Bauch et 
al. 1997). ZusÃ¤tzlic stÃ¶re starke regionale Schmelzwasserereignisse die Auf- 
zeichnung, so daÂ ein Vergleich der Sauerstoffisotopenkurven arktischer Sedi- 
mente mit der globalen Kurve nur bedingt mÃ¶glic ist (vgl. Zahn et al. 1985; Aksu 
1985; Morris 1988; Jones & Keigwin 1988; KÃ¶hle 1992; Stein et al. 1994a,c; N0r- 
gaard-Pedersen 1996). 

Da im Amerasischen Becken und im nÃ¶rdliche Teil des Eurasischen Beckens sehr 
geringe Sedimentationsraten beobachtet werden (TB. Clark et al. 1980, 1986; Aksu 
1985; Aksu & Mudie 1986; Morris 1988; Pak et al. 1992; Stein et al. 1994c), die auf 
eine dicht geschlossene Eisdecke und1 oder Resuspension zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, 
kÃ¶nne ganze Sedimentationsabschnitte fehlen oder aufgrund von Bioturbation in 
der Form homogenisiert worden sein, daÂ z.B. einzelne Isotopenereignisse nicht 
mehr erkannt werden. Die niedrigen Sedimentationsraten fÃ¼hre gerade auf den 
topographischen HÃ¶he zu vergleichsweise alten OberflÃ¤chensedimente (Tab. 8: 
PS2200-2), die nicht unbedingt die heutige Situation widerspiegeln. 

4C-Alter 
56 1 5160 
1 1450k85 

201 202150 
27020k280 
32460k460 

>34870 
? 28270 

Unter EinfluÃ des Westspitzbergenstroms und im sÃ¼dwestliche Eurasischen Bek- 
ken konnten jedoch den globalen Kurven vergleichbare 6180-Kurven gemessen 
werden (vgl. Abb. 4, 21; z.B. Jones & Keigwin 1988; Hebbeln 1991; KÃ¶hle 1992; 

PS221 2-5 
Tiefe (cm) 

0 

6 3  
13,5 
15,5 
18,s 

26-29 

^C-Alter 

2900k55 
61 65260 
6405k60 
9780k75 
? 5535 
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Hebbeln et al. 1994; Stein et al. 1994a,c; Elverhiai et al. 1995a; Nargaard-Pedersen 
1996). HierfÃ¼ mitverantwortlich sind die erhÃ¶hte Sedimentationsraten im sÃ¼d 
westlichen Eurasischen Becken, die vermutlich aus offeneren Meereisbedingungen 
unter EinfluÃ des warmen Atlantikwassers und dem verstÃ¤rkte Eintrag von Material 
aus den benachbarten, flachen und breiten Schelfgebieten resultieren. Untersu- 
chungen in der FramstraÃŸ haben an der Sommereisrandlage einen hohen FluÃ 
von Material zum Meeresboden ergeben, der mit einer SommeralgenblÃ¼t gekop- 
pelt ist (Berner & Wefer 1990; Hebbeln & Wefer 1991). Dadurch wird aber auch 
deutlich, daÂ die Foraminiferen gerade in den Gebieten, in denen das einstrÃ¶ 
mende, warme Atlantische Wasser auf die Meereisdecke des Arktischen Ozeans 
trifft, sehr lokalen Ereignissen unterliegen und dementsprechend nicht immer das 
globale Signal der OberflÃ¤chenwassermass aufzeichnen (vgl. Bauch et al. 1997). 

Die BeeinfluÃŸun der Sauerstoffisotopenwerte durch Schmelzwasserereignisse 
und durch ins OberflÃ¤chenwasse gemischtes SÃ¼ÃŸwass der sibirischen FlÃ¼ss 
verstÃ¤rk sich in irn Arktischen Ozean in nordÃ¶stliche Richtung (z.B. Spielhagen & 
Erlenkeuser 1994; Bauch et al. 1997). Da das Isotopensignal wÃ¤hren der Kalzifi- 
zierung des GehÃ¤use in der gesamten oberen WassersÃ¤ul aufgenommen wird 
(50-200 m; Kohfeld et al. 1996; Bauch et al. 1997), und somit geringfÃ¼gig VerÃ¤n 
derungen des OberflÃ¤chenwasser nicht aufgezeichnet werden, kÃ¶nne Schwan- 
kungen des 6180-Werts im Sedimentkern dennoch als Ausdruck tiefgreifender 
ozeanographischer und klimatologischer Ã„nderunge angesehen werden. Die 
aufgezeichneten VerÃ¤nderunge sind vor allem der oberen Halokline des Arkti- 
schen Zwischenwassers zuzuordnen (vgl. Kap. 1.3). 

Der 61%-Wert der Schalen wird durch Vitaleffekte nicht so stark Ã¼berprÃ¤ (Kohfeld 
et al. 1996; Bauch et al. 1997). Daher ist der Verlauf der entsprechenden Kurven in 
den Sedimentkernen wesentlich mehr durch die globalen Entwicklungen geprÃ¤gt 
Der Verlauf der 61%-Kurven in den Arktischen Sedimentkernen ist also ein wert- 
volles, stratigraphisches Werkzeug. 

Neben der Isotopenstratigraphie wurden Magnetostratigrapie, IOBe- und 230Th-, 
Coccolithen oder Ostracoden-Stratigraphie im Eurasischen Becken bereits ange- 
wendet (z.B. Gard & Backman 1990; Eisenhauer et al. 1994; Cronin et al. 1995; 
Frederichs 1995 und enthaltene Zitate). Die Magnetostratigraphie ermÃ¶glich die 
grobe Einstufung des Sediments anhand der Chrone vorwiegend normaler oder 
inverser PolaritÃ¤ (Zeitrahmen: Millionen Jahre-> Ma) und zu bestimmten palÃ¤oma 
gnetischen Ereignissen verÃ¤nderte PolaritÃ¤t die einige wenige tausend Jahre 
dauern kÃ¶nnen Die magnetischen Eigenschaften eines Sediments (z.B. die mag- 
netische SuszeptibilitÃ¤t sind auÃŸerde von der Sedimentzusammensetzung ab- 
hÃ¤ngi und kÃ¶nne klimatische Schwankungen anzeigen. Sie werden hÃ¤ufi als 
Korrelationsparameter zwischen Kernen bekannten Alters und zu datierenden Ker- 
nen eingesetzt (z.B. Nowaczyk et al. 1994; Frederichs 1995; Stoner et al. 1995; 
NÃ¼rnber et al. 1995b). Die Magnetostragraphie benÃ¶tig wie die meisten anderen 
genannten Methoden zeitliche Fixpunkte im Sediment, vom dem aus die zeit- und/ 
oder klimaabhÃ¤ngige Schwankungen im Kern verfolgt werden kÃ¶nnen Auf diese 
Weise kommt Frederichs (1995) fÃ¼ die Kerne PS2185-6 und PS2200-5 zu zwei 
ganz unterschiedlichen Altersmodellen mit Ca. 570 ka als Minimalalter gegenÃ¼be 
ca. 5 Ma als Maximumalter. Schwankungen der IOBe-AktivitÃ¤ und des 230Thexess. 
Gehaltes in Sedimenten der FramstraÃŸ und des sÃ¼dwestliche Eurasischen 
Beckens zeigen eine AbhÃ¤ngigkei von den klimatischen VerÃ¤nderunge (z.B. 
Bohrmann 1991 ; Eisenhauer et a!. 1994). WÃ¤hren Interglazialen werden erhÃ¶ht 



IOBe-AktivitÃ¤te beobachtet (Eisenhauer et al. 1990, 1994). Nach Eisenhauer et al. 
(1990, 1994) und Molnar (1995) hat ^Be eine groÃŸ AffinitÃ¤ zu Tonpartikel, die 
IOBe aus der WassersÃ¤ul absorbieren kÃ¶nne ("Scavenging"). Die Sedimentation 
der Tonpartikel wird dann durch die AktivitÃ¤ von Organismen beschleunigt. Sie 
filtern die Suspension und scheiden die Feinfraktion zu Kotpillen verklumpt wieder 
aus, die dann mit hoher Sinkgeschwindigkeit sedimentieren. Dieser ProzeÃ ist 
gerade an der Schelfeiskante besonders verstÃ¤rk (Berner & Wefer 1990). 

Die Weltozeane besitzen aufgrund einer groÃŸe Verweilzeit in der WassersÃ¤ul 
eine relativ konstante Konzentration von ^Be (Kusakabe et al. 1987), die nur durch 
den direkten Eintrag aus der AtmosphÃ¤r und dem Einstrom aus FlÃ¼sse mit 
groÃŸe Einzugsgebiet verÃ¤nder werden kÃ¶nnen WÃ¤hren im eisfreien Ozean 
hauptsÃ¤chlic die EffektivitÃ¤ des "Scavenging" einen EinfluÃ auf die IOBe-Sedi- 
mentation hat, werden im Arktischen Ozean weitere Faktoren fÃ¼ die relativ groÃŸe 
Schwankungen der 10Be-Konzentration verantwortlich gemacht (vgl. Abb. 20; Ei- 
senhauer et al. 1994; Molnar 1995). 

Irn Glazial verstÃ¤rke sich wahrscheinlich eine hÃ¶her Sedimentation von grob- 
kÃ¶rnige und wenig absortiven Partikeln, die Isolation der WassersÃ¤ul von der 
AtmosphÃ¤r sowie ein reduzierter Austausch von Wassermassen zwischen dem 
Welt- und dem Arktischen Ozean zu einer starken Reduzierung der verfÃ¼gbare 
und sedimentierten ^Be-Menge. Dagegen wird ein erhÃ¶hte 10Be-FluÃ im Inter- 
glazial aufgrund eines verbesserten Austausches mit der AtmosphÃ¤r und dem 
Weltozean, eines erhÃ¶hte FluÃŸeintrages und einer Freisetzung von im Glet- 
schereis zwischengelagertem ^Be wÃ¤hren der Abschmelzphase angenommen. 
Dies fÃ¼hr in Kombination mit einem erhÃ¶hte Feinfraktionseintrag und verbesser- 
tem "Scavenging" bei verringerten Sedimentationsraten zu einer deutlich erhÃ¶hte 
^Be-Sedimentation, Das sedimentierte 10Be kann jedoch auf exponierten topo- 
graphischen Erhebungen durch das Wiederaufarbeiten von feinem Sediment z.B. 
durch stÃ¤rker StrÃ¶munge resuspendiert und damit nicht erhalten werden 
("winnowing"). Auch fÃ¼ 230Thexess-Daten mÃ¼sse die beschriebenen Prozesse 
einschrÃ¤nken in Betracht gezogen werden (Bohrmann 1991 und Zitate darin). 

Die Coccolithenstratigraphie wurde an Sedimenten der Norwegen-GrÃ¶nlandse 
und der FramstraÃŸ geeicht und gibt zumindestens erste Hinweise auf die Intergla- 
zialstadien (Gard 1993). Palynologische Alterseinstufungen scheinen mÃ¶glic (z.B. 
Aksu & Mudie 1986; Aksu et al. 1988; Nadina 1995; Mathiessen & Brenner 1996), 
sind aber im Eurasischen Becken noch nicht weitergehend eingesetzt worden. 

Im Amerasischen Becken wurde von Clark et al. (1980) eine Lithostratigraphie 
entwickelt, deren beckenweit korrelierbare Grenzen im Laufe der Zeit datiert wur- 
den (Clark et al. 1986). Es erscheint jedoch schwierig, auch aufgrund der geringen 
Sedimentationsraten im Amerasischen Becken, diese Ãœbe den Lomonosow-RÃ¼k 
ken hinweg ins Eurasische Becken fortzufÃ¼hre (vgl. Morris et al. 1985; Morris 
1988, Pak et al. 1992). Kubisch (1992) definierte eine Lithostratigraphie fÃ¼ das 
sÃ¼dwestlich Eurasische Becken anhand der IRD-Zusammensetzung (Abb. 19). 

Zusammenfassend muÃ festgestellt werden, daÂ eine detaillierte stratigraphische 
Einstufung insbesondere lÃ¤ngere Sedimentkerne im nÃ¶rdliche Eurasischen Bek- 
ken Ã¤uÃŸer kompliziert ist. Wegen der oben dargestellten Schwierigkeiten jenseits 
der 14C-Datierungsgrenzen kann die Stratigraphie derzeit nicht mit der fÃ¼ marine 
Sedimente niederer Breiten gewohnten Genauigkeit erstellt werden. 



3. Stratiaraphie 

3.1 Alter der oberflachennahen Sedimente 

. - 
PS221 2-516 

GKG 613c vs.PDB) 

Abb. 21: Skizziertes bathymetrisches Profil und Sauerstoff- und Kohlenstoffisoto- 
penkurven der Kurzkerne im sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken (erweitert nach 
Stein et al. 1994c, Graustufen -> Isotopenstadien mit ungerader Zahl meist Inter- 
glazialzeiten, fettgedruckte Zahlen -> Isotopenstadien, # -> AMS-^C Datierungen 
an N. pachyderma (sin.) ; PS221 2-5 aus: Nmrgaard-Pedersen 1996). 

Die 6180-Kurven des Nansen-Beckens und vom Gakkel-Rucken zeigen einen den 
globalen Kurven Ã¤hnliche Verlauf zwischen Isotopenstadium 1 und 3 (vgl. Abb. 
19, 21). Auffallend sind die sich verringernden (isotopisch leichteren) 5180-Werte 
der OberflÃ¤chenprobe nach Norden. Die insgesamt drei Stufen in den Kurven 
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Abb. 22: Skizziertes bathymetrisches Profil und Sauerstoff- und Kohlenstoffisoto- 
penkurven der Kurzkerne im westlichen Eurasischen Becken (erweitert nach Stein 
et al. 1994c, Graustufen -> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale), 
fettgedruckte Zahlen -> Isotopenstadien nach Imbrie et al. 1984, # -> AMS-^C Da- 
tierungen an N. pachyderma (sin.), GKG PS2200-2 aus: Nergaard-Pedersen 1996), 
helles Grau unterhalb Isotopenstadium 3 in PS2200-214-Graph und gestrichelte 
Linien beschreiben die Isotopenstratigraphie des GKG PS2200-2 gestÃ¼tz auf AMS- 
1% Datierungen. Dieser Kern erreicht wahrscheinlich die Isotopenstadiengrenze 
615 (Nergaard-Pedersen 1996). 
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beim Ãœbergan zwischen dem letzten glazialen Maximum (LGMI mittleres Stadium 
2) und dem HolozÃ¤ ( 4 0  ka) lassen sich mÃ¶glicherweis als die Terminationsstu- 
fen la-c mit dem dazwischen liegenden, kÃ¤ltere JÃ¼ngere-Dryas-Ereigni deuten 
(vgl. Broecker & Van Donk 1970; Duplessy et al. 1981 ; Mix & Ruddiman 1985; Ken- 
nett 1990; Bard & Broecker 1992). WÃ¤hren der Termination werden durch inten- 
sive Abschmelzprozesse der Welteisschilde groÃŸ Mengen isotopisch leichten 
SÃ¼ÃŸwasse in die Ozeane freigesetzt, die im Isotopensignal einen Eisef-fekt mit 
eine Verringerung der 6180-Werte von bis zu 1,3 %o erzeugen (vgl. Abb. 19; z.B. 
Chappell & Shackleton 1986; Fairbanks 1989). Im AMS-14C datierten Kern 
PS2206-4 wird dieser globale Eiseffekt mit einer Anderung um 2,6 %o wÃ¤hren der 
Termination l deutlich Ã¼berschritte (Abb. 21). 

Da im Arktischen Ozean die heutigen Wassertemperaturen bereits nahe dem Ge- 
frierpunkt des Meerwassers liegen und somit die Wassertemperaturen wÃ¤hren 
des Glazials nicht wesentlich niedriger gewesen sein kÃ¶nnen spiegelt diese stÃ¤r 
kere Schwankung eine SalzgehaltsÃ¤nde-run wider (vgl. Stein et al. 1994c, N0r- 
gaard-Pedersen 1996). Man kann von mehrfachen Schmelzwasserereignissen 
ausgehen, die die SalinitÃ¤ des OberflÃ¤chenwasser erniedrigt haben. Zu einem 
Ã¤hnliche SchluÃ kÃ¶nne die parallel auftretenden 613C-Minima fÃ¼hren Die 
Frischwasserlinsen scheinen zu einer schlechteren DurchlÃ¼ftun des OberflÃ¤chen 
Wassers beigetragen zu haben. Der verminderte Austausch mit der AtmosphÃ¤r 
fÃ¼hr zu leichteren 61%-Werten (vgl. Spielhagen & Erlenkeuser 1994; Stein et al. 
1994a,c; Erlenkeuser et al. 1995; N~rgaard-Petersen 1996 und Zitate darin). Mittels 
der deutlichen 613C-Minima kÃ¶nne die Kerne im Arktischen Ozean sehr gut korre- 
liert werden. Die gemessenen 613C-Werte bestÃ¤tige auÃŸerde das konstante 
Vorhandensein von Eisbedeckung und Schmelzwasserlinsen, da sie gleichblei- 
bend unter dem Wert des isotopischen Equilibriums AtmosphÃ¤re-Ozea liegen 
(+1,7 %o fÃ¼ N. pachyderma (sin.), Spielhagen & Erlenkeuser 1994). 

Die im SÃ¼de erkannten Trends in den Sauerstoffisotopenkurven setzen sich nach 
Norden hin fort (Abb. 22). Im HolozÃ¤ werden im Amundsen-Becken noch leichtere 
Werte als im Nansen-Becken aufgezeichnet (PS2204-3 und PS2205-1). Die hÃ¶he 
ren Werte der OberflÃ¤chenprobe von der Morris-Jesup-Schwelle stellen nicht re- 
zente Werte dar. Diese OberflÃ¤chenprobe sind mindestens 5 bzw. 6 ka alt (Tab. 8; 
Nargaard-Pedersen 1996; Schneider et al. 1996). Die Kerne der Morris-Jesup- 
Schwelle verdeutlichen bereits die zu Beginn des Kapitels angesprochenen 
Schwierigkeiten der Sauerstoffisotopenstratigraphie im Arktischen Ozean. Es treten 
z.B. vergleichsweise leichte 6180-Werte im Isotopenstadium 3 auf, die bei einem 
Vergleich mit globalen Kurven eher auf das interglaziale Isotopenstadium 5 weisen 
wÃ¼rden Aufgrund von Nicht-Sedimentation oder sogar Erosion sind auf der Morris- 
Jesup-Schwelle entscheidende 6780-Schwankungen mÃ¶glicherweis im Sediment 
nicht erhalten (vgl. Bergmann 1996). Fehlendes Karbonat verhindert hochauflÃ¶ 
sende Messungen im unteren Abschnitt der Kerne (vgl. Abb. 54). Im Vergleich zu 
den sÃ¼dliche Kernen verzeichnen die 613C-Kurven einen umgekehrten Trend mit 
ausgesprochen hohen Werten wÃ¤hren des Isotopenstadiums 2. In PS2200-4 
scheint zumindestens ein kleines 613C-Minimum am Ende des Isotopenstadiums 2 
aufgezeichnet zu sein, das sich mit den sÃ¼dlichere Kernen korrelieren lÃ¤ÃŸ 

Die Korrelation der Sedimentkerne ist auch Ã¼be fast alle in dieser Arbeit verwen- 
deten MeÃŸparamete mÃ¶glich Die hochauflÃ¶sende MeÃŸreihe im Zentimeterab- 
stand (vgl. Kap. 2) ermÃ¶gliche Korrelationen vermutlich zeitgleicher Abschnitte, 
die wesentlich kÃ¼rze als die Isotopenstadien sind (siehe auch Kap. 5). 



3.2 Stratigraphie der Sedimentkerne 

In diesem Kapitel sollen die Altersmodelle fÃ¼ die Kerne PS2445-4, PS2212-3, 
PS2200-5, PS21 85-316, PS21 74-4 und PS2474-3 vorgestellt werden. WÃ¤hren 
PS2212-3 Ã¼be Magneto- und Isotopenstratigraphie sowie Ã¼be die lithologische 
und sedimentologische Korrelation mit weiter sÃ¼dlic gelegenen Kernen recht gut 
stratigraphisch eingestuft wurde (vgl. Nowaczyk et al. 1994), erweist sich die Datie- 
rung der anderen Kerne als schwierig. 

AMS-^C-Datierungen, Isotopenstratigraphie und die Korrelationspunkte bieten 
eine vergleichsweise hohe Anzahl von Altersfixpunkten in PS2212-3 (Abb. 23). Es 
ist daher mÃ¶glich kurzfristige Schwankungen der Linearen Sedimentationsrate 
(LSR) zu beobachten, wie sie fÃ¼ einen glaziomarinen Ablagerungsraum erwartet 
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Abb. 23: Alters-Tiefen-Modell fÃ¼ PS2212-3 mit unterschiedlichen Altersfixpunkten 
und Darstellung der sich daraus ergebenden Linearen Sedimentationsrate. 
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werden kÃ¶nne (z.B. Hambrey 1994). Deutlich wird auch der von Nowaczyk et al. 
(1994) erkannte Hiatus in PS2212-3 zwischen Ca. 86 und 117 ka (Abb. 23, 24). Die 
Sauerstoffisotopenkurve von PS2212-3 allein hÃ¤tt keine durchgehende stratigra- 
phische Einstufung ermÃ¶glicht da in mehreren Kernabschnitten keine Foraminife- 
ren fÃ¼ die Messungen vorhanden waren (Abb. 24: Kerntiefen 20-70, 210-260 und 
375-442 cm; vgl. auch Karbonatgehalte in Abb. 77). Obwohl die meisten Proben in 
diesen Abschnitten keine Foraminiferen enthalten und MeÃŸwert fehlen, ist der 
Anstieg der 6780-Kurve wÃ¤hren der Terminationen l und II deutlich. Die Stadien- 
grenzen 211 oder 615 lassen sich jedoch nicht exakt festlegen. Der Abfall der 8180- 
und (513C-Kurven bei 287 cm reprÃ¤sentier die Stadiengrenze 514 an dieser Posi- 
tion. In diesem Abschnitt (300 - 310 cm) tritt auch die benthische Foraminifere Pulle- 
nia bulloides auf (Wollenburg 1995, persl. Mittig. 1996), die in der Norwegen- 
GrÃ¶nland-Se und in der FramstraÃŸ ein Indikator fÃ¼ das Isotopenstadium 5.1 ist 
(Haake & Plaumann 1989; Hebbeln 1992; Hebbeln & Wefer 1997). 

Die Stadiengrenze 312 wurde von Nowaczyk et al. (1994) bei 72 cm festgelegt. Dies 
basiert auf der Datierung eines kurzfristigen Ereignisses inverser Magnetisierung, 
das erstmals an Sedimenten des Mono Lakes, Kalifornien, festgestellt wurde. No- 
waczyk (1991) gibt eine Zusammenstellung der bekannten Alter fÃ¼ das Mono- 
Lake-Ereignis (23 - 30 ka) und legt durch den Vergleich mit anderen Datierungsme- 
thoden (6I8O, ̂ Th) an den vom ihm bearbeiteten Kernen der Fram-StraÃŸ einen 
Zeitraum von 23-25 ka fÃ¼ das Mono-Lake-Ereignis fest. Es wÃ¼rd somit die Isoto- 
penstadiengrenze 312 (24 ka; Imbrie et al. 1984) umrahmen. Dagegen stellt Frede- 
richs (1995) das Mono-Lake-Ereignis in einem mit AMS-^C und 8'80-Stratigraphie 
datierten Sedimentkern der zentralen Fram-StraÃŸ komplett in das Stadium 2 
(PS1535-8; KÃ¶hle 1992). Diese Position wird auch in dieser Arbeit fÃ¼ PS2212-3 
bevorzugt. Die Position des Mono-Lake-Ereignisses in Relation zur Stadiengrenze 
312 hÃ¤ng entscheidend vom benutzten Alter fÃ¼ die Stadiengrenze und das Mono- 
Lake-Ereignis ab. Von einigen Bearbeitern wird fÃ¼ die Stadiengrenze 312 27 ka als 
Alter benutzt (Zahn et al. 1985; Stein et al. 1994~).  Das Mono-Lake-Ereignis wÃ¼rd 
in diesem Fall komplett in das Isotopenstadium 2 fallen. In dieser Arbeit wird jedoch 
nach Imbrie et al. (1984) 24 ka fÃ¼ die Stadiengrenze 312 angesetzt, da fÃ¼ viele 
Kerne aus der benachbarten FramstraÃŸ und auch aus dem Arktischen Ozean 
diese Zeitskala verwendet wird (z.B. Hebbeln 1992; KÃ¶hle 1992; Hebbeln et al. 
1994; Elverhai et al. 1995a; Lloyd et al. 1996a; Nargaard-Pedersen 1996). Trotz- 
dem fÃ¤ll das Mono-Lake-Ereignis mit der in dieser Arbeit verwendeten Stratigra- 
phie von PS2212-3 komplett in das Stadium 2, wie es auch Frederichs (1995) fÃ¼ 
den Kern PS1 535-8 vom Yermak Plateau vorschlÃ¤gt 

Die Isotopenstadiengrenze 312 in PS2212-3 wird entgegen Nowaczyk et al. (1994) 
bei 112 cm festgelegt. Dies ist einerseits gerechtfertigt, wenn man die Anderung zu 
schwereren (hÃ¶heren Werten in der 8'80-Kurve betrachtet und andererseits den 
Kern PS221 2-3 mit hochauflÃ¶sen AMS-^C datierten Kernen vor der WestkÃ¼st 
Spitzbergens korreliert (vgl. Elverhai et al. 1995a). Dort wurde an der Stadien- 
grenze 312 ein komplexes Muster von organisch-geochemischen und mineralo- 
gisch-lithologischen Sedimentparametern erkannt, das sich Ã¼be Kerne vor der 
NW-KÃ¼st Spitzbergens bis zu PS2212-3 verfolgen lÃ¤Ã (vgl. Kap. 7.2.2; Hebbeln et 
al. 1994; Andersen 1995; Vogt et al. 1995b, eingereicht; Hebbeln & Wefer 1997). 
Desweiteren unterstÃ¼tz eine Korrelation der Grobfraktionsgehalte (Spielhagen & 
Thiede 1994) und SuszeptibilitÃ¤tsdate (FÃ¼ttere 1992) von PS1 533-3 und 
PS2212-3 die hier getroffene Einstufung der Stadiengrenze 312 (Abb. 24). 
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PS2200-5 

Abb. 25: Korrelation der Sedimentkerne PS2185-3 und PS2200-5 anhand pa- 
lÃ¤omagnetische Parameter (aus: Frederichs 1995). 

Der Kern von der Morris-Jesup-Schwelle kann trotz groÃŸe Distanz (vgl. Abb. 1) mit 
dem Kern PS2185-3 vom Lomonosow-RÃ¼cke uber nahezu jeden Sedimentpara- 
meter korreliert werden. Die PalÃ¤omagneti dient hier als Datierungs- und Korrela- 
tionsmethode (Abb. 25). Auf der Basis von versch,iedensten gesteinsmagnetischen 
Parametern konnte Frederichs (1995) die groÃŸ Ahnlichkeit der beiden Sediment- 
kerne zeigen. Die in dieser Arbeit untersuchten Parameter werden weitere Korrela- 
tionsmÃ¶glichkeite bieten. Jedoch fand Frederichs zwei MÃ¶glichkeiten ein Alters- 
Tiefenmodell zu erstellen. Erst die Arbeiten am Kern PS2185-6 von Spielhagen et 
al. (eingereicht) festigten ein Alters-Tiefenmodell mit hohem Gesamtalter von uber 5 
Millionen Jahren (Ma; Abb. 20). Zeitgleich wurde ein Alters-Tiefenmodell fÃ¼ den 
Kern PS2200-5 entwickelt. Der im Vergleich zu PS21 85-6 wesentlich hÃ¶her Kar- 
bonatgehalt ermÃ¶glich eine kontinuierliche Messung der stabilen Isotopen in den 
oberen 450 cm des Kerns PS2200-5 (Abb. 26). FÃ¼ ein hohes Alter sprechen auch 
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Abb. 26: PalÃ¤omagneti (Frederichs 1995), stabile Isotopenwerte (Stein, Spielha- 
gen und Vogt, unverÃ¶ff Daten) und ^Be-AktivitÃ¤tsdate (Molnar 1995) von 
PS2200-5 wÃ¤hren der letzten Ca. 3 Ma. Die dunkelgrau markierten Abschnitte in- 
nerhalb des Brunhes-Chrons sind schwache Schwankungen das magnetischen 
Feldvektors zu inverser PolaritÃ¤t Die BrunhesIMatuyama-Grenze liegt bei 309 Cm, 
die GausIGilbert-Grenze bei 399 cm. Die gewichtete Mittelwertkurve (graue Linie) 
wurde in den 5180- und @C-Graphen dargestellt, um kurzfristige lokale Schwan- 
kungen @.B. durch SchmelzwassereinfluÃŸ auszugleichen und den Vergleich mit 
den globalen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenkurven zu erleichtern. 
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ESR-Datierungen im Brunhes-Chron (Molnar 1995) und AminosÃ¤urenbestimmun 
gen (unverÃ¶ffl Daten Stein). In Abbildung 26 wird das durch die PalÃ¤omagneti de- 
finierte Altersmodell um die Zuordnung von Isotopenstadien fÃ¼ die letzten ca. 800 
ka verfeinert. Unterhalb der Brunhesl Matuyama-Grenze fÃ¼hr die stark verringerte 
Sedimentationsrate trotz hoher Probendichte (alle 2 cm) zu einer niedrigen AuflÃ¶ 
sung, die die Zuordnung von Isotopenstadien stark erschwert. Das Beprobungsin- 
tervall von 2 cm beinhaltet hier zwischen 10 und 100 ka (basierend auf der 
gemittelten linearen Sedimentationsrate zwischen den palÃ¤omagnetische 
Ereignissen). Eine detaillierte Untersuchung mit zentimeterweiser Beprobung 
wÃ¼rd vielleicht eine FortfÃ¼hrun der Isotopenstratigraphie bis zum Jaramillo- 
Ereignis ermÃ¶glichen Da die in dieser Arbeit untersuchten, sÃ¼dliche gelegenen 
Sedimentkerne jedoch kaum in diese Zeitspanne reichen, soll hier auf eine 
intensivere Betrachtung verzichtet und das Hauptaugenmerk auf die Entwicklung 
wÃ¤hren des Brunhes-Chron gelegt werden. Die Festlegung der 
Isotopenstadiengrenzen basiert in erster Linie auf der Korrelation zu PS2185-6, 
dessen Altersmodell von Spielhagen et al. (eingereicht) auf der Basis von 
PalÃ¤omagnetik ^Be-Stratigraphie, der HÃ¤ufigkei von planktischen Mikroor- 
ganismen (Foraminiferen, Coccolithen) und den Schwankungen des Grobfrak- 
tionsanteils definiert wurde (Abb. 20). Die 6180- und vor allem die Â§?SC-MeÃŸwer 
ermÃ¶gliche es jedoch, die Festlegung der Stadiengrenzen an PS2200-5 zu testen 
und Vergleiche mit der globalen Sauerstoffisotopenkurve zu versuchen (vgl. Imbrie 
et al. 1984, Martinson et al. 1987). Dieser Vergleich wird durch mehrere UmstÃ¤nd 
stark eingeschrÃ¤nkt weshalb die Isotopenstratigraphie nicht als stratigraphisches 
Hauptinstrument verwendet werden kann. 

(1) Beide Isotopenkurven, insbesondere die 6180-Kurve, werden durch hÃ¤ufig 
Schmelzwasserereignisse beeinfluÃŸt Eine starke TemperaturÃ¤nderun des Ober- 
flÃ¤chenwassers das heute bereits nahe dem Gefrierpunkt liegt, ist unwahrschein- 
lich (vgl, Stein et al. 1994a,c; Nffrgaard-Pedersen 1996). Folglich muÃ eine Ã„nde 
rung des Salzgehaltes im OberflÃ¤chenwasse die stark erniedrigten (leichten) 6180- 

Werte bedingen. Es ist daher nicht verwunderlich, daÂ diese leichten 6180-Werte 
verstÃ¤rk an den ÃœbergÃ¤ng zwischen Glazial und Interglazial und in einigen Gla- 
zialen auftreten (Abb. 26). 

(2) Obwohl genÃ¼gen Foraminiferen fÃ¼ eine durchgehende, hochauflÃ¶send 6180- 
Kurve im Kernabschnitt bis 450 cm vorhanden waren, wird die Aussagekraft der 
stabilen Isotope eingeschrÃ¤nkt weil die Anzahl der aus einer Sedimentscheibe von 
30*30*2 cm gewonnenen Foraminiferen in mehreren Kernabschnitten nur fÅ¸ eine 
Isotopenmessung ausreichte (10-30 Examplare). Die MeÃŸergebniss in diesen Be- 
reichen schwanken deutlich (siehe Doppelmessungen in Tab. A7). 

(3) Nur oberhalb 20 Cm, zwischen 85 und 140 cm, 170 und 200 cm und 290 und 
330 cm wurde eine sehr groÃŸ Anzahl Foraminiferen beobachtet (persl. Mittig. N. 
N~rgaard-Pedersen 1995). Es muÃ daher davon ausgegangen werden, daÂ auf- 
grund der geringen Sedimentationsraten umgelagerte oder durch Bioturbation in 
der SedimentsÃ¤ul verfrachtete Foraminiferen gerade bei geringer Schalenanzah! 
eine groÃŸ Rolle fÃ¼ das gemessene Isotopensignal spielen. 

(4) Alderman & Lehman (1995) konnten anhand von Einzelschalenmessungen von 
N. pachyderma (sin.) die groÃŸ Schwankungsbreite der Isotopenwerte in OberflÃ¤ 
chenproben des Amerasischen Beckens zeigen. Entscheidend ist hierbei der Le- 
bensraum von N. pachyderma (sin.), die sich je nach Nahrungsangebot und Jah- 



reszeit und aufgrund ihrer Ontogenese im kalten, niedrig salinen OberflÃ¤chenwas 
ser, im Meereis oder unterhalb der Holokline im wÃ¤rmere und hÃ¶he salinem Zwi- 
schenwasser aufhalten kann (vgl. Berberich 1996). Die Unterschiede kÃ¶nne Ã¼be 
1 %o im 6180-Wert betragen (Alderman & Lehman 1995). Bei einer hohen Anzahl an 
GehÃ¤use dÃ¼rft sich ein Mittelwert einstellen, der eine lÃ¤ngerfristi bestehende 
Situation wiedergibt (102-104 Jahre). Sind nur wenige Schalen im Sediment erhal- 
ten, kÃ¶nnte sie anstatt der langjÃ¤hrig Situation ein kurzfristiges (Schmelzwasser-) 
Ereignis Ã¼berliefern Es besteht auch die MÃ¶glichkeit daÂ diese GehÃ¤us mit ei- 
nem lateralen Transport (2.B. vom Schelf) zur Kernposition gebracht wurden. 

Festlegung der Isotopenstadien im Brunhes-Chron 
In Ãœbereinstimmun mit neueren Alterseinstufungen der PalÃ¤omagneti (Cande & 
Kent 1995) und der Isotopenstratigraphie (2.B. Shackleton et al. 1990; Chen 1995) 
Ã¼berbrÃ¼c das Stadium 19 die BrunhesIMatuyama-Grenze (Abb. 26: gestrichelte 
Linie). Die 6180-  und 613C-Kurven kÃ¶nne eine Stadiengrenze 20119 bei 31 1 cm 
aber auch bei 290 cm stÃ¼tze (Abb. 26). Im zweiten Fall wÃ¼rd Stadium 19 inner- 
halb des Brunhes-Chrons liegen und der untere Anstieg der 613C-Kurve, die paral- 
lel zum unteren Maximum der ^Be-Kurve bei 31 0-31 5 cm verlÃ¤uft bereits Stadium 
21 anzeigen. Dies wÃ¼rd der ursprÃ¼ngliche Alterseinstufung der globalen Stan- 
dardisotopenkurve nach Imbrie et al. (1984) entsprechen. Eine weitere Unterschei- 
dung kann hier nicht getroffen werden, beide Alternativen werden im Sedimenta- 
tionsratengraphen dargestellt (Abb. 27). 

Die Position des nÃ¤chstjÃ¼nger Interglazials Stadium 17 kann Ã¤hnlic ambivalent 
gesehen werden (Abb. 26: Grauschattierung und gestrichelte Linien). Die Korrela- 
tion mit PS2185-6 gibt eine Tiefe von ungefÃ¤h 265-275 cm vor. Das Stadium 17 
wird in PS2185-6 von einem deutlichen ^Be-Maximum gekennzeichnet (Abb. 20). 
Die ^Be-Kurve von PS2200-5 ist in diesem Fall nicht so eindeutig und bietet zwei 
kleine Maxima zur Auswahl (Abb. 26). Dieser Unterschied kann sich aus der Ab- 
hÃ¤ngigkei der ^Be-Ablagerung von der KorngrÃ¶Ã im Sediment ergeben. Die ho- 
hen Sandfraktionsgehalte, das Fehlen von Sediment, wie sie die hohen AMS-^C- 
Alter fÃ¼ die OberflÃ¤chenprobe andeuten, die im Vergleich zu PS2185-6 noch ge- 
ringere Sedimentationsrate (Abb. 25 - 28) und die Untersuchungen der physikali- 
schen Eigenschaften an PS2200-5 (Bergmann 1996) weisen darauf hin, daÂ Re- 
suspension von Feinfracht ("winnowing") und Erosion auf der Morris-Jesup- 
Schwelle stattgefunden haben. In PS2200-5 fÃ¼hre diese Effekte dazu, daÂ das in 
PS2185-6 auch aufgrund der ^Be-Schwankungen erkannte Stadium 17 nicht so 
exakt zu definieren ist. Auch die Isotopenstratigraphie lÃ¤Ã zwei Einstufungen zu 
(Abb. 26). Bei der Variante, die Stadium 17 bei Ca. 240 cm ansetzt (Abb. 26, 27), 
wÃ¼rd das Stadium 18 eine hÃ¶her Sedimentationsrate aufweisen als in PS21 85- 
6. Dies wÃ¼rd im Widerspruch zum generellen Trend stehen, daÂ PS2185-6 und 
PS2200-5 sehr gut miteinander korrelierbar sind und PS2200-5 dabei eine etwas 
geringere SchichtmÃ¤chtigkei aufweist. Aus diesem Grund wird sich hier fÃ¼ die tie- 
fere Position des Stadiums 17 entschieden (Abb. 26: Grauschattierung; Abb. 27). 

Die Zuordnung der Stadien 16 bis 6 wird nicht nur durch die Korrelation mit 
PS2185-6 erreicht, sondern auch durch die Isotopenstratigraphie bestÃ¤tig (Abb. 
26). Dagegen ist das Isotopenstadium 5 in PS2200-5 nur schwer erkennbar. Die 
untere Grenze des Stadiums 5 wird durch den Abfall der 613C-Werte auf nahezu 
konstant unter 0,5 %o bei 45-48 cm definiert. Von 30 cm Kerntiefe an fÃ¤ll die 613C- 
Kurve bis zu einem Minimum bei 20 cm ab. Die 6180-Kurve erreicht ein Minimum 
bei 30 cm (Abb. 26). Durch Vergleiche mit weiter sÃ¼dlic gelegenen Sedimentker- 



nen kann der Abschnitt mit niedrigen 6180-Werten und dem beginnenden Abfall der 
61%-Kurve als das Substadium 5a gedeutet werden (z.B. Abb. 24). Das Stadium 5 
umfaÃŸ also den Kernabschnitt von 28 bis mindestens 45 cm. Diese stratigraphi- 
sche Einstufung ist mit der von Ngrgaard-Pedersen (1996) fÃ¼ den Kastengreifer 
PS2200-2 entwickelten Stratigraphie bis zum mittleren Stadiums 5 kompatibel. 
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Abb. 27: Alters-Tiefen-Modell fÃ¼ PS2200-5 fÃ¼ den gesamten Kern und die letzten 
1 Mio. Jahre (Kasten oben rechts) sowie daraus abgeleitete Lineare Sedimentati- 
onsraten. Gekennzeichnet sind die Isotopenstadiengrenzen fÃ¼ das Brunhes-Chron 
(grau) und die PalÃ¤omagnetikzeitskala Gestrichelten Linien -> alternatives Modell 
fÃ¼ die Isotopenstadien 16 bis 20. Chrone der PalÃ¤omagnetikstratigraphi nach 
Frederichs (1 995) und Cande & Kent (1 995). 



Es kÃ¶nne einige zusÃ¤tzlich Hinweise fÃ¼ eine Einstufung dieses Kernabschnitts 
als Stadium 5 herangezogen werden. Die palÃ¤omagnetische Aufzeichnung regi- 
striert hier zwei leichte Abweichungen von der normalen Polarisierung (Abb. 25, 
graue Balken in Abb. 26). Diese kÃ¶nnte den kurzfristigen Ereignissen Blake und 
Norwegen-GrÃ¶nland-Se zu Beginn und Ende von Stadium 5 entsprechen (vgl. 
Abb. 24). Wie Abbildung 25 zeigt, sind die Abweichungen vom Normalwert der In- 
klination des heutigen Magnetfeldes (+90Â° nur sehr schwach gegenÃ¼be der vollen 
inversen PolaritÃ¤ (-90Â° und wurden von Frederichs (1995) deswegen nicht als Er- 
eignis inverser PolaritÃ¤ angesehen (vgl. Abb. 25: 50 & 33 cm). Er beschreibt aber 
auch, daÂ bei geringer Sedimentationsrate kurzfristige Ereignisse mÃ¶glicherweis 
nicht aufgezeichnet werden. Die ferromagnetischen Partikel sind in diesem Fall 
lange genug frei beweglich, um sich der nach dem Ereignis wieder eintretenden, 
normalen" PolaritÃ¤ anzupassen, bevor sie fest im Sediment eingebunden werden. 
AuÃŸerde fÃ¼hr Bioturbation besonders bei geringen Sedimentationsraten zur 
Vermischung von Sedimenten mit normaler und inverser Signatur. Ein kurzzeitiges, 
palÃ¤omagnetische Ereignis (5-10 ka) wird durch die Vermengung von ferromag- 
netischen Partikel normaler und inverser PolaritÃ¤ nicht in seiner vollen StÃ¤rk er- 
halten. 

Da die ferromagnetischen Partikel, die in Sedimenten des Arktischen Ozeans als 
TrÃ¤ge der remanenten Magnetisierung erkannt wurden, zur Feinfraktion gehÃ¶re 
(<I um; Frederichs 1995), muÃ angenommen werden, daÂ der ProzeÃ der Resus- 
pension ebenfalls das Erhaltungspotential kurzfristiger, palÃ¤omagnetische Ereig- 
nisse beeintrÃ¤chtigt Hinzu kommt eine Beprobungsdichte von 5 cm (Frederichs 
1995). Es ist also durchaus mÃ¶glich daÂ die erwÃ¤hnten kleinen Abweichungen 
von der normalen, positiven Polarisierung im Brunhes-Chron auf kurzzeitige, pa- 
lÃ¤omagnetisch Ereignisse hinweisen. Als ein weiteres Argument fÃ¼ die Einstufung 
des Kernabschnitts von 28 bis 40 - 45 cm in das Stadium 5 kann ein von Molnar 
(1 995) bei 40 cm Kerntiefe gemessener, geringer Anstieg der 230Thexcess-Akti~itÃ¤ 
dienen. Nach Untersuchungen von Scholten et al. (1990), Eisenhauer et al. (1990) 
und Bohrmann (1991) kÃ¶nne erhÃ¶ht ^OThexcess-AktivitÃ¤te in Sedimenten des 
Arktischen Ozeans Interglazialen zugeordnet werden. Das Stadium 7 weist eben- 
falls einen Anstieg der ^Thexcess-AktivitÃ¤ auf (90 cm Kerntiefe). Die ^Be-Konzen- 
tration erhÃ¶h sich zwischen 45 und 25 cm nur zweimal sehr schwach (Pfeile in 
Abb. 26). Warum die ^Be-Kurve in PS2200-5 im Stadium 5 kein Konzentrations- 
maximum zeigt, bleibt eine offene Frage. Stadium 5 unterscheidet sich damit deut- 
lich von den meisten Interglazialen des Brunhes-Chrons. Wie oben ausgefÃ¼hrt re- 
prÃ¤sentiere erhÃ¶ht ^Be-Werte vermutlich einen erhÃ¶hte FluÃ in Kombination 
mit einer erhÃ¶hte Sedimentation. Das Signal kann bereits durch die SchwÃ¤chun 
einer der beiden Komponenten stark reduziert sein (vgl. Eisenhauer et al. 1994; 
Molnar 1995). 

Aufgrund der durchgehenden Isotopenstratigraphie und der AMS-^C-datierten 
Kurzkerne der Station PS2200 wird in dieser Arbeit davon ausgegangen, daÂ das 
613C-Minimum bei 20 cm (Abb. 26: Pfeil) mit dem in vielen Kernen des Eurasischen 
Beckens gefundenen 613C-Minimum im unteren Stadium 3 korreliert werden kann 
(vgl. Kap. 3.1, Stein et al. 1994c und Zitate darin). Dies wÃ¼rd auch die PalÃ¤omag 
netik stÃ¼tzen Legt man die oben gemachten EinschrÃ¤nkunge zugrunde, dann re- 
prÃ¤sentier die Abweichung der stabilen Inklination auf +4O bei 10 cm Kerntiefe eine 
kurzzeitigen, magnetischen Feldumkehr (Abb. 25). Da die Isotopenstratigraphie 
und AMS-^C-Datierungen in den Kurzkernen (Abb. 22) in dieser Tiefe die Sta- 
diengrenzen 312 festlegen, kÃ¶nnt diese Abweichung dem Mono-Lake-Ereignis zu- 
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geordnet werden (vgl. Abb. 20, 26, 27). Stadium 3 endet unterhalb dieses Ereignis- 
ses, was mit der Isotopenstratigraphie Ã¼bereinstimm (Abb. 26). Die leichten Abwei- 
chungen der stabilen Inklination innerhalb des Stadiums 3 weisen mÃ¶glicherweis 
auf das Laschamp-Ereignis hin (vgl. Abb. 20, 25). Damit kÃ¶nne auch in den durch 
AMS-^C-Datierungen und Isotopenkurven gut einstufbaren oberen Kernabschnit- 
ten Hinweise auf die kurzen magnetischen Ereignisse gefunden werden. Diese 
wÃ¼rd die Annahme Ã¼be die Lage des Isotopenstadium 5 und die darin vorkom- 
menden, magnetischen Ereignisse bestÃ¤tigen Oberhalb 20 cm Kerntiefe erhÃ¶h 
sich die ^0Thexcess-AktivitÃ¤ bis zu ihrem Maximalwert. Dieses Bild ist im Arktischen 
Ozean typisch fÃ¼ oberflÃ¤chennah Sedimente der Isotopenstadien 1-3 mit geringer 
Sedimentationsrate (Molnar 1995 und Zitate darin). Weitere Exkursionen von der 
normalen PolaritÃ¤ wurden gemessen (Abb. 25). Herausragend ist das Ereignis bei 
100 cm Kerntiefe (Abb. 25, 26: weiÃŸe Balken). Nach der hier gezeigten stratigra- 
phischen Einstufung von PS2200-5 kann dies ein unbenanntes Ereignis sein, das 
Nowaczyk (1991) in Kernen der Fram-StraÃŸ im unteren Stadium 7 erkannt hat. In 
gleicher Weise lassen sich das Ereignis Biwa l im unteren Stadium 6, das Biwa I1 
oder ein unbenanntes Ereignis an der Stadiengrenze 1019 und das Emperor-Er- 
eignis an der Stadiengrenze 13/12 anhand der Inklination beobachten (vgl. Abb. 
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Abb. 28: Alters-Tiefen-Modell fÃ¼ die kombinierten Kerne PS21 85-316 und daraus 
abgeleitete Lineare Sedimentationsraten (basierend auf Spielhagen et al. einge- 
reicht; bis Isotopenstadium 6 vgl. Stein et al. 1994c, Norgaard-Petersen 1996; 
Chrone und Alter der PalÃ¤omagnetikstratigraphi vgl. Cande & Kent 1995). 



Die meisten Glaziale im Brunshes-Chron weisen eine erhÃ¶ht Sedimentationsrate 
gegenÃ¼be den Interglazialen auf (Abb. 27, 28). Das Brunhes-Chron zeichnet sich 
gegenÃ¼be dem unteren Teil des Kerns PS2200-5 durch generell erhÃ¶ht Sedi- 
mentationsraten aus. Die stratigraphische Einstufung des Kerns PS2185-6 und 
ihre Herleitung wurden bereits diskutiert. Abbildung 28 zeigt das entsprechende 
Alterstiefenmodell und die zugehÃ¶rige linearen Sedimentationsraten (vgl. N0r- 
gaard-Pedersen 1996; Spielhagen et al. eingereicht). 

Abb. 29: Lithologische Abfolge und AMS-'%-Alter fÃ¼ drei Kerne vom Barents- 
See-Schelf nahe Franz-Josef-Land (aus: Polyak & Solheim 1994). 

FÃ¼ den Kern PS2174-5 stellte Schubert (1995) anhand einer Korrelation von 
SuszeptibilitÃ¤ts und geochemischen Daten mit dem von Gard (1993; Coccolithen- 
daten) und Frederichs (1995; PalÃ¤omagnetik datierten Kern PS2171-4 ein Alters- 
Tiefenmodell bis zum Isotopenstadium 7 auf. In dieser Arbeit soll getestet werden, 
ob eine weitere Einstufung des unteren Kernabschnitts anhand mineralogischer 
Parameter mÃ¶glic ist. Bei Verwendung der mittleren Sedimentationsrate von 1,76 
cmlka fÃ¼ den Kernabschnitt bis zum Stadium 7 wÃ¼rd der Kern mit einer LÃ¤ng von 
9,6 m ein Alter von ca. 546 ka erreichen, also bis ins Stadium 14 reichen. Dies ist 
sicherlich eher eine MinimalabschÃ¤tzung da Turbidite im unteren Kernabschnitt 
sehr hÃ¤ufi sind, wodurch die Sedimentationsrate betrÃ¤chtlic erhÃ¶h sein kann. 
Die sedimentologischen und mineralogischen Ergebnisse dieser Arbeit ermÃ¶gli 
chen es, die Stratigraphie bis zum Stadium 9 weiterzufÃ¼hre (vgl. Kap. 6). 

FÃ¼ die beiden Kerne PS2445-4 und PS2474-3 bestehen derzeit weder Sauer- 
stoffisotopenstratigraphien noch andere vollstÃ¤ndig Alterseinstufungen. Nur fÃ¼ 
PS2445-4 konnte eine AMS-'%-Datierung fÃ¼ 191 cm Kerntiefe an N. pachyderma 
(sin.) durchgefÃ¼hr werden (Leipnitz-Labor der Univ. Kiel: Probennr. KIA366: 19380 
Â 350 cal. '%-Jahre). Beide Schelfhangkerne sollen in dieser Arbeit hauptsÃ¤chlic 
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Abb. 30: Vergleich der SuszeptibilitÃ¤tskurv von PS2445-4 (aus: FÃ¼ttere 1994) mit dem nahegelegenen Kern PS1516-8 und 
dem von Nowaczyk & Baumann (1 992) datierten Kern PS1 51 9-1 2. HolozÃ¤ und die palÃ¤omagnetische Ereignisse Mono Lake 
und Laschamp sind grauschattiert. Die gestrichelte Linie in PS2445-4 beschreibt die in FÃ¼ttere (1994) vermutete MÃ¤chtigkei 
des HolozÃ¤ns -Ãˆ- AMS14C- Datierung. Zuordnung der Isotopenstadien fÃ¼ PS1519-12: Kubisch (1992). 



dazu verwendet werden, diejenigen Mineralassoziationen zu beschreiben, die vom 
Barents- und Laptew-See-Schelf direkt in das Eurasische Becken verfrachtet wer- 
den kÃ¶nnen Nach FÃ¼ttere (1994) bilden die oberen 70 cm von PS2445-4 auf der 
Basis von Lithologie (brauner, hemipelagischer, siltig-sandiger Ton) und Gehalt an 
kalkigen Foraminiferen und Nannoplankton das HolozÃ¤n Ein weiterer Abschnitt mit 
Ã¤hnliche Charakteristika und olivgrauer Farbe folgt zwischen ungefÃ¤h 130 und 
220 Cm. Beide Horizonte werden durch eine Sand-reiche und Kalkschalen-freie 
Lage getrennt. Unterhalb von 220 cm bis zum Kernende dominert ein Diamikt mit 
erhÃ¶hte Anteilen von grobkÃ¶rnigen Eisberg-transportiertem Material. Eine Ã¤hnli 
che lithologische Gliederung beschreiben u.a. Polyak & Solheim (1994) vom Ba- 
rents-See-Schelf (Abb. 29). Die von ihnen ermittelten AMS-^C-Alter wurden der 
Grenze zum Diamikt ein Mindestalter von 13,3 ka zuweisen. Das Alter von 19,4 ka 
deutlich oberhalb des Diamikts in PS2445-4 (Abb. 30: 191 cm) zeigt allerdings, daÂ 
der Diamikt in PS2445-4 wesentlich Ã¤lte als diejenigen auf dem Schelf sein muÃŸ 

Der Vergleich der SuszeptibilitÃ¤tskurv von PS2445-4 mit dem nahegelegenen 
Kern PS1516-8 zeigt, daÂ die oberen Kernabschnitte eine eher geringe magneti- 
sche SuszeptibilitÃ¤ besitzen (Abb. 30). Bei 350 cm bzw. 190 cm liegt jedoch ein 
deutliches, eng begrenztes Maximum (Abb. 30). Der Verlauf beider Kurven ober- 
halb dieses Maximums ist sehr Ã¤hnlich Zwei Abschnitte geringerer SuszeptibilitÃ¤ 
werden durch etwas hÃ¶her Werte unterbrochen. Auch unterhalb des Maximums 
kÃ¶nne beide SuszeptibilitÃ¤tskurve in Einklang gebracht werden. Anhand der In- 
klinationskurve von PS1 51 6-8 wurden zwei kurzfristige, palÃ¤omagnetisch Ereig- 
nisse erkannt, die Nowaczyk (1991) und Nowaczyk & Baumann (1992) dem Mono- 
Lake- sowie dem Laschamp-Ereignis zuordnen (vgl. Abb. 24). Daraus lÃ¤Ã sich 
schlieÃŸen daÂ das SuszeptibilitÃ¤tsmaximu in PS1516-8 und PS2445-4 nicht Ã¤lte 
als 22 ka sein kann. Eine Interpolation aus dem Alters-Tiefenmodell von Nowaczyk 
(1991) wÃ¼rd ein Alter von 18-19 ka fÃ¼ das Maximum der SuzeptibilitÃ¤tskurv er- 
geben. Die AMS-^C-Datierung in PS2445-4 deutet jedoch eher auf ein Alter nahe 
22 ka fÃ¼ das Maximum hin (vgl. Abb. 30). Die Alterseinstufung des Kernabschnitts 
unterhalb dieses Fixpunktes ist schwierig. Es bestÃ¤nd die MÃ¶glichkeit daÂ das 
Doppelmaximum der SuzeptibilitÃ¤tskurv von PS2445-4 bei 5001 540 cm dem ein- 
zelnen Maximum bei 230 cm in PS1516-8 entspricht (Abb. 30). In diesem Fall 
kÃ¶nnt PS2445-4 jÃ¼nge als 30 ka sein. 

Aufgrund der wenigen Anhaltspunkte kann kein detaillierteres Altersmodell fÃ¼ 
PS2445-4 gegeben werden. Derzeit laufende Messungen der stabilen Isotope 
(persl. Mittig. J. Knies, 1996) werden zu einem genaueren Modell fÃ¼hren Die der- 
zeit bestehende Stratigraphie reicht jedoch aus, um die prinzipiellen mineralogi- 
schen Unterschiede zwischen Glazial, Deglazial und heutiger Situation darzustel- 
len (siehe Kap. 6). 

FÃ¼ den Kern PS2474-3 vom Laptew-See-Kontinentalhang haben NÃ¼rnber et al. 
(1 995b) eine vorlÃ¤ufig Alterseinstufung auf der Basis von Coccolithenvorkommen 
gegeben, die zur Zeit noch steter Diskussion unterliegt (vgl. Niessen et al. 1996a,b; 
Kleiber et al. 1997; Stein et al. 1997). Aufgrund der hohen Sedimentationsraten von 
vor allem terrigenem Material am Laptew-See-Kontinentalhang und der geringen 
ProduktivitÃ¤ wurde in den Hangkernen nur sehr wenig Biogenkarbonat abgelagert 
(NÃ¼rnber et al. 1995b). Eine Sauerstoffisotopenstratigraphie ist daher schwierig 
oder ausgeschlossen. Die recht gute Korrelation der SuszeptibilitÃ¤tskurve ermÃ¶g 
licht es jedoch, PS2474-3 mit PS2471-4 aus dem Nansen-Becken zu vergleichen. 
Danach besitzt der Kernabschnitt bis 240 cm (oberes Maximum der Suszeptibili- 
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tÃ¤tskurve ein holozÃ¤ne Alter. Die SuszeptibilitÃ¤tsmaxim fallen in der westlichen 
Laptev-See in die Termination I, der Ubergangsphase zwischem dem Letzten Gla- 
zialen Maximum (LGM: Ca. 18 ka) wÃ¤hren des Isotopenstadiums 2 und dem Holo- 
zÃ¤ im Isotopenstadium 1 (Kleiber et al. 1997; Weiel 1997). 

Eine erhÃ¶ht Turbiditsedimentation am Kontinentalhang wird von NÃ¼rnber et al. 
(1995b) als Hinweis darauf gedeutet, daÂ wÃ¤hren des LGM die sibirischen FlÃ¼ss 
Lena und Khatanga bis zum Kontinentalrand vordringen, und ihre groÃŸ Sediment- 
last direkt ins Eurasische Becken verfrachten. Diese Vorstellung wird u.a. durch 
einen erniedrigten Meeresspiegel (120 m; Chappell & Shackleton 1986), der den 
Laptew-See-Schelf (heute 50-60 m Wassertiefe) trocken fallen lÃ¤ÃŸ und die durch 
geophysikalische Untersuchungen erkannten, tiefen Erosionsrinnen auf dem 
Schelf gestÃ¼tzt Deren Fortsetzung am Kontinentalhang bilden Rinnen (channel) mit 
RanddÃ¤mme (levee), die sich am unteren Kontinentalhang zu subaquatischen FÃ¤ 
chern weiten (Holmes & Creager 1974; FÃ¼ttere 1994; Kassens & Karpiy 1994; 
NÃ¼rnber et al. 1995b; Niessen & Musatov 1997). Turbiditsedimentation wird fÃ¼ 
PS2474-3 unterhalb einer Kerntiefe von 720 cm verstÃ¤rk beobachtet. 

Anhand von Arbeiten in der westlichen Laptev-See konnte eine stratigraphische 
Einstufung von charakteristischen, geophysikalisch definierten Sedimenthorizonten 
erfolgen (Niessen et al. 1996a,b; Weiel 1997). Diese Horizonte wurden Ã¼be die 
Auswertung der hochauflÃ¶sende Parasound-Seismikprofile bis zur Position von 
PS2474-3 kartiert (Kleiber et al. 1997). Aus diesen Arbeiten ergibt sich fÃ¼ den 
Kernabschnitt unterhalb des HolozÃ¤n eine ZugehÃ¶rigkei zur kompletten Weich- 
selvereisung, also den marinen Isotopenstadien 4-2 (Kleiber et al. 1997; Niessen 
al. 1997). Beim derzeitigen Stand der Untersuchungen lÃ¤Ã sich nicht abschlieÃŸen 
klÃ¤ren ob der Kern ein Maximalalter im Stadium 4 oder im Stadium 2 besitzt (vgl. 
Stein et al. 1997). Innerhalb dieser Arbeit wird daher nur auf den Unterschied zwi- 
schem dem HolozÃ¤ und der vorhergehenden Weichselvereisung eingegangen. 
Allerdings sprechen einige Informationen aus der Mineralogie fÃ¼ ein maximales 
Alter des Kerns nahe der marinen Isotopenstadiengrenze 312 (vgl. Kap. 6). HierfÃ¼ 
plÃ¤diere auch Stein et al. (1997) auf der Basis von sedimentologischen und orga- 
nisch-geochemischen Informationen. 

ZusÃ¤tzlic zu diesen Kernen werden Daten der Kerne PS2122-1 und PS2123-2 
von der NW-KÃ¼st Spitzbergens und dem Yermak Plateau vorgestellt (vgl. Knies 
1994), deren Alterseinstufung anhand der Sauerstoffisotopenstratigraphie, einer 
AMS-"%-Datierung (PS2122-1: 321 cm, Muschelschale, Probe KIA367: 36800Â 
3030 cal. '%-Jahre) und dem Vorkommen der benthischen Foraminifere Pullenia 
builoides definert werden konnte (Abb. 24; Knies 1994; Vogt et al. eingereicht). 
Diese Kerne kÃ¶nne auÃŸerde mit AMS-^C datierten Kernen von der WestkÃ¼st 
Spitzbergens anhand mineralogischen und geochemischen Parameter korreliert 
werden (siehe Kap. 7; vgl. Elverhai et al. 1995a). 

3.3 Akkumulationsraten 

Die Akkumulationsraten des Gesamtsediments oder einzelner Komponenten er- 
mÃ¶gliche die BerÃ¼cksichtigun von SchichtlÃ¼cke und Kompaktionseffekten durch 
Sedimentauflast und lassen die AbschÃ¤tzun der tatsÃ¤chlic abgelagerten Sedi- 
mentmenge pro FlÃ¤ch und Zeit (g oder mg * cm-2 * ka-1) zu. FÃ¼ die Berechnung 
nach den Gleichungen 4 und 5 (van Andel et al, 1975; Thiede et al. 1982) werden 
mehrere physikalische Eigenschaften benÃ¶tigt die von Kassens (persl. Mittig. 
1994) und Bergmann (1 996, persl. Mittig. 1994) zur VerfÃ¼gun standen. 





Die Geologie der an den Arktischen Ozean grenzenden Gebiete ist sehr variabel 
und daher nicht allumfassend darzustellen. Es ist anzunehmen, daÂ auch die Mine- 
ralvergesellschaftungen der entsprechenden Gesteine und Schelfsedimente sehr 
variabel sind. Dieses Kapitel soll diese ZusammenhÃ¤ng untersuchen. Mehr Infor- 
mationen zur Geologie kÃ¶nne in der Geologischen Karte der Arktis (Okulitch et al. 
1989), in "AbriÃ der Geologie Russlands und angrenzender Staaten" (Dolginow & 
Kropatschjow 1994), "Geology of the Innutian Orogen and Arctic Platform of Ca- 
nada and Greenland" (Trettin 1991a) und "The Arctic Ocean Region" (Grantz et al. 
1990) gefunden werden. 

Die kristallinen Gesteine des Kanadisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch Schildes, des Anabar- 
Schildes und des Baltischen Schildes bilden den Kern der jeweiligen kontinentalen 
Plattformen, die aus schwÃ¤che metamorphen Gesteinsfolgen proterozoischen bis 
palÃ¤ozoische Alters bestehen (Abb. 31, 32). Dabei zeichnet sich die Kanadische 
(Arktische) Plattform durch einen hohen Anteil an Karbonatgesteinen aus. Die Sibi- 
rische Plattform besteht dagegen zu groÃŸe Teilen aus Schiefern, Phylliten, Silt- 
und Sandsteinen (Abb. 31; Churkin et al. 1981; Dolginow & Kropatschjow 1994). 
Am Rand beider Plattformen folgt eine Sequenz (spÃ¤t- palÃ¤ozoische bis mesozo- 
ischer, hauptsÃ¤chlic klastisch-mariner Sedimente, die nach massiver Faltung in 
OrogengÃ¼rtel zusammengepreÃŸ wurden ("Franklinian Mobile Belt", Caledonian, 
Innutian Orogen, Brooks Range, Werchojansker Faltenzone, Ural-Faltenzone). 
Dagegen liegt die Primorje-Tschukotschen Vulkanzone innerhalb der sogenannten 
Ostasiatischen Megazone, der Region RuÃŸlands die an den Pazifischen Ozean 
grenzt und kontinuierliche Akkretion von Kruste erfahren hat. In Ã¤hnliche Weise 
setzt sich Alaska zusammen (Abb. 31). 

Vom Ende des Mesozoikums bis ins KÃ¤nozoiku entstehen in GrÃ¶nlan und dem 
Kanadischem Arktischen Archipel Dehnungsbewegungen, die mit der schrittweise 
nordwÃ¤rt fortschreitenden Offnung des Atlantiks und spÃ¤te des Arktischen Ozeans 
in Verbindung stehen. Die Sibirische Plattform geriet ebenfalls unter Dehnungstek- 
tonik. Weitverbreitete marin-klastische Schelfsedimente in der Sibirischen 
Tiefebene, der Barents-See und der Kanadischen Arktis und N-GrÃ¶nlan erreichten 
MÃ¤chtigkeite von mehreren tausend Metern. WÃ¤hren der Dehnungsphase wur- 
den am westlichen Rand der mittelsibirischen Tafel groÃŸ Mengen von Flutbasalten 
und Trappdecken wÃ¤hren des Perms und der Trias gefÃ¶rder (Abb. 43). 

Im Folgenden sollen drei Regionen der Arktis etwas detaillierter betrachtet werden: 
(1) das Kanadische Arktische Archipel und N-GrÃ¶nland (2) Sibirien, insbesondere 
die an die Laptew- und Kara-See grenzenden Regionen, und (3) die Barents-See 
mit den Kontinentalrand-Archipelen wie Svalbard und Franz-Josef-Land. 

4.1 Nordamerika und GrÃ¶nlan 

Als eines der potentielle Liefergebiete fÃ¼ die Sedimente im Arktischen Ozean gel- 
ten die teilweise auch heute noch vergletscherten Regionen des Kanadischen Ark- 
tischen Archipels sowie N-GrÃ¶nland (z.B. Darby et al. 1989, Bischof et al. 1996). Im 
Kanadischen Arktischen Archipel kÃ¶nne anhand tektonischer und stratigraphi- 
scher Zuordnungen vier geologische Hauptprovinzen ausgehalten werden (Abb. 
32). Das Ã¤ltest Material bildet das Kanadische Schild mit kristallinen Gesteinen 
und proterozoischen Sediment- und sedimentÃ¤r-vulkanogene Gesteinen (Abb. 
32). Die meisten Vorkommen liegen im sÃ¼dliche Teil des Archipels (Thule Ba- 
sin~W-GrÃ¶nland N- u. W.-Baffin Island, Minto ArchIVictoria Island). 



Abb. 32: Geologische Provinzen des Kanadischen Arktischen Archipels und N- 
GrÃ¶nland (nach: Trittin 1991 b; Bischof et al, 1996, persl. Mittig. 1995). 
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Am Rand des Kanadisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch Schildes kÃ¶nne die Sedimente der in- 
neren Plattform und der ehemaligen Schelfregion (hauptsÃ¤chlic Karbonatge- 
steine) von den Gesteinen des sogenannten "Franklinian Mobile Belts" unterschie- 
den werden, der das komplette Gesteinsinventar eines ehemaligen geÃ¶ffnete 
Ozeans enthÃ¤l (Kambrium bis Mittleres Devon). WÃ¤hren die Karbonatgesteine in 
ihrem weitrÃ¤umigste Vorkommen auf Victoria Island, King Williams Island und an- 

Abb. 33; Karte der nordamerikanischen und der Ã¶stliche russischen Gebiete der 
Arktis und Mineralvergesellschaftungen ausgewÃ¤hlte Liefergebiete. Die Mineral- 
anteile werden in den Summendiagrammen im Uhrzeigersinn in der Reihenfolge 
Quarz, Feldspat, Karbonat, Tonminerale, Pyroxen, Epidoth, Evaporite dargestellt. 
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grenzendem Kanadischen Festland zu groÃŸe Teilen dolomitisiert sind, enthalten 
die Einheiten auf Ellesmere Island und N-GrÃ¶nlan eine grÃ¶ÃŸe Vielfalt an Karbo- 
nat- (flach-marin bis Bioherm) und Evaporitgesteinen (bis zu Halit, meistens aber 
als Anhydrit verwittert) im Wechsel mit klastischen Sedimenten (Transgression-/ 
Regressionszyklen). Die Evaporite sind an einigen Stellen auf der westlichen und 
sÃ¼dliche Ellesmere Island und auf Devon Island aufgeschlossen und sorgen im 
Untergrund fÃ¼ Salztektonik.Die glazigenen Ablagerungen von N-GrÃ¶nland Elles- 
mere, Victoria und Banks Island und OberflÃ¤chensediment aus dem Kanada-Bek- 
ken spiegeln direkt die Mineralvergesellschaftungen der benachbart anstehenden 
Gesteinen wider (Abb. 33). Die Geschiebemergel auf Victoria und Banks Island 
enthalten groÃŸ Mengen an Karbonatmineralen, insbesondere Dolomit (Abb. 33: 
VH81060; VH75074). Sie stammen von den ausgedehnten palÃ¤ozoische Platt- 
formkarbonaten (Abb. 32), die die RÃ¤nde des Kanadischen Schildes bedecken. 
Ausgedehnte Untersuchungen an glazigenen Sedimenten der westlichen Victoria 
Island ergaben Karbonatgehalte bis 81 % (Nixon 1988). Die Karbonate dienen in 
palÃ¤ozeanographische Rekonstruktionen fÃ¼ das Amerasische Becken als deutli- 
cher Hinweis fÃ¼ den Transport mit Eisbergen und Meereis aus dem Kanadischen 
Arktischen Archipel in den Arktischen Ozean (2.B. Clark et al. 1980; Darby et al. 
1989; Bischof et al. 1996; Grantz et al. 1996). 

Abb. 34: Geologische Karte mit der Aufgliederung der Gesteine der Franklinian 
Becken Sequenz in N-GrÃ¶nlan (aus: Higgins et al. 1991). 

WÃ¤hren des Devons wurde der Schelf von Quarz-reichen klastischen Sedimenten 
Ã¼berschÃ¼tte die heute auf Bathurst und Melville Island aufgeschlossen sind. Da- 
nach setzte eine Deformation im Zuge der Ellesmere Orogenese ein (oberes De- 
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von-unteres Karbon). Es folgt die Ablagerung von Schwarzschiefern, Kieselschie- 
fern, Rotschiefer mit Caliche, Kaolinit-reicher Schiefer und Kohle als Ausdruck einer 
typischen orogenen Entwicklung unter tropischen, subtropischen und spÃ¤te humi- 
den Klimabedingungen (Embry 1991). In N-GrÃ¶nlan werden diese Sedimente 
wÃ¤hren des Devons deformiert. Nach Norden hin nimmt die Deformation zu und 
erreicht die untere Amphibolfazies, d.h. die Gesteine sind hier vÃ¶lli umkristallisiert. 
Die vulkanisch-sedimentÃ¤r Zone auf Ellesmere und Axel Heiberg Island enthÃ¤l 
einige hundert Meter mÃ¤chtig silurische Vulkanite, z.B. basaltische Andesite und 
subalkaline Basalte in Sills und Tuffen, die typisch fÃ¼ eine Subduktionszone sind 
(Trettin et al. 1991). Das Pearya Terrane enthÃ¤l Sedimente und Vulkanite aus ei- 
nem an das Kanadisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisc Schild angeschweiÃŸte Krustenstuck, das 
stark metamorphisierte, vermutlich auch ozeanische Kruste aus einer Region nÃ¶rd 
lich des "Franklian Mobile Belts" beinhaltet (Abb. 31, 32, 34; N-Ellesmere Island; 
mittel-proterozoisch bis oberes Silur; Granite, Gneise und mafisch-ultramafische 
Gesteine in GrÃ¼nschieferfazies) 

Glazigene Sedimente in diesen Regionen enthalten erhÃ¶ht Anteile an Glimmern 
zusammen mit Chlorit und Mineralen aus metamorphen Gesteinen wie Zeolith, 
Granat, Epidot, Amphibol und Pyroxen (Abb. 33: Proben EI-E81 Ellesmere Is., Pro- 
ben 22*1 N-GrÃ¶nland) Dazu kommen typische Minerale fÃ¼ basische Magmatite wie 
Klinopyroxen, Olivin und HÃ¤mati (Probe E5). OberflÃ¤chensediment auf dem Elles- 
mere Island vorgelagerten Alpha-RÃ¼cke weisen einen erhÃ¶hte Anteil an Chlorit 
in der Tonfraktion auf (Clark et al. 1980). Nach Bischof et al. (1996) und Darby & Bi- 
schof (1996) kÃ¶nne eistransportierte Materialien aus diesen Gesteinen in Sedi- 
menten des Amerasischen Beckens festgestellt werden und somit an der pa- 
lÃ¤ozeanographische Rekonstruktion mitwirken. 

Als nÃ¤chst Einheit folgt die mehrere 1000 m mÃ¤chtige FÃ¼llun des Sverdrup 
Beckens (Abb. 32). Sie besteht fast vollstÃ¤ndi aus klastischen Folgen von Silt- und 
Tonsteinen, denen auch Kohlen und Gesteine mit Pflanzenresten zwischenge- 
schaltet sind (Embry 1991). In der initialen Phase des Sverdrup Beckens (Unteres 
Karbon bis Perm) wurden Evaporite, Rotschiefer und Schiefer abgelagert, die heute 
auf NW-Ellesmere und Axel Heiberg Island aufgeschlossen sind. FÃ¼ eine Krusten- 
dehnung typische Vulkanite sind ebenfalls auf Axel Heiberg und NW-Ellesmere Is- 
land zu finden. Im Perm sind auÃŸerde Karbonate, Kieselschiefer und glaukoniti- 
sehe Gesteine entstanden. Glaukonitische Sandsteine treten wiederholt an der 
Diskordanz zwischen zwei Transgrssionsl Regressions-Zyklen auf (Trias bis 
Kreide). In kretazischen Silt- und Tonsteinen kommen meterdicke Bentonitschich- 
ten vor (Nufiez-Beletu et al. 1994). Die FÃ¼llun des Sverdrup Beckens wird im Eo- 
zÃ¤ beendet (Miall 1991). Sedimente aus dieser Region enthalten erhÃ¶ht Anteile 
an Quarz, Feldspat und Phyllosilikaten (Abb. 33: Proben 86200-18, 87027-28). Die 
Tonmineralvergesellschaftung verzeichnet erhÃ¶ht Kaolinit- und Smektitgehalte 
(Dalrymple & Maass 1987). 

Der Wechsel zwischen Silikat-reichen und Karbonat-reichen Sedimenten am be- 
nachbarten Alpha-RÃ¼cke gilt als Hinweis auf die klimaabhÃ¤ngige VerÃ¤nderun 
gen in der Vergletscherung des Kanadischen Arktischen Archipels (Dalrymple & 
Maass 1987; Bischof et al. 1996; siehe Kap. 7.2.3). 

In der unteren Kreide macht sich die beginnende 0ffnung des Amerasischen Bek- 
kens mit der Intrusion von basaltischen GÃ¤nge bemerkbar, die heute auf der nÃ¶rd 
lichen Axel Heiberg und vereinzelt auf Ellesmere und Island N-GrÃ¶nlan aufge- 



schlossen sind (Soper & Higgins 1991). Das Vorkommen von Siderit (Abb. 33: Pro- 
be 223228) steht mÃ¶glicherweis im Zusammenhang mit spÃ¤tkreidezeitliche GÃ¤n 
gen. Im Folgenden ist das Kanadische Arktische Archipel hauptsÃ¤chlic Erosions- 
gebiet. Im Norden lagert sich die aus schwach zementierten Konglomeraten und 
Sandsteinen bestehende MiozÃ¤n Beaufort Formation ab, die den siliziklastischen 
Schutt des Erosionsgebietes enthÃ¤l (Abb. 32). Diese Sedimente sind extrem 
Quarz-reich (Abb. 33: Proben VH83014, VH85045). Da auch im Hinterland der 
"Northern Territories" silikat-reiche mesozoische Sedimente vorkommen, wird die 
gesamte Region von Quarz-, Feldspat- und Phyllosilikat-reichen Mineralvergesell- 
schaftungen dominiert. Sie stellt das meiste Ausgangsmaterial fÃ¼ den Beaufort- 
Schelf und damit fÃ¼ die Turbitide im Amerasischen Becken @.B. Goldstein 1983; 
Grantz et al. 1996). 
Im spÃ¤te TertiÃ¤ bis frÃ¼he QuartÃ¤ setzt die Vergletscherung des Archipels ein 
(Hodgson 1991). Die wenig verfestigten und zementierten Gesteine des Sverdrup 
Beckens verwittern zu Sand, Silt und Tonen, wÃ¤hren die bestÃ¤ndigere Gesteine 
des "Franklian Mobile Belts" und der Arktischen Plattform wesentlich grÃ¶bere 
Schutt produzieren, 

Die hier untersuchten OberflÃ¤chensediment des Amerasischen Beckens liegen 
nicht im EinfluÃŸbereic der Turbiditsedimentation im zentralen Kanada-Becken, die 
vom Sedimenteintrag des MacKenzies gesteuert wird (Campbell & Clark 1977; 
Goldstein 1983). Daher geben sie hauptsÃ¤chlic den Eintrag von eistransportiertem 
Material aus Meereis und Eisbergen wieder (Clark & Hanson 1983; Goldstein 
1983). Das Sediment der Ellesmere Island am nÃ¤chste liegende Probenposition 
FL545 zeigt einen geringen Gehalt an Pyroxenen und verringerte Karbonatgehalte. 
Die Ã¼brige ausgewÃ¤hlte OberflÃ¤chensediment enthalten ein untereinander 
wenig unterschiedliches Gemisch von Quarz, FeldspÃ¤ten Karbonaten (hÃ¶chste 
Gehalt an der Chukchi-Schwelle) und Tonmineralen (Abb. 33). 

4.2 Die Sibirische Arktis 

Insbesondere die Sibirische Arktis gilt aufgrund ihrer NÃ¤h als mÃ¶gliche Liefer- 
gebiet fÃ¼ Sedimente des Eurasischen Beckens. GroÃŸ FluÃŸsystem (z.B. Ob, Je- 
nissej, Khatanga, Lena, Indigirka, Kolyma) bringen Sedimentfracht aus dem Sibiri- 
schen Hinterland in die ausgedehnten Schelfgebiete. Von dort kann das Material 
z.B. Ã¼be das Meereis in das Eurasische Becken weitertransportiert werden (siehe 
Abb. 6). Abbildung 35 gliedert das Gebiet RuÃŸland und der angrenzenden Staaten 
in drei Hauptstrukturgebiete: Stabile Plattformen, prÃ¤kambrisch Massive und Fal- 
tenregionen und jÃ¼nger Faltenzonen (vgl. Abb. 31). An den Arktischen Ozean 
grenzen die Werchojansker-Tschukotschen Zone, die Werchojansker Faltenzone 
und die Sibirische Plattform mit mehreren Faltenzonen auf der Taimyr-Halbinsel. 
An die Kara-See grenzen die Sibirisch-Mittelasiatische Plattform und die Ural-Fal- 
tenzone mit ihrem AuslÃ¤ufe auf Nowaja Semlja. 

Die Werchojansker-Tschukotschen Region wird von einem komplexen System alter 
Massive mit prÃ¤kambrische bis palÃ¤ozoische Gesteinen aufgebaut, die von me- 
sozoischen FaltengÃ¼rtel umgeben sind (Abb. 35). Kolyma und Indigirka entwÃ¤s 
sern groÃŸ Teile dieser Region nach Norden in die Ostsibirische See. Es kÃ¶nne 
die in Tabelle 9 zusammengefaÃŸte Gesteinsfolgen unterschieden werden. Die 
groÃŸ MÃ¤chtigkei dieser Gesteinsserien ist Folge einer langandauernden Absen- 
kungsgeschichte (Oberproterozoikum bis Mesozoikum) und der Faltung im Meso- 
zoikum (Dolginow & Kropatschjow 1994). Diese ging einher mit granitoidem Mag- 
matismus, an den ergiebige Rohstoffvorkommen wie Gold, Zinn, Wolfram, Blei und 
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Abb. 35: Wesentliche geologische Elemente RuÃŸland und benachbar te~~eb ic  
(1) Begrenzung des beschriebenen Gebietes (2) Primorje-Tschukotschen-Vulkan- 
Zone (3 )  C.M.F.S.: Bereiche prÃ¤kambrische Massive und Faltensysteme unter- 
schiedlichen Alters. F.Z.: Faltenzone (aus: Dolginow & Kropatschjow 1994). 
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durch Permafrost gebundene unverfestigte Sande, Silte und Tone Ã¼be mehrere 
hundert Meter mÃ¤chtige Grauwacken, Sandsteinen, Konglomeraten mit Pflan- 
zenresten und zwischengelagerten sauren bis basischen Vulkaniten (Jura bis 
Unterkreide) in Becken am nÃ¶rdliche Rand der Zone 

Werchojansker Vorbecken: klastische bis grobklastische Molassesedimente aus 
Material, das bei der Faltung der Werchojansker Faltenzone freigesetzt wurde 

Mesozoischer Werchojansker FaltengÃ¼rte enthÃ¤l psammitisch-pelitsche 
Ablagerungen: Flyschartige Wechsellagerungeri von Sand-, Silt-, Tonsteinen mit 
untergeordneten Karbonaten, groben Sandsteinen und KohleflÃ¶ze 

marine Flachwasser- terrestrische klastische Sedimente (Konglomerate, 
Sandstein, Tonschiefer) sowie intermediÃ¤r und basische Vulkanite 

Devon: vorwiegend terrestrische und lagunÃ¤r Ablagerungen mit Evaporiten und 
Vulkaniten sauren und (oder) basischer Zusammensetzung 
bis Devon: Karbonate, Sand- und Tonsteine, mit unterlagernden bunten und 
roten Serien 

Serizit- U. Chloritschiefer, Quartzit, Kalkstein, Dolomit, Konglomerat an der Basis 

Amphibolit, Metavulkanite, Paraschiefer, Glaukophanschiefer, Amphibolschiefer 
mit Granatbasiten und Hyperbasiten; Marmor, Quartzit, Migmatitgneis 

hypersthenfÃ¼hrend Amphibol- und andere Gneise sowie metamorphe Schiefer, 
Amphibolit, Quartzit, Granitgneis 
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Zink gebunden sind. Nach einer tektonisch ruhigen Phase am Ende der Kreide 
fÃ¼hrte neogene und quartÃ¤r Faltungsphasen zum rezenten Bergrelief der Region. 
Die beiden groÃŸe FlÃ¼ss Indigirka und Kolyma entspringen in diesen Bergen. 
Derlndigirka flieÃŸ Ã¼be mehrere hundert Kilometer durch die Indigirka-Kolyma 
Tiefebene, die schlecht entwÃ¤sser und von Seen, Marschland und Tundra bedeckt 
ist (Naugler et al. 1974). Dies fÃ¼hr zu einer deutlich unterschiedlichen Sedimentlast 
in Indigirka und Kolyma. Der Indigirka trÃ¤g wesentlich feineres, aber auch wesent- 
lich mehr Material in die Ostsibirische See als der Kolyma (Naugler et al. 1974). Die 
Sedimente, insbesondere der westlichen Ostsibirischen See, sind aufgrund der 
Ausgangsgesteine und des Transportweges reich an Quarz, Feldspaten und vor 
allem Phyllosilikaten (vgl. Tab. 9). Nach Westen hin schlieÃŸ sich westlich der Lena 
das NÃ¶rdlich Sibirische Tiefland an, das zu groÃŸe Teilen von der Sibiri- 
schen Plattform und von der Lena Senke unterlagert wird (Abb. 35, 36; Churkin et 
al. 1981). Das schematische Profil zeigt die geologische Situation auf einem 
Schnitt zwischen Jenissej und Lena auf ungefÃ¤h 71Â N von den triassischen 
Trappbasalten des Putoranagebirges Ã¼be den Grundgebirgsaufbruch des Anabar- 
schildes bis zur Lena Senke nahe der Werchojansker Faltenzone (Abb. 36). Diese 
Region wird durch Lena, Olenek, Anabar und Khatanga in die Laptew-See entwÃ¤s 
sert. Der Jenissej mÃ¼nde in die Kara-See. 

Das prÃ¤kambrisch kristalline Grundgebirge im Anabar-Schild besteht aus Gnei- 
sen, Quartziten, Marmoren und Paragneisen. MÃ¤chtig jungprÃ¤kambrisch bis me- 
sozische Plattformsedimente Ã¼berlager das Grundgebirge. Das jÃ¼nger Protero- 
zoikum enthÃ¤l Sand- und Siltsteine, Schiefer und Phyllite (ca. 1700 m MÃ¤chtigkeit) 
das PalÃ¤ozoiku Wechsellagerungen von Karbonaten und Klastika (ca. 5000 m). 
Sie werden von der mesozoischen Bedeckung mit permischen kontinentalen Se- 
dimenten und in der Trias eingeschalteten Tufflagen und Laven diskordant Ã¼berla 
gert (bis ca. 2500 m MÃ¤chtigkeit) In der Noril'sker Region erreichen die triassi- 
schen Vulkanite eine MÃ¤chtigkei von ca. 4 km (Duzhikov & Strunin 1992). Eine ge- 
ringmÃ¤chtig Decke kreidezeitlicher, palÃ¤ogene und quartÃ¤re Sand-, Silt-, Ton- 
steine Ã¼berlager regional diese Ablagerungen (Abb. 36; Tab. 9). 

NordÃ¶stlic des Olenek finden sich mesozoische Flyschsedimente, die die westli- 
che Ausdehnung des Werjochansker Vorbeckens nachzeichnen (Abb. 35). Zwi- 
schen Anabar und Lena stehen mehrere tausend Meter mÃ¤chtig permische 
(Kohle-fÃ¼hrend Sand-, Silt- und Tonsteine), triassische (Sandsteine mit Tufflagen, 
Mergel und Tonsteine) und kreidezeitliche Gesteine an (Kohle-fÃ¼hrend Sand- und 
Tonsteine bis 4000 m MÃ¤chtigkei im Lena Delta; Churkin et al. 1981). 

Vom Jura bis zum KÃ¤nozoiku wurden im Jenissej-Khatanga Riftsystem bis zu 
7500 m mÃ¤chtige vorwiegend flachmarin-klastische Sedimente abgelagert 
(Dolginow & & Kropatschjow 1994). Dieses leicht erodierbare Material ist in der 
Tundra des Sibirischen Tieflandes, im Khatanga-Becken und auf den Inseln der in- 
neren Laptew-See vertreten (Abb. 35, 36). 

Die Taimyr Halbinsel und das Sewernaja Semlja Archipel bilden ein eigenes 
Strukturelement Ã¤ltere Kruste (Abb. 35). Die Gebirgskette Taimyrs besteht aus 
metamorphen Beckensedimenten von PrÃ¤kambriu bis PalÃ¤ozoikum in die syn- 
........................................................ 
Abb. 36 (nÃ¤chst Seite) oben: Skizziertes W-E-Profil durch die Sibirische 
Plattform auf ca. 71Â N (aus: Churkin et al. 1981 nach Pyatniskiy 1974). Unten: 
Geologische Ãœbersichtskart der Region zwischen Lena und Jenissej mit 
ungefÃ¤hre Position des Profils (umgezeichnet nach: Duzhikov & Strunin 1992). 
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orogene Plutone intrudiert sind. N-Taimyr setzt sich aus prÃ¤kambrische und spÃ¤t 
palÃ¤ozoische Graniten zusammen, die teilweise von kambrischen, fossilfuhrenden 
Schichten Ã¼berlager werden (Churkin et al. 1981; Zonenshain & Natapov 1989). Im 
sÃ¼dliche Teil Taimyrs stehen Ã¼berwiegen permische und triassische klastische 
Gesteine an, die durch kambrische bis karbonische Karbonat-dominierte Sedi- 
mente unterlagert werden (GesamtmÃ¤chtigkei ca. 10 km). Permische und triassi- 
sche Gesteine weisen starke Ahnlichkeit mit entsprechenden Gesteinen des Urals 
auf. Nach Churkin et al. (1981) sind dies 1900-2300 m mÃ¤chtig Sand-,Silt- und 
Tonsteine mit einer ca. 1000 m mÃ¤chtige kohlefÃ¼hrende Sequenz des unteren 
Perms. Sie wechsellagern mit 1500-2500 m mÃ¤chtigen sandigen Tonen mit einge- 
schobenen Tuffkonglomeraten, basaltischen Laven und Tuffen. Die Uberdeckung 
durch jurassische bis quartÃ¤r klastische Sedimente ist nur dÃ¼n und regional be- 
grenzt (Abb. 36). 

emija, das weitreichend vergletschert ist, stehen palÃ¤ozoisch 
Sedimente an (Churkin et al. 1981). Uber prÃ¤kambrische Kristallin Ã¤hnlic 
demjenigen Taimyrs (4000-4500 m Chlorit-Serizit-Quarz-Schiefern, Metasandstei- 
nen, Phylliten, einem mÃ¤chtige Graphittonschiefer und Metavulkaniten) folgen 
kambrische Klastika (3000 m), ordovizische und silurische Karbonate (letztere mit 
reicher Fauna, tabulate Korallen und Pentameriden, max. 4200 m) und das Devon 
in Old Red Fazies (Ã¤hlic dem Devon Svalbards). Mit ca. 1400 m MÃ¤chtigkei wech- 
seln Sandsteine, Mergel, Karbonate, Gips- und Halit-haltige Lagen mit evaporiti- 
sehen Karbonaten. Mesozoische und kÃ¤nozoisch Sedimente bilden nur eine ge- 
ringe Ãœberdeckun (Sand- bis Tonsteine, sehr leicht verwitternd). Zur Region Tai- 
myr-Sewernaja Semlja gehÃ¶re auch einige dem Festland vorgelagerte Inseln in 
der Kara-See. 

4.2.1 Oberf lachensedimente der Laptew-See-Region 

WÃ¤hren der letzten Jahre lenkten mehrere Untersuchungen an Sedimenten und 
damit verknÃ¼pf an Meereissedimenten im Eurasischen Becken das Augenmerk auf 
die Laptew-See-Region (Pfirman et al. 1989; Dethleff et al. 1993; Wollenburg 1993; 
NÃ¼rnber et al. 1994; Dethleff 1995a,b; Letzig 1995 und weitere Zitate darin). Da- 
nach gilt die Laptew-See als eine der wichtigsten Quellen fÃ¼ die rezente Sedimen- 
tation im Eurasischen Becken. Anhand der OberflÃ¤chenproben die wÃ¤hren der 
"Polarstern1'-Expedition ARK-1x14 (ARCTIC.93) gesammelt wurden (FÃ¼ttere 1994), 
kann nun eine gesamtmineralogische Charakterisierung stattfinden (Vogt 1996). In 
den folgenden Karten werden die Verteilung verschiedener Mineralgehalte und 
mineralogischer Parameter dargestellt, die mit unterschiedlichen EinflÃ¼sse der 
verschiedenen FluÃŸsystem (Khatanga, Lena, Yana) sowie der vergletscherten 
Regionen Sewernaja Semljas in Verbindung gebracht werden kÃ¶nne und deren 
Charakteristik mÃ¶glicherweis in das Eurasische Becken weitergegeben wird. 

Anmerkung: In den folgenden Kapitel werden 6 Parameter (fett gedruckt) aus der 
Vielzahl der verfÃ¼gbare Einzelinformationen innerhalb der Gesamtmineralogie 
herausgestellt. Weitere wichtige Daten werden erwÃ¤hn (kursiv gedruckt). Der ge- 
samte, umfangreiche mineralogische Datensatz wird im Anhang gelistet. 

Proben des Laptew-See-Schelfes zeigen teilweise erhÃ¶ht uarzgehalte bis Ã¼be 
40 O/O (Abb. 37). Die Verteilungskarte weist in der Ã¶stliche Laptew-See niedrige 
und im Westen erhÃ¶ht Gehalte aus. Zur Tiefsee hin nimmt der Quarzgehalt entlang 
des gesamten Schelfes kontinuierlich ab. Diese Verteilung korreliert sehr gut mit 
der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu der OberflÃ¤chensediment der Laptew-See (vgl, Linde- 
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mann 1994; Stein & Korolev 1994; Wahsner 1995). Mit zunehmender Entfernung 
vom Schelf reduzieren sich KorngrÃ¶Ã und Quarzgehalte. Ein eindeutiges Zeichen 
fÃ¼ gravitativen HangabwÃ¤rtstransport der mit zunehmender Entfernung vom Schelf 
an Transportenergie verliert und nur noch feinkÃ¶rnigere Material bewegen kann. 

Khatanga und Sewernaja Semlja kÃ¶nne aufgrund ihrer NÃ¤h zu bergigen Regio- 
nen bzw. aufgrund der teilweisen Vergletscherung einen erhÃ¶hte Eintrag von 
grobkÃ¶rnigere und Quarz-reicherem Material unterstÃ¼tze (Abb. 35, 36; vgl. Kap. 
1.4.1). Auch das feinkÃ¶rniger Material der Ã¶stliche Laptew-See, das hauptsÃ¤ch 
lich aus der vorsortierten Sedimentfracht der Lena und Yana stammt (Silverberg 
1972; Benthien 1994; Lindemann 1994; Vogt et al. 1994; Dethleff 1995a), zeigt 
einen gegenÃ¼be den Tiefseesedimenten erhÃ¶hte Gehalt an Quarz. Alle Hinter- 
landregionen der Laptew-See sowie Sewernaja Semlja verfÃ¼ge Ã¼be einen Ã¼ber 
durchschnittlich hohen Anteil an klastischen Sedimentgesteinen (Abb. 35, 36; vgl. 
Tab. 9), die fÃ¼ diesen hohen Eintrag an Quarz sorgen kÃ¶nnen 

Abb. 37: Verteilungskarte des Quarzgehaltes in OberflÃ¤chenprobe des Laptew- 
See-Kontinentalhanges. Nummern -> PS24xx (ARCTIC '93-Expedition). 
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Abb. 37). Dies weist auf einen ebenfalls hohen Eintrag von FeldspÃ¤te hin, so daÂ 
das VerhÃ¤ltni extrem niedrig ist. Es sind mehrere Quellen fÃ¼ einen hohen Feld- 
spateintrag verfÃ¼gbar Im Einzugsgebiet des Khatangas ist dies vor allem das aus- 
gedehnte Putorana-Flutbasaltplateau (Abb. 36). Der Anabar entwÃ¤sser das Ana- 
barschild, in dem u.a. Granite und Metasedimente vorkommen. Die KÃ¼stenregio 
der westlichen Laptew-See wird zu groÃŸe Teilen aus kreidezeitlichen, siliziklasti- 
sehen Sedimenten aufgebaut (Abb. 36). Die Ã¶stlich Laptew-See zeigt hÃ¶her 
QzIFsp-Werte. Dies scheint durch einen erhÃ¶hte Eintrag von Quarz aus der Ko- 
telny-Region und1 oder der Ostsibirischen See bedingt zu sein (vgl. Kap. 4.2). In 
beiden Ã¶stliche Profilen der Laptew-See erhÃ¶h sich das QzlFsp-VerhÃ¤ltni konti- 
nuierlich beckenwÃ¤rts Bei gleichzeitiger Verringerung des Quarzgehaltes (siehe 
Abb. 37) muÃ somit von einer noch stÃ¤rkere Reduzierung des Feldspatgehaltes 
mit zunehmender Entfernung vom Schelf und verringerter KorngrÃ¶Ã ausgegangen 
werden. Ein herausstehendes PhÃ¤nome der QdFsp-Verteilungskarte sind die ho- 
hen Werte Ã¶stlic Sewernaja Semlja und in der VilkitzkystraÃŸ (Abb. 38). Den 
hÃ¶chste Wert erreicht dabei die OberflÃ¤chenprob von PS2480 mit 1,21. Hier ist 
allerdings auch der Quarzgehalt extrem hoch. Der Sandgehalt dieser Probe er- 
reicht 88 % (Wahsner, persl. Mittig. 1995). Die Zunge erhÃ¶hte QdFsp-Gehalte ost- 
wÃ¤rt von Sewernaja Semlja folgt der derzeitig dominierenden Richtung der Ober- 
flÃ¤chenstrÃ¶mung (Suslov 1961 ; Timokhov 1994; Eicken et al. 1995; Kolatschek et 
al. 1995). Sich mit der Entfernung verringernde QzIFsp-VerhÃ¤ltniss suggerieren 
eine zunehmende VerdÃ¼nnun durch Material aus der inneren Laptew-See. 

Heute werden treibende Eisberge von Sewernaja Semlja in dieser Region beob- 
achtet (FÃ¼ttere 1994; Kolatschek et al. 1995). Die Quarz- wie Feldspatgehalte 
scheinen in dieser Region eng an grobkÃ¶rnige Material gebunden zu sein (S.O.). 
Daher liegt der SchluÃ nahe, daÂ die erhÃ¶hte QzIFsp-VerhÃ¤ltniss einen Trans- 
port von grobkÃ¶rnige Material (mit Eisbergen ?) von Sewernaja Semlja ostwÃ¤rt 
anzeigen. MÃ¶glic sind weiterhin auch starke BodenstrÃ¶munge durch die Vilkits- 
kystraÃŸe die dem Kontinentalhang folgen, und so das Material vom Schelf aus 
Richtung Osten verteilen kÃ¶nnte (FÃ¼ttere 1994; persl. Mittig, Niessen 1995). 
Wahsner (1 995) berichtet von einem W-E-Transport von Smektiten durch die Vil- 
kitskystraÃŸe 

Der Kontinentalhang Ã¶stlic Sewernaja Semlja und die VilkitzkystraÃŸ sind auch 
die Gebiete hÃ¶chste KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss (Abb. 39), die in dieser Arbeit als Indika- 
tor fÃ¼ unterschiedliche Anteile von KalifeldspÃ¤te und Plagioklasen verwendet 
werden. Die hÃ¶ste KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss werden auf dem gesamten westlichen 
Kontinentalhang bis ins Becken hinein beobachtet (bis zu 1,21 PS2480; Abb. 39). In 
der der Ã¶stliche Laptew-See benachbarten Tiefsee fallen die Werte auf unter 0,2. 
Leicht erhÃ¶h sind die Werte auch an den Kernpositionen PS2463-68, die im Gebiet 
des Ã¶stliche Lena Troges liegen, der durch die Lena wÃ¤hren niedrigerer Mee- 
resspiegelstÃ¤nd in den Schelf erodiert und nach der Uberflutung der Laptew-See 
durch Sediment gefÃ¼ll wurde (vgl. Holmes & Creager 1974; FÃ¼ttere 1994; Ben- 
thien 1994; Lindemann 1994; Niessen & Musatov 1997; Kleiber et al. 1997). Dage- 
gen zeigen die OberflÃ¤chenprobe im Anabar-Khatanga Trog, einer dem Lena 
Trog Ã¤hnliche Struktur in der westlichen Laptew-See, relativ niedrige KfslPIg-Ver- 
hÃ¤ltnisse Da beide TrÃ¶g Material enthalten, das vom inneren Schelf und den 
MÃ¼ndungsbereiche der FlÃ¼Ã durch StrÃ¶munge herangebracht werden 
(Benthien 1994; Lindemann 1994), scheinen hier einige Unterschiede in der Zu- 
sammensetzung der Feldspatgruppen zu bestehen. Dies ist vermutlich Ausdruck 
der unterschiedlichen Liefergebiete (vgl. Abb. 36). 
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Abb. 39: Verteilungskarte der Kalifeldspat1 Plagioklas-VerhÃ¤ltnisse (KfsIPIg) in 
OberflÃ¤chenprobe des Laptew-See Kontinentalhanges. Nummern -> PS24xx 
(ARCTIC '93-Expedition). 

Die QUAX-Auswertung ergibt fÃ¼ das Laptew-See-Gebiet Plagioklasgehalte von 15 
bis >30 % (Tab. A4). Die hÃ¶chste Werte werden auf dem Schelf in der zentralen 
Laptew-See erreicht (PS2463-69). Die niedrigsten Plagioklasgehalte haben die 
TiefseeoberflÃ¤chenprobe und Proben vor Sewernaja Semlja und Kotelny. Kali- 
feldspat erreicht einen Anteil zwischen 0 und Ã¼be 15 %. Die Schelfregion zeigt 
durchgehend hÃ¶her Werte als die Tiefseesedimente, deren Gehalte insbesondere 
vor dem Ã¶stliche Laptew-See-Schelfhang unterhalb der Nachweisgrenze des 
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QUAX-Programms liegen (2-5 X). Auch vor der Taimyr-Halbinsel ist Kalifeldspat 
nur ein untergeordneter Bestandteil des Mineralspektrums. Die Gehalte an Quarz, 
Plagioklasen und KalifeldspÃ¤te sind den von Mosler et al. (1996) fÃ¼ die innere 
Laptew-See bestimmten Werten sehr Ã¤hnlich 

Die Karbonatgehalte der Schelfsedimente sind Ã¤uÃŸer gering und nahe an der 
analytischen Nachweisgrenze (0,5-2 X). Mit Hilfe der Karbonatmessungen von 
Stein (1996) und der Bestimmung von Kalzit1 Dolomit konnten jedoch fÃ¼ alle Kern- 
positionen entsprechende Werte berechnet werden (Tab. A4). Kalzit ist in den 
Schelf- und Hangproben kaum vorhanden. Zur Tiefsee hin nimmt der Anteil etwas 
zu und Ã¼bersteig 1 % in der OberflÃ¤chenprob PS2470 in der Tiefsee. Die nied- 
rigsten Werte ergeben sich fÃ¼ das Ã¶stlichst Profil auf Ca. 133' E, bei denen Kalzit 
am Schelf und Hang vÃ¶lli fehlt. 

FÃ¼ den Dolomit zeichnet sich ein umgekehrtes Bild ab. Die hÃ¶chste Gehalte mit 
bis zu 2 , l  % (PS2485 vor der Taimyr-Halbinsel) wurden fÃ¼ die Schelfproben ge- 
messen, wÃ¤hren die Hang- und Beckensedimente nur Spuren von Dolomit besit- 
zen (c0,5 X). Die etwas hÃ¶here Werte kÃ¶nne vermutlich auf den Eintrag von de- 
tritischen Karbonatmineralen aus den palÃ¤ozoische Karbonatgesteinen rund um 
das Anabar-Schild und auf der Taimyr-Halbinsel1 Sewernaja Semlja zurÃ¼ckgefÃ¼h 
werden (vgl. Abb. 36). 

Generell ist festzustellen, daÂ Karbonate eine untergeordnete Rolle innerhalb der 
Mineralvergesellschaftungen von Laptew-See-Sedimenten darstellen. DafÃ¼ spre- 
chen auch weitestgehend minimale Karbonatgehalte in den Sedimenten des inne- 
ren Laptew-See-Schelfes (Stein 1996). 

Die KorngrÃ¶ÃŸenverteilu und die Tonmineralvergesellschaftung der OberflÃ¤chen 
sedimente in der Laptew-See haben Wahsner (1995) und Rossak (1995) beschrie- 
ben. Von besonderer Bedeutung fÃ¼ diese Arbeit sind die konstante Abnahme der 
mittleren KorngrÃ¶Ã hangabwÃ¤rt und die Verteilung der Tonmineralgruppe 
Smektit (Abb. 40). Die Verteilungskarte zeigt ein deutliches Maximum in der west- 
lichen Laptew-See, insbesondere nahe der Khatanga-MÃ¼ndun und in der Vilkits- 
kystraÃŸ (Abb. 40). Eine Zunge hoher Gehalte erstreckt sich von hier aus ostwÃ¤rts 
Die Verringerung der Werte ostwÃ¤rt spiegelt die VerdÃ¼nnun durch den Feinfrak- 
tionseintrag insbesondere der Len,a wider (vgl. Wahsner 1995 und Zitate darin). 
Das Verteilungsmuster ist in guter Ubereinstimmung mit den beobachteten OberflÃ¤ 
chenstrÃ¶munge in der Laptew-See (z.B. Suslov 1961; Hass et al. 1995). ZusÃ¤tz 
lich zum Eintrag aus der Khatanga-MÃ¼ndun wird ein Eintrag von Smektit aus der 
Kara-See, in der in der ObIJenissej-MÃ¼ndun noch hÃ¶her Smektitgehalte in den 
OberflÃ¤chenprobe beobachtet werden (Abb. 40), in die Laptew-See vermutet 
(Wahsner 1995). Khatanga und Jenissej entwÃ¤sser des Putoranagebirge, an des- 
sen Westflanke ausgedehnte Tuffablagerungen ausbeiÃŸe (Abb. 36, 40). Smektit 
ist ein Verwitterungsprodukt basaltischer Magmen, Lava und insbesondere Pyro- 
klastika. Seine Herkunft aus dem ausgedehnten Flutbasaltmassiv des Putorana- 
gebirges ist naheliegend (Abb. 36, 40). Da Tuffe bereits in ihrer Ausgangszusam- 
mensetzung reich an Mineralen der Smektitgruppe sind, kÃ¶nnt dies vielleicht die 
noch hÃ¶here Smektitgehalte in der Ob1 Jenissej- MÃ¼ndun erklÃ¤ren Die ausge- 
dehnten sibirischen Flutbasalte sind in der Nachbarschaft des Arktischen Ozeans 
die einzige Quelle solch hoher Smektitgehalte. Daher ist Smektit als Lieferge- 
bietsanzeiger sehr tauglich und wurde bereits fÃ¼ palÃ¤ozeanographisch Rekon- 
struktion im Eurasischen Becken verwendet (NÃ¼rnber et al. 1994; Letzig 1995). 
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Abb. 41: Verteilungskarte der Pyroxenindexwerte in OberflÃ¤chenprobe des und 
erkannte Pyroxengehalte am Laptew-See Kontinentalhanges. Nummern -> PS24xx 
(ARCTIC '93-Expedition). Der Pyroxenindex ist die integrierten FlÃ¤ch zwischen 
3,O und 2,92 A aus dem RÃ¶ntgendiffraktogram (vgl. Kap. 2). Die Beugungsreflexe 
diesen Diffraktogrammabschnitts werden in den Sedimenten des Arktischen 
Ozeans vorrangig von Pyroxenen erzeugt. 

Auch in der Gesamtmineralanalyse prÃ¤g sich der Eintrag von Erosionsprodukten 
aus dem Putoranagebirge durch (vgl. hohe Plagioklasanteile). Die Gehalte an 
Montmorilloniten - zu denen die Smektite gehÃ¶re - sind in der Gesamtprobe rela- 
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tiv hoch (bis zu 30 % in der westlichen Laptew-See (PS2475) und 40 % in der 
Kara-See (MD4399)) und die Verteilungskarte des Pyroxenindexes (Abb. 41) Ã¤h 
nelt der Smektitverteilungskarte. Hohe Montmorillonitgehalte sind auÃŸerde Aus- 
druck der groÃŸe NÃ¤h zu den Liefergesteinen, da sie aufgrund ihrer geringen 
physikalischen WiderstandsfÃ¤higkei weite Transporte nicht Ã¼berdauern 

Die hÃ¶chste Werte des Pyroxenindexes aus der westlichen Laptew-See fallen 
mit dem Uberspringen der Nachweisgrenze des QUAX-Programms fÃ¼ Pyroxene 
zusammen (2-5 X). An den Stationen PS2477 und PS2478 werden 5-10 % Hy- 
persthen (ein Orthopyroxen typisch fÃ¼ Silikat-arme, basaltischel tholeiitische Mag- 
matite und Vulkanite; Matthes 1987) erreicht (Abb. 41). Dies stimmt gut mit dem 
schon durch die Smektitverteilung angedeuteten Eintrag von Basaltverwitterungs- 
produkten durch den Kathanga und mit vorhergehenden Untersuchungen Ã¼berei 
(Lapina 1965; Silverberg 1972; Stein & Korolev 1994; Behrends et al. 1996 und 
Zitate darin). Ansonsten werden Klinopyroxene erkannt (Tab. A4). 

Die Schelfsedimente zeigen generell hÃ¶her Pyroxenindexwerte (Abb. 41). Dage- 
gen ist der Pyroxenindex in der VilkitskystraÃŸ und in deren Ã¶stliche VerlÃ¤ngerun 
niedriger. Die Werte verringern sich auÃŸerde Ã¼be den Kontinentalhang hinweg 
bis zu den OberflÃ¤chensedimente der Tiefsee, insbesondere vor der Ã¶stliche 
Laptew-See, zu niedrigsten Werten. Die Ã¶stlich Laptew-See erscheint damit Pyro- 
xen-Ã¤rmer was durch verschiedene Schwermineraluntersuchungen bestÃ¤tig wird 
(Lapina 1965; Silverberg 1972; Behrends et al. 1995, 1996). Die Neusibirischen In- 
seln scheinen aber Eisen-reiche Orthopyroxene zu liefern. WÃ¤hren bei der Aus- 
wertung von Proben nahe Kotelny Fe-Enstatit als ein akzessorisches Mineral ermit- 
telt wurde, fanden Naugler et al. (1974) erhÃ¶ht Gehalte von Orthopyroxen in Sedi- 
menten auf der Ostseite der Neusibirischen Inseln. Anhand mikroskopischer Unter- 
suchungen vermuten sie eisenreichen Ferrohypersthen. 

Die Gruppe der Dreischichtsilikate Glimmer, Illit und Montmorillonit bildet einen 
GroÃŸtei der bestimmten Phyllite in der Gesamtfraktion. Es folgen Kaolinit und 
Chlorit als eigenstÃ¤ndig Gruppen (Tab. A4). WÃ¤hren Illit vorrangig in den Schelf- 
proben erkannt wird (bis zu 20 %), erreichen die Glimmer HÃ¶chstwert in den 
OberflÃ¤chenprobe der Hang- und Beckensedimente (Tab. A4). Illit erreicht auÃŸer 
dem vor der Taimyr-Halbinsel erhÃ¶ht Werte in der Gesamtmineralanalyse. Dies 
kÃ¶nnt im Zusammenhang mit den metamorphen Gesteinen des Taimyr-FaltengÃ¼r 
tels stehen (vgl. Kap. 4.2). Dagegen erscheint die unterschiedliche Verteilung der 
Glimmer und Illite auf dem Schelf und am Hang entweder als Ausdruck der Trans- 
portentfernung und damit WiderstandsfÃ¤higkei der Minerale gegen physikalische 
Beanspruchung oder der unterschiedlichen Sedimentationsbedingungen. 

Aufgrund sehr Ã¤hnliche Beugungsreflexe ist Kaolinit nur schwer von Chlorit in ei- 
ner Gesamtmineralanalyse zu trennen (Kap. 2.6.3, 2.6.4). Die entsprechenden Ge- 
halte mÃ¼sse daher immer als Summe beider Mineralgruppen gesehen werden 
(Tab. A4). Dennoch deutet eine Entscheidung von QUAX fÃ¼ nur ein Mineral auf die 
Ubermacht desselben in der Probe hin. Aufgrund dessen soll auf einige beobach- 
tete Trends hingewiesen werden. Kaolinit hat sein Maximum von 5-10 O/O in Ober- 
flÃ¤chenprobe vom Hang in einer Wassertiefe von 1500-2500 m (Atlantische Was- 
sermassen, Arktisches Zwischenwasser) und an der nordÃ¶stlichste Station 
(PS2455). Wahsner (1 995) erkennt allerdings keine signifikanten Unterschiede im 
Kaolinitgehalt der Tonfraktion am Kontinentalhang. Unter den mit QUAX bearbeite- 
ten OberflÃ¤chenprobe stehen diejenigen vor der Taimyr-Halbinsel und des Ã¶st 
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lichsten Profils mit erhÃ¶hte Chloritwerten heraus (Tab. A4). Sie lassen sich mÃ¶gli 
cherweise den metamorphen Gesteinen der Werchojansker und Taimyr FaltengÃ¼r 
tel zuordnen. Auch die Verteilung in der Tonfraktion zeigt etwas erhÃ¶ht Gehalte an 
Chlorit vor der Taimyr-Halbinsel (> 20 %; Wahsner 1995). 

Innerhalb der Schwermineraluntersuchungen ist der erhÃ¶ht Eintrag von Amphibol 
aus der Lena in die Ã¶stlich Laptew-See sehr deutlich (Behrends et al. 1995, 1996 
und Zitate darin). Nur in einigen wenigen der hier untersuchten OberflÃ¤chenprobe 
konnten Spuren von Amphibolen in der Gesamtprobe erkannt werden (Tab. A4). 

Anhydrit, Gips, Talk, Chloritoid, Zeolith, Granat, Zirkon, Rutil, Olivin, Baryt und Fluorit 
sind weitere von QUAX erkannte, akzessorische Minerale. Olivin, Granat und Zirkon 
treten in der VilkitskystraÃŸ und vor Sewernaja Semlja auf, Granat, Zeolith und Talk 
im Ã¶stlichste Profil. Diese Minerale lassen sich ohne weiteres auf die entspre- 
chenden metamorphen oder magmatischen Gesteine der nÃ¤chstliegende Liefer- 
regionen zurÃ¼ckfÃ¼hre Granat ist das vierthÃ¤ufigst Schwermineral nahe den 
Neusibirischen Inseln (Naugler 1967). Hieraus mag sich das Auftreten von Granat 
in dem Ã¶stliche Profil am Laptew-See-Kontinentalhang erklÃ¤re (Tab. A4). Das 
gehÃ¤uft Auftreten von Gips oder Anhydritspuren insbesondere in OberflÃ¤chen 
~edimenten des an den Ã¶stliche Lena Trog grenzenden Profils scheint auch auf 
den Eintrag entsprechenden Materials hinzuweisen (z.B. aus Unter- und Mittelpa- 
lÃ¤ozoische Sedimenten der Werchojansker Faltenzone; vgl. Tab. 9). 

4.2.2 Die Kara-See-Region 

Das jÃ¼ngst Strukturelement der Westsibirische Tafel zwischen Jenissej und 
Ural ist die 3000 m mÃ¤chtig jurassische bis kÃ¤nozoisch BeckenfÃ¼llun (vgl. Abb. 
35; Churkin et al. 1981; Dolginow & Kropatschjow 1994), deren marin-klastische 
Serien mit Sand-, Silt- und Tonsteinfolgen mit Kohle- und PflanzenhÃ¤cksel-fÃ¼hre 
den Gesteinen wechsellagern. WÃ¤hren des OligozÃ¤n werden Glaukonitsande zu- 
sammen mit Diatomiten und Kieselkalktonen abgelagert. 

Ein GroÃŸtei der Westsibirischen Tiefebene, insbesondere die Yamalhalbinsel, wird 
heute von oberpliozÃ¤ne bis rezenten Ablagerungen bedeckt. Die mehrheitlich un- 
verfestigten Kiese, Sande, Silte und Tone wurden unter glazialen, limnisch-fluviati- 
len bis marin-glaziomarinen Bedingungen abgelagert. Sie enthalten bei bis zu 300 
m MÃ¤chtigkei an organischem Material reiche Horizonte mit Pflanzenresten(aus 
u.a. Mooren), MorÃ¤ne und Strandterrassen mit Mollusken (Yamalhalbinsel). Ahnli- 
ehe Sedimente bedecken auch die meisten der Kara-See-Inseln nÃ¶rdlic Nowaja 
Semlja, auf denen jedoch hauptsÃ¤chlic Kreidesedimente (z.T. mit KohleflÃ¶zen 
aufgeschlossen sind. 
Die in Abbildung 42 dargestellten Mineralvergesellschaftungen einiger OberflÃ¤ 
chensedimente aus FluÃŸlÃ¤uf oder MÃ¼ndungsgebiete sollen einen ersten Ein- 
druck Ã¼be die Mineralvergesellschaftungen vermitteln (vgl. Tab. A2). Die Uber- 
macht von Quarz und Feldspat in allen diesen Sedimentproben fÃ¤ll auf. Unter 
den FeldspÃ¤te wird vorallem in der Ob1 Jenissej- MÃ¼ndun eine Dominanz von 
Plagioklasen beobachtet (Kfsl PIg-VerhÃ¤ltniss < 0,2; vgl. Tab. A4), die auch Levi- 
tan et al. (1 994, 1995, 1996) anhand mikroskopischer Untersuchungen beschrei- 
ben. Die hohen Plagioklasgehalte stammen vermutlich aus den sibirischen Flutba- 
salten des Putoranagebirge. Im Westen der Kara-See kÃ¶nne hohe Gehalte an 
KalifeldspÃ¤te auftreten, die die Zusammensetzung der klastischen, mesozoischen 
Sedimentgesteine der sibirischen Tiefebenen wider. Vergleicht man die inneren 
Schelf-proben mit den drei Proben aus dem St.Anna-Trog und dem Voronin-Trog 



zwischen Franz-Josef-Land und Sewernaja Semlja, so haben letztere einen we- 
sentlich hÃ¶here Anteil an Tonmineralen. Die Voronin-Trog-Proben (Abb. 42: VT- 
Nr.) zeigen Ã¤hnlic wie die landnahen Proben der Jenissej-Region einen meÃŸ 
baren Gehalt von Klinopyroxenen in der Gesamtfraktion. Die Franz-Josef-Land am 
naheliegenste Probe verfÃ¼g Ã¼be einen erhÃ¶hte Kaolinitanteil. 

Abb. 42: Mineralvergesellschaftungen in der Kara-See. Die Mineralanteile wer- 
den in der Summendarstellung im Uhrzeigersinn in der Reihenfolge Quarz, Feld- 
spÃ¤te Karbonate, Tonminerale, Pyroxen dargestellt. 

Ausgedehnte Untersuchungen der Tonmineralogie (z.B. NÃ¼rnber et al. 1995a; 
Shelekova et al. 1995; Wahsner et al. 1996 und enthaltene Zitate) zeigen stark er- 
hÃ¶ht Gehalte von Smektit im Gebiet der Jenissej-MÃ¼ndun und der Ã¶stliche 
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Kara-See landwÃ¤rt von Nowaja Semlja (siehe Abb. 40) sowie deutlich erhÃ¶ht 
Gehalte von Kaolinit in der direkten Umgebung von Franz-Josef-Land. Franz-Josef- 
Land weist damit eine sehr spezifische Mineralogie auf (siehe Kap. 4.3). 

4.3 Die Barents-See und Franz-Josef-Land 

Aufgrund ihrer Bedeutung fÃ¼ die ErdÃ¶lindustri ist die Barents-See eine der best- 
untersuchtesten Regionen in der Arktis. Olvorkommen waren an Land schon lÃ¤nge 
bekannt und wurden auf Spitzbergen seit den spÃ¤te fÃ¼nfzige Jahren exploriert 
(Nottvedt et al. 1993a). Vorren et al. (1993 und darin enthaltene Artikel) beschrei- 
ben den derzeitigen Stand der Forschung. Die abgedeckte geologische Ãœber 
sichtskarte zeigt, daÂ weite Teile der Barents-See mit kretazischen Sedimenten 
unterlagert sind (Abb. 43). Nur Franz-Josef-Land, das Svalbard Archipel und die 
BÃ¤reninse weisen Ã¤lter Gesteine auf. Eine grÃ¶ÃŸe Zone triassisch-jurassischer 
Sedimente unterlagert eine dÃ¼nn Schicht quartÃ¤re Sedimente sÃ¼dlic Spitzber- 
gen und auf den Untiefen wie die Storbank und die Spitzbergenbank. Das quartÃ¤r 
Sediment Ã¼be diesen Ã¤ltere Gesteinen ist meistens nur dÃ¼n (max. 10 m) und 
besteht mit Ausnahme einer maximal 0,5 m dicken holozÃ¤ne Deckschicht aus lo- 
kalem Material (Bjorlykke et al. 1978; Antonson et al. 1991; Elverhoi et al. 1989, 
1995a und darin enthaltene weitere Zitate). 

Die Zusammensetzung der Gesteine und die wichtigsten tektonischen Ereignisse 
der Region werden in Abbildung 44 zusammengefaÃŸt Der Nordwesten des Ba- 
rents-Schelfes unterlag als Reaktion auf vorhergehende Eislast und darauf folgen- 
dender isostatischer Ausgleichbewegungen besonders starker Heraushebung. 
WÃ¤hren der restliche Barents-Schelf um mindestens einen Kilometer angehoben 
wurde, waren es in Svalbard ca. 3 km (Nottvedt et al. 1988; Vorren et al. 1991). 
Dies fÃ¼hrt zur Heraushebung palÃ¤ozoische Serien auf Svalbard. Ahnlich alte Se- 
dimente finden sich nur noch in Faltenstrukturen innerhalb der Kanin-Skandinavien 
Zone im SÃ¼de der Barents-See und entlang der Uraliden vor Nowaja Semlja. 

Die Kaledoniden werden im Svalbard Archipel durch regional sehr unterschied- 
lich stark gefaltete, gestÃ¶rt und metamorphisierte prÃ¤kambrisch bis mittelordovi- 
zische Sedimente, Plutone und Intrusionen vertreten. Das 15-20 km dicke Ge- 
steinspaket wird Hekla Hoek genannt und nimmt den Westen und Norden Spitz- 
bergens und einen GroÃŸtei Nordaustlandets ein (Abb. 43; N~ttvedt et al. 1993a,b). 

Ãœbe den kristallinen Gesteinen der Hekla Hoek Formation dominieren Karbonate 
die palÃ¤ozoische Sedimente mit Ausnahme der durch die Kaledoniden entstand- 
enen Vorbeckensedimente des Devons und Karbons auf Spitzbergen (Abb. 44). 
Hier liegen ungefÃ¤h 8 km Molasse-Sedimente, (sogenannte "continental red beds, 
Old Red Fazies") innerhalb der devonischen Grabenstrukturen vorwiegend in N- 
Spitzbergen. Nach weiterer Deformation wurde die Region wÃ¤hren des unteren 
und mittleren Karbons einer Dehnung ausgesetzt in deren Folge bis zu 2 km mÃ¤ch 
tige kontinentale Ablagerungen mit KohleflÃ¶ze und Evaporiten entstanden (Abb. 
43; Nettvedt et al. 1993a,b). Svalbard und die Barents-See bildeten vom spÃ¤te 
Karbon bis ins Mesozoikum einestabile Platt-form. Eine Drift dieser Region in hÃ¶ 
here Breiten (ca. 45-50Â° ist im Ubergang von einer durch Karbonate dominierten 
Sequenz zu einer Ã¼berwiegen klastischen Sedimentation wÃ¤hren der Trias do- 
kumentiert (vgl. Kap. 4.1; Steel & Worsley 1984). WÃ¤hren karbonische und per- 
mische Sedimente in Zentralspitzbergen und im sÃ¼dliche Nordaustlandet an- 
stehen, und auch untermeerisch vorkommen (Antonson et al. 1991; Elverhoi et al. 
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1995a), bauen triassische Sedimente Barentseja, Edgeeja und die sÃ¼dlic angren- 
zenden flachen Gebiete der Barents-See auf. 

Oberes Jura - Untere Kreide 

Kreide (K,Kl,K2) 

Trias - Untere Kreide (TR-J-K) 

Karbon - Perm (C-P) 

Silur - Devon 

Abb. 43: Abgedeckte Karte der Barents-See (ohne Quarta r ,  umgezeichnet und 
vereinfacht nach Elverhei et al. 1995a, basierend auf Winsnes 1988; Sigmond 
1992; Johansen et al. 1993; N~ttvedt  et al. 1993a). 
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4. Mineralveraesellschaftun~en potentieller Lieferaebiete 

Shate (potentlai source formations 
In green) 

coal 

Sandstone (potential reservoir formations in orange) 
Llmestone and dolomite (potential 
reservoir forrnations In dark biue) 

Gypsum 1 anhydrite 

GROUP 1 FORMATION 1 

Adventdalen Helvetialjeliet 

(800-1800m) 

Janusljellet 

Kapp Toscana 

Gipsdalen 

(400-1800m) 
NordenskiÃ¶idbree 

Ebbadaien 

Devonian On Nordfjorden Block I 
H e d a  Hoek esst 01 
Billeliorden Fault Zone 

Petroleum Geology 

Central Spitsbergen 

Abb. 44: Zusammenstellung von Stratigraphie, tektonischen Ereignissen und 
Sedimentologie und fÃ¼ die ErdÃ¶lexploratio wichtigen Daten auf Spitzbergen (aus: 
N~ttvedt et al. 1993a). 



4. Mineralvergesellschaftungen potentieller Liefergebiete 

Franz-Josef-Land wird von vorwiegend klastischen Sedimenten der Trias, Jura 
und Kreide gebildet (Abb. 43; Churkin et al. 1981). Die dominierenden triassischen 
Ablagerungen erreichen 3000-5000 m Machtigkeit in Bohrungen und treten an der 
OberflÃ¤ch mit ca. 800 m MÃ¤chtigkei zutage (Merk et al. 1993). Embry (1994 und 
Zitate darin) unterscheidet sechs Einheiten des anstehenden Gesteins: (1) Ton- bis 
Siltsteine der Oberen Trias (80 m Machtigkeit), (2) Sandsteine der Oberen Trias bis 
Unteren Jura (800 m, am weitesten verbreitet, Quarz und tw. Feldspat-reich), (3) 
Ton- und Siltsteine des Mittleren bis Oberen Jura (450 m), (4) Sandsteine mit unter- 
geordneten Lagen von Silt- und Tonsteinen sowie Kohle des Oberen Jura bis Unte- 
ren Unterkreide (250 m), (5) Basalte (Dolerite, leukrokrate und Quarzdiorite) mit 
zwischengelagerten Tuff (-Breckzien), Silt- und Tonsteinen und Kohlelagen der 
unteren Kreide (500 m; siehe auch Abb.43: K l ) ,  (6) Sandsteine der oberen Kreide 
(50 m). Bis auf Einheit 6 wurden alle Sedimente von kreidezeitlichen Eruptiv- und 
LagergÃ¤nge introdiert (Embry 1994). Auch heute noch lÃ¤Ã sich unter Franz-Josef- 
Land ein erhÃ¶hte WÃ¤rmeflu von bis zu 75 mW/ m2 in Bohrungen feststellen 
(Dibner et al. 1994). Dies fÃ¼hr u.a. zu erhÃ¶hte Reifegraden des organischen Ma- 
terials in relativ oberflÃ¤chennahe Sedimenten. 

Im Oberen Jura entstand eines der bedeutenst,en Muttergesteine fÃ¼ die ErdÃ¶l und 
ErdgaslagerstÃ¤tte der Barents-See. Dieser "Olschiefer" erreicht organische Koh- 
lenstoffgehalte (Corg) v,on 15-25 % in d e r  zentralen und westlichen Barents-See 
(Leith et al. 1993). Das Aquivalent des Olschiefers auf Spitzbergen ist die Janusfjel- 
let Formation, die jedoch eher arm an organischer Substanz ist (Abb. 44). Ahnlich 
Corg- reiche Gesteine lassen sich in allen mesozoischen Becken der Arktischen 
Region finden (vgl. Kap. 4.1, 4.2). 

Die Sedimentation in einem epikontinentalen Schelfmeer hielt wÃ¤hren der Unte- 
ren Kreide beckenweit an. In der sÃ¼dÃ¶stlich Barents-See wurden kontinentale 
Klastika abgelagert. Im Nordteil drangen basaltische Vulkanite und Effusiva auf 
(Johansen et al. 1993; Abb. 43). In der oberen Kreide war Spitzbergen wieder her- 
ausgehoben und der Erosion unterworfen. Die frÃ¼htertiÃ¤ Dehnungsphase hinter- 
lieÃ eine transgressive BeckenfÃ¼llun mit Kohle-fÃ¼hrende Sandsteinen bis hin zu 
marinen Sand- und Tonsteinen. 

Im oberen TertiÃ¤ ist die Barents-See grÃ¶ÃŸtentei Abtragungsgebiet. Glaziale 
quartÃ¤r Ablagerungen Ã¼berlager die Ã¤ltere Sedimente und spiegeln die Verei- 
sungsgeschichte Svalbards wider (z.B. Mangerud et al. 1992). In der Barents-See 
kÃ¶nne MorÃ¤ne und andere glaziale Sedimentstrukturen auskartiert werden und 
Auskunft Ã¼be die Eisschildausdehnung wÃ¤hren des letzten glazialen Maximums 
geben (z.B. Solheim et al. 1990; Grosswald & Hughes 1995). Besonders gute In- 
formationen bieten die groÃŸe SchÃ¼ttungsfache in die Tiefsee am westlichen Kon- 
tinentalhang des Barents-Schelfs am Ausgang des BÃ¤reninsel-Troge und vor dem 
Stofjorden-Trog (Vorren et al. 1991, Elverhei et al. 1995b; Solheim et al. 1996). Ein 
Ã¤hnliche Potential haben die SedimentfÃ¤che im Nansen-Becken vor den TrÃ¶ge 
am nÃ¶rdliche Kontinentalhang des Barents-Kara-See-Schelfs. 
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5. OberflÃ¤chen und oberflÃ¤chennah Sedimente im 
urasischen Becken 

5.1 Lithologie 

Die Sedimente des westlichen Profils im Eurasischen Becken kÃ¶nne weitestge- 
hend als sandige, siltige Tone ("mud"), tonige Silte und siltige Tone mit geringem 
Biogenanteil bezeichnet werden. Sehr Ã¤hnlich Sedimente wurden auch auf dem 
Ã¶stliche Profil der Expedition ARK-VIIIl3 (ARCTIC'91) angetroffen (Abb. 1; FÃ¼ttere 
1992: Stein et al. 1994b,c; Frederichs 1995; Schuber- 1995). Die Sedimentfarben 

Sand Sand 

Abb. 45: TernÃ¤rdiagramm der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu in oberflÃ¤chennahe Sedi- 
menten des Ã¶stliche (unpubl. Daten, Wahsner) und westlichen Profils der Expedi- 
tion ARK-VIIIl3 (ARCTIC'91). (nach Shepard 1954 und Barker & Kennett 1988: Bio- 
genanteile < I 5  %. "Mudi'-> ein siliziklastisches Sand-Silt-Ton-Gemisch terrigener 
Herkunft mit <70 Gew.% Sand oder <85 Gew.% Silt & Ton). Die Anteile an Kies 
sind meist sehr gering (siehe Anhang) und wurden hier nicht berÃ¼cksichtig (aus: 
Vogt et. al 1995a). 



Abb. 46: KorngrÃ¶ÃŸenverteilu der bearbeiteten Multicorer (MUC) und Isotopen-Stadiengrenzen (schwarz-weiÃŸ Linie; 
erweitert nach Stein et al. 1994~). Fettgedruckte Zahlen (1) und Grauschattierung zeigen die Isotopenstadien (nach 
Imbrie et al. 1984). Farbstufen nach Stein (1 991 b). 
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Abb. 49: Gesamtmineralogie der oberflÃ¤chennahe Sedimente des Yermak Pla- 
teaus (PS221 3lPS2212) und des Nansen-Beckens (PS2208). Qz-> Quarz, Fsp-> 
gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklas, Kal-> Kalzit, Dol-> 
Dolomit, Kor-> Korund, Pyxindex-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 4, @-> Oh Pyroxen. 
Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit un- 
gerader Zahl (meist Interglaziale; Stratigraphie erweitert nach Stein et al. 1994c 
und Nergaard-Pedersen 1996). 
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................................................................ 
Abb. 52 (nÃ¤chst Seite): Gesamtmineralogische Parameter der oberflachennahen 
Sedimente am Lomonosow-RÃ¼cke (PS2185), im Ã¶stliche (PS21 74) und westli- 
chen Amundsen-Becken (PS21 921 PS21 98). Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte Feld- 
spatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklase, Kal-> Kalzit, Dol-> Dolomit, Pyxin- 
dex-> siehe Erl. in Kap. 4, @-> % Pyroxen. Fettgedruckte Zahl (I)-> Isotopen- 
stadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale; Stra- 
tigraphie nach Stein et al. 1994c; Schubert 1995; Nergaard-Pedersen 1996). 
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Abb. 53: Verteilungskarte des QzIFsp-VerhÃ¤ltnisse in den OberflÃ¤chensedimen 
ten des Eurasischen Beckens. 

sup-Schwelle und auf dem Yermak-Plateau zeigen trotz hoher Grobfraktionsge- 
halte nur mittlere Quarzwerte. Hier scheinen noch andere Quellen fÃ¼ das grobe 
Sedimentmaterial vorhanden zu sein. Hohe Quarzgehalte hÃ¤nge also mit einem 
hÃ¶here Anteil an grobem Material zusammen (vgl. Kap. 4.2, 4.3). Kerne, die das 
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Isotopenstadium 3 erreichen, zeigen im gesamten Arbeitsgebiet einen erhÃ¶hte 
Ouarzgehalt (Abb.49 - 52) . Lediglich der Beckenkern PS2174-4 besitzt deutlich 
verringerte Quarzgehalte im Stadium 3 (Abb. 52). Besonderes Augenmerk sollte 
auf die unterschiedliche Verteilung der Quarzgehalte in den beiden Kernen am 
Yermak Plateau (Abb. 49) sowie am Ã¶stliche und westlichen Gakkel-RÃ¼cke 
gelegt werden (Abb. 50). Eine parallele Entwicklung der Quarzgehalte ist im Nan- 
sen-Becken und am westlichen Gakkel-RÃ¼cke (Abb. 49, 50) sowie an der Morris- 
Jesup-Schwelle und dem Lomonosow-RÃ¼kke zu beobachten (Abb. 51, 52). 

Das QuarzIFeldspat-VerhÃ¤ltni (QzIFsp) ermÃ¶glich eine Aussage Ã¼be den Anteil 
von FeldspÃ¤te relativ zum Quarzgehalt. Aufgrund der vielfÃ¤ltige MÃ¶glichkeiten 
die Liefergebietssignale bis zum Eintrag in die OberflÃ¤chensediment des Eurasi- 
schen Beckens zu mischen (Kap. 1.4), ist es nicht verwunderlich, daÂ die QzIFsp- 
VerhÃ¤ltniss der OberflÃ¤chensediment eine geringere Schwankungsbreite auf- 
weisen als in den Schelfregionen (z.B. Abb. 53). Sie liegen zwischen 0,27 
(PS2190, Nordpol) und 0,81 (PS2449 NW' Franz-Josef-Land). In den Sediment- 
kernen kÃ¶nne die Werte jedoch auf bis zu 1,4 ansteigen (Abb. 50: PS21 65-3). 

Hohe QzIFsp-Werte besitzen die Sedimente am Ã¶stliche Lomonosow- und Ã¶stli 
chen Gakkel-Rucken (Abb. 49 - 53). Dies lÃ¤Ã sich in Verbindung mit den hohen 
Quarzgehalten bringen (vgl. Abb. 53 mit Abb. 47). Ahnlich kann man die Werte der 
Kontinentalhangsedimente nordÃ¶stlic Nordaustlandets und nordwestlich Franz- 
Josef-Lands deuten. Auffallend ist jedoch eine Zone erhÃ¶hte QzIFsp-VerhÃ¤ltniss 
im Westen des Untersuchungsgebietes. Geringere Quarzgehalte z.B. am Gakkel- 
RÃ¼cke und hohe QzIFsp-VerhÃ¤ltniss weisen auf einen verringerten Anteil an 
Feldspat hin (Abb. 49, 50: PS2206-41 PS2208-1; Abb. 53). In dieser Region, die 
unter dem nÃ¶rdliche Zweig der Transpolar Drift liegt, scheint eine etwas andere 
Mineralvergesellschaftung zur VerfÃ¼gun zu stehen. 

Die niedrigsten Werte werden im Amundsen-Becken beobachtet (Abb. 52, 53). Bei 
geringem Quarzgehalt sind hier die Feldspatgehalte relativ hoch, was die Ge- 
samtmineralanalyse mit Feldspatanteilen von 15 bis 25 % bestÃ¤tig (Tab. A5, A8). 

Die QzIFsp-Kurven der Sedimentkerne sind insbesondere dann interessant, wenn 
der Verlauf der QzIFsp-Kurve von dem der Quarzkurve entkoppelt ist. Bleibt das 
QzIFsp-VerhÃ¤ltni konstant trotz starker ErhÃ¶hun des Quarzanteils, so muÃ der 
Feldspatanteil sich ebenfalls erhÃ¶h haben. Ein Beispiel hierfÃ¼ sind die Becken- 
kerne PS2192-2 und PS2174-4 (Abb. 52). Auch in den beiden Ruckenkernen 
PS2165-3 und PS2185-3 folgen die Kurven nicht direkt dem Verlauf der Quarz- 
kurve (Abb. 50, 52). 

Die KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss erreichen zwar in den OberflÃ¤chensediment nicht die 
absolut hÃ¶chste Werte der Laptew-See (vor Sewernaja Semlja), liegen aber 
durchaus in Ã¤hnliche GrÃ¶ÃŸenordnung (0,22 - 0,62; Abb. 38, 54). In den Sedi- 
mentkernen werden teilweise wesentlich hÃ¶her VerhÃ¤ltniss in einzelnen Kernab- 
schnitten erreicht (Abb. 49 - 53). Das KfsIPIg-VerhÃ¤ltni steht nicht in direkter Ver- 
bindung mit der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu (vgl. Abb. 46 mit 49 - 53; vgl. Stein et al. 
1994b). Er scheint eher einzelne Regionen im Eurasischen Becken zu charakteri- 
sieren, die unter unterschiedlichem SedimentationseinfluÃ stehen. Mit Ausnahme 
der Kerne im westlichen Amundsen-Becken erreichen die KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss irn 
Stadium 1 die niedrigsten Werte. Es wurde also relativ zu den Plagioklasen weni- 
ger Kalifeldspat im Sediment gefunden. Den westlich gelegenen Kernen ist ein 
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KfsIPIg-Maximum im Stadium 2 gemeinsam (Abb. 49, 50, 51). In den Ã¶stlic gele- 
genen RÃ¼ckenkerne PS2165-3 und PS2185-3 kÃ¶nne dagegen nur leicht erhÃ¶ht 
KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss und im Amundsen-Becken sogar erniedrigte KfsIPIg-VerhÃ¤lt 
nisse im Stadium 2 beobachtet werden (Abb. 52: PS2174-4). 

20 O W 

Abb. 54: Verteilungskarte des KfsIPIg-VerhÃ¤ltnisse in den OberflÃ¤chensedimen 
ten des Eurasischen Beckens. 
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Der Gesamtgehalt an Feldspatmineralen schwankt zwischen 5 (Nachweisgrenze 
fÃ¼ einzelne Fsp-Minerale 2-5 %, vgl. Kap. 2.6) und 39 % (PS2165-3). Dabei wer- 
den in nahezu allen Proben von QUAX Minerale der Plagioklasmischreihe erkannt, 
die Kalifeldspate kÃ¶nne jedoch auf einzelne Kernabschnitte beschrÃ¤nk sein (vgl. 
Tab. A5, A8). Die hÃ¶chste Plagioklasgehalte erreichen die Kerne vom Yermak 
Plateau, die geringsten werden im Nansen-Becken und am westlichen Gakkel- 
RÃ¼cke beobachtet (PS22061 PS2208: 0-18 '10). PS2174-4 und PS21 85-3 im 
nordÃ¶stliche Abschnitt des Untersuchungsgebietes zeigen gleichmÃ¤ÃŸ hohe 
Plagioklasgehalte, die meist Ã¼be 20 % liegen. ErhÃ¶ht Plagioklasgehalte werden 
in Sedimenten der Termination l am Gakkel-RÃ¼cken im Nansen-Becken und im 
westlichen Amundsen-Becken (PS2192-2) registriert. Bei der bisher einzigen Un- 
tersuchung der Gesamtmineralogie im Eurasischen Becken berichtet Markussen 
(1 986) von nur 8 % Plagioklas in einer OberflÃ¤chenprob nordwestlich des Gakkel- 
RÃ¼cken (Fram 117). Der deutliche Unterschied gegenÃ¼be den hier bestimmten 10- 
30 % dÃ¼rft auf die unterschiedlichen Auswerteverfahren zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein. 

Im Nansen-Becken wie im St.Anna-Trog und der Kara-See dominiert in der QUAX- 
Auswertung Albit bei vergleichsweise niedrigen Plagioklasgehalten (vgl. Kap. 
4.2.2). Hier fehlen Daten Ã¼be die Feldspatmineralogie der in Frage kommenden 
Liefergebiete, um diesen Feldspat, immerhin das Na-reiche Endglied in der 
Mischmineralreihe Plagioklase, einem bestimmten Ausgangsgestein zuzuordnen 
(Granite, Pegmatite, als Drusen- oder Kluftmineral sowie in hellen, alkalibetonten, 
magmatischen oder niedrigmetamorphen Gesteinen; Matthes 1987). In der Nach- 
barschaft des Nansen-Beckens wÃ¼rde das Anabar-Schild, die Taimyr-Halbinsel 
und Sewernaja Semlja, Nowaja Semlja und ihre KÃ¼stengebiet sowie N-Svalbard 
mit ihren granitischen oder metamorphen Gesteinen als Ausgangsgebiete in Frage 
kommen (vgl. Kap. 4.2). MÃ¶glicherweis spielt die KorngrÃ¶ÃŸenverteilu der ent- 
sprechenden Sedimente eine entscheidende Rolle. Die OberflÃ¤chenprobe des 
St.Anna-Troges lagen nur noch als KorngrÃ¶ÃŸenfrakti < 63 um vor (Tab. A l ) ,  und 
die Sedimente des Nansen-Beckens sind ebenfalls eher feinkÃ¶rni (Abb. 46; Stein 
et al. 1994b). Dies trifft auch auf PS221 2-5 vom Yermak Plateau zu, jedoch weniger 
auf PS2165-3 vom Gakkel-RÃ¼cken bei dem ebenfalls vorrangig Albit als Plagio- 
klasvarietÃ¤ erkannt wurde. 

Kalifeldspate erreichen in den OberflÃ¤chensedimente des Eurasischen Beckens 
einen Anteil von 0 bis 20 % (in den Kurzkernen bis 21 %; Tab. A5, 148). Der von 
Markussen (1986) untersuchte Sedimentkern hat Kalifeldspatgehalte zwischen ca. 
2 und 10 % und bleibt damit im Rahmen der hier untersuchten Sedimente. Die Mi- 
nima liegen in den zentralen Becken, die Maxima auf den topographischen Erhe- 
bungen. Ein Gebiet am Nordrand der Barents-See und von Franz-Josef-Land in- 
nerhalb der nÃ¶rdlichste Position der Sommereisrandlage zeigt hÃ¶her Werte grÃ¶ 
ÃŸe 10 5% bis Ã¼be 15 %. Direkt an der Schelfkante sind sie jedoch geringer. Damit 
scheint der Kalifeldspat nicht direkt von den angrenzenden Archipelen zu stammen. 
Auch auf dem sÃ¼dliche Yermak-Plateau verringern sich die Gehalte an Kalifeld- 
spat in den OberflÃ¤chensedimente nach SÃ¼de hin (siehe Tab. A5: PS24**; 
PS221 0-1 5). Keine der KalifeldspatvarietÃ¤te dominiert hier. Dagegen fallt ein Ge- 
biet nÃ¶rdlic des Gakkel-RÃ¼cken besonders durch Kalifeldspatwerte Ã¼be 10 % bei 
einer Dominanz von Sanidin auf (PS21 68-74; PS21 92-95). Sanidinkristalle sind 
nach Matthes (1987) sehr hÃ¤ufi als Einsprenglinge in jungen vulkanischen Ge- 
steinen und Tuffen enthalten. Es besteht also die MÃ¶glichkeit daÂ der Sanidin di- 
rekt vom (schwach) aktiven mittelozeanischen Gakkel-RÃ¼cke stammt. Auf der Mor- 
ris-Jesup-Schwelle ist vorrangig Orthoklas im Sediment enthalten, der auch in den 
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Proben von GrÃ¶nlan und dem Kanadischen Arktischen Archipel vorkommt (Kap. 
4.1). Die errechneten Kalifeldspatanteile der oberflÃ¤chennahe Sedimente befin- 
den sich weitestgehend im Einklang mit der jeweiligen KfsIPIg-Kurve im Sediment- 
kern (hohe KfsIPIg-Werte e hohe Kfs-Gehalte). 

ie Karbonate 

. .# 

Yermak Plateau Nansen-Becken Gakkel-RÃ¼cke 

0 5 10 15 200 5 10 15 200 10 20 30 4 0 0  10 20 30 400 5 10 15 20 

Arnundsen-Becken Morris-Jesup-Schwelle 

Abb. 55: Karbonatgehalte der oberflÃ¤chennahe Sedimente im sÃ¼dwestliche 
(oben) und nordwestlichen (unten) Eurasischen Becken. GefÃ¼llt Punkte mit durch- 
gezogener Linie -> ursprÃ¼nglic berechneter Karbonatgehalt. Offene Quadrate -> 
Karbonat unter der BerÃ¼cksichtigun von Kalzit und Dolomitanteilen (vgl. Kap. 2.5.2 
und Abb. 11,49 - 53). 



5. OberflÃ¤chen U. oberflÃ¤chennah Sedimente im Eurasischen Becken 

Der Karbonatgehalt in den oberflÃ¤chennahe Sedimenten des Eurasischen Bek- 
kens liegt zwischen 0 und 32 % (nach Korrektur 37 %; vgl. Kap. 2.5.2) und verteilt 
sich auf 0 bis 32 % Kalzit sowie 0 bis 17 % Dolomit bei nachgewiesenen Spu- 
rengehalten von Siderit (Yermak Plateau1 Morris-Jesup-Schwelle) und Aragonit 
(Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cken) Alle Kerne im SÃ¼dweste des bearbeiteten Profils (Abb. 
55) zeigen einen Anstieg des Karbonatgehaltes von niedrigen Werten (0 - 5 %) 
wÃ¤hren der Termination l und dem unteren Isotopenstadium 1 zu hÃ¶here Werten 
im oberen Stadium 1 und in den OberflÃ¤chenprobe (3 - 19 %). 

Abb. 56: Verteilungskarte der Kalzitgehalte in OberflÃ¤chensedimente des Eura- 
sischen Beckens (Karbonatbasisdaten aus Stein et al. 1994b; Stein 1996). 
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Ein zweiter Abschnitt hoher Gehalte ist das Isotopenstadium 2. Hier treten die 
Maximalkarbonatwerte in den Kernen der Morris-Jesup-Schwelle auf (Abb. 51, 55). 
In den Sedimenten des Stadiums 3 sind die Werte niedriger und gehen gegen 0 %. 
In den zentralen Becken kann Karbonat vÃ¶lli fehlen (Nansen-Becken) oder 
Spurenmineralstatus annehmen (Abb. 49, 52, 55 - 57). Uber 10 % Kalzit werden 
nur in Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle, des Lomonosow-RÃ¼cken und in 
einem Streifen vom nÃ¶rdliche Yermak-Plateau nach Osten (Abb. 56), der 
Maximalwert in Sedimenten des Stadiums 2 auf der Morris-Jesup-Schwelle 
erreicht (Abb. 51, 55). 

Abb. 57: Verteilungskarte der Dolomitgehalte in OberflÃ¤chensedimente des Eu- 
rasischen Beckens (Karbonatbasisdaten aus Stein et al. 1994b; Stein 1996). 
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Der Anstieg des Kalzitgehaltes im oberen Stadium 1 ist allen Kernen gemein (Abb. 
49 - 52). Die AMS-^C-Datierung in PS2212-5 vom Yermak Plateau ergibt fÃ¼ den 
Beginn des Anstiegs ein ungefÃ¤hre Alter von 10 ka (vgl. Abb. 21, 49). Der Anstieg 
erfolgt hÃ¤ufi von einem deutlichen Kalzitminimum in der Termination l und un- 
terem Stadium 1 aus (Abb. 49). Hohe Kalzitwerte Ã¼be 10 % werden nur in den 
Kernen des westlichen Profils vom Amundsen-Becken (PS21 92-2) Ã¼be die Morris- 
Jesup-Schwelle zum Yermak Plateau erreicht (vgl. Abb. 49 - 52). Diesen Kernen ist 
auch ein zweites Kalzitmaximum im mittleren Stadium 2 gemeinsam. Die hohen 
Gehalte von Kaizit im Stadium 2 der Sedimente auf der Morris-Jesup-Schwelle ge- 
hen einher mit hohen Dolomitanteilen (Abb. 49 - 52), so daÂ auf eine terrigene, 
detri-tische Herkunft der Karbonate geschlossen werden kann. In den sÃ¼dliche 
gelegenen Kernen, vor allem im Kern PS2208-1 (Abb. 49), kann das Kalzitmaxi- 
mum im Stadium 2 dagegen mit einem hohen Gehalt an Karbonatschalern in Zu- 
sammenhang gebracht werden. Wie der Gesamtkarbonatgehalt ist auch der Kalzit- 
gehalt im Stadium 3 stark erniedrigt (Abb. 49 - 52, 55) 

Eine Ãœbersichtsbetrachtun der Grobfraktion weist bereits auf einen hohen Anteil 
an terrigenem Karbonat an der Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle und des 
Lomonosow-RÃ¼cken hin (vgl. N~rgaard-Pedersen 1996). Einzelne KÃ¶rne der 
Kiesfraktion dieser OberflÃ¤chensediment wurden auf ihre Mineralogievergesell- 
schaftung hin untersucht (von N. Nergaard-Pedersen, GEOMAR, zur VerfÃ¼gun 
gestellt). Dolomit (tw. > 80 %) und Kalzit (10 - 20 %) waren die dominierenden Be- 
standteile dieser GesteinsbrÃ¶ckche (Tab. A6). 

Die Dolomitgehalte der oberflÃ¤chen(nahen Sedimente kÃ¶nne bis zu 17 % errei- 
chen. Hohe Dolomitwerte werden in den OberflÃ¤chensedimente nur in einem 
Streifen vom Lomonosow-RÃ¼cke Ã¼be das westliche Amundsen-Becken bis zur 
Morris-Jesup-Schwelle und dem angrenzenden Fram-Becken beobachtet. Hier er- 
reichen auch die Sedimentkerne ihren hÃ¶chste Gehalte (Abb. 51, 52). Einzig der 
Kontinentalhang nÃ¶rdlic Svalbards zeigt noch Werte Ã¼be 3 % (Abb. 49, 57). In 
beiden FÃ¤lle ist grobkÃ¶rniges detritisches Karbonat die Ursache erhÃ¶hte Dolo- 
mitwerte im OberflÃ¤chensediment Das Maximum von 17 % Dolomit wird in OberflÃ¤ 
chenproben der Station PS2181 vom Lomonosow-RÃ¼cke erreicht. Von dort 
stammt auch die extrem Dolomit-reiche Kiesfraktion (S.O.). Die detritischen Karbo- 
natkÃ¶rne Ã¤hnel in Mineralvergesellschaftung und auch Aussehen den Gesteinen 
und Erosionsprodukten des Kanadischen Arktischen Archipels, besonders den 
palÃ¤o-zoische Plattformkarbonaten Victoria Islands und sÃ¼dlic gelegenerer In- 
seln (siehe Kap. 4.1; Darby et al. 1989; N~rgaard-Pedersen 1996). 

Die Sedimentkerne des westlichen Profils besitzen gegenÃ¼be dem ostlichen Profil 
deutlich hÃ¶hrer Dolomitgehalte (Abb. 49 - 52: hÃ¤ufi Ã¼be 3 bzw. 5 % besonders 
im Stadium 2 gegenÃ¼be selten >2 %). Im Ã¶stliche Profil sind daher die erhÃ¶hte 
Gehalte von Dolomit in den Stadien 4-2 im Amundsen-Becken (PS2174-4), am Ã¶st 
lichen Gakkel-RÃ¼cke (PS21 65-3) und am Lomonosow-RÃ¼cke besonders augen- 
fÃ¤lli (PS2185-6; Abb. 50 - 52). Weiterhin auffÃ¤lli ist das Fehlen von Dolomit im 
mittleren Stadium 3 der Kerne von der Morris-Jesup-Schwel!e und ostlichen Gak- 
kel-RÃ¼cken wÃ¤hren der westliche Gakkel-RÃ¼cke weiterhin erhÃ¶ht Gehalte ver- 
zeichnet (> 3 %; Referenzlinie Abb. 50). 

Die hÃ¶here Gehalte vor Svalbard werden dagegen von detritischem Karbonat mit 
Svalbard-Herkunft bestimmt. BrÃ¶ckche von dort vorkommenden, rekristallisierten 
permo-karbonischen Karbonaten wurden u.a. von Elverhoi et al. (1989), Solheim et 
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al, (1990), Kubisch (1992) und MÃ¼lle (1995) in Sedimenten nÃ¶rdlic und nordwest- 
lich Svalbards beobachtet. Nahe Svalbard ist auchsiderit im Sediment enthalten. 
Es kann aus mesozischen Gesteinen der nordÃ¶stliche Barents-See stammen. 
Bjerlykke et al. (1978) ordnen Siderit jurassischen Schiefern auf Spitzbergen zu, 
die Siderit-Konkretionen aufweisen. Dypvik (1978) hat die Janusfjellet Formation 
auf Spitsbergen untersucht und beschreibt meterdicke Lagen mit 100 % Siderit. Die 
Formation besitzt zusÃ¤tzlic erhÃ¶ht Gehalte an Pyrit. 

Phy l los i l i  kate 

FÃ¼ alle OberflÃ¤chensediment und die in Abbildung 49 bis 52 gezeigten Sedi- 
mentkerne wurden die Anteile an Phyllosil ikaten ermittelt. Ein Vergleich zu den 
Tonmineralvergesellschaftung der OberflÃ¤chensediment (Stein et al. 1994b, 
Wahsner et al. in Vorb.) und der Sedimentkerne des westlichen Profils (Kap. 5.4) 
ergibt groÃŸ Unterschiede, insbesondere bei der Bestimmung von Kaolinit und 
Chlorit (siehe dazu auch Kap. 2.6). Der Gesamtgehalt der Phyllosilikate steht je- 
doch in direkter Beziehung zu den Tonfraktionsgehalten (siehe Kap. 4.2), so daÂ es 
lohnend ist, an den Sedimentkernen des Ã¶stliche Profils und an PS2192-2, an 
denen im Rahmen dieser Arbeit keine Tonmineralanalysen erfolgt sind, die Ver- 
hÃ¤ltniss innerhalb der Gruppe der Phyllosilikatel Tonminerale darzustellen (Abb. 
58). AuÃŸerde ermÃ¶glich die Gesamtmineralanalyse im Gegensatz zur hier ver- 
wendeten Tonmineralbestimmung eine Unterscheidung der verschiedenen Drei- 
schichtsilikate Montmorillonit, Illit und Glimmer. 

Der Anteil der Phyllosilikate schwankt zwischen 15 und 78 % und ist in den Bek- 
kensedimenten (siehe Abb. 58: PS2174-4) und am Yermak Plateau am hÃ¶chsten 
Die entsprechenden Gehalte kÃ¶nne mit den Unterschieden in der KorngrÃ¶Ã der 
Sedimente positiv korreliert werden (vgl. Kap. 4, 5.1). Dabei haben Montmorillonite 
und Illite den hÃ¶chste Anteil (jeweils 0 bis >50 X), wobei Illit im Norden und in den 
Beckensedimenten dominiert (vgl. Abb. 58). Die Glimmer folgen mit Muskovit als 
Vertreter der Hellglimmer (bis zu 35 %) und seltener und nur sporadisch Biotit (0-10 
; in einzelnen Maxima bis zu 26 %; Tab. A5, A8). Mit einander Ã¤hnlic hohen Ge- 
halten treten die 7 A-Minerale Kaolinit und Chlorit mit 0 bis selten > 10 % auf 
(benannt nach ihrem gemeisamen stÃ¤rkste Beugungsreflex bei einem d-Wert von 
7 A, vgl. Abb. 12). Da Quarz eher an die Grobfraktion gebunden ist, stellt das Quarz1 
PhyllosilikatverhÃ¤ltni eine gute AnnÃ¤herun an das VerhÃ¤ltni zwischen Grobfrak- 
tion (> 63 pm) und Tonfraktion dar und kann somit einen ersten Hinweis auf die 
KorngrÃ¶ÃŸenzusammensetzu des Sediments geben. 

Die Ergebnisse der OberflÃ¤chensediment am Barents-See-Kontinentalhang wei- 
sen auf einen verstÃ¤rkte Eintrag von Glimmer vom Barents-See-Schelf hin, da hier 
sehr hohe Gehalte sowie zusÃ¤tzlic Biotit festgestellt wurden (PS21571 PS2445; 
Tab. A5). Dies wird auch durch die hohen Anteile von Glimmern (tw. Ã¼be 30 OA in- 
klusive Biotitvorkommen) in PS2212-5 vom nordÃ¶stliche Yermak Plateau unter- 
mauert (Tab. A8). Glimmer (inkl. Biotit) und dazu Kaolinit haben ebenfalls einen ho- 
hen Anteil in PS2208-l aus dem benachbarten sÃ¼dwestliche Nansen-Becken. 

Montmorillonite sind weitverbreitet in den OberflÃ¤chensedimente des Eurasischen 
Beckens und bestÃ¤tige somit die geringe Alteration der Sedimente im Vergleich 
zum Ausgangsgebiet, da sie gegen die physikalische VerÃ¤nderunge besonders 
anfÃ¤lli sind. Neben den Becken sollen hier noch zwei Gebiete erhÃ¶hte Gehalte 
besonders erwÃ¤hn werden: das westliche Nansen-Becken inklusive Yermak Pla- 
teau und der westliche Lomonosow-RÃ¼cken Letztere Region wird auch bei der 
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Analyse der Tonfraktion mit erhÃ¶hte Anteilen an Smektit (= Montmorillonit) be- 
schrieben (Stein et al. 1994b). WÃ¤hren der Termination l wird in vielen Sediment- 
kernen ein Montmorillonitmaximum aufgezeichnet (vgl. Abb. 58). 

Phyllosilikate (%) Qz/Phyllo Glimmer (%) 7h4inerale (%) 

0 

10 - 
0 - 20 
2 
61 .- 
1- 

30 

40 

Ã¶stl Arnundsen-Becken ) 
10 20 30 4 0 0  2 4 6 0 1 0 2 0 3 0 4 0 0  10 20 3 0 0  10 20 

Abb. 58: Phyllosilikatgehalte (Summendiagramme) von PS21 65-3 vom Ã¶stliche 
Gakkel-RÃ¼cken von PS21 74-4 aus dem Ã¶stliche Amundsen-Becken und PS21 85- 
3 vom Lomonosow-RÃ¼cke (Qz/Phyllo-> VerhÃ¤ltni der Prozentgehalte von Quarz 
und der Summe der Phyllosilikate). 
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Die erhÃ¶hte Kaolinitgehalte im Nansen-Becken kÃ¶nne mit den Vorkommen auf 
und um Franz-Josef-Land und der Barents-See in Verbindung gebracht werden 
(siehe Kap. 4.2.2). Auch im zentralen Amundsen-Becken und am SÃ¼dhan des Ã¶st 
lichen Gakkel-RÃ¼cken im EinfluÃŸbereic des Arktischen Zwischenwassers Atlanti- 
scher Herkunft (Kap. 1.3) besitzt Kaolinit einen leicht erhÃ¶hte Anteil. ErhÃ¶ht 
Chloritwerte treten nÃ¶rdlic der Morris-Jesup-Schwelle und Ã¶stlic des Lomono- 
sow-RÃ¼cken in einem Streifen bis zum Nordpol auf. Sie lassen sich mÃ¶glicher 
weise mit den Vorkommen von magmatischen und metamorphen Gesteinen GrÃ¶n 
lands und Ellesmere Islands verknÃ¼pfe (Kap. 4.1). 

Abb. 59: Verteilungskarte des Pyroxenindexes in OberflÃ¤chensedimente des Eu- 
rasischen Beckens. 

- 113-  
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Die Gruppe der Spurenminerale in der Gesamtfraktion zeichnet sich durch Nen- 
nungen als "Probable Minerals" oder durch einen geringen Prozentgehalt aus, der 
mit einem gleichhohen oder hÃ¶here Fehler von QUAX belegt wurde (vgl. Kap. 
2.6). Dies betrifft vor allem die Schwerminerale und authochton gebildeten Mine- 
rale. Innerhalb dieser Mineralgruppe soll wiederum besonders auf die Pyroxene 
eingegangen werden (vgl. Kap. 4). Die hohen Pyroxenindexwerte sind auf die to- 
pographischen Erhebungen mit Ausnahme der Morris-Jesup-Schwelle verteilt 
(Abb. 59). AuffÃ¤lli sind die hohen Werte im Ã¶stliche Amundsen-Becken und an 
den HÃ¤nge der Morris-Jesup-Schwelle. Die Auswertung mit QUAX ergab ver- 
schiedene PyroxenvarietÃ¤ten die ein regionales Verteilungsmuster besitzen. So 
sind die genannten Prozentwerte am Barents-See-Kontinentalhang und auf dem 
Yermak Plateau durchgehend Orthopyroxen zuzuordnen, und hier hauptsÃ¤chlic 
Hypersthen. Hypersthen konnte in der westlichen und vor allem der zentralen Lap- 
tew-See festgestellt werden (Kap. 4.2.1; Behrends et al. 1996). Da seine Herkunft 
vorrangig Basaltgestein ist, kÃ¶nne auÃŸerde die jungen Basaltgesteine Franz-Jo- 
sef-Lands und der nÃ¶rdliche Barents-See (Kap. 4.3) zum erkannten Hypersthen- 
gehalt beigetragen haben. Orthopyroxene treten weiterhin in OberflÃ¤chensedi 
menten des Lomonosow-RÃ¼cken auf (Fe-Enstatit; Tab. A5). Fe-Enstatit konnte bei 
den Liefergebietsuntersuchungen nur in den Sedimenten der Ã¶stliche Laptew- 
See gefunden werden. 

Klinopyroxene dominieren den Gakkel-RÃ¼cke und die HÃ¤ng der Morris-Jesup- 
Schwelle. Dabei wird fÃ¼ den Gakkel-RÃ¼cke durchgehend Augit angegeben, der 
typisch fÃ¼ basaltische Schmelzen wie z.B. von Mittelozeanischen RÃ¼ckenbasalte 
(MORB) ist. NÃ¶rdlic des Gakkel-RÃ¼cken erreicht der Pyroxenindex recht hohe 
Werte. Die in dieser Region angegebenen Pyroxengehalte sind ausschlieÃŸlic dem 
Klinopyroxen Augit zuzuordnen (vgl. Abb. 59). Auf der Morris-Jesup-Schwelle 
kommt auÃŸerde Diopsid vor. Diopsid wird laut Matthes (1987) bei der Metamor- 
phose von Kalkmergelsteinen gebildet. Schwach metamorphe Kalksteine stehen 
:.B. auf dem benachbarten N-GrÃ¶nlan an (Kap. 4.1). Diopsid taucht auch in Pro- 
ben des Stadiums 3 von PS2206-4 auf dem westlichen Gakkel-RÃ¼cke auf. Auf- 
grund der geringen Gehalte wird von QUAX meist nur eine PyroxenvarietÃ¤ erkannt. 
Eine Untersuchung eines SchwermineralprÃ¤parat aus Laptew-See-OberflÃ¤chen 
proben (freundlicherweise von M. Behrends zur VerfÃ¼gun gestellt) ergab aller- 
dings das Nebeneinander von Ortho- und Klinopyroxenen als dominierende 
Schwermineralphasen. 

In den Sedimentkernen werden die HÃ¶chstwert des Pyroxenindexes im frÃ¼he 
Stadium 11 in der Termination l erreicht. Im oberen Stadium 1 folgt in nahezu allen 
Kernen eine leichte Erniedrigung (Abb. 49 - 52). Auch im Stadium 3 werden leicht 
erhÃ¶ht Werte beobachtet (Abb. 50 - 52). In einem GroÃŸtei der Kerne wurden Py- 
roxenmineralgehalte ermittelt (von Kreisen umgebene Zahlen in Abb. 49 - 52), 
obwohl die Nachweisgrenze von 2 - 5 kaum Ã¼berschritte wurde. Bei der Zu- 
ordnung bestimmter Pyroxenminerale aus den Gruppen der Ortho- und Klinopyro- 
xene ergaben sich einige interessante Trends. Dabei gilt zu Bedenken, daÂ auf- 
grund des geringen Anteils an Pyroxenen OUAX mit groÃŸe Wahrscheinlichkeit 
eine der beiden Pyroxengruppen der anderen vorzieht. Die Wahl von QUAX spie- 
gelt jedoch eine gewisse Dominanz des genannten Minerals wider. Derzeit lau- 
fende Untersuchungen der Schwermineralfraktion in Sedimenten des Eurasischen 
-Beckens bestÃ¤tigen daÂ in den meisten Proben beide Pyroxengruppen vorhanden 
sind (Behrends et al. 1996). 
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Der Klinopyroxen Augit erhÃ¤l die meisten Nennungen fÃ¼ die mit Zahlen oder dem 
KÃ¼rze Sp gekennzeichneten Proben (Spurenmineralgehalt <1 %; Abb. 49 - 52). 
Dabei zeigt die Auswertung fÃ¼ PS2185-3 (Lomonosow-Rucken) das PhÃ¤nomen 
daÂ trotz des Vorhandenseins mehrerer Augite aus verschiedensten Weltregionen 
in der QUAX-Datenbank ein einziger Augitmineralstandard mit der Bezeichnung 
592 in allen Proben des Kerns gefunden wurde (Tab. A8). Es erscheint also mÃ¶g 
lich, daÂ hier ein ganz bestimmter Augit vorrangig auftritt. Im Gegensatz zum Bek- 
kenkern PS21 74-4 aus dem benachbarten Amundsen-Becken wurden in PS21 85- 
3 die Orthopyroxene Hypersthen (unteres Stadium 2) und Fe-Enstatit gefunden 
(Stadium 5), die typisch fÃ¼ die Ã¶stlich Laptew-See zu sind. Interessant ist daher, 
daÂ Fe-Enstatit auch in Sedimenten des Stadiums 3 auf der Morris-Jesup-Schwelle 
(zusammen mit Hypersthen), am westlichen Gakkel-RÃ¼cke und im unteren 
Kernabschnitt von PS2208-1 beobachtet wurden (Abb. 49, 50, 52). 

FÃ¼ die mit Sp (Spurengehalte) ausgewiesenen Proben von PS2174-4 (Amund- 
sen-Becken; Abb. 52) wÃ¤hlt QUAX den Mineralstandard Spodumen aus, einen Li- 
thium-reichen Klinopyroxen, der typisch fÃ¼ Pegmatite ist (Matthes 1987). Pegmatite 
treten hÃ¤ufi in den Randzonen von Granitplutonen auf, die z.B. in der Werchojans- 
ker Faltenzone zahlreich aufgeschlossen sind und deren Verwitterungsprodukte 
Ã¼be die Lena die Ã¶stlich Laptew-See erreichen, von wo aus eine Umlagerung 
Ã¼be TurbiditstrÃ¶m in das Amundsen-Becken stattfindet (vgl. Kap. 1.3, 4.2; vgl. 
NÃ¼rnber et al. 1995b; Schubert & Stein 1996). Aus der Verteilung anderer akzes- 
sorischer Minerale kÃ¶nne weitere Aussagen zur Sedimentation im Eurasischen 
Becken gemacht werden. Das Vorkommen von Manganit und Magnetit auf dem 
Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke und an dessen nÃ¶rdliche Hang scheint direkt mit den 
MORB, deren Erosion und der Umlagerung des erodierten Materials in Verbindung 
zu stehen. Die Ergebnisse fÃ¼ Kalifeldspat (Sanidinvorkommen) und Klinopyroxen 
(Augitvorkommen) in diesem Gebiet lassen eine gleichlautende Deutung zu. 
PS2166 auf dem Gakkel-RÃ¼cke fÃ¼hr auÃŸerde Olivin und Spinell. Sie kristallisie- 
ren aufgrund ihres hohen Schmelzpunktes zuerst aus einem Magma aus oder ge- 
hÃ¶re sogar zum Ausgangsgestein von Mantelschmelzen, womit sie Anzeiger von 
plutonischen Gesteinen und in einem MORB zu erwarten (Matthes 1987). 

Ein GroÃŸtei der OberflÃ¤chenprobe im Amundsen- und Makarow-Becken, sowie 
am Lomonosow-RÃ¼cke fÃ¼hr Anhydrit als akzessorisches Mineral. Neben der Ent- 
stehung als authigenes Mineral aus den PorenwÃ¤sser wÃ¤r auch ein Antransport 
aus der Ã¶stliche und zentralen Laptew-See mÃ¶glic (vgl. Kap. 4.2). In zwei Regio- 
nen fÃ¼hre die OberflÃ¤chensediment Baryt (Tab. A5). Am Yermak Plateau und 
nÃ¶rdlic davon und am westlichen Hang des Lomonosow-RÃ¼cken werden Werte 
zwischen 0,5 und 1,5 '10 angegeben. Dies korreliert mit Regionen erhÃ¶hte biogener 
BariumeintrÃ¤g in die OberflÃ¤chensediment (NÃ¼rnber et al. 1995c; persl. Mittig. 
1995). Es wird daher von einer leicht erhÃ¶hte OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ in 
den genannten Gebieten ausgegangen (vgl. Schubert 1995). Ob der in der Ge- 
samtprobe enthaltene Baryt terrigener oder biogener Herkunft ist, kann jedoch mit 
rÃ¶ntgenographische Methoden nicht geklÃ¤r werden. 
................................................................................................................. 
Tab. 10 (nÃ¤chst Seite): Spurenmineralzusammensetzung der untersuchten 
oberflÃ¤chennahe Sedimente (Apa=Apatit, Fluo=Fluorit, Sid=Siderit, Anhyd= An- 
hydrit, Zeo=Zeolith (Phil=Phillipsit, Preh=Prehnit), Neph=Nephelin, Amf=Amphibol, 
Hbl=Hornblende, Chd=Chloritoid, Serp= Serpentin, Gnt=Granat (Alm= Almandin), 
Epi=Epidot, Spin=Spinell, Mag=Magnetit, Man=Manganit, Pyr=Pyrit, Rut=Rutil, Zir= 
Zirkon, Oliv=OIivin). 
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Am Kontinentalhang der Barents-See und Svalbards treten in den OberflÃ¤chen 
sedimenten Minerale schwach und stark metamorpher Gesteine auf (Talk, Granat, 
Hornblende, Amphibol, Epidot). Sie lassen sich auf die hÃ¶he metamorphen Ge- 
steine NE-Svalbards zurÃ¼ckfÃ¼hr (vgl. Kap. 4.2). Granat tritt verstÃ¤rk nahe den 
Neusibirischen Inseln auf (Kap. 4.2 ; Naugler et al. 1974) und kÃ¶nnt von dort zum 
Lomonosow-RÃ¼cke transportiert worden sein, wÃ¤hren Epidot im westlichen 
Amundsen-Becken zu finden ist und von N-GrÃ¶nlan oder Ellesmere Island her 
eingetragen wird (vgl. Abb. 33). 

Die Tabelle 10 gibt das prinzipielle Vorkommen einzelner Minerale in den Sedi- 
mentkernen wieder. Einige Ergebnisse sollen herausgestellt werden: 

1 .) Das parallele Vorkommen von Mineralen mit Herkunft aus metamorphen Ge- 
steinen in den Kernen des Yermak Plateaus (PS2213-4, PS2212-5), obwohl viele 
andere Parameter unterschiedlich sind (vgl. Abb. 49). 

2.) Das Auftreten eines bestimmten Granats im unteren Stadium 2 in Kernen des 
Nansen-Becken (PS2208-I), vom Gakkel-RÃ¼cke (PS2206-4 LHXJ PS2165-3) und 
des Amundsen-Beckens (PS21 74-4). 

3.) die mehrfachen Parallelen zwischen den Kernen des Ã¶stliche Profils (PS2165- 
3, PS21 74-4, PS21 85-3), z.B. das Vorkommen von Baryt in PS2165-3 und PS21 74 
-4 in der Termination l und im oberen Stadium 1, die parallele Entwicklung dieser 
beiden Kerne im Stadium 3 oder das gleichverlaufende Auftreten von Apatit 
zusammen mit Zeolith (meist die VarietÃ¤ Phillipsit) in Kernen des Ã¶stliche Gakkel- 
RÃ¼cken (PS21 65-3) und des Lomonosow-RÃ¼cken (PS2185-3). 

4.) Das verstÃ¤rkt Auftreten von Gips in den Kernen von der Morris-Jesup-Schwelle. 

5.) Die von den anderen Kernen stark unterschiedliche Zusammensetzung der 
Spurenminerale in PS2192-2 aus dem westlichen Amundsen-Becken, der vor al- 
lem Minerale aus mittel- bis hochmetamorphen, ultramafischen und evaporitischen 
Gesteinen enthÃ¤lt 

5.3 Mineralogie der Siltfraktion 

Die Siltfraktion (2-63 um) gilt als besonders aussagekrÃ¤fti fÃ¼ die Rekonstruktion 
von PalÃ¤ostrÃ¶mung (z.B. Weber 1992; Manighetti & McCave 1995; McCave et al. 
1995 und Zitate darin). Im Arktischen Ozean ist es auÃŸerde mÃ¶glich Ã¼be die 
KorngrÃ¶ÃŸenzusammensetzu der Siltfraktion RÃ¼ckschlÃ¼s auf den meereistrans- 
portierten Anteil der Sedimente zu machen (Clark & Hanson 1983; Letzig 1995). 
Bei der Meereisbildung in der Laptew-See wird mÃ¶glicherweis eine bestimmte 
SiltkorngrÃ¶ÃŸenfrakti bevorzugt aufgenommen, die Hauptbestandteil von Meer- 
eissedimenten ist (vgl. Lindemann 1994; NÃ¼rnber et al. 1994; Dethleff 1995a). Aus 
diesen GrÃ¼nde wird in dieser Arbeit versucht, die Mineralogie der Siltfraktion eini- 
ger von intensiver Becken- und Hangsedimentation geschÃ¼tzte RÃ¼ckenkern zu 
untersuchen. Sie werden mit der Gesamt- und Tonmineralogie verglichen, um 
spezifische Signale der Siltmineralogie zu finden und zu interpretieren. FÃ¼ die 
Analyse mit QUAX bietet die Siltfraktion optimale Vorbedingungen (vgl. Kap. 2.6.3). 

Betrachtet man die Quarzgehalte der Siltfraktion in PS2206-4 vom Gakkel-RÃ¼cke 
(Abb. 60), fÃ¤ll der RÃ¼ckgan des Quarzgehaltes auf unter 40 % (Referenzlinie) im 
Stadium 1 auf. Die QzIFsp-Kurve folgt weitestgehend der Quarzkurve und lÃ¤Ã 
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somit einen nahezu konstanten Anteil von Feldspat vermuten. Daher muÃ die 
KfsIPIg-Kurve mit ihrem Maximum im Stadium 2 mit hÃ¶here Kalifeldspat- und er- 
niedrigten Plagioklasgehalten zusammenfallen (vgl. Tab. Ag). Der dominierende 
Plagioklas ist Albit. Ab der Termination l Ãœberwieg bei den Kalifeldspaten Mikroklin 
anstatt Orthoklas. Auffallend ist die Nennung von Adular im mittleren Stadium 2. 

Abb. 60: Mineralogie der Siltfraktion im Kern PS2206-4 (Gakkel-RÃ¼cken Eurasi- 
sches Becken). Stratigraphie auf der Basis von Sauerstoffisotopenstadien 
(fettgedruckte Zahlen) und AMS ^C-Datierungen (Stein et al. 1994~) .  Qz-> Quarz, 
Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklase, Kal-> 
Kalzit, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> Pyroxenindex, @-> % Pyroxen. 

Wie Quarz hat auch Kalzit seine niedrigsten Werte im Stadium 1. Stadium 2 und 
Termination l stechen als Paket mit Kalzitwerte zwischen 8 und 10 % heraus. Der- 
selbe Kernabschnitt ergibt zwischen 7 und 10 % Dolomitgehalt.  Im Stadium 2 
und 3 verlaufen die Kurven von Kalzit und Dolomit parallel, was einen beiden Pa- 
rametern gemeinsamen EinfluÃ annehmen lÃ¤ÃŸ 

Die Pyroxenindexkurve zeigt ein leichtes Maximum im oberen Stadium 3 und 
einen stufenweisen Anstieg von der Termination l bis nahe der OberflÃ¤che Sie 
weist einige Ahnlichkeiten zur Sauerstoffisotopenkurve (Abb. 19) und Smektitkurve 
(Abb. 64) des Kerns auf. Pyroxengehalte werden von QUAX nicht genannt 
(Nachweisgrenze 2 - 5 %; Kap. 2.6.3). 

Die Kurven der drei Phyllosilikatgruppen in Abbildung 61 zeigen einen deutli- 
chen Anstieg des Schichtsilikatanteils in der Siltfraktion im oberen Stadium 1 und 
niedrigste Werte im Stadium 2. Der Gesamtgehalt an Schichtsilikaten Ãœbersteig 
deutlich den mÃ¶gliche Restanteil an Tonfraktion, der bei der KorngrÃ¶ÃŸenanaly 
zurÃ¼ckbleib (bis zu 9 %; vgl. Kap. 2.2). Die Schichtsilikate sind hauptsÃ¤chlic in der 
Tonfraktion konzentriert. Der erkannte hÃ¶her Gehalt weist somit auf das Vorkom- 
men von grÃ¶ÃŸer Kristallen der Schichtsilikate, verklumpte Schichtsilikate und Ge- 
steinsbrÃ¶ckche von Sedimentgesteinen in der Siltfraktion hin. Die Glimmerkurve 
steigt besonders stark und stufenweise zum Stadium 1 an. Die Chloritkurve zeigt 
einen deutlichen Unterschied zwischen den Stadien 1 bzw. 3 und 2 (Glazialzeit). 
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111 (%) Muskovit (%) 
0 25 0 5 0 4 8  

Abb. 61: Schichtsilikatmineralogie der Siltfraktion im Kern PS2206-4 (Gakkel- 
RÃ¼cken Eurasisches Becken). Mom-> Montmorillonit, 111-> Illit, die Glimmergruppe 
wird zumeist durch Muskovit reprÃ¤sentiert â‚ -> zusÃ¤tzlich Nennung von Biotit 
(Glimmer) und Kaolinit (Chloritkurve). 

Die meistgenannten Spurenminerale sind Amphibole. Sie treten mit 2 bis 6 % in 
der Termination l und im unteren Stadium 3 auf. In der Termination l werden sie von 
Zirkon begleitet. Oberhalb des Amphibolvorkommes im Stadium 3 wird auÃŸerde 
Zeolith von QUAX genannt. In allen anderen Proben von PS2206-4 konnten keine 
weiteren Spurenminerale von QUAX nachgewiesen werden. Die Phyllosilikat- und 
Spurenmineralvergesellschaftungen der Termination l sind den Schelfsedimenten 
der Ã¶stliche Laptew-See sehr Ã¤hnlic (vgl. Kap. 4.2.2). 

Der Quarzgehalt der Siltfraktion auf der Morris-Jesup-Schwelle liegt im gesamten 
Kern PS2200-4 auf gleichbleibend hohem Niveau (Abb. 62). Nur im unteren Sta- 
dium 2 fÃ¤ll er bis auf ca. 40 %. Auch die Qz/Fsp- und KfsIPIg-Kurven zeigen nur 
geringe Schwankungen auf eher niedrigen Werten. UnabhÃ¤ngi vom Quarzgehalt 
steigt die QzIFsp-Kurve im oberen Stadium 3 leicht auf Ã¼be 0,5. Betrachtet man die 
Quarz- und die KfsIPIg-Kurve von PS2198-4, so kÃ¶nne die Kurven die Fortsetzung 
der PS2200-4-Kurven ins obere Stadium 1 darstellen oder mit dem obersten 
Kernabschnitt von PS2200-4 ab der Stadiengrenze 211 korreliert werden. 

Die Plagioklasgehalte in der Siltfraktion schwanken in beiden Kernen zwischen 20 
und Ã¼be 30 % (PS2200-4, unterhalb Stadiengrenze 211). Die niedrigsten Werte 
werden im oberen Stadium 3 erkannt (Tab. Ag). Albit ist die dominierende Plagio- 
klasvarietÃ¤t Die Kalifeldspatgehalte untermauern die zeitliche Einstufung von 
PS2198-4. Ein Kalifeldspatminimum oberhalb der Stadiengrenze 211 in PS2200-4 
(nur 6 % Kfs) lÃ¤Ã sich im unteren Kernabschnitt von PS21 98-4 wiederfinden. Sogar 
die dominierende FeldspatvarietÃ¤ (Mikroklin) ist diegleiche. Die Maximalwerte fÃ¼ 
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Kalifeldspat in der Siltfraktion werden a 
Stadium 2 (Term. l ?) erreicht (Tab. Ag). 

n der Morris-Jesup-Schwelle im obei 
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( PS21 98-4 WT:3818 m 
Morris-Jesup-Schwelle HangfuÃ 

Abb. 63: Schichtsilikatmineralogie der Siltfraktion der Kerne PS2198-4 und 
PS2200-4 (Morris-Jesup-Schwelle). Mom-> Montmorillonit, 111-> Illit, die Glimmer- 
gruppe wird zumeist durch Muskovit reprÃ¤sentiert Q -> Biotit- (Glimmerkurve) oder 
Kaolinitvorkommen (Chloritkurve). 

Die Karbonatkurven der Siltfraktion von PS2198-4 lassen sich sehr gut mit dem 
oberen Abschnitt der Kurven von PS2200-4 vergleichen (Abb. 62). Im unteren Sta- 
dium 1 ist kein Kalzit erhalten, die Kurven steigen zur OberflÃ¤ch hin an. Der Ver- 
lauf der Karbonat- (Maximum im Stadium 2), Pyroxen- und Schichtmineralkur- 
ven (Maxima in Termination I) sind am Gakkel-RÃ¼cke (Abb. 60, 61) und der Morris- 
Jesup-Schwelle (Abb. 62, 63) sehr Ã¤hnlich Auf der Morris-Jesup-Schwelle tritt al- 
lerdings wie in der Gesamtfraktion (Abb. 51) im Stadium 2 Mg-reicher Kalzit hinzu 
und der Dolomitgehalt ist besonders hoch (vgl. schraffierter Strich bzw. Referenzli- 
nien in Abb. 62). Auf der Morris-Jesup-Schwelle werden Schichtmineralgehalte von 
bis zu 20 % erreicht, wobei Montmorillonit Ã¼be Illit dominiert. Auffallend ist da Vor- 
kommen von Biotit an der Stadiengrenze 211 in PS2200-4, das mÃ¶glicherweis 
seinen Widerpart im mittleren Kernabschnitt von PS2198-4 hat. 

Die von QUAX erkannten Pyroxengehalte (Kreise in Abb. 62) werden weitestge- 
hend dem Klinopyroxen Augit zugeschrieben, im Stadium 2 kommt jedoch zusÃ¤tz 
lich wie in der Gesamtfraktion Diopsid vor. 

Innerhalb der Spurenmineralgruppe wurden wie in PS2206-4 nur wenige Nennun- 
gen registriert. Sie sind jedoch direkt vergleichbar mit den Ergebnissen der Siltfrak- 
tion in PS2206-4. Im Stadium 2 werden Amphibol und Zirkon genannt, im Stadium 
3 zusÃ¤tzlic Zeolith, Apatit, Siderit und Chloritoid. 
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bb. 64: Smektit- und lllitanteile der Tonfraktion in oberflÃ¤chennahe Sedimenten des Eurasischen Becken. Isotopen- 
Stadiengrenzen nach Stein et al. (1 994c) und Irnbrie et al. (1984). Fettgedruckte Zahlen (I) zeigen die lsotopenstadien. 



5. OberflÃ¤chen und oberflÃ¤chennah Sedimente im Eurasischen Becken 

Der Smektitgehalt der oberflÃ¤chennahe Sedimente im westlichen Eurasischen 
Becken schwankt zwischen 0 und 23 %. Die Kurven aller Kerne zeigen ein sehr 
Ã¤hnliche Bild: ErhÃ¶ht Werte nahe oder Ã¼be 10 % (Referenzlinie Abb. 64) in Se- 
dimenten der Stadien 1 und 3 und niedrige Werte im Stadium 2. Dazu kommt in 
den Kernen mit mÃ¤chtigere Sedimenten des Stadiums 1 ein gut korrelierbarer 
Kernabschnitt mit niedrigen, teilweise sehr niedrigen Smektitwerten zwischen zwei 
Maxima. Auf dieser Basis kann vermutet werden, daÂ die Amundsen-Becken-Kerne 
die Termination l nicht erreichen, denn wÃ¤hren dieses Zeitabschnitts zeigen alle 
Kerne einen erhÃ¶hte Smektitgehalt. Die Yermak-Plateau-Kerne haben eine be- 
sonders groÃŸ MÃ¤chtigkei im Stadium 1 (vgl. Kap. 4). Daher ist es mÃ¶glich die 
niedrigen Werte von PS2212-6 mit den niedrigen Werten im oberen Kernabschnitt 
von PS2208-1, PS2206-4, PS2205-1 und PS2204-3 zu korrelieren. Alle Kerne zei- 
gen einen Trend zu niedrigeren Werten im OberflÃ¤chensediment Die Maxima des 
Stadiums 1 und der Termination l sind im sÃ¼dliche Teil des Profils ausgeprÃ¤gter 
die Maxima des Stadiums 3 dagegen auf der Morris-Jesup-Schwelle. 

Die lllitgruppe dominiert die Tonfraktion (nahe 30 bis Ã¼be 65 '10). Die Werte fallen 
nur in AusnahmefÃ¤lle unter 45 % (Referenzlinie; Abb. 64). Der Maximalwert wird 
im Amundsen-Becken-Kern PS2205-1 beobachtet. Das deutlichste Minimum er- 
reicht Werte um 33 % im Stadium 3 auf der Morris-Jesup-Schwelle. Ein weiteres 
solches Ereignis scheint in Sedimenten des Stadiums 1 im Nansen-Becken und 
am nÃ¶rdliche Yermak-Plateau aufgezeichnet worden zu sein und kann zur strati- 
graphischen Korrelation dienen. Ein leichtes Illitmaximum wird in Sedimenten des 
mittleren Stadiums 2 in allen Kernen registriert. 

Die Kaolinitantei le an der Tonfraktion schwanken zwischen 5 und Ã¼be 30 %. 
Die drastischten Anderungen werden in den Morris-Jesup-Schwellen-Kernen an 
der Stadium 312-Grenze beobachtet (Abb. 65). WÃ¤hren hier die HÃ¶chstwert an 
Kaolinit erreicht werden, zeigen PS2205-,I und PS2204-3 ein ausgeprÃ¤gte Mini- 
mum im oberen HolozÃ¤n Die sonstigen Anderungen sind eher moderat. Am Gak- 
kel-RÃ¼cke und im benachbarten Nansen-Becken deuten sich leicht erhÃ¶ht Kao- 
linitwerte wÃ¤hren des Stadiums 2 an. PS2210-3 zeigt einen erhÃ¶hte Koalinitge- 
halt zu Beginn und Ende der Termination I. 

Chlorit hat eine geringe Schwankungsbreite und kann innerhalb der Tonminera- 
logie als konservatives Element angesehen werden. Dennoch werden in den Ker- 
nen vom Nansen-Becken und Gakkel-RÃ¼cke korrelierbare VerÃ¤nderunge beob- 
achtet (Abb. 65). Das Stadium 2 zeigt durchgehend niedrigere Chloritgehalte unter 
20 % (Referenzlinie Abb. 65). Wie fÃ¼ Kaolinit sind die unterschiedlichen VerlÃ¤uf 
der Kurven vom Gakkel-RÃ¼cke und von der Morris-Jesup-Schwelle auffÃ¤llig Die 
Art und Weise der Berechnung von Tonmineralanteilen (vgl. Kap. 2.7) kann zu un- 
terschiedlichen Bewertungen der Tonmineralverteilung fÃ¼hren Aus diesem Grund 
werden in der Literatur hÃ¤ufi BeugungsreflexverhÃ¤ltniss verwendet, die sich di- 
rekt aus dem RÃ¶ntgendiffraktogram ableiten lassen. Eine Auswahl besonders 
nÃ¼tzliche VerhÃ¤ltniss werden in den Abbildungen 66 bis 68 gezeigt. Weitere 
gÃ¤ngig VerhÃ¤ltniss sind in den Tabellen im Anhang aufgelistet. 

Das Kaolinit1 Chlorit-VerhÃ¤ltni (KIC, Abb. 66) ist eines der hÃ¤ufi genutzten 
TonmineralverhÃ¤ltnisse da es eine unterschiedliche Verwitterung an Land anzeigt 
und somit eng mit verschiedenenen Liefergebieten oder Transportprozessen 
verknÃ¼pf werden kann (z.B. Biscaye 1965). Kaolinit entsteht vor allem bei der 
chemischen Verwitterung von FeldspÃ¤te unter humid-warmen Bedingungen. 
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Abb. 65: Kaolinit- und Chloritanteile der Tonfraktion in oberflÃ¤chennahe Sedimenten des Eurasischen Becken. Isotopen-stadiengren- 
Zen nach Stein et al. (1994~) und Irnbrie et al. (1984). Fettgedruckte Zahlen(1) zeigen die Isotopenstadien. 
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Abb. 66: KaoliniVChlorit und SmektiVKaoiinit-VerhÃ¤ltniss in oberflachennahen Sedimenten des Eurasischen Becken. Isotopen- 
Stadiengrenzen nach Stein et al. (1994~) und Imbrie et al. (1984). Fettgedruckte Zahlen(1) zeigen die Isotopenstadien. 
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Dagegen ist Chlorit ein typischer Vertreter physikalischer Verwitterung, die unter 
den kÃ¼hle und teilweise ariden Bedingungen hoher Breiten Ã¼berwiegt In hohen 
Breiten kann jedoch "fossiler" Kaolinit aus Sedimenten an Land remobilisiert 
werden und entscheidend die Tonmineralzusammensetzung beeinflussen. 

Der generelle Trend in den KIC-Kurven ist eine Abnahme zum oberen Stadium 1 
hin. Maxima kÃ¶nne im unteren und mittlerem Stadium 1 und in der Termination I 
beobachtet werden. Auf der Morris-Jesup-Schwelle werden die hÃ¶chste Werte im 
Stadium 3 erreicht. AuffÃ¤lli sind die niedrigen Werte im oberen Stadium 3 von 
PS2206-4. 

Das Kaolinit/lllit-VerhÃ¤ltni wurde von Rossak (1995) zur Unterscheidung von 
Ã¶stliche (<0,3; Tab. A10) und westlicher Laptew-See verwendet. Die Werte 
schwankten in dieser Studie zwischen 0,15 und 0,59. Ober- wie Untergrenze wer- 
den in den oberflÃ¤chennahe Sedimenten des westlichen Eurasischen Beckens 
Ã¼berboten Ein Minimum enthalten beide Kerne des Amundsen-Beckens. Am Gak- 
kel-RÃ¼cke hÃ¤l sich der K/l-Wert im gesamten Kern nahe an 0,3. Eine ganz leichte 
ErhÃ¶hun im unteren Stadium 1 des Kerns vom Gakkel-RÃ¼cke spiegelt sich unter 
VerstÃ¤rkun im benachbarten Nansen-Becken-Kern wider. Auch der zweite, weiter 
sÃ¼dlic gelegene Nansen-Becken-Kern PS2210-3 zeigt diese Maxima. Im SÃ¼dwe 
sten enthÃ¤l PS2210-3 die hÃ¶chste K/l-VerhÃ¤ltnisse Noch hÃ¶her Werte ergaben 
nur Proben des Stadiums 3 von der Morris-Jesup-Schwelle. 

Das Smektit l  Kaolinit-VerhÃ¤ltni (SIK; Abb. 66) wurde gewÃ¤hlt da Smektit und 
Kaolinit starke, von einander meist unabhÃ¤ngig Schwankungen aufweisen (Abb. 
64, 65) und die Herkunftsregionen unterschiedlich sind (Laptew-/ Kara-See vs. 
Franz-Josef-Land; Kap. 4.2). HÃ¶her Smektitgehalte in den Interglazialen und leicht 
erhÃ¶ht Kaolinitgehalte im letzten Glazial fÃ¼hre zu einer SignalverstÃ¤rkun in den 
SIK-VerhÃ¤ltniskurven Somit erreicht das VerhÃ¤ltni seine hÃ¶chste Werte im obe- 
ren HolozÃ¤ der Sedimente des westlichen Amundsen-Beckens. Dieser Trend 
kann in allen Kernen beobachtet werden, obwohl der Verlauf der Prozentkurven 
(Abb. 64, 65) nicht so eindeutig ist. Besonderes Augenmerk liegt hier auf den Ker- 
nen der Morris-Jesup-Schwelle, die hÃ¶chst Anteile von Smektit und Kaolinit im 
oberen Stadium 3 aufweisen. 

Da die lllitgruppe einen Hauptbestandteil der Tonmineralfraktion darstellt, werden 
im folgenden einige Parameter vorgestellt, um die Zusammensetzung der lllit- 
gruppe zu analysieren. Das 5/10 A-BeugungsreflexverhÃ¤ltni ermÃ¶glich eine Un- 
terscheidung von AI-reichen (> 0,45) und Mg-reichen (<0,1) Illiten. Die AI-reichen 
Illite stammen von Muskovit oder Serizit ab, die Mg-reichen Illite kÃ¶nne Biotit zu- 
geordnet werden (Esquevin 1969). 0, l  wird in den Kurven nicht unterschritten (Abb. 
67). Der Wert von 0,45 wird weitestgehend Ã¼bertroffe (vgl. Referenzlinie Abb. 67). 
Geringere Werte bis zu 0,3 werden nur im mittleren bis oberen Stadium 1 und im 
mittleren Stadium 2 erreicht. Die KurvenverlÃ¤uf ermÃ¶gliche die Korrelation zwi- 
schen den Kernen im Amundsen-Becken, vom Gakkel-RÃ¼cke und dem Nansen- 
Becken (PS2208-1). Das Stadium 3 zeigt Ã¤hnlich Entwicklungen am Gakkel-RÃ¼k 
ken und auf der Morris-Jesup-Schwelle. 

Die Integralbreite (vgl. Diekmann et al. 1996; Petschick et al. 1996) ermÃ¶glich 
die Beschreibung der KristallinitÃ¤t Sie kann anstatt der Halbwertsbreite eines Beu- 
gungsreflexes verwendet werden, und ist etwas sensitiver als diese (Petschick et al. 
1996). Diekmann et al. (1996) definieren vier Kategorien von sehr gut kristallin 
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YERMAK PLATEAU NANSEN-BECKEN GAKKEL- AMUNDSEN-BECKEN MORRIS JESUP AMUNDSEN 
RUCKEN SCHWELLE -BECKEN 

: Karbonat/MoiybdÃ¤nsulfid-VerhÃ¤ltnis und QzIFsp-VerhÃ¤ltniss der Tonfraktion in oberflÃ¤chennahe Sedimenten 
des Eurasischen Becken. Isotopen-Stadiengrenzen nach Stein et al. (1994~) und Imbrie et al. (1984). Fettgedruckte 
Zahlen (1) zeigen die Isotopenstadien. 
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(<0,4) bis schwach kristallin (> 0,8). Die meisten Proben der Kurzkerne fallen in die 
Kategorie "gut kristallin" (0,4 - 0,6). Dennoch stehen in den Sedimenten des Nan- 
sen-Beckens, des Gakkel-RÃ¼cken und des Amundsen-Beckens die niedrigen, 
teilweise unter 0,4 liegenden Werte im oberen Stadium 1 heraus. Auf der Morris- 
Jesup-Schwelle liegen die Werte dagegen im Stadium 1 und 2 nahe oder unter 
0,4. Auffallend ist der Unterschied zwischen Nansen-Becken einerseits und Gakkel- 
RÃ¼cke und Amundsen-Becken andererseits. Der Wechsel von hÃ¶here zu niedri- 
gen Werten fÃ¼ die Integralbreite scheint bei zweiteren spÃ¤te zu erfolgen. 

WÃ¤hren der Untersuchung der Tonfraktion in Sedimenten des Eurasischen Bek- 
kens hat es sich gezeigt, daÂ die Nichttonminerale in der Tonfraktion zusÃ¤tzlich 
Informationen bieten kÃ¶nnen So konnen das QuarzIFeldspat-VerhÃ¤ltni und der 
Karbonatgehalt der Tonfraktion Anderungen in der Herkunft der Tonfraktion an- 
zeigen (z.B. Dalrymple & Maass 1987). 

Die Karbonatgehal te der Tonfraktion werden als VerhÃ¤ltniss zum internen 
Standard MolybdÃ¤nsulfi (MoS2) dargestellt (Abb. 68). In Kernen des Nansen- und 
Amundsen-Beckens verlaufen die Kalzit- und Dolomitkurven weitestgehend paral- 
lel und deuten somit auf einen gemeinsame Herkunft hin. Bei Sedimenten des 
Yermak Plateaus und der Morris-Jesup-Schwelle ist dies jedoch nicht der Fall. In 
PS2212-6 ist nur der Kalzitanteil einzeln erhÃ¶ht in PS2200-4 aber auch der Do- 
lomitgehalt. PS2200-4 beinhaltet die hÃ¶chste Karbonatgehalte in der Tonfraktion 
(siehe unterschiedliche Skalen, Abb. 68). ErhÃ¶ht Kalzitgehalte im oberen Stadium 
1 lassen sich nicht nur in PS2212-6, sondern auch im Kern PS2210-3, am Gakkel- 
RÃ¼cke und im Nansen-Becken erkennen. 

Das QzIFsp-VerhÃ¤ltni der Tonfraktion Ã¤nder sich in den Sedimenten vom Yer- 
mak Plateau und aus dem Nansen-Becken nur sehr wenig (Abb. 68). Dagegen zei- 
gen die QzIFsp-Kurven am Gakkel-RÃ¼cke und im Amundsen-Becken einen deutli- 
chen Abfall vom unteren Stadium lnermination l ins mittlere Stadium 1. Das mitt- 
lere Stadium 3 bietet ein Ã¤hnliche Bild mit hohen QdFsp-Werten und einem star- 
ken Abfall zu sehr niedrigen Werten im oberen Stadium 3. 

5.5 Organischer Kohlenstoffgehalt 

Als begleitender Parameter wurde der organische Kohlenstoffgehalt (Corg) der 
oberflÃ¤chennahe Sedimente im Eurasischen Becken untersucht, der zum Teil 
deutlich Ãœbe dem fÃ¼ offene Ozeane Ã¼bliche Mittelwert von 0,3 % liegt (Abb. 69; 
vgl. Suess 1980; Stein et al. 1994b). Sedimente aus den Becken und vom Yermak 
Plateau besitzen wesentlich hÃ¶her Werte als Sedimente vom Gakkel-RÃ¼cke oder 
von der Morris-Jesup-Schwelle. Allen Kernen gemeinsam ist ein Anstieg des Corg 
Gehaltes im oberen Isotopenstadium 1. Die Isotopenstadien 2 und 3 zeichnen sich 
in allen Kernen durch im Allgemeinen sehr niedrige Corg-Werte (5 0,4 %) aus. Das 
CIN-VerhÃ¤ltni verdeutlicht die Unterschiede zwischen Becken- und RÃ¼ckensedi 
menten. Zur groben Unterscheidung von marinem und terrigenem organischen 
Material wird eine Referenzlinie bei einem CIN-VerhÃ¤ltni von 8 eingefÃ¼hr (Abb. 
69; vgl. Schubert 1995). Kleinere Werte, wie sie am Gakkel-RÃ¼kke und der Morris- 
Jesup-Schwelle dominieren, weisen auf einen erhÃ¶hte marinen Anteil an Cera hin. 

Die fast bis 40 reichenden CIN-Werte der Beckenkerne und von PS2213-4 auf dem 
Yermak Plateau bestÃ¤tige dagegen die Vorherrschaft des terrigenen organischen 
Materials in diesen Kernen. Der Unterschied zwischen PS2213-4 und PS2212-6 
am Yermak Plateau kann mÃ¶glicherweis durch die grÃ¶ÃŸe NÃ¤h von PS2213-4 
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zu Spitzbergen und dort anstehenden Corg-reichen Tonschiefern erklÃ¤r werden 
(Kap. 4.2). Der Nansen-Becken-Kern PS2208-1 lÃ¤Ã sich kaum mit dem sÃ¼dliche 
gelegenen Kern PS2210-3 korrelieren. Die niedrigen CIN-VerhÃ¤ltniss sind eher 
mit dem Gakkel-RÃ¼cken-Ker PS2206-4 vergleichbar (Abb. 69). Der Trend zu ge- 
ringeren CIN-Werten im Stadium 2 ist jedoch allen dreien gemein und auch auf der 
Morris-Jesup-Schwelle erkennbar. Die CIN-Kurve des Kerns PS21 98-4 ist anhand 
der Maximalwerte eher den Stadium 1-Sedimenten der benachbarten Kerne ver- 
gleichbar, und wÃ¼rd somit das angenommene Alter fÃ¼ PS2198-4 bestÃ¤tige (vgl. 
Kap. 3). 

PS221 2-6 PS221 0-3 PS2208-1 PS2206-4 PS2205-1 
YERMAK NANSEN-BECKEN GAKKEL- AMUNDSEN- 
PLATEAU RUCKEN BECKEN 

300 550 300 550 300 550 300 550 300 550 
0 

10 - 
0 - 20 & 
0) 

I- 
30 

40 

Abb. 70: Hl- und Tmax-Werte von oberflÃ¤chennahe Sedimenten des sÃ¼dwestli 
chen Eurasischen Beckens. 

Auch der Hl-Index kann fÃ¼ die Unterscheidung von mariner und terrigener orga- 
nischer Substanz herangezogen werden (Kap. 2.5.3). Generell ergaben sich eher 
niedrige Werte im sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken (Abb. 70). In Ubereinstim- 
mung mit Schubert (1995) und Stein (1991a) wurde die Referenzlinie bei einem Hl- 
Wert von 100 gesetzt. DarÃ¼be liegende Werte spiegeln einen erhÃ¶hte EinfluÃ 
mariner organischer Substanz wider. Der Hl-Wert nimmt nach Norden hin gleich- 
mÃ¤ÃŸ ab. Ein leichter Anstieg zur OberflÃ¤ch hin ist in allen Kernen zu beobachten. 
Ein deutliches Signal zu Beginn von Stadium 1 lÃ¤Ã sich Ã¼be alle Kerne korrelie- 
ren. Es wird ebenfalls nach Norden hin schwÃ¤che (Abb. 70). Ein auffallendes Er- 
gebnis der Hl-Messungen ist der gleichmÃ¤ÃŸ niedrige Wert in PS2205-1, obwohl 
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Die Kernabschnitte hoher Hl-Werte werden von Lagen mit hohen Tmax-Temperatu- 
ren zwischen 450 und 550 OC begleitet. Die Tmax-Temperatur kann AufschluÃ Ã¼be 
die Reife des untersuchten organischen Materials geben (Kap. 2.5.3). Die Sedi- 
mente des unteren Stadiums 1 weisen bis hin zum Gakkel-RÃ¼cke eine relativ 
hohe Reife des organischen Materials auf (Abb. 70). Die Proben des oberen Stadi- 
ums 1 wie des Stadiums 2 haben dagegen niedrige Tmax-Werte unterhalb von 420 
' C  (Abb. 70: Referenzlinie), die eher wenig alterierten PflanzenhÃ¤cksel zugeord- 
net werden kÃ¶nne (vgl. Schubert 1995). Der Verlauf der Tmax-Kurven von 
PS2210-3 und PS2208-1 erlaubt eine direkte Korrelation der tiefsten Kernab- 
schnitte, die mÃ¶glicherweis mit dem unteren Stadium 2 des Kerns PS2206-4 ver- 
gleichbar sind (Abb. 70). 

Der Verlauf der wiederum (gegenÃ¼be anderen Parametern) sehr gleichmÃ¤ÃŸig 
Tmax-Kurve in PS2205-1 ist mÃ¶glicherweis mit den obersten 6 cm von PS2206-4 
korrelierbar. Da fÃ¼ die OberflÃ¤ch von PS2206-4 ein Alter von bis zu 4 ka ange- 
nommen wird (Stein et al. 1994c), ist es gut vorstellbar, daÂ der Anstieg der Tmax- 
Kurve von PS2205-1 zur OberflÃ¤ch hin in PS2206-4 nicht mehr dokumentiert ist. 
Die letzte Annahme kann nur unter der Voraussetzung aufrecht erhalten werden, 
daÂ PS2206-4 und PS2205-1 das terrigene organische Material aus derselben 
Quellregion erhalten haben. 
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Die Ergebnisse der Sedimentkerne PS2445-4, PS21 23-21 PS21 22-1, PS221 2-3, 
PS2474-3, PS2174-5 und PS2200-5 werden jeweils mit allen im Rahmen dieser 
Arbeit erhobenen Parametern dargestellt. Diese Reihenfolge ergibt ein Profil vom 
Barents-See1 Svalbard- Kontinentalhang durch das Eurasische Becken zur Morris- 
Jesup-Schwelle (Abb. 1 : A-B-C). Die Hangkerne PS2445-4 (Barents-See) und 
PS2474-3 (Laptew-See) sollen als Liefergebiets-nahe Vergleichskerne dienen. FÃ¼ 
alle Kerne auÃŸe PS2122-1 wurde die Gesamtmineralogie untersucht, fÃ¼ PS2123- 
2, PS2122-1, PS2212-3 und PS2200-5 zusÃ¤tzlic die Tonmineralogie. Die Kerne 
PS2212-3 und PS2200-5 durchliefen ein komplettes Analyseprogramm (vgl. Kap. 2 
und 5). Anhand der Kernbeschreibungen kÃ¶nne lithotogischen Eigenheiten der 
Kerne, Farbe, und Textur abgeleitet werden (Anhang A). 

6.1 Lithologie 

Auch die Sedimente der hier untersuchten Sedimentkerne im Eurasischen Becken 
kÃ¶nne weitestgehend als sandige, siltige Tone, tonige Silte und siltige Tone mit 
geringem Biogenanteil bezeichnet werden (vgl. Kap. 5.1; FÃ¼ttere 1992; Stein et al. 
1994b,c; Frederichs 1995; Schubert 1995). Die Sedimentfarben wechseln zwi- 
schen hellbraunen, braunen, oliven und grauen TÃ¶nen Die Sedimente vom Konti- 
nentalhang und Schelf und von topographischen HÃ¶he sind im Mittel grobkÃ¶rnige 
(Abb. 77, 88) und besitzen mehr Abschnitte mit BrauntÃ¶ne als die Beckensedi- 
mente (vgl. Kernbeschreibungen Anhang A). 

WÃ¤hren der Kern PS2445-4 vom Barents-See-KontinentalfuÃ diese generelle 
Aussage mit einem mÃ¤chtige Diamikt unterhalb von 230 cm und darÃ¼berliegen 
den braunen Horizonten (Abb. 71), fÃ¼g sich der Laptew-See-Hangkern PS2474-3 
mit seinen durchgehend sehr feinen, siltigen Tonen bis Tonen und vorwiegend 
schwarz-grau-olivenen Sedimentfarben nicht in dieses Bild. Nur im untersten 
Kernabschnitt treten dÃ¼nn Sandlagen mit Turbiditen auf (FÃ¼ttere 1994). 

In den RÃ¼ckensedimente des Lomonosow-RÃ¼cken (PS2185-6) und der Morris- 
Jesup-Schwelle fÃ¤ll die Zweiteilung der Kerne auf, die unterhalb ca. 300 cm von 
brauen und oliven, siltigen Tonen dominiert werden und darÃ¼be hÃ¤ufiger Wech- 
sel zu sandig-siltigen und siltig-sandigen Tonen zeigen. In PS2200-5 ist allerdings 
bereits zwischen 400 und 450 cm eine Ã¤hnlich Abfolge eingeschaltet. 

FÃ¼ den Kern PS21 74-5 aus dem tiefen Amundsen-Becken benutzte Schubert 
(1995) die charakteristischen Farbwechsel von braunen zu grauen FarbtÃ¶ne als 
eines der Kriterien zur stratigraphischen Einstufung (vgl. Kap. 4). Das sehr feinkÃ¶r 
nige, tonige Material ist homogen und teilweise laminiert (siehe Anhang A). Auch 
der Kern PS2212-3 vom NE-Hang des Yermak Plateaus (WT: 2550 m) ist eher fein- 
kÃ¶rni (weitestgehend Tone und siltige Tone) mit einigen zwischengeschalteten, 
grÃ¶bere Lagen. Wie in PS2174-5 kÃ¶nne die markanten Farbwechsel von brauen 
und oliv-grauen TÃ¶ne erste Hinweise auf die stratigraphische Einstufung dieses 
Kerns geben (siehe Anhang A; vgl. Kap. 4). 

Die Kerne PS2122-1 und PS2123-2 vom Yermak Plateau nahe der NW-KÃ¼st 
Spitzbergens beschreibt Knies (1994) als von siltigen Tonen und tonigen Silten 
dominiert. Zwischen beiden Kernen lassen sich charakteristische Farbwechsel von 
hellbraun-braun nach oliv-grau und graubraun korrelieren. Auffallend tiefe Biotur- 
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bation und schwarze Horizonte mit pyritischen Konkretionen und H2S-Freisetzung 
unterhalb Ca. 400 cm sind die Besonderheiten dieser Kerne (Anhang A). 

6.2 Mineralogie und Sedimentologie 
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Tab. 11: Vergleich der Gesamtmineralogiedaten in den Sedimentkernen des Eu- 
rasischen Beckens (Sta-> Standardabweichung, BSH-> Barents-See-Hang, YP-> 
Yermak Plateau, GR-> Gakkel-RÃ¼cken LSH-> Laptew-See-Hang, LR-> Lomono- 
sow-RÃ¼cken MJS-> Morris-Jesup-Schwelle, Qz-> Quarz, Fsp-> Feldspat, PIg -> 
Plagioklas, Kfs-> Kalifeldspat, Phyllo-> Phyllosilikat, Mom-> Montmorillonit,Kao-> 
Kaolinit, Chl-> Chlorit). 
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Abb. 71: Gesamtmineralogische Parameter des Kerns PS2445-4 vom Barents- 
See-Kontinentalhang. Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kali- 
feldspat, Plg-> Plagioklase, Kal-> Kalzit, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> siehe ErlÃ¤ute 
rungen in Kap. 2, 4. 
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Abb. 72: Phyllosilikatgehalte (Summenkurven) des Kerns PS2445-4 vom Barents-See- 
Kontinentalhang (QzIPhyllo-> VerhÃ¤ltni der Prozentgehalte von Quarz und der Summe der 
Phyllosilikate). 
Abb. 73 (nÃ¤chst Seite): Gesamtmineralogische Parameter nordwestlich Spitzbergens 
(PS2123-2). Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> 
Plagioklase, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettgedruckte Zahl 
(1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
Stratigraphie von Knies (1994; vgl. Kap. 3). 
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bb. 74: Tonmineralogische Parameter des Kerns PS2122-1 nordwestlich Spitz- 
bergens (Teil 1): Smektit- und Illitgruppe. Sm-> Smektit, IB-> Integralbreite eines 
bestimmten Beugungsreflexes (vgl. Kap. 2.7), 111-> Illit, 1 1 1  5/10 A-> IntensitÃ¤tsverhÃ¤l 
nis der Beugungsreflexe von 5 und 10 A. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, 
Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). Stratigraphie 
nach Knies (1994; vgl. Kap. 3). 



Tiefe (cm) 
Abb. 75: Tonmineraloqische Parameter des Kerns PS2122-1 nordwestlich Spitz- 
bergens (Teil 2): ~aolit%; und Chloritgruppe. S-> Smektit, K-> Kaolinit, C-> ~h io r i t ,  
- >  Illit, Chl 4,721 3 3 4  A-> VerhÃ¤ltni der IntegralflÃ¤ch der Beugungsreflexe von 
Chlorit als MaÃ fÃ¼ die chemische Zusammensetzung (vgl. Abb. 18; Kap. 2.7). Fett- 
gedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader 
Zahl (meist Interglaziale). Stratigraphie nach Knies (1994; vgl. Kap. 3). 
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Das gesamte Stadium 2 und das obere Stadium 3 bilden ein Paket hoher Kalzit- 
gehalte in einer ansonsten auf niedrigen Werten verharrenden Kalzitkurve. Die 
Dolomitkurve besitzt HÃ¶chstwert im Stadium 4 und mittlerem Stadium 1. Generell 
sind die Dolomitgehalte recht hoch (Tab. 11). Die Karbonatkurven der Tonfraktion 
zeigen der Gesamtfraktion Ã¤hnlich Trends bei sehr niedrigen Gehalten (Abb. 76). 

Die Analyse der Gesamtmineralogie ergibt fÃ¼ die Phyllosilikate eine dem Kern 
PS221 2-3 Ã¤hnlich Verteilung des Gesamt-, Montmorillonit- (Maxima im obr. St. 5, 
mittl. St. 2, St. l ) ,  Illit- und Glimmeranteile (Maxima im St. 4 & 2) sowie des 
QzIPhyllo-VerhÃ¤ltnisse (Tab. 11). In allen diesen Parametern sind die Werte ge- 
genÃ¼be den RÃ¼ckenkerne und dem Kern vom Barents-See-Kontinentalhang er- 
hÃ¶h bzw. das QzIPhyllo-VerhÃ¤ltni erniedrigt. PS2123-2 unterscheidet sich von al- 
len Kernen durch seinen niedrigen Kaolinit- und Chloritanteil in der Gesamtfraktion 
(Tab. 11). 

In der Tonfraktionsanalyse pendelt der Kaolinitgehalt zwischen 15 und 20 % (Abb. 
75). Es stehen vier Maxima aus der Kurve heraus, die die vier auffallendsten Wech- 
sel der Tonmineralogie in PS2122-1 und PS2123-2 markieren. Dabei Ã¤nder sich 
nicht nur die Kaolinitgehalte sondern nahezu alle Parameter, am deutlichsten im 
unteren Stadium 2 (siehe OLEM-Kennung und Schraffur in Abb. 74 - 76): Smektit 
fÃ¤ll auf 0 %, Illit zeigt ein Minimum, die lllitintegralbreite und das 5/10 A-VerhÃ¤ltni 
jedoch ein Maximum. Obwohl neben Kaolinit auch der Chloritgehalt ansteigt, er- 
reicht das K/C-VerhÃ¤ltni ein deutliches Maximum, das QzIFsp-VerhÃ¤ltni ist hoch 
vor allem aufgrund der verringerten Feldspatanteile, und Dolomit fehlt. Dies ge- 
schieht nur noch in zwei weiteren Proben (Abb. 74 - 76). 

Der beschriebene Kernabschnitt zeichnet sich durch das Auftreten von aufweitba- 
ren Tonmineralen mit regelmÃ¤ÃŸig Anordnung von unterschiedlichen Schichtla- 
gen aus ("ordered layered expandable minerals", im Weiteren als OLEM bezeich- 
net; Reynolds Jr. 1970). Eine Analyse der Beugungsreflexe dieses Tonminerals lÃ¤Ã 
eine Zusammensetzung Ã¤hnlic Corrensit vermuten, das als regelmÃ¤ÃŸi Wechsel- 
lagerung von Illite- und Chloritschichten beschrieben wird (Moore & Reynolds J:. 
1989). Bei der Glykolisierung werden die Schic~tzwischenrÃ¤um auf Ã¼be 20 A 
geweitet, typisch sind Werte zwischen 25 und 30 A. FÃ¼ eine exakte Einstufung wÃ¤ 
ren allerdings weiterfÃ¼hrende tonmineralogische Untersuchungen notwendig. 
Diese extreme Anderung in der Tonmineralogie wiederholt sich - allerdings in eini- 
gen Parametern etwas schwÃ¤che ausgeprÃ¤g - in einer Probe aus 495 cm (Abb. 
74 - 76: ob. Stadium 5, OLEM-Schraffur). 

Die anderen zwei Kaolinitmaxima im Stadium 4 und mittleren Stadium 1 gehen 
einher mit erhÃ¶hte Smektitwerten und leicht erniedrigten Illitwerten, hohen WC-, 
SIK-, Sll- und S/l&C-VerhÃ¤ltnissen und erhÃ¶hte QzIFsp-VerhÃ¤ltnissen Beide 
Kernsequenzen werden jeweils durch ein Dolomitmaximum Ã¼berlager (Abb. 74 - 
76). 
Drei weitere Beobachtungen sollen hier noch herausgestellt werden: das Chlorit 
4,721 3,54 A-VerhÃ¤ltni fluktuiert stÃ¤rke ab dem mittleren Stadium 3 bis ins mittlere 
Stadium 1 und erreicht Maximalwerte im Stadium 2; die niedrigsten Illitintegralbrei- 
ten sind im unteren Stadium 3 und mittleren Stadium 1, die niedrigsten 111 5/10 A- 
VerhÃ¤ltniss im oberen Stadium 5, im mittleren und oberen Stadium 3 und im mitt- 
leren Stadium 1 sowie in der OberflÃ¤chenprob zu beobachten. Die restlichen Pro- 
ben des Stadiums 5 und Stadiums 1 haben erhÃ¶ht 5/10 A-VerhÃ¤ltniss (> 0,7 Re- 
ferenzlinie). 
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Die Pyroxenindexkurve aus der Gesamtmineralogie von PS2123-2 steigt erst nahe 
der Stadiengrenze 211 an (Abb. 73). Im gesamten Kern konnte QUAX Pyroxene er- 
kennen (Tab. 12, A8). Die Spurenanteile bis ca. 6 % verteilen sich weitestgehend 
auf den Klinopyroxen Augit und den Orthopyroxen Hypersthen. Auffallend ist das 
Vorkommen von Ti-Augit im Stadium 5, mittleren Stadium 3 und im Stadium 1 .  

In der Spurenmineralgruppe stehen die Stadien 3 und 4 heraus. Es treten verstÃ¤rk 
Zeolithe auf (Phillipsit, Prehnit, Natrolith; Tab. 12). Granat, Olivin und Trydimit-Nen- 
nungen sind auf diesen Kernabschnitt begrenzt. Interessant ist, daÂ der erkannte 
Olivin-Standard aus einem schottischen Gestein gewonnen wurde (vgl. Anhang D; 
Stroh 1988). In diesen Zeitraum fÃ¤ll auch die Nennung eines Augit-Standards mit 
finnischer Herkunft, der auÃŸerde zweimal im mittleren Stadium 1 von QUAX ge- 
funden wurde (vgl. Tab. 12). Damit scheinen sÃ¼dlic gelegene Ausgangsgesteine 
angezeigt zu werden. 

Anhand der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu kann der Kern dreigeteilt werden (Abb. 77). Un- 
terhalb von 400 cm, im gesamten Stadium 6, ist das Sediment wesentlich grÃ¶be 
als in dem darÃ¼berliegende Kernabschnitt, der sehr feinkÃ¶rni ist und auch weni- 
ger IRD enthÃ¤l (oberes Stadium 5 bis 4). Mit dem unteren Stadium 3 beginnt ein 
Kernabschnitt mit wiederum etwas mehr Sand- und Kiesgehalt. 

Aus allen Parameterkurven (Abb. 77 - 83) stehen die Stadiengrenzen 615, 413 und 
211 in einander sehr Ã¤hnliche Weise heraus: Das Sediment hat einen erhÃ¶hte 
Grobfraktionsgehalt bei nur geringer IRD-Anzahl, der Karbonatgehalt ist auf 0 re- 
duziert, Kalzit fehlt in wesentlich mehr Proben als Dolomit, der Anteil an organi- 
schem Material ist erhÃ¶ht wobei ein hÃ¶here Hl-Wert auf etwas hÃ¶hrer Gehalte an 
marinem Material schliessen lÃ¤ÃŸ die hohe Tmax-Temperaturen jedoch auf sehr 
reifes und damit eher terrigenes Material hinweisen, der Pyroxenindex, der Pla- 
gioklas- und die Montmorillonitgehalte erhÃ¶he sich in der Gesamt- wie in der Silt- 
fraktion (siehe auch Tab. A8, Ag), Smektit- und Kaolinitgehalte der Tonfraktion sind 
stark erhÃ¶ht wÃ¤hren Illit und Chlorit Minimalwerte zeigen, das Illit 5/10 A-VerhÃ¤lt 
nis erreicht nahezu Maximalwerte, der Feldspatanteil an der Tonfraktion zeigt die 
niedrigsten Werte, das Qz/ Fsp- VerhÃ¤ltni der Tonfraktion ist dementsprechend er- 
hÃ¶ht 

PS2212-3 (Yermak Plateau) 

Die Stadiengrenzen 615 und 211 (Terminationen II und I) gleichen sich zusÃ¤tzlic im 
erhÃ¶hte Quarzgehalt, dem erhÃ¶hte QzIFsp-VerhÃ¤ltni in der Gesamtfraktion, dem 
erniedrigten QzlFsp-VerhÃ¤ltni in der Tonfraktion, und dem erniedrigten KfsIPIg- 
VerhÃ¤ltni in der Gesamtfraktion bei erhÃ¶hte KfslPIg-VerhÃ¤ltni in der Siltfraktion. 
Gerade Ã¼be die letztgenannten Kriterien ist mindestens noch ein weiterer Kernab- 
schnitt im Stadium 6 erkennbar, der den Terminationssedimenten Ã¤hnel (um ca. 
550 cm herum). 

Damit deutet vieles darauf hin, daÂ die Ãœbergangsabschnitt zwischen den einzel- 
nen Kaltphasen (Stadien 6, 4, 2) und Warmphasen (Stadien 5, 1 und mittl. 6??) 
sich einander sehr Ã¤hnlic und gleichzeitig anhand aller Sedimentparameter Aus- 
nahmesituationen gegenÃ¼be dem restlichen Kern sind. Eine weitere Ausnahme- 
zeit wird ebenfalls durch das Fehlen von Karbonatminerale in den Sedimenten 
ausgewiesen (Abb. 77 - 79, 83). Es ist die bereits in den Kernen PS21221 PS2123 
vom sÃ¼dwestliche Yermak Plateau als Zeit sehr spezieller Sedimentation erkannte 
Ãœbergangszei zwischen den Isotopenstadien 3 und 2. Auch in PS2212-3 werden 
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Abb. 78: Gesamtmineralogische Parameter des Kerns PS221 2-3. Qz->Quarz, 
Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklase, Dol-> 
Dolomit, Pyxlndex-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettgedruckte Zahl (1) -> Iso- 
topenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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Abb. 79: Siltmineralogie des Kerns PS2212-3. Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte 
Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklase, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> 
siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Grau- 
stufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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ein erhÃ¶hte Anteil von reifem (hoher Tmax), terrigenem (hohes CIN-VerhÃ¤ltnis) or- 
ganischem Material zusammen mit einer spezifischem Tonmineralvergesellschaf- 
tung (OLEMI Kaolinit1 kein Smektit; schraffiert in Abb. 77 - 83) beobachtet. Wie in 
den Kernen nordwestlich Spitzbergen wird dieser Kernabschnitt von einem erhÃ¶h 
ten Anteil IRD, einem erhÃ¶hte Quarzgehalt, erniedrigten Feldspatgehalten mit der 
einzigen Nennung von Labradorit als PlagioklasvarietÃ¤ in der Gesamt- wie in der 
Siltfraktion, dem Fehlen von KalifeldspÃ¤te gleichbedeutend mit niedrigen KfsIPIg- 
VerhÃ¤ltnisse (tw. gegen 0 gehend) in der Gesamt- und Siltfraktion und dem Auftre- 
ten von Amphibolen in Gesamt- und Siltfraktion begleitet (vgl. Tab. 12). Auch in 
PS221 2-3 erreichen lllit-Integralbreite und -511 0 A-VerhÃ¤ltni Maximalwerte, wÃ¤h 
rend das KIC-VerhÃ¤ltni trotz Ansteigens beider Tonmineralgehalte seinen Maxi- 
malwert erreicht. 

Dieser Kernabschnitt ist zwischen zwei Kernhorizonte mit erhÃ¶hte Kalzitgehalten 
in allen Fraktionen geschoben (Abb. 6.8, 79, 83), einem weiteren Erkennungs- 
merkmal der Ubergangsphase zwischen den Isotopenstadien 3 und 2. Die Vertei- 
lung der Kalzitgehalte soll zu einigen generellen Aussagen Ã¼be den Sedimentkern 
PS2212-3 Ã¼berleiten AuÃŸe an der Stadiengrenze 312 werden erhÃ¶ht Kalzitge- 
halte in allen KorngrÃ¶ÃŸenfraktion nur wÃ¤hren der (warmen) Isotopenstadien 5 
und 1 beobachtet, sowie in einem Kernhorizont des Stadiums 6. Parallel zum An- 
stieg der Kalzitkurve im Isotopenstadium 1 erhÃ¶h sich der Anteil des terrigenen or- 
ganischen Materials (Abb. 77: erhÃ¶hte CIN-VerhÃ¤ltnis niedriger Hl-Wert). Ein 
Trend, der auch in Kurzkernen des westlichen Eurasischen Beckens beobachtet 
wurde (Kap. 5; Schubert 1995). 

Auch und gerade im Stadium 6 ist der Anteil des terrigenen, organischen Materials 
zusammen mit der KorngrÃ¶ÃŸ dem Quarzgehalt und dem Qzl Fsp-VerhÃ¤ltni stark 
erhÃ¶ht das KfsIPIg- VerhÃ¤ltni in der Gesamtfraktion jedoch erniedrigt. Dies spricht 
fÃ¼ ein Liefergestein, das reich an Quarz und (Plagioklas-) Feldspat sowie an rei- 
fem, terrigenem organischen Material ist. Dazu kommen teilweise hohe Smektitge- 
halte in der Tonfraktion und hohe Pyroxenindizes in der Gesamt- wie in der Siltfrak- 
tion mit mehreren Nennungen von vor allem Orthopyroxen, wÃ¤hren in den oberen 
Kernabschnitten eher Klinopyroxenen erkannt wurden. Damit steht das Stadium 6 
deutlich gegenÃ¼be dem restlichen Kern heraus. 

Im Vergleich der Sedimentkerne zeigt PS2212-3 den dritthÃ¶chste Mittelwert der 
Kalzitgehalte (Tab. 11). Unter den benachbarten Kernen PS2445-4 vom Barents- 
See-Kontinentalhang und PS21 23-2 vor der NW-KÃ¼st Spitzbergens nimmt er die 
Mitte ein. Das Gebiet nÃ¶rdlic Svalbard zeigt damit deutlich hÃ¶her Karbonatge- 
halte als die Kerne des zentralen Eurasischen Beckens (vgl. auch Kap. 5). 

PS2212-3 gehÃ¶r zu den Kernen mit den hÃ¶chste Gehalten an Phyllosilikaten in 
der Gesamtfraktion (Tab. 11). Mit Ausnahme der beiden Kerne vom Amundsen- 
Becken und Laptew-See-Kontinentalhang besitzt er zusammen mit PS2123-2 die 
hÃ¶chste Gehalte an Montmorillonit (Tab. A8: Maxima: unt. & ob. Stadium 5, mitt. 3, 
unt. & mitt. 1). Von den auf die Siltfraktion untersuchten Kernen zeigt PS2212-3 den 
hÃ¶chste Gehalt an Phyllosilikaten (Abb. 80: bis zu 33 Oh). In der Siltfraktion von 
PS2212-3 wird der Phyllosilikatgehalt vor allem von Montmorillonit (mit hÃ¤ufige 
Nennungen im Stadium 2 und 1, Tab. A8) und von in jeder Probe registriertem 
Muskovit getragen (besonders hohe Werte in den Stadien 6, 5 und 3). Auch in der 
Gesamtfraktion ist Muskovit verstÃ¤rk vertreten. Biotit wird in beiden Fraktionen in 
allen Stadien mit Ausnahme von Stadium 4 genannt (Tab. A8, Ag). Die Phyllosili- 
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katkurve der Siltfraktion zeigt typische, den in Kap. 5 gezeigten Kernen Ã¤hnliche 
stufenweise Anstiege am Ubergang zu den (warmen) Stadien 5, 3 und 1. 

0 I 0 0  200 300 400 500 600 700 800 
Tiefe (cm) 

Abb. 80: Phyllosilikate (Phyllo; Summenkurven) in der Siltfraktion des Kerns 
PS221 2-3. Qz-> Quarz, Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Iso- 
topenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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Abb. 81 : Tonmineralogische Parameter des Kerns PS221 2-3 vom nordÃ¶stliche 
Yermak Plateau (Teil 1): Smektit- und Illitgruppe. Sm-> Smektit, IB-2 Integralbreite 
eines bestimmten Beugungsreflexes (vgl. Kap.2.7), 111-> Illit, 111 5/10 A-> IntensitÃ¤ts 
verhÃ¤ltni der Beugungsreflexe von 5 und 10 A. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopen- 
stadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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ch . . e n  
Yermak Plateau (Teil 2): Kaolinit- und Chloritgruppe. S-> Smektit, 1-> Illit, K-> Kaoli- 
nit, C-> Chlorit. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopen- 
stadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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Tiefe (cm) 
Abb. 83: Tonmineralogische Parameter des Kerns PS2212-3 vom nordÃ¶stliche 
Yermak Plateau (Teil 3): Nichttonminerale. Qz-> Quarz, Fsp-> Gesamte Feldspat- 
gruppe, MoS2-> MolybdÃ¤nsulfi (interner Standard). Fettgedruckte Zahl (1) -> Isoto- 
penstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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Die Verteilung von Kaolinit und Chlorit in der Gesamt- und Siltfraktion sind gegen- 
lÃ¤ufig WÃ¤hren in der Gesamtfraktion Kaolinit hÃ¤ufige als Chlorit von QUAX ge- 
nannt wird und hohe Absolutwerte sowie den zweithÃ¶chste Mittelwert der Sedi- 
mentkerne erreicht (Tab. 1 I ) ,  wird in der Siltfraktion Chlorit in jeder Probe mit einem 
nahezu konstanten Anteil (ca. 2-6 O/O) von QUAX gefunden und Kaolinit nur spora- 
disch erkannt (Tab. A8, Ag). 

Aus der Verteilung der Spurenminerale (Tab. 12) sollen zwei Punkte herausgegrif- 
fen werden: das hÃ¤ufig und fÃ¼ andere Sedimentkerne untypische Vorkommen 
von Talk sowie das Auftreten des Granats Almandin im Stadium 2. 

PS2474-3 (Laptew-See-Kontinentalhang) 
Herausstehendes Merkmal des Kerns PS2474-3 ist sein niedriger Quarzgehalt, die 
niedrigen QzIFsp- und hohen KfsIPIg-VerhÃ¤ltnisse das nahezu komplette Fehlen 
von Kalzit und die hohen Phyllosilikatanteile. Letztere werden vor allem von hohen 
Montmorillonit- und Muskovitgehalten getragen (Abb. 85; Tab. 11). Dazu kommt 
hÃ¤ufige Biotit, das in einem Viertel der Proben mit bis zu 8, l  % erkannt wurde. 

Die in den Abbildungen 84 und 8 5  eingetragenen vorlÃ¤ufige stratigraphischen 
Grenzen kÃ¶nne in signifikanten Anderungen der mineralogischen Parameter wie- 
dergefunden werden. So zeigt der Horizont, der direkt Ã¼be der Turbiditlage (Alter: 
Stadium 2 oder 4??) liegt, erniedrigte Quarzwerte, stÃ¤rker Schwankungen im 
QzlFsp-VerhÃ¤ltnis erhÃ¶ht KfsIFsp-VerhÃ¤ltnisse verringerte Pyroxenindexwerte 
und hohe Phyllosilikatgehalte, die mit verringertem lllit- und erhÃ¶hte Muskovit und 
Montmorillonitgehalten einher gehen. 

Ein Ã¤hnliche Kernabschnitt kann am Ãœbergan zum HolozÃ¤ beobachtet werden. 
Zwischen diesem beiden Kernabschnitten steigt der Quarzgehalt kontinuierlich an 
und der Phyllosilikatgehalt sinkt kontinuierlich ab (vgl. QzlPhyllo-Kurve, Abb. 85). 
Das KfslPIg-VerhÃ¤ltni fluktuiert stark. Oberhalb 630 cm setzt ein leicht erhÃ¶hte 
Dolornitgehalt ein, der mit einem sprunghaften Anstieg der Pyroxenindexkurve zu- 
sammenfÃ¤ll (Abb. 84). Der mittlere Kernabschnitt fÃ¤ll durch seine Manganit-, 
Granat-, Epidot- und Amphibolgehalte, der Kernabschnitt Ã¼be dem Turbidithorizont 
und das mittlere HolozÃ¤ fallen durch ihre Pyritgehalte auf, einem Hinweis auf 
anoxische Bedingung im Sediment, die hÃ¤ufi auf hohe Sedimentationraten 
zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kÃ¶nne und damit eher ein niedriges HÃ¶chstalte (-> Stadium 
2) des Kerns andeuten (vgl. Tab. 12). 

QUAX erkennt Augit mit 1-5 % in mehreren Proben des mittleren Kernabschnitts 
und im oberen HolozÃ¤n jedoch die Orthopyroxene Hypersthen und Fe-Enstatit an 
den jeweiligen UbergÃ¤nge von Quarz-armen und Phyllosilikat-reichen zu Quarz- 
reicheren und Phyllosilikat-Ã¤rmere Kernabschnitten (z.B. das untere HolozÃ¤n Tab. 
A8). Trotz extrem niedriger Werte, die nur das Vorhandensein von Kalzit markieren, 
sind die Positionen der erkannten Kalzitgehalte direkt Ã¼be der Turbiditlage (frÃ¼h 
Termination l oder Stadiengrenze 4/3), am Ubergang zum HolozÃ¤ und im 
obersten HolozÃ¤ mÃ¶glicherweis signifikant (optimale Bedingungen wÃ¤hren der 
Termination I?). 

Einen Hinweis auf ein niedriges Alter von PS2474-3 (bis maximal zur Stadien- 
grenze 312) kÃ¶nnte die Montmorillonitgehalte und die Pyroxenindexkurve geben. 
Untersuchungen an Kernen vor Sewernaja Semlja haben gezeigt, daÂ die Mont- 
morillonitgehalte (eSmektit in der Tonfraktion) und die magnetische SuszeptibilitÃ¤ 
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Abb. 84: Gesamtmineralogie des Kerns PS2474-3 vom Laptew-See-Kontinental- 
hang. Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> 
Plagioklase, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettge- 
druckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader 
Zahl (meist Interglaziale). 
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Abb. 85: Phyllosilikate in der Gesamtfraktion von PS2474-3 (Phyllo; Summenkur- 
ven). Qz-> Quarz Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopen- 
stadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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wÃ¤hren der Termination l besonders hoch sind (Weiel 1997). Der Anstieg beider 
Werte wird auf den erhÃ¶hte Eintrag von Basalterosionsprodukten aus dem Pu- 
torana-Gebirge im Hinterland der westlichen Laptew-See bezogen (Niessen et al. 
1996a,b, 1997; Weiel 1997; Kleiber et al. 1997). Da Pyroxene ebenfalls zu diesen 
Erosionsprodukten gehÃ¶ren kann der entsprechende Anstieg der Pyroxenindex- 
kurve (Abb. 84) zusammen mit dem Anstieg der SuszeptibilitÃ¤ (vgl. NÃ¼rnber et. al. 
1995b) und des Montmorillonitgehaltes als Ereignis wÃ¤hren der Termination l an- 
gesehen werden, deren Beginn (ca. 15 ka) damit bei Ca. 500 cm oder darunter im 
Sedimentkern liegen mÃ¼ÃŸt 

PS21 74-5 (Amundsen-Becken) 

Der Kern PS2174-5 zeichnet sich durch die im Mittel niedrigsten Quarzwerte, 
QzIFsp- und QzIPhyllo-VerhÃ¤ltnisse Kalzit- und Dolomitgehalte und die hÃ¶chste 
Phyllosilikat-, Illit- und Kaolinitwerte in der Gesamtfraktion der untersuchten Sedi- 
mentkerne aus (Tab. 11). 

Der Kern kann dreigegliedert werden (Abb. 86, 87). Den unteren Kernabschnitt be- 
schreiben leicht erhÃ¶ht Quarzgehalte, niedrige QzlFsp-VerhÃ¤ltnisse mittlere Pyro- 
xenindexwerte und Phyllosilikatgehalte und das weitgehende Fehlen von Glim- 
mern. Kalifeldspat wird kaum von QUAX erkannt. Wenn ein Kalifeldspat vorkommt, 
wird er hauptsÃ¤chlic der VarietÃ¤ Orthoklas zugeschlagen (Tab. A8). 

Der mittlere Kernabschnitt wird durch niedrige Quarz- (< 10 %) und Feldspatge- 
halte, insbesondere niedrigem Plagioklasgehalt (Tab. A8), niedrige Pyroxenin- 
dexwerte und QzlPhyllo-VerhÃ¤ltniss sowie hohe KfslPIg-VerhÃ¤ltniss und Phyllo- 
silikatgehalte gekennzeichnet. Montmorillonit, Illit, Muskovit und Kaolinit kÃ¶nne in 
erhÃ¶hte Gehalten vorkommen. Spinell, Zirkon und Olivin, Sillimanit und Phillipsit 
(Zeolith) werden nur fÃ¼ diesen Abschnitt genannt (Tab. 12). Ortho- (Hypersthen, 
Fe-Enstatit) und Klinopyroxen (Jadeit) sind hÃ¤ufig 

Der obere Kernabschnitt ab Stadium 6 zeichnet sich durch hohe Quarzgehalte, 
niedrigere KfslPIg-VerhÃ¤ltnisse hohe Feldspatgehalte mit erhÃ¶hte Plagioklas-, 
aber auch Kalifeldspatanteilen und der Dominanz der MineralvarietÃ¤te Albit und 
Mikroklin aus (Tab. A8). Kalzit und Dolomit treten hÃ¤ufige auf (Stadium 5 bis 4), die 
Pyroxenindexwerte sind erhÃ¶h (Max. im oberen Stadium 5), der Phyllosilikatanteil 
erniedrigt und damit das QzIPhyllo-VerhÃ¤ltni deutlich erhÃ¶ht Siderit, Magnetit, 
HÃ¤matit Manganit und Augit werden hÃ¤ufige genannt (vgl. Tab. 12, A8). 

Das Isotopenstadiums 9 wurde zusÃ¤tzlic zu der von Schubert (1995) vorgegebe- 
nen Stratigraphie aufgrund der Ahnlichkeiten der gesamtmineralogischen Parame- 
ter der relativen Warmzeiten 7, 5, 3 und 1 zu diesem Kernabschnitt gekennzeichnet. 
MaÃŸgeben dabei waren das Vorkommen von Kalzit, die Maxima im KfsIPIg-Ver- 
hÃ¤ltnis die jeweils in den Warmzeiten liegen, die erhÃ¶hte Phyllosilikatgehalte, die 
zusammen mit einem niedrigen Quarzwert zu niedrigen QzlPhyllo-VerhÃ¤ltnisse 
fÃ¼hren und die im Vergleich mit den benachbarten Kaltzeiten niedrigeren Pyroxen- 
indexwerte. Das Abfallen der KfslPIg-VerhÃ¤ltniss im untersten Teil des Stadiums 
ist ebenfalls allen Warmzeiten gemeinsam. Leicht erhÃ¶ht QzlFsp-VerhÃ¤ltniss sind 
ein weiteres Kriterium. Aufgrund dieser Kriterien lieÃŸ sich mÃ¶glicherweis der 
Kernabschnitt um 850 cm als Isotopenstadium 11 definieren. 
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Abb. 87: Phyllosilikate in der Gesamtfraktion von PS2174-5 (Phyllo; Summenkur- 
ven). Qz-> Quarz, Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopen- 
stadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
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PS2200-5 (Morris-Jesup-Schwelle) 

Der Kern PS2200-5 korreliert weitestgehend gut mit dem Kern PS2185-6. Dies ist 
auch und insbesondere fÃ¼ die gesamt- und tonmineralogischen Parameter der 
Fall. Daher wird PS2200-5 ausfÃ¼hrlic dargestellt, und die gesamtmineralogischen 
Ergebnisse von PS21 85-6 werden im Anhang gelistet (Tab. A8). Die Parameter aus 
der KorngrÃ¶ÃŸenanaly und den Untersuchungen der organischen Geochemie er- 
mÃ¶gliche eine Gliederung in drei Kernabschnitte (Abb. 89). Als Grenzen kÃ¶nne 
das Jaramillo-Ereignis (um 1 Ma) und die Stadiengrenze 716 dienen. 

Der Kernabschnitt unterhalb des Jaramillo besitzt im Allgemeinen geringe IRD- 
Werte. Das Sediment ist feinkÃ¶rnige als in dem darÃ¼berliegende Kernabschnitt, 
der Karbonatgehalt ist niedrig, organischer Kohlenstoff (TOC) kaum vorhanden, 
und das CIN-VerhÃ¤ltni liegt unter 5. 

Der mittlere Kernabschnitt zeichnet sich durch insgesamt hohe IRD-Werte. Die IRD- 
Maxima werden von erhÃ¶hte Karbonatwerten begleitet. Der Grobfraktionsgehalt ist 
leicht erhÃ¶h gegenÃ¼be dem unteren Kernabschnitt. Die CIN-Kurve verzeichnet 
einige leichte Anstiege. In diesen Abschnitt fallen auch die hÃ¶chste Hl-Werte und 
die niedrigsten Tmax-Temperaturen. FÃ¼ die Parameter der organischen Geoche- 
mie gilt zu bedenken, das bei niedrigen TOC-Gehalten unter 0,3 % der Fehler fÃ¼ 
die weiteren Parameter sehr hoch wird (vgl, Kap. 2.5). Deswegen wurde die Rock- 
Eval-Pyrolyse an den Proben des unteren Kernabschnitt nicht fortgesetzt. 

Der dritte und oberste Kernabschnitt definiert sich Ã¼be die niedrigen IRD-Werte, 
hohe Sandgehalte, komplett fehlendes Karbonat, erhÃ¶ht TOC-Gehalte, hohe CIN- 
VerhÃ¤ltniss und Tmax-Werte und einem Anstieg der Hl-Werte im oberen Stadium 6 
und im Stadium 5. In den jÃ¼ngste Sedimenten verÃ¤nder sich die Parameter ein 
weiteres Mal. Die Feinfraktion (Silt und Ton) erreicht ihren hÃ¶chste Anteil (nahezu 
90 X ) ,  der Karbonatgehalt steigt auf Ã¼be 20 O/O, TOC-Gehalt, CIN, Hl und Tmax 
sind erniedrigt. 

In der Gesamtmineralogie besitzen die Kerne PS2200-5 von der Morris-Jesup- 
Schwelle und PS21 85-6 vom Lomonosow-RÃ¼cke sowie der Kern PS2165-1 vom 
Ã¶stliche Gakke!-RÃ¼cke im Mittel die hÃ¶chste Quarzgehalte. Im Falle von 
PS2200-5 schlÃ¤g dies jedoch nicht auf die Qz/Fsp-VerhÃ¤ltniss durch (Tab. 11). 
Eher niedrige KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss unterscheiden die nÃ¶rdlic gelegenen Kerne 
PS2200-5 und PS2185-6 von PS2165-1. Trotz groÃŸe Schwankungen im Quarz- 
gehalt bleiben die QzlFsp-VerhÃ¤ltniss extrem konstant im unteren Kernabschnitt 
von PS2200-5 (Abb. 89). Die QzIFsp-Kurve der Siltfraktion Ã¤hnel der Gesamtfrak- 
tionskurve (Abb. 90). Das QzlFsp-VerhÃ¤ltni der Gesamtfraktion erreicht die 
hÃ¶chste Werte und die stÃ¤rkste Schwankungen im mittleren Kernabschnitt. 

Auch fÃ¼ die KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss funktioniert eine Dreigliederung des Kerns. Die 
hÃ¶chste Werte und die stÃ¤rkste Fluktuationen werden im mittleren Kernabschnitt 
zwischen dem palÃ¤omagnetische Jaramillo-Ereignis und der Stadiengrenze 716 
aufgezeichnet. Im Brunhes-Chron kÃ¶nne Quarzminima zusammen mit niedrigen 
KfslPIg-VerhÃ¤ltnisse fast immer den als Warmzeiten eingestuften Stadien mit un- 
gerader Nummer zugeordnet werden (Abb. 89). Die geringsten Quarzgehalte der 
Tonfraktion werden jeweils an den Stadiengrenzen 2011 9, 1811 7, 16/15, 1311 2, 716 
und 211 beobachtet (Abb. 94). 
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Abb. 88: KorngrÃ¶ÃŸenanalys und Parameter aus der organischen Geochemie 
des Kerns PS2200-5 (Morris-Jesup-Schwelle), Magnetostratigraphie erweitert nach 
Frederichs (1995; vgl. Kap. 3). 
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Abb. 89: Gesamtmineralogie des Kerns PS2200-5 von der Morris-Jesup-Schwel- 
le. Qz-> Quarz, Fsp-> die gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagio- 
klase, Dol-> Dolomit, Pyxlndex-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettgedruckte 
Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist 
Interglaziale). Magnetostratigraphie erweitert nach Frederichs (1995; vgl. Kap. 3). 
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Abb. 90: Mineralogie der Siltfraktion des Kerns PS2200-5. Qz-> Quarz, Fsp-> die 
gesamte Feldspatgruppe, Kfs-> Kalifeldspat, Plg-> Plagioklase, Dol-> Dolomit, Pyx- 
Index-> siehe ErlÃ¤uterunge in Kap. 2, 4. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, 
Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). Magnetostra- 
tigraphie erweitert nach Frederichs (1 995; vgl. Kap. 3). 
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Der Quarzgehalt der Tonfraktion ist gegenuber den Kernen vom Yermak Plateau 
deutlich erhÃ¶h (vgl. Abb. 76, 83). Das QzIFsp-VerhÃ¤ltni der Tonfraktion steigt im 
oberen Gauss-Chron und besonders stark in den Stadien 16, 6 und 4 an 
(verringerter Feldspat- & erhÃ¶hte Quarzgehalte; Abb. 94). Weder in der Gesamt- 
noch in der Siltfraktion gibt es Parallelen dazu. 

Betrachtet man die Mittelwerte der Plagioklas- und Kalifeldspafgehalte der Gesamt- 
fraktion, dann ergibt sich eine groÂ§ Ahnlichkeit von PS2200-5 von der Morris-Je- 
sup-Schwelle mit dem Kern PS2174-5 aus dem Amundsen-Becken mit vergleichs- 
weise niedrigen Plagioklas- und mittelhohen Kalifeldspatanteilen (Tab. 11, A8). Der 
Plagioklasgehalt der Siltfraktion liegt im Mittelwert (26,4 '10) und im Maximalwert 
(39 %) deutlich hÃ¶he als in der Gesamtfraktion (Tab. 11, Ag). In der Gesamt- wie 
Siltfraktion zeichnet sich der untere Kernabschnitt durch erhÃ¶ht Plagioklasgehalte 
aus. Auch die Kalifeldspate sind verstÃ¤rk im unteren Kernabschnitt vertreten. Ent- 
gegen den sÃ¼dlichere Kernen stellt vorrangig Mikroklin den Kalifeldspatanteil der 
Gesamtfraktion. Auffallend ist die Dominanz von Sanidin im Stadium 2 in der Ge- 
samt- wie in der Siltfraktion (Tab. A8, Ag). 

Trotz vieler 0-Werte wird der Kalzitmittelwert von PS2200-5 durch die absoluten 
HÃ¶chstgehalt von bis zu 27 % auf den zweithÃ¶chste Wert unter den Sediment- 
kernen gehoben (Tab. 11). Der Mittelwert fÃ¼ das Brunhes-Chron lÃ¤g bei 3 %, fÃ¼ 
den Rest des Kerns jedoch um 0, l  %. Auch in der Siltfraktion ist Kalzit fast nur im 
Brunhes-Chron vertreten (Abb. 89, 90). Der Mittelwert des Kalzitgehaltes in der 
Siltfraktion (0,8 %) liegt deutlich unter dem der Gesamtfraktion. 

Dagegen ist der Mittelwert des Dolomitgehaltes in der Siltfraktion (2,8 %) noch 
hÃ¶he als der im Vergleich der Sedimentkerne bereits hÃ¶chst Dolomitgehalt der 
Gesamtprobe (vgl. Tab. 11). In der Gesamt- wie in der Siltfraktion treten die Dolo- 
mitmaxima im Matuyama-Chron auf (Abb. 89, 90). Auch die Dolomitkurve der 
Tonfraktion zeigt in diesem Abschnitt einen Anstieg (Abb. 94). 

PS2200-5 birgt einige Besonderheiten im Bezug auf den Kalzitgehalt. Zum Einen 
treten in einigen Kernabschnitten Mg-reiche Kalzite in der Gesamtfraktion auf 
(schraffierte Streifen, Abb. 89, 90) Zum Anderen werden auÃŸergewÃ¶hnli hohe 
Kalzitwerte in der Tonfraktion registriert (Abb. 94). Die Verteilung der Karbonatmi- 
nerale ist einer der grÃ¶ÃŸt Unterschiede zwischen den beiden Kernen PS2200-5 
und PS2185-6 vom Lomonosow-RÃ¼cke (Tab. 11) Trotz niedrigerer Gehalte wer- 
den auch in PS2185-6 Kalzitmaxima im Brunhes-Chron und erhÃ¶ht Dolomitge- 
halte im Matuyama-Chron gefunden (Tab. A8). 

Betrachtet man den Gehalt an Phyllosilikaten in der Gesamtfraktion von PS2200-5 
(Tab. A8), so sticht das Gauss-Chron mit konstant niedrigen Werten (< 30 'Io), einem 
erhÃ¶hte Qz/Phyllo-VerhÃ¤ltnis einer massiven Illitdominanz, niedrigen Glimmerge- 
halten und fehlenden Kaolinitnennungen stark heraus. Im Brunhes-Chron zeichnen 
sich die Warmzeiten gegenuber den Kaltzeiten durch jeweils hÃ¶her Phyllosilikat- 
gehalte mit Kaolinit- und Chloritnennungen und niedrigere QzIPhyllo-VerhÃ¤ltniss 
aus. Mit 13,l % liegt der mittlere Phyllosilikatgehalt der Siltfraktion von PS2200-5 
noch niedriger als derjenige von PS2212-3 (Tab. 11). Wie in PS2212-3 sind auch 
in PS2200-5 Muskovit und Chlorit in allen untersuchten Siltproben vertreten und 
aus diesem Grund ihre Gehalte gegenÃ¼be der Gesamtfraktion erhÃ¶h (Abb. 91; 
Tab. 11). 



Abb. 91: Phyllosilikate (Phyllo; Summenkurven) in der Siltfraktion des Kerns 
PS2200-5. Qz-> Quarz Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Iso- 
topenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). Magnetostratigraphie erwei- 
tert nach Frederichs (1995, vgl. Kap. 3). 

In der Tonfraktion setzen starke Fluktuationen mit dem Beginn des Brunhes- 
Chrons ein (Abb. 92 - 94). Besonders stark sind dabei die VerÃ¤nderunge im Illit- 
gehalt, der mehrfach in den Kaltzeiten die Untergrenze von 30 % erreicht. Mit Aus- 
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Abb. 92: Tonmineralogische Parameter des Kerns PS2200-5 von der Morris-Je- 
sup-Schwelle (Teil 1): Smektit- und Illitgruppe. Sm-> Smektit, IB-> Integralbreite ei- 
nes bestimmten Beugungsreflexes (vgl. Kap. &7), 111-> Illit, 1 1 1  5/10 â‚¬ IntensitÃ¤ts 
verhaltnis der Beugungsreflexe von 5 und 10 A. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopen- 
stadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). Mag- 
netostratigraphie erweitert nach Frederichs (1 995; vgl. Kap. 3). 



Abb. 93: Tonmineralogische Parameter des Kerns PS2200-5 von der Morris-Je- 
sup-Schwelle (Teil 2): Kaolinit- und Chloritgruppe. S-> Smektit, 1-> Illit, K-> Kaolinit, 
C-> Chlorit. Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopenstadium, Graustufe-> Isotopenstadien 
mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). Magnetostratigraphie erweitert nach Fre- 
derichs (1995; vgl. Kap. 3). 
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Abb. 94: Tonmineralogische Parameter des Kerns PS2200-5 von der Morris-Je- 
sup-Schwelle (Teil 3): Nichttonminerale. Qz-> Quarz, Fsp-> Gesamte Feldspatgrup- 
pe, MoS2-> MolybdÃ¤nsulfi (interner Standard). Fettgedruckte Zahl (1) -> Isotopen- 
stadium, Graustufe-> Isotopenstadien mit ungerader Zahl (meist Interglaziale). 
Magnetostratigraphie erweitert nach Frederichs (1995; vgl. Kap. 3). 



nahme von Stadium 16 steigen die Smektitgehalte in oder am Ende der Kaltzeiten 
auf Ã¼be 20 % (Abb. 92). Durch diese Konstellation ist das SII-VerhÃ¤ltni in Kaltzei- 
ten hoch und in Warmzeiten niedrig. Unterhalb des Brunhes-Chrons treten hÃ¶her 
S/I-VerhÃ¤ltniss nur in einem weiterem Kernabschnitt auf (oberes Gauss-Chron). 
Die Smektitintegralbreite als Kennwert fÃ¼ die KristallinitÃ¤ schwankt ebenfalls stÃ¤r 
ker im Brunhes-Chron. Niedrige Integralbreiten sind dabei hÃ¤ufi an Warmzeiten 
gebunden. Dagegen zeigen Gilbert- und Gauss-Chron sehr hohe Integralbreiten 
bei mittleren Smektitgehalten. Die Smektitintegralbreiten sind generell etwas klei- 
ner als in sÃ¼dlichere Kernen und Ã¼bersteige 1,5 nur ein einziges Mal (vgl. Abb. 
74, 81 mit 92). Niedrige Illitintegralbreiten werden vor allem in den Warmzeiten 
gefunden. So tritt insbesondere das Isotopenstadium 5 mit sehr niedrigen Werten 
heraus. Diese deutlichen Unterschiede zwischen Warm- und Kaltzeiten kÃ¶nne 
mÃ¶glicherweis von stratigraphischem Nutzen sein und die Ã¼bliche strati- 
graphischen Methoden ergÃ¤nze (vgl. Kap. 3). Verglichen mit den Sedimentkernen 
vom Yermak Plateau sind die 5/10 A-VerhÃ¤ltniss vor allem im Brunhes-Chron 
deutlich erhÃ¶h (siehe Anzahl der Proben oberhalb der 0,7- Referenzlinie in den 
Abb. 74, 81 und 92). Dabei fallen die niedrigsten VerhÃ¤ltniss grÃ¶ÃŸtentei in die 
Kaltzeiten. Die Schwankungsbreite des Kaolinit- und Chloritgehaltes sowie der 
KIC-VerhÃ¤ltnisse sind im Brunhes-Chron am stÃ¤rksten Dies gilt auch fÃ¼ die 
Chloritgehalte, die im unteren Stadium 5 einen fÃ¼ die untersuchten Sedimente ab- 
soluten Maximalwert von 34 % erreichen. Im Brunhes-Chron sind die Kaolinitge- 
halte und KIC-VerhÃ¤ltniss hÃ¤ufi in den Warmzeiten am niedrigsten (Abb. 93). 

Das SIK-VerhÃ¤ltni verringert trotz hoher Smektit- und Kaolinitwerte sich kernauf- 
wÃ¤rt (Abb. 93). Den HÃ¶chstwerte von 2,O Ã¤quivalent SIK-VerhÃ¤ltniss sind im 
Arktischen Ozean nur aus der westlichen Laptew-See und der Ã¶stliche Kara-See 
bekannt (Rossak 1995; Wahsner 1995). Der Verlauf der S/l&C-Kurve lÃ¤Ã eine 
Vierteilung des Kerns zu. Hohe Werte werden im oberen Gauss- und im gesamten 
Brunhes-Chron erreicht, niedrige Werte im Gilbert- und Matuyama-Chron. Im Brun- 
hes-Chron liegen hohe VerhÃ¤ltniss in den Kaltzeiten oder an den Stadiengrenzen 
(max. 0,63). Werte Ã¼be 0,6 werden in den OberflÃ¤chenprobe der Laptew-See 
nicht erreicht (Rossak 1995; Wahsner 1995). Entsprechende Sedimente stammen 
daher vermutlich nicht aus der Laptew- oder Kara-See. 

Die Pyroxenindexkurve der Gesamtprobe zeigt die hÃ¶chste Werte im Gilbert- 
und im Gauss-Chron (Abb. 89). Der starke Abfall zum Olduvai-Ereignis hin ist auf- 
fallend. Ein weiteres Paket hÃ¶here Werte liegt zwischen den Stadien 12 und 4. Die 
Kurve der Siltfraktion unterliegt nur geringen Schwankungen. Das Minimum im 
Stadium 2 ist die einzige starke Abweichung (Abb. 90). QUAX erkennt Pyroxen in 
der Gesamtfraktion vor allem im Brunhes-Chron. Dabei wird vorrangig der Orthopy- 
roxen Hypersthen mit Gehalten von bis zu 10 % angegeben (Stadien 19, 18, 16, 
10-8 und 2). Augit wird fÃ¼ die Stadien 18 und 8 erwÃ¤hnt Spodumen im Stadium 12 
(Tab. A8). In der Siltfraktion werden Pyroxene vorrangig in den Stadien 3-1 erkannt. 
Es fÃ¤ll die mehrfache Nennung von Diopsid im Stadium 2 auf (Tab. Ag). 

................................................................ 
Tab. 12 (nÃ¤chst Seite): Spurenmineralzusammensetzung der untersuchten Sedi- 
mentkerne (Apa=Apatit, Fluo=Fluorit, Sid=Siderit, Anhyd=Anhydrit, Zeo= Zeolith (Phillipsit, 
sonst Preh=Prehnit, Natro=Natrolith, Chaba=Chaba-sit), Amf= Amphibol, Hbl= Hornblende, 
Chd=Chloritoid, Serp=Serpentin, Gnt=Granat (Alm=Almandin), Epi=Epidot, Spin= Spinell, 
Mag=Magnetit, HÃ¤m=HÃ¤mati Man= Manganit, Pyr= Pyrit, Rut=Rutil, Zir=Zirkon, Oliv=OIivin, 
Try=Trydimit, Chr=Christoballit, Cord= Cordierit, Sili=Silimanit, Anda= Andalusit, Gibb- 
sit=Gibbsit, Glau= Glaukonit, Kiegl=Si02 amorph). 
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Spurenminerale i n  den Sedimentkernen 

Die auffallendsten QUAX-Nennungen von Spurenmineralen betreffen den Granat 
Almandin (Stadium 2), der in nahezu allen Kernen und am stÃ¤rkste im Kern 
PS2445-4 (Barents-See-Hang) vertreten ist (vgl. Tab. 12, A8, Ag). Epidot kommt im 
Stadium 2 und 4 in allen Kernen auÃŸe den nÃ¶rdlichste (PS2200-5 und PS2185- 
6) vor. Hornblende und Amphibole treten verstÃ¤rk im Kern vom NE' Yermak-Pla- 
teau (PS2212-3, besonders in der Siltfraktion) und vom Laptew-See-Kontinental- 
hang (PS2474-3) auf (Tab. 12). Es fallen auÃŸerde die FÃ¼ll und Vielfalt von Spu- 
renmineralnennungen im Stadium 2 an den KontinentalhÃ¤nge (PS2445-4 und 
PS2474-3) und im Stadium 6 am NE' Yermak Plateau auf. Interessantsind weiter- 
hin die Vorkommen von Baryt, die vor allem zu Warmzeiten oder dem Ubergang zu 
Warmzeiten auftreten (z.B. Term. I in PS2174-5 und PS2474-3). 

7. Mineralogische Parameter und ihre Bedeutung fÃ¼ die pa- 
laozeanographische Rekonstruktion 

Im diesem Kapitel soll die NÃ¼tzlichkei einzelner Minerale und Mineralgruppen fÃ¼ 
die Bestimmung von Sedimentationswegen im Arktischen Ozean geprÃ¼f werden. 
Mit Hilfe dieses Beziehungsgeflechts wird die Unterscheidung verschiedener 
Transportprozesse und deren VerÃ¤nderunge wÃ¤hren der letzten Glazial1 Inter- 
glazial-Zyklen mÃ¶glich Ein Bild der verÃ¤nderte Ozeanographie des Arktischen 
Ozeans kann entstehen. 

7.1 Minerale und Mineralgruppen, ihre Herkunft u n d  ihre NÃ¼tzlichkei 
als Liefergebiets- und TransportprozeÃŸanzeige 

Quarz gehÃ¶r nach den FeldspÃ¤te (PIg: 39 Vol.%, Kfs: 12 Vol.%) zu den am wei- 
testen verbreiteten Mineralen in der Erdkruste (1 2 Vol.%; Matthes 1987). Er kommt 
verstÃ¤rk in klastischen Sedimentgesteinen, insbesondere in Sandsteinen vor. In 
der zirkumpolaren Geologie kÃ¶nne also Gesteine des Devons (z.B. Spitzbergen), 
des Mesozoikums (vgl. Abb. 43, 44; Kap. 4.1), und des KÃ¤nozoikum (z.B. TertiÃ¤ 
des Kanadischen Arktischen Archipels, Kreide bis zum QuartÃ¤ des Sibirischen 
Tieflands) verstÃ¤rk Quarz freisetzen (vgl. Kap. 4). 

Quarz gehÃ¶r auÃŸerde zu den verwitterungsresistentesten Mineralen und ist da- 
her oft in Restsedimenten zu finden (vgl. Kap. 1.4, 4), wie sie z.B. nach dem Resus- 
pendieren der Feinfraktion durch StrÃ¶munge zurÃ¼ckbleibe ("winnowing"; z.B. 
FÃ¼chtbaue & MÃ¼lle 1970; Leeder 1982). 

Im Arktischen Ozean und den angrenzenden Schelfregionen sind hohe Quarzge- 
halte mit erhÃ¶hte Anteilen der Sand- und Siltfraktion verbunden (Abb. 47, 48; 
siehe Anhang; Kap. 4 - 6). Hohe Quarzanteile in landnahen Regionen kÃ¶nne auf 
die benachbarten Quarz-reichen Sedimente bezogen werden, die durch Erosion, 
FluÃŸ und Bodentransport ihr Signal in die angrenzenden Ozeane Ã¼bertragen Die- 
ser Sedimentationspfad ist heute fÃ¼ die Kara-See bestimmend (Levitan et al. 
1994). Die hohen Sedimentlasten der FlÃ¼ss werden in den ausgedehnten sibiri- 
schen Schelfregionen zwischengelagert. Hier ist der direkte Weitertransport Ã¼be 
BodenstrÃ¶munge auf die wenigen tief eingeschnittenen TrÃ¶g begrenzt. Dagegen 
erhÃ¤l das Amerasische Becken aufgrund der schmalen Schelfe einen starken Ein- 
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trag von Material aus den FlÃ¼sse (vgl. Goldstein, 1983; Grantz et al. 1996). 

Andererseits wird Ã¼be Gletschererosion, Eisbergproduktion und -export aus Fjord- 
Systemen der noch heute vereisten zirkumpolaren Archipele (vgl. Abb. 8) grÃ¶bere 
Material jeglicher GrÃ¶Ã auf den benachbarten Schelf, die Kontinentalhangregion 
und den Arktischen Ozean verteilt, so daÂ auch die topographischen HÃ¶he inmit- 
ten des Arktischen Ozeans erreicht werden (vgl. Clark & Hanson 1983; Darby et al. 
1989). Erodieren die Gletscher die entsprechenden (mesozoischen) Gesteins- 
schichten, so kann das Eisberg-transportierte Material (IRD) hohe Gehalte an Quarz 
besitzen (Tab. A2, A3; Kap. 4: N' Sewernaja Semlja, Franz-Josef-Land, Svalbard 
und dem Kanadischen Arktischen Archipel). Ein Beispiel hierfÃ¼ zeigt der Kern 
FL443 vom Alpha-RÃ¼cke (Abb. 95). Anhand der Grobfraktion > 63 pm deutet sich 
an, daÂ sich der Gehalt an Quarz-reichem IRD gegenlÃ¤ufi zum Karbonat-IRD ent- 
wickelt. Dies kann nicht nur in der Anzahl von IRD, sondern auch in der mineralogi- 
schen Zusammensetzung des grobkÃ¶rnige Materials gefunden werden (Abb. 95; 
Bischof et al. 1996). Bischof et al. (1996) gehen im Einklang mit anderen Untersu- 
chungen davon aus, daÂ die detritischen Karbonate vor allem aus den AufschlÃ¼s 
sen der palÃ¤ozoische Plattformkarbonate im sÃ¼dliche und Ã¶stliche Teil des Ka- 
nadischen Arktischen Archipels stammen, Ã¼be die sich das Laurentidische Eis- 
schild in Glazialzeiten von SÃ¼de her ausdehnte (vgl. Kap. 1.4, 4.1; Darby et al. 
1989; Bischof et al. 1996; Grantz et al. 1996). 

Qz/ Kfsl Karbl Karb 
(%) F S ~   PI^ QZ (%) ~ z / ~ h y  ~ t ~ y  (%) Spuren- 

8 0  15 
minerale 

-+ Kal (%) 
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Q Kaolinit 
B Muskovit 
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Abb. 95: Mineralogische Parameter der Grobfraktion (> 63 pm) des Kerns FL443 
vom Alpha-RÃ¼cken Amerasisches Becken (vgl. Abb. 2; Stratigraphie nach Morris 
1988), LIG-> "Letztes Interglazial" (Bischof et al. 1996)-> im herkÃ¶mmliche Ge- 
brauch das Eem (Marines Isotopenstadium 5e). 



Eine weitere Ausdehnung des Eisschildes fÃ¼hrt dazu, daÂ die Queen Elizabeth 
Islands (z.B. Axel Heiberg Island, Ellef Ringes Island) vom Eis Ã¼berfahre und die 
dort anstehenden, teilweise schlecht zementierten, klastischen Gesteine des Sver- 
drup-Beckens aufgearbeitet werden (vgl. Kap. 4.1; Darby & Bischof 1995, 1996; Bi- 
schof et al. 1996). Eine zweite MÃ¶glichkei wÃ¤r die BeschrÃ¤nkun des Eisschildes 
auf die Queen Elizabeth Islands. Auch dies wÃ¼rd zu relativ wenig Karbonat-IRD 
fÃ¼hren In den Hochglazialphasen wird ein starker Quarz-Eintrag Ã¼be Eisberge im 
Kanada-Becken nahe dem Kanadischen Arktischen Archipels aufgezeichnet 
(Bischof et al. 1996). 

Quarz stellt einen hohen Anteil an dem im Meereis eingeschlossenen Sediment- 
material des Eurasischen Beckens (Abb. 96; NÃ¼rnber et al. 1994). In den Regio- 
nen mit der stÃ¤rkste Aufnahme von Sedimentpartikeln ins Meereis dominieren 
klastische Materialien, und damit auch Quarz, die Mineralvergesellschaftung der 
Schelfsedimente (Kara- bis Ostsibirische-See; z.B. Naugler et al. 1974; Stein & Ko- 
rolev 1994; Rossak 1995). Das Meereissediment im Beaufort-Wirbel zeigt ebenfalls 
hohe Quarzgehalte (Reimnitz et al. in Vorb.). NÃ¼rnber et al. (1994) erwÃ¤hne au- 
ÃŸerdem daÂ ein regionaler Unterschied im Rundungsgrad und Aussehen der 
QuarzkÃ¶rne im Meereissediment des Eurasischen Beckens zu beobachten ist. Ge- 
rade die Schwankungen des Quarzgehaltes in der Siltfraktion, die Hauptbestand- 
teil der Meereissedimente ist, sind direkt abhÃ¤ngi von den Glazial1 Interglazial- 
wechseln (Abb. 60, 62, 79, 90). Unterschiede in der mineralogischen Zusammen- 
setzung von feinen EinschlÃ¼sse und Verunreinigungen in den QuarzkÃ¶rner wer- 
den als mÃ¶glich liefergebietsabhÃ¤ngig Parameter gesehen (vgl. Hein et al. 1990; 
persl. Mittig. Spielhagen 1996). 

Es zeigt sich also, daÂ der Gehalt an Quarz trotz dessen ubiquitÃ¤re Vorkommens 
zusammen mit anderen Sedimentparametern signifikante Hinweise auf die Her- 
kunft und den Transportweg von Sediment im Arktischen Ozean geben kann. 

Die Feldspatminerale 
Die Feldspatminerale untergliedern sich in die zwei Hauptgruppen Plagioklas und 
Kalifeldspat. Innerhalb dieser Mischmineralreihen werden viele MineralvarietÃ¤te 
unterschieden, wobei die Bildungsbedingungen entscheidend fÃ¼ die Tracht, den 
Habitus, die Kristallstruktur und die chemische Zusammensetzung des Feldspatmi- 
nerals sind. PrimÃ¤ werden FeldspÃ¤t vor allem in plutonischen, vulkanischen und 
metamorphen Gesteinen gebildet. Seltener entstehen sie in Sedimentgesteinen 
(speziell in Sandsteinen oder Arkosen). 

FeldspÃ¤t gelten als (chemisch) leicht verwitterbare Minerale. Das VerhÃ¤ltni von 
Quarz, FeldspÃ¤te und Tonmineralen zueinander gilt als Anzeiger fÃ¼ die texturelle 
und chemische Reife eines Gesteins (z.B. Selley 1988). Eine hohe texturelle Reife 
wÃ¼rd den Quarz- und Feldspatmineralanteil erhÃ¶he und weist auf eine 
(mehrfache?) dominierende physikalische Verwitterung oder Aufarbeitung hin. Eine 
hohe chemische Reife eines klastischen Sediments deutet auf eine Dominanz der 
chemischen Verwitterung hin, die dazu fÃ¼hrt daÂ FeldspÃ¤t zuerst zersetzt werden 
und Tonminerale sowie Quarz im Sediment zurÃ¼ckbleiben Ein Quarz-Schwermi- 
neralsand wÃ¼rd also eine hohe texturelle und chemische Reife besitzen und auf 
mehrfache Wiederaufarbeitungszyklen hinweisen. Ein hoher Anteil an FeldspÃ¤te 
deutet folglich nicht nur auf eine eher physikalische Verwitterung, sondern auch auf 
einen vergleichsweise kurzen Weg vom Ausgangsgestein zum Sediment hin. Die 
in allen Liefergebieten, insbesondere aber den sibirischen Schelfen, beobachteten 
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Abb. 96: Generelle Zusammensetzung der Meereissedimente (B) und Verteilung 
der Smektitgehalte in Meereissedimenten (Nurnberg et al. 1994). 

hohen Anteile an Feldspat sind daher ein Zeichen der groÃŸe NÃ¤h zu den 
Ausgangsgesteinen. Einige der Liefergesteine sind bereits entsprechend vorsor- 
tiert. Die kretazischen bis quartÃ¤ren klastischen Sedimente aus der sibirischen 
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Tiefebene und dem Vor-Werchojansker Becken bestehen zu groÃŸe Teilen aus 
Quarz und FeldspÃ¤te (vgl. Kap. 4; z.B. Samarkin et al. 1996). 

Aufgrund ihrer unterschiedlichen Bildungsbedingungen kÃ¶nne die FeldspÃ¤t je 
nach MineralvarietÃ¤ bestimmten Liefergesteinen wie Pegmatiten, Graniten, Plutoni- 
ten und Vulkaniten (2.B. Basalten) oder Metamorphiten zugeordnet werden. In den 
Kapiteln 4 bis 6 wurde bereits mehrfach auf die Zuordnung einzelner, durch das 
Auswerteprogramm QUAX erkannter MineralvarietÃ¤te zu mÃ¶gliche Ausgangs- 
gesteinen hingewiesen. Eine detaillierte Untersuchung geht Ã¼be die Zielsetzung 
dieser Arbeit hinaus. Aufgrund der ersten, hier vorgestellten Ergebnisse kann aber 
eine deutlichere Zuordnung zu bestimmten Liefergebieten erwartet werden, sollte 
die Feldspatgruppe intensiver untersucht werden. 

In Arbeiten Ã¼be OberflÃ¤chensediment der Kara-See unterteilen Levitan et al. 
(1994, 1995, 1996) die Kara-See in zwei groÃŸ Sedimentationsprovinzen: die 
westliche Kara-See und den EinfluÃŸbereic der FlÃ¼ss Ob und Jenissej. Beide 
Provinzen werden generell von einer sehr Ã¤hnliche Zusammensetzung der 
Leichten Fraktion", also der bei der Schwermineralanalyse zurÃ¼ckgebliebene 
hellen Minerale, bestimmt. Dabei dominieren "acid plagioclase", Kalifeldspat 
(vorwiegend Orthoklas) und Quarz (Levitan et al. 1996). Nach Correns (1968) sind 
saure Gesteine solche mit einem UberschuÃ an Si02, 2.B. Granite, Granudiorite, 
Rhyolithe, Dazite und Quarzporphyre. Plagioklase in diesen Gesteinen sind norma- 
lerweise Albit-reich. 

Die beiden Provinzen unterscheiden sich vor allem durch das Quarz1 Feldspat-Ver- 
hÃ¤ltnis In der westlichen Kara-See Ãœberwieg Quarz gegenÃ¼be den FeldspÃ¤ten 
wÃ¤hren die Ob1 Jenissej-Region niedrige QzIFsp-VerhÃ¤ltniss auszeichnen. Levi- 
tan et al. (1996) schreiben dies einem erhÃ¶hte Eintrag von Plagioklasen aus dem 
Ob und Jenissej zu. Sie geben den Hinweis, daÂ die Feldspatminerale im Allge- 
meinen und die Plagioklase im Besonderen einen Brechungsindex unter 1,54 be- 
sitzen. Nach einer Korrelationskurve von Smith & Brown (1988) entsprechen Bre- 
chungsindizes unter 1 3 4  einem Anorthitgehalt kleiner 70 %. Das wÃ¼rd die Plagio- 
klasvarietÃ¤te Bywtonit und Anorthit ausschliessen. Labradorit, Andesin, Oligoklas 
und Albit wÃ¤re die mÃ¶gliche Plagioklasminerale. Vergleicht man die Erkennt- 
nisse Levitans et al. (1 994, 1995a,b, 1996) mit den Ergebnissen aus der QUAX- 
Analyse (Kap. 4) fallen die Parallelen betreff der Feldspatmineralvergesellschaftun- 
gen auf. Albit und Labradorit in der Plagioklasgruppe und Orthoklas in der Kalifeld- 
spatgruppe wurden in beiden Untersuchungen als die dominanten FeldspatvarietÃ¤ 
ten erkannt. 

Feldspate in der Laptew-See 

Silverberg (1 972) fast aufgrund einer Literaturrecherche zusammen (vgl. Andrew & 
Kravitz 1974; Holmes & Creager 1974; Naugler et al. 1974), daÂ die FeldspÃ¤t in 
der Laptew- und Ostsibirischen See einen Gehalt zwischen 18 und 69 '10 des Ge- 
samtsediments erreichen kÃ¶nne und die hÃ¶chste Werte nahe den FluÃŸmÃ¼ndu 
gen und entlang der KÃ¼st erkannt werden. Er berichtet von einer Dominanz an 
Plagioklasen in der Laptew-See, wÃ¤hren die Ostsibirische See erhÃ¶ht Kalifeld- 
spatgehalte aufweisen soll. 

Auch Stein & Korolev (1994) zeigen basierend auf der Mikroskopiearbeit von La- 
pina (1965) erhÃ¶ht Feldspatgehalte (Ã¼be 50 %) im EinfluÃŸbereic der Lena und 
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vor den Neusibirischen Inseln und deuten Ost-West-Unterschiede innerhalb der 
Laptew-See an, die sich auch in dieser Arbeit gezeigt haben (Kap. 4 - 6). Neuere 
Untersuchungen von Mosler et al. (1 996) ergeben fÃ¼ Gesamtsedimentproben des 
inneren Laptew-See-Schelfs mittlere Feldspatgehalte von grÃ¶ÃŸ 30 % mit einer 
Dominanz von Plagioklas (ca. 30 zu 3 % Kalifeldspat). Die FeldspÃ¤t und insbe- 
sondere die Kalifeldspate verteilen sich dabei vor allem auf die Grobsilt- und 
Sandfraktion (ca. 30 % Plagioklas und 10 5% Kalifeldspat; Mosler et al. 1996). 

Feldspat- und Quarzgehalte als Liefergebietscharakteristika 

Anhand der erwÃ¤hnte Untersuchungen wird deutlich, daÂ das QzIFsp-VerhÃ¤ltni 
ein wichtiger Parameter fÃ¼ die Unterscheidung von Liefergebieten sein kann. Wird 
das QzIFsp-VerhÃ¤ltni dazu noch mit dem KfsIPIg-VerhÃ¤ltni verglichen, so kann 
eine Charakterisierung der Beziehungen zwischen Quarz und den Feldspatgrup- 
pen erreicht werden. 

Die in Abbildung 97 gegeneinander geplotteten VerhÃ¤ltniss haben eine hohe 
Schwankungsbreite. Es fÃ¤ll auf, daÂ viele Proben, vor allem aber diejeniegen aus 
der Laptew-See, in ein enges Feld fallen (Kreis in Abb. 97a). Einige Extremwerte 
beschreiben jedoch bestimmte Herkunftsgebiete. Till-Proben und OberflÃ¤chensedi 
mente mit hohen QzIFsp- und KfsIPIg-VerhÃ¤ltnisse stammen aus derjenigen Re- 
gion des Kanadischen Arktischen Archipels, in der die klastischen Sedimente des 
Sverdrup-Beckens ausbeiÃŸe (Abb. 97a; vgl. Kap. 4). Die Grobfraktion >63 pm von 
Schelfsedimenten in dieser Re-gion enthÃ¤l einen hohen Anteil von Quarz (0 45,2 
Korn%; Hein et al. 1990). Zusammen mit einer niedrige Anzahl von Plagioklas- 
kÃ¶rner (0 4,3 Korn%; Hein et al. 1990) und einem hohen Anteil von KalifeldspÃ¤te 
(zumeist Orthoklas1 Perthit: 0 12,1 Korn%; Hein et al. 1990) ergeben sich hohe 
QzIFsp- und KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss (2,75 bzw 2,81). In der NÃ¤h dieser Proben plottet 
zusÃ¤tzlic eine OberflÃ¤chenprob aus der Laptew-See (Abb. 97a). Sie stammt aus 
der Region vor Sewernaja Semlja (Abb. 2, 38, 39), aus der auch die andere, ex- 
treme Probe der Laptew-See stammt. 

Ein GroÃŸtei der Proben aus der Kara-See zeigt niedrige KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss bei 
hohen QzIFsp-VerhÃ¤ltnisse und bildet somit ein eigenes Feld im QzJFsp-KfsIPIg- 
Diagramm (Abb. 97). In dieses Feld fallen auÃŸerde die Proben aus dem Ame- 
rasischen Becken und dem Kanadischen Arktischen Archipel. Hohe QzIFsp-Ver- 
hÃ¤ltniss Ã¼be ca. 0,6 kombiniert mit niedrigen KfsIPIg-VerhÃ¤ltnisse schlieÃŸe also 
im untersuchten Probensatz ein Liefergebiet Laptew-See aus. FÃ¼ den Probensatz 
Winter (Kara-See, Kanadisches Arktisches Archipel und Amerasisches Becken) 
muÃ beachtet werden, daÂ einige Proben nicht mehr aus der Gesamtprobe bestan- 
den (vgl. Tab. A l ) .  Die drei Proben, die aus der Region des Sverdrup-Beckens 
stammen, waren nur teilweise als Gesamtprobe verfÃ¼gbar Trotzdem zeigen sie 
dasselbe Signal sehr hoher KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss (Abb. 97a). 

TrÃ¤g man die OberflÃ¤chenprobe aus dem Eurasischen Becken ebenfalls in einen 
QzIFsp-KfsIPIg-Graphen ein (Abb. 97b), so liegen nahezu alle Punkte in demjeni- 
gen Feld, das fÃ¼ die Proben aus der Laptew-See und vom Barents-See-Hang ty- 
pisch ist (Kreise in Abb. 97). Daraus kÃ¶nnt man schliessen, daÂ weder Kara-See 
noch das Kanadische Arktische Archipel derzeit einen groÃŸe Anteil am Sedi- 
menteintrag in das Eurasische Becken haben, wofÃ¼ auch die von QUAX ermittelten 
FeldspatvarietÃ¤te sprechen (Tab. A2, A4, A5; A8, Ag; Kap. 5) 
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D A Laptew-See 
+ Kara-See 

Sewernaja Semlja + Kara-See (B.Winter) 

A Barents-Hang 

Abb. 97: QuarzIFeldspat- (QzIFsp) und Kalifeldspat/Plagioklas- (KfsIPIg) VerhÃ¤lt 
nisse der (A) untersuchten OberflÃ¤chen und Tillsedimente aus mÃ¶gliche Lieferge- 
bieten fÃ¼ das Eurasische Becken (der Probensatz von Dr. Bryce Winter, UniversitÃ¤ 
Wisconsin-Madison besitzt unterschiedliche KorngrÃ¶ÃŸe vgl. Tab. A l ,  A2); (B) 
OberflÃ¤chensediment des Eurasischen Beckens. 
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Feldspatminerale und KorngroÃŸenfraktione 

Die Ergebnisse dieser Untersuchung haben gezeigt, daÂ die verschiedenen Korn- 
grÃ¶ÃŸenklass einer Probe TrÃ¤ge unterschiedlicher Signale fÃ¼ Quarz und Feld- 
spat sein kÃ¶nne (Kap. 4 - 6). Diese unterschiedlichen Signale bergen die MÃ¶glich 
keit, zwischen der Herkunft von grobem, eisbergtransportierten Material und von 
feinkÃ¶rnigerem Meereis-, gravitativ oder StrÃ¶mungs-transportierte Material zu 
unterscheiden. Die Verwitterung fÃ¶rder besonders stark die ZerstÃ¶run von Kali- 
feldspÃ¤ten Die Tonfraktion enthÃ¤l deswegen kaum Kalifeldspat (1-2 %; vgl. Mosler 
et al. 1996). FeinkÃ¶rnig Sedimente, wie sie am Laptew-See-Schelfhang und in 
den Becken dominieren, besitzen aus diesem Grund ein niedriges KfslPIg-VerhÃ¤lt 
nis (2.B. OberflÃ¤chenprobe der inneren Laptew-See: 0,08 und 0,25; persl. Mittig. 
Mosler, 1996). 

Zeigt die mÃ¶glich Herkunftsregion eines Sediments bereits eine Vorsortierung zu 
feinerem Material hin wie z.B. die Laptew- und Kara-See-Schelfe, so kann ein 
niedriges KfsIPIg-VerhÃ¤ltni erwartet werden. Stark erhÃ¶ht KfslPIg-VerhÃ¤ltniss 
sind dagegen eher Ausgangsregionen mit einer ursprÃ¼ngliche (grÃ¶beren Ge- 
steinszusammensetzung zuzurechnen (z.B. aus FjordwÃ¤nden siehe Abb. 97: hohe 
Kfsl PIg- VerhÃ¤ltniss aus Till-Proben im Kanadischen Arktischen Archipel). Da ho- 
he Quarzgehalte in den Sedimenten des Arktischen Ozeans zumeist direkt mit ei- 
nem hohen Sandgehalt zusammenhÃ¤ngen kÃ¶nne die QzIFsp-VerhÃ¤ltniss dieser 
Proben nur durch ebenfalls erhÃ¶ht Feldspatgehalte verringert werden. Die Kombi- 
nation von Quarzgehalt und QzIFsp-VerhÃ¤ltni ermÃ¶glich also nicht nur eine Aus- 
sage Ã¼be die KorngrÃ¶ÃŸ sondern auch Ã¼be die Herkunft des grobkÃ¶rnige Mate- 
rials. Stehen die Daten fÃ¼ die feineren Fraktionen Silt und Ton ebenfalls zur VerfÃ¼ 
gung, kann direkt festgestellt werden, welche Fraktionen fÃ¼ den Ausgleich im 
QzIFsp-VerhÃ¤ltni sorgen. Dies birgt weitere MÃ¶glichkeiten auf die Liefergebiete 
der verschiedenen Sedimentfraktionen zu schliessen. 

Feldspate i n  der Siltfraktion 

Es wurde bisher nur wenige Male probiert, die Siltfraktionsmineralogie einer sibiri- 
schen Schelfregion rÃ¶ntgenographisc zu bestimmen (Laptew- und Ostsibirische 
See; Silverberg 1972). Aufgrund verschiedenster Schwierigkeiten betreffs der Pro- 
benprÃ¤paration MeÃŸmethodi und Auswertung gibt Silverberg (1 972) keine exak- 
ten Angaben Ã¼be die Zusammensetzung der feinen (<I0 pm) und groben (10 - 63 
pm) Siltfraktion. Hauptbestandteil beider Fraktionen sind Quarz und Feldspat, wei- 
terhin erkannt wurden Illit (Gruppe der 10 A-Minerale) und Chlorit. Der feine Silt soll 
zwischen 30 und 40 % Quarz und die grÃ¶bere Fraktion zwischen 40 und 50 % 
Quarz enthalten. FÃ¼ die FeldspÃ¤t wird ein Gehalt von 15 bis 25 % der Quarzwerte, 
also zwischen Ca. 5 und 13 Ol0 der Siltfraktion, angenommen. Die berechneten 
Quarzgehalte lagen um ein Drittel niedriger als SchÃ¤tzunge aufgrund mikroskopi- 
sche Untersuchungen, was wahrscheinlich mit der hohen Anzahl einzelner Quarz- 
kÃ¶rne erklÃ¤r werden kann. Die von Silverberg (1972) angegeben Quarzgehalte 
der Siltfraktion liegen im Rahmen der in dieser Arbeit festgestellten. Die Feldspat- 
gehalte sind jedoch deutlich niedriger als in dieser Arbeit (vgl. Abb. 60, 61, 79, 91). 
Dethleff (1 995a) mikroskopierte die Siltfraktion von Meereis und Schelfbodensedi- 
menten der Laptew-See und erkan,nte einen kombinierten Quarz1 Feldspatgehalt 
von 30 bis >90 % (0 ca. 88 %). Uber den sehr guten Rundungsgrad konnte er 
Meereis- und Schelfbodensedimente von Ã¤olisc eingetragenen Komponenten 
unterscheiden. 
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Mosler et al. (1996) berichten Ã¼be die Quarz- und Feldspatgehalte der feinen, 
mittleren und groben Siltfraktionen aus OberflÃ¤chensedimente der inneren Lap- 
tew-See. Dabei steigt der Quarzgehalt von 25 % in der Feinsiltfraktion bis 36  % in 
der Grobsiltfraktion an. Der Plagioklasgehalt steigt von Ca. 25 auf Ã¼be 35 % in der 
Grobsiltfraktion an, was hÃ¶he als in der Sandfraktion der untersuchten Proben war. 
Ein hoher Gehalt von Plagioklasen in der Siltfraktion wurde auch in den Sedimen- 
ten des Eurasischen Beckens festgestellt (Kap. 5 und 6). Die Kalifeldspatgehalte 
steigen von 2-3 % in der Feinsiltfraktion auf 7 % in Grobsiltfraktion und Ã¼be 10  % in 
der Sandfraktion an (Mosler et al. 1996) und sind den in dieser Untersuchung ge- 
fundenen Werten sehr Ã¤hnlic (vgl. Kap. 5 und 6). Unterschiede zu Silverberg 
(1972) dÃ¼rfte sich vor allem aus einer unterschiedlichen MeÃŸmethodi und ande- 
ren Reinstmineralstandards ergeben. 

Die in dieser Arbeit dargestellten Ergebnisse zeigen erste Anhaltspunkte im Bezug 
auf die Feldspatmineralogie der feineren Fraktionen Silt und Ton. WÃ¤hren stark 
erhÃ¶ht Plagioklasgehalte in Sedimenten des Eurasischen Beckens einen Hinweis 
auf den Eintrag von grÃ¶bere SiltkorngrÃ¶ÃŸ aus der Laptew-See geben kÃ¶nne 
und damit auf einen erhÃ¶hte Anteil von Meereis-transportiertem Material deuten 
(siehe Dethleff 1995b), kÃ¶nnte hohe Kalifeldspatgehalte ein Abbild von grobkÃ¶rni 
gem Eisberg-transportiertem Material sein. Daher erscheinen zukÃ¼nftig Arbeiten in 
der fÃ¼ die QUAX-Auswertung optimalen Siltfraktion als ein Hauptbestandteil von 
Meereissedimenten vielversprechend. 

Die Karbonatminerale 
In den Weltozeanen werden hohe Karbonatgehalte meistens durch einen hohen 
Anteil biogener Komponenten erklÃ¤r (z.B. "Globigerinenschlamm"). Die kalkigen 
Tiefseesedimente besitzen einen mittleren Gehalt an Kalzit1 Aragonit von Ã¼be 
50 % gegenÃ¼be einem sehr geringen Anteil an Dolomit (Chester 1990). Der Ara- 
gonit wird im Sediment in kurzer Zeit zu Kalzit umgewandelt. Daher gehen die 
meisten Bearbeiter bei der Bestimmung von organischem und anorganischen 
Kohlenstoff in marinen Sedimenten davon aus, daÂ der anorganische Anteil wei- 
testgehend dem Mineral Kalzit zuzurechnen ist (Kap. 2.5, 4; z.B. Chester 1990; 
Tucker & Wright 1990; Stein 1991 a). 

Ganz sicher gilt dies auch im sÃ¼dliche Teil des Arbeitsgebietes, jedoch nicht fÃ¼ 
das nordwestliche Eurasische Becken, insbesondere die Morris-Jesup-Schwelle 
(Kap. 4, 5). Hier wurden die hÃ¶chste Gehalte an Karbonat im Untersuchungs- 
gebiet gemessen (Kap. 4 - 6). Es setzt sich aus Dolomit, Mg-reichem Kalzit, Mg-ar- 
mem Kalzit und auch Siderit zusammen. ErhÃ¶ht Anteile von Dolomit in Sedimen- 
ten des Amerasischen Beckens kÃ¶nne mit dem Eintrag von Eisberg-transportier- 
tem Material in Verbindung gebracht werden, dessen Herkunft auf das sÃ¼dwestli 
che Kanadische Arktische Archipel eingegrenzt wird (Dalrymple & Maass 1987; 
Darby et al. 1989; Bischof et al. 1996). 

Auch die erhÃ¶hte Dolomitgehalte im nordwestlichen Teil des Arbeitsgebietes 
kÃ¶nne so gedeutet werden (Abb. 57; Kap. 4). Dalrymple & Maass (1987) finden in 
Kernen vom Alpha-RÃ¼cke einen erhÃ¶hte Karbonatgehalt in der Tonfraktion 
(Kalzit bis zu 20 %, Dolomit bis zu 10 %) zusammen mit grobkÃ¶rnigem karbo- 
natreichen IRD. Darby et al. (1989) erlÃ¤utern daÂ ein GroÃŸtei des in Sedimenten 
des Amerasichen Beckens gespeicherten Karbonats zwar zusammen mit erhÃ¶hte 
Grobfraktionsgehalten auftritt, jedoch weitestgehend in den Feinfraktionen Silt und 
Ton gespeichert ist. 
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Gehalte von Mg-reichem Kalzit werden bisher nur von Darby et al. (1989) erwÃ¤hn 
(0 - 6,5 % in zwei Sedimentkernen vom Northwind-RÃ¼cken) Die Mg-reichen Kalzite 
treten alternativ zu den Kalzit- und Dolomit-reichen Kernabschnitten in Sedimenten 
unterhalb des mittleren Brunhes-Chrons auf. Walker et al. (1995, persl. Mittig. 1995) 
stellen in den Karbonat-reichen Horizonten im Amerasischen Becken ein frÃ¼hdia 
genetisches Prezipitat fest, das als feinkÃ¶rniger isotopisch schwerer und Mg-rei- 
eher Kalzitzement beschrieben wird. Dieser Kalzit ist jedoch kein Hauptbestandteil 
der Karbonatsuite. In den Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle ist der Mg-reiche 
Kalzit dagegen ein HaupttrÃ¤ge des Karbonatsignals. Er tritt zusammen mit den 
hÃ¶chste Gehalten an Karbonat, Grobfraktion und gezÃ¤hlte IRD auf (Abb. 50, 88 - 
91). Dieses spezielle Karbonat gibt also ein zusÃ¤tzlich Information Ã¼be die Zu- 
sammensetzung des IRDs. In der Grobfraktion eines Kerns vom Alpha-RÃ¼cke 
konnte in einem Kernabschnitt etwas Mg-reicher Kalzit zusammen mit den 
hÃ¶chste Gehalten an Dolomit festgestellt werden (Abb. 95). Ein wesentlich weiter 
westlich gelegener Kern zeigte verstÃ¤rk diesen Trend in mehreren Kernabschnit- 
ten (FL21 nÃ¶rdlic des Northwind-RÃ¼ckens siehe Abb. 2; Tab. A3). 

Da die Sedimente der Sibirischen Schelfregionen wie der Beaufort-See niedrige 
Karbonatgehalte zeigen (vgl. Tab AL; Silverberg 1972; Naugler et al. 1974; Reed & 
Sater 1974; Naidu et al. 1975; Naidu & Mowatt 1983; Stein 1996), kann die Her- 
kunft karbonatischer Minerale im nordwestlichen Teil des Arbeitsgebietes auf die 
genannten Regionen eingegrenzt werden. Werden diese Karbonatminerale im 
Sedimentkern erkannt, gehÃ¶re sie zu den eindeutigsten MÃ¶glichkeiten Trans- 
portweg und Sedimentherkunft zu bestimmen. 

Im SÃ¼de ist die Nutzung der Karbonatminerale als Liefergebietsanzeiger etwas 
komplizierter. Unter dem EinfluÃ des Westspitzbergenstroms und in Eisrandlagen 
wird eine hÃ¶her PrimÃ¤rproduktio in der WassersÃ¤ul gefunden (z.5. Berner 
1991). Dies fÃ¶rder die Entwicklung der Nahrungskette und damit auch die Anzahl 
planktischen und benthischen Kalkschaler (Gard & Backman 1990; Nowaczyk & 
Baumann 1992; Gard 1993; Hebbeln & Berner 1993; Cronin et al. 1994; Hebbeln et 
al. 1994; Nowaczyk et al. 1994; Wollenburg 1995). Der Kalzitgehalt kann also wei- 
testgehend als biogen eingestuft werden. 

Leicht erhÃ¶ht Gehalte an detritischem Dolomit werden in der NÃ¤h von Svalbard 
erkannt (Abb. 57). Diese gehen teilweise einher mit Sideritvorkommen. Bjnrlykke et 
al. (1978) und Elverhoi et al. (1989) finden Siderit in OberflÃ¤chensedimente der 
nordwestlichen Barents-See und ordnen diesem Material einen detritische Herkunft 
zu. Siderit kann mit jurassischen Siderit-reichen Gesteinen in Verbindung ge- 
brachte werden, die auf Spitzbergen anstehen (Kap. 4). Der Dolomit kann auf die 
karbono-permischen Karbonate von Nordaustlandet und Spitzbergen zurÃ¼ckge 
fÃ¼hr werden (Kap. 4). 

Gurevich (1 995) stellt fÃ¼ dieselbe Region eine Dominanz der Fe-Karbonate Siderit 
und Ankerit innerhalb der Gruppe der authigenen Fe-Mn-Minerale fest. Nach Gu- 
revich (1 995) sind die Fe-Mn-Minerale der Hauptbestandteil der authigenen Mine- 
rale in OberflÃ¤chensedimente der gesamten Barents-See, die zwischen 0,5 und 
40 Gew.% (0 8 %) des Sediments ausmachen kÃ¶nnen Die Verteilungskarte von 
Gurevich (1995) iÃ¤Ã die Zone der Fe-Karbonat-reichen Assoziation ungefÃ¤h an 
der Schelfkante enden und nimmt fÃ¼ den Hang und das Nansen-Becken eine Fe- 
Sulfid-reiche Assoziation an. Die Abhandlung von Gurevich (1 995) bietet weder 
Informationen Ã¼be die Probendichte einzelner Regionen noch Ã¼be einzelne 
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Werte. Authigener Siderit wird am westlichen Yermak Plateau erst in Sedimenttie- 
fen von Ã¼be 70 m festgestellt (Myhre et al. 1995; Chow et al. 1996). Das Auftreten 
von Siderit zusammen mit Dolomit in Sedimenten vom Hang und HangfuÃ zum 
Nansen-Becken deutet auch unter BerÃ¼cksichtigun der Erkenntnisse von Gurevich 
(1995) auf umgelagerte Karbonate von Svalbard und der nordwestlichen Barents- 
See in das Nansen-Becken hin (vgl. Kap. 4 - 6). 

Karbonatminerale und KorngroÃŸenverteilun 

Ein entscheidendes Argument im Bezug auf die Herkunft des Sediments kann das 
Vorkommen von Dolomit und Kalzit in den feineren Fraktionen, besonders in der 
Tonfraktion sein. Dalrymple & Maass (1987) schliessen fÃ¼ den Alpha-RÃ¼cke 
einen Anteil von biogenem Kalzit in der Tonfraktion aus, weil dieser vor allem von 
CoccolithenbruchstÃ¼cke stammt und im Amerasischen Becken sehr geringe Men- 
gen an Coccolithen beobachtet wurden. Der Kalzit in der Tonfraktion wird also ei- 
ner detritischen Herkunft zugeschrieben. FÃ¼ Dalrymple & Maass (1987) gehÃ¶r 
Kalzit damit vor allem zu den durch Gletscher aufgearbeiteten und kleingemah- 
lenen Materialien ("Gletschermilch"). Krawitz (1982) hat das feinstgemahlene Ma- 
terial aus den benachbarten Gletschern von Ellesmere Island und NW-GrÃ¶nlan bis 
ins OberflÃ¤chensedimen des Kane-Beckens, einem Teil der Nares-StraÃŸ zwi- 
schem GrÃ¶nlan und Ellesmere Island, verfolgt und untersucht. Einen betrÃ¤chtli 
chen Teil dieses Feinstmaterials (c1 Pm; 7 - 28 % der Tonfraktion) kÃ¶nne Karbo- 
natminerale stellen (0 - 90 %). Dabei wirkt Ellesmere Island als Lieferant fÃ¼ die 
Karbonate (vgl. Kap. 4). 

Im EinfluÃŸbereic des Westspitzbergenstroms nÃ¶rdlic Spitzbergens sind jedoch 
gerade zu Warmzeiten hÃ¤ufi Coccolithen vorhanden (z.B. Gard & Backman 1990; 
Nowaczyk et al. 1994). Damit ist eine Entkoppelung von Kalzit- und Dolomitsigna- 
len in der Tonfraktion zu erwarten. Andererseits gehen Elverhoi et al. (1989) fÃ¼ die 
nordwestliche Barents-See davon aus, daÂ Karbonate in der Tonfraktion eine 
nicht-biogene'' Herkunft besitzen. 

Karbonaterhaltung und Bodenwasserzusammensetzung 

Pagels (1991) beschÃ¤ftig sich mit dem Karbonatgehalt der Sedimente im Eurasi- 
schen Becken und geht von einer guten Erhaltung von Karbonatschalen bis in die 
tiefen Becken aus. Anhand von LÃ¶sungserscheinunge kann er Zeiten einer hÃ¶he 
ren TiefenwasseragressivitÃ¤ fÃ¼ Foraminiferenschalen ermitteln. Kalzitschalen ge- 
hÃ¶re zu den leicht angreifbaren KarbonattrÃ¤gern Detritisches Karbonat und vor 
allem Dolomit sind wesentlich schwerer lÃ¶slich Dieser Unterschied ermÃ¶glich es, 
Ã„nderunge in der Zusammensetzung des Bodenwassers aus dem Erhaltungsgrad 
von Karbonatmineralen abzulesen. 

Auf den zirkumarktischen Sciielfen ist der Anteil von Karbonat, speziell Kalzit Ã¤u 
ÃŸers niedrig (Lesitzin 1971; Steinsund & Hald 1994). Steinsund & Hald (1994) er- 
klÃ¤re dies durch eine reduzierte Erhaltung von Karbonatschalen. Der Kalzit wird 
durch einen erhÃ¶hte Anteil von CO2 im Bodenwasser in LÃ¶sun gebracht. Der 
CO2-Gehalt erhÃ¶h sich durch eine komplexe Abfolge von Prozessen, die mit einer 
Anreicherung von CO2 wÃ¤hren und nach der AlgenblÃ¼t im Sommer durch die 
Aufarbeitung organischen Materials im OberflÃ¤chenwasse beginnt. Das CO2- rei- 
che Wasser wird durch die sich bildenden Neueisdecke von einem Austausch mit 
der AtmosphÃ¤r abgeschnitten. Die Neueisbildung hinterlÃ¤Ã salzreiche RestwÃ¤s 
ser, die aufgrund ihrer Dichte auf den Schelfboden absinken und entlang von 
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SchelfhÃ¤nge und TrÃ¶ge in die benachbarten Becken flieÃŸe (vgl. Kap. 1.3). Die- 
se "Salzlaugen" bringen CO2- und Sauerstoff-angereichertes Wasser auf den 
Schelfboden. Der hohe Sauerstoffgehalt kann zu einem verstÃ¤rkte Aufoxidieren 
von im Sediment deponiertem, organischen Material fÃ¼hren Weiteres CO2 wird 
dem Bodenwasser zugefÃ¼hrt der Grenzwert der KalzitlÃ¶slichkei Ã¼berschritten Die 
Karbonatschalen werden in der Reihenfolge planktische und danach benthische 
Kalkschaler angegriffen. Das Sediment fÃ¼hr wenig Kalzit, gleichzeitig kann sich der 
Anteil an agglutinierenden Foraminiferen jedoch erhÃ¶hen Die ProduktivitÃ¤ ist also 
nicht reduziert in der entsprechenden Region, die Nahrungskreislauf ist sogar eher 
beschleunigt. Dieser ProzeÃ kann heute verstÃ¤rk unter nur saisonal eisbedeckten 
Gebieten, den hÃ¶chstproduktive Regionen der Barents-See, beobachtet werden 
(Steinsund & Hald 1994). 

Somit kÃ¶nnt das Fehlen von Kalzit im Sediment auch einen Hinweis auf die NÃ¤h 
der Kernposition zu Eisrandlagen und hochproduktiven Regionen geben. Niedrige 
Kalzitgehalte kÃ¶nne jedoch auch durch einen hohen Eintrag nicht biogener, silizi- 
klastischer Komponenten erreicht werden. Die Sedimentationsrate muÃ dafÃ¼ aller- 
dings grÃ¶ÃŸ als einige Zentimeter pro 1000 Jahre sein (Steinsund & Hald 1994). 

0 10 20 30 
Kalzit (%) 

Abb. 98: Kalzitgehalte und Hl-Werte der OberflÃ¤chensediment aus dem westli- 
chen Eurasischen Becken (Hl-Werte aus: Stein et al. 1994b). 

In OberflÃ¤chenprobe des Eurasischen Beckens korrelieren die hÃ¶chste Kalzitge- 
halte mit den niedrigsten Hl-Indizes und umgekehrt (Abb. 98). Nur zwei Proben 
(PS2210, PS2212), die im EinfluÃŸbereic des Westspitzbergenstroms nÃ¶rdlic des 
Yermak Plateaus liegen, stehen mit mittleren Kalzit- und Hl-Werten heraus. Der Hl- 
Index ist ein Indikator fÃ¼ den erhÃ¶hte Eintrag und Erhalt (neu gebildeter) mariner, 
organischer Substanz (Kap. 2.5.4). Gerade marines organisches Material ist be- 
sonders leicht aufbrechbar. Das dabei freigesetzte CO2 wÃ¼rd zu einer verstÃ¤rkte 
KarbonatlÃ¶slichkei in der WassersÃ¤ul fÃ¼hre (2.B. Stein 1991a). Hohe Kalzitge- 
halte sind im Eurasischen Becken also nicht an erhÃ¶ht OberflÃ¤chenwasserproduk 
tion gebunden. FÃ¼ den nÃ¶rdliche Teil des Untersuchungsgebietes kÃ¶nnt dieses 



7. Mineralogie und palÃ¤ozeanoaraphisch Rekonstruktion 

Bild auf den erhÃ¶hte Anteil detritischen Kalzits zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Im sÃ¼dliche 
Teil des Arbeitsgebietes bestehen zwei MÃ¶glichkeiten die VerdÃ¼nnun des Kalzit- 
gehaltes unter hohen Sedimentationraten vorwiegend siliziklastischer Komponen- 
ten (vgl. ODP-Bohrungen 910, 91 1 am SW' Yermak Plateau; Myhre et al. 1995; 
Positionen der OberflÃ¤chenprobe PS221 3, PS2214 und PS221 5, Abb. 1) oder LÃ¶ 
sung des Kalzits nach dem von Steinsund & Hald (1994) beschriebenen Weg. 

Es erscheint also als schwierig, aus einem hohen Anteil an Kalzit auf erhÃ¶ht Ober- 
flÃ¤chenwasserproduktivitÃ zu schlieÃŸen wie es fÃ¼ nicht von Eis bedeckte, kÃ¼sten 
ferne Meeresgebiete durchaus mÃ¶glic ist. ZusÃ¤tzlich Informationen Ã¼be das ent- 
sprechende Sediment sind notwendig (z.B. Faunen, organische Geochemie). 

Die letzten Abschnitte zeigen: das Karbonatmineralbudget in allen Fraktio- 
nen ist ein entscheidender SchlÃ¼sse zur Dechiffrierung des in den Sedimen- 
ten des Eurasischen Beckens aufgezeichneten PalÃ¤oumweltarchivs 

Die Phyllosilikate 

Ãœbe die Verteilung der Phyllosilikate im Bezug auf die Gesamtfraktion lagen bisher 
keine Informationen fÃ¼ die Sedimente des zentralen Arktischen Ozeans vor. FÃ¼ 
den inneren Laptew-Schelf haben Mosler et al. (1996) einige Werte verÃ¶ffentlich 
(0: 27 % Illit und Glimmer, 12 % Montmorillonit, ca. 2 % Kaolinit und 2 % Chlorit). 
Der Hauptanteil der Phyllosilikate kann der Tonfraktion zugeschrieben werden (vgl. 
Kap. 4 - 6). Es kann fÃ¼ das Eurasische Becken und die angrenzenden Schelfge- 
biete festgestellt werden, daÂ die in der Grobfraktion mÃ¶glicherweis in Gesteins- 
bruchstÃ¼cke von Silt- und Tonsteinen oder Phylliten vorhanden Phyllosilikatmine- 
rate gegenÃ¼be der Tonfraktion keinen bedeutenden EinfluÃ auf die Gesamtminera- 
logie besitzen. Dies gilt auch fÃ¼ die in der Grobfraktion von marin-glazialen Sedi- 
menten. In den letzten Jahren wurden verstÃ¤rk sogenannte "mud clastsl mud-drop- 
stonesl sediment pellets" als von Meereis und Eisbergen sedimentierte, verklumpte 
und verfestigte Sedimenthaufen beschrieben (Goldschmidt et al. 1992; Gold- 
schmidt 1994 und Zitate darin). Lagen mit erhÃ¶hte Anteil an "mudclast" wurden 
auch im Eurasischen Becken erkannt (Thiede 1988; FÃ¼ttere 1992, 1994; Kassens 
& Thiede 1994). 

Da die Mineralogie dieser Sedimentklumpen weder in der ~o rwegen-~ rÃ¶n land  
See noch im Arktischen Ozean bisher bestimmt wurde, kann keine weitere Aus- 
sage Ã¼be ihren EinfluÃ auf die Gesamtmineralogie gemacht werden. Es ist jedoch 
davon auszugehen, daÂ nur in Sedimenten mit hohem Grobfraktionsanteil (> 63 
um) die Phyllosilikatmineralogie der Grobfraktion die Gesamtmineralogie weiterge- 
hend beeinflussen kann. Auch die Analyse der Grobfraktion dreier Kerne aus dem 
Amerasischen Becken und von MorÃ¤nenmateria des Kanadischen Arktischen Ar- 
chipels (Abb. 32, 95; Tab. A2, A3) weisen auf den geringen Anteil von Phyllosilika- 
ten in der Grobfraktion hin. In der Sandfraktion von OberflÃ¤chenprobe der inneren 
Laptew-See finden Mosler et al. (1996) einen Phyllosilikatgehalt von ca. 10 O/O. 

Der Vergleich der Mittelwerte einzelner Mineralgruppen in den verschiedenen Lie- 
ferregionen weiÃŸ die Laptew-See als Region mit erhÃ¶hte Glimmergehalten aus 
(Tab. A12). AuÃŸerde werden in der Gesamtfraktion hohe Illitgehalte fÃ¼ die Ã¶stli 
che Laptew-See registriert (Kap. 4.2). Rossak (1995) geht davon aus, daÂ die er- 
hÃ¶hte Anteile von Illit und Chlorit in der Tonfraktion von OberflÃ¤chensediment der 
Ã¶stliche Laptew-See auf den Eintrag von Material aus den palÃ¤ozoische Ton- 
schiefern der Werjochansker Faltenzone Ã¼be Lena, Jana und Olenek in die Lap- 



7. Mineralogie und ualÃ¤ozeanoqraphische Rekonstruktion 

tew-See zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind (vgl. Kap. 4.2). ErhÃ¶ht Montmorillonitgehalte werden 
fÃ¼ die Kara-See und die westliche Laptew-See gefunden (Tab. A3, A4, A12). Diese 
korrelieren mit erhÃ¶hte Smektitgehalten in der Tonfraktion, d.h. die in der Gesamt- 
fraktion gemessenen Montmorillonitgehalte stehen in direkter Verbindung mit den 
Smektitgehalten der Tonfraktion. Im nÃ¤chste Kapitel 7.2 wird die Wichtigkeit die- 
ses Ergebnisses deutlich werden. 

Obwohl die Phyllosilikatmineralogie der Lieferregionen oder bestimmter Lieferge- 
steine nicht bekannt ist, sie teilweise jedoch aus den Gesteinsbeschreibungen ab- 
geleitet werden kann (Kap. 4), liefert sie im Rahmen dieser Arbeit Hinweise auf 
Ausgangsgesteine bestimmter Gebiete. Sie kann jedoch nicht als einer der wichti- 
gen Faktoren zur Bestimmung von Transportwegen und Sedimentationsprozessen 
dienen. Die leichte Unterbewertung gegenÃ¼be FeldspÃ¤te bei der Bestimmung der 
Phyllosilikate mit QUAX und der begrenzte Standarddatenfile lassen keine weiter- 
gehenden, qualitativen Aussagen zu. Die Quantifizierung der Phyllosilikate mit 
QUAX kann beim derzeitigen Stand der Untersuchung die spezielle Tonmineralo- 
gie noch nicht ersetzen. Diese Arbeit zeigt jedoch, daÂ fÃ¼ schnelle und auf die 
Analyse vieler Proben und Kerne angelegte Untersuchungen von klastischen Se- 
dimenten die Gesamtmineralanalyse eine ausreichende AnnÃ¤herun an die Ton- 
mineralzusammensetzung erbringen kann. ZusÃ¤tzlic kÃ¶nne weitere Aussagen 
Ã¼be die VerhÃ¤ltniss in der Glimmer- und Illitmineralgruppe gemacht werden. 

Gehalte an Phyllosilikaten in der Siltfraktion 
Unterschiedliche Gehalte an Phyllosilikaten in der Siltfraktion kÃ¶nne mÃ¶glicher 
weise auf eine sich Ã¤ndernd Herkunft des Silts deuten. Da die Siltfraktion als eine 
der wichtigsten Bestandteile der Meereissedimente gilt (vgl. Kap. 1.4 und 5), be- 
steht hier eine MÃ¶glichkeit auf unterschiedliche Regionen der Meereisneubildung 
zu schlieÃŸen Es fehlen jedoch detaillierte Untersuchungen an der Siltfraktion der 
Meereissedimente und der Ausgangsregionen wie z.B. der Laptew-See. Bei Labor- 
untersuchungen stellten Kempema et al. (1993) keine Selektionsprozesse zwi- 
schen dem neugebildeten "frazil ice" und einzelnen Mineralen fest (vgl. Kap. 1.4). 
Reimnitz et al. (in Vorb.) geben allerdings zu bedenken, daÂ auch eine selektive 
Anlagerung der juvenilen Eiskristalle an Minerale einer bestimmten Kristallklasse 
mÃ¶glic ist (Benedicks & Sederholm 1943; Michel 1972). Eis kristallisiert in der he- 
xagonalen Kristallklasse, der auÃŸe Apatit nur wenige weitverbreitete Minerale an- 
gehÃ¶re (z.B. Beryll, Graphit, Nephelin und verschiedenen Erze). In der der hexa- 
gonalen Klasse verwandten trigonalen Kristallklasse kristallisieren weitverbreitete 
Minerale wie Quarz, Kalzit und andere trigonale Karbonate (Matthes 1987). 

Der hohe Quarzgehalt im Meereis wurde schon mehrfach erwÃ¤hnt Da jedoch auch 
die Ausgangsmateralien fÃ¼ das im Meereis eingebundene Sediment bereits an 
Quarz angereichert sind (Kap. 4, 7.1), ist dies kein Hinweis auf eine selektive Aus- 
wahl von bestimmten Mineralen wÃ¤hren der Meereis-Neubildung. Es kann also 
von der Ãœbernahm der Ausgangsvergesellschaftung des Liefergebietes ins Meer- 
eis ausgegangen werden. Damit sollte die Zusammensetzung der Silt- und Ton- 
fraktion in SedimentationsrÃ¤umen die von der Beckensedimentation geschÃ¼tz 
sind, einen Hinweis auf das Herkunftsgebiet enthalten. Es wird dabei davon ausge- 
gangen, daÂ das Meereis der Hauptlieferant dieser Fraktionen ist (z.B. Clark & Han- 
son 1983; Letzig 1995). Mosler et al. (1 996) berichten von einem vergleichsweise 
hohen Glimmer/ Illit-VerhÃ¤ltni in der Siltfraktion von OberflÃ¤chensedimente der 
inneren Laptew-See. Auch Chlorit kommt verstÃ¤rk vor (vgl. Kap. 5). 
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Die Tonmineralgruppe Smektit 

WÃ¤hren der letzten Jahre konnte aufgezeigt werden, daÂ Smektit einen groÃŸe 
Nutzen als Liefergebietsanzeiger im Arktischen Ozean haben kann (z.B. Letzig 
1995). Schon frÃ¼h Untersuchungen von Laptew-See-Sedimenten berichteten von 
erhÃ¶hte Smektitgehalten in OberflÃ¤chensedimente der westlichen Laptew-See 
(Silverberg 1972). Neue Analysen an OberflÃ¤chensedimente dieses Schelfmee- 
res bestÃ¤tige die Ergebnisse (Abb. 40; Rossak 1995; Wahsner 1995; Mosler et al. 
1996). Mit der Erforschung von Meereissedimenten der Laptew-See und der 
Transpolar Drift wurde deutlich, daÂ die erhÃ¶hte Smektitgehalte an die Meereis- 
sedimente weitergegeben werden, und daÂ eine regionale Dreigliederung der 
Meereissedimente in der Transpolar Drift anhand des Smektitgehaltes mÃ¶glic ist 
(Dethleff et al. 1993; Wollenburg 1993; NÃ¼rnber et al. 1994; Dethleff 1995a). Auf 
diese Weise kÃ¶nne ein sÃ¼dlicher sibirischer Zweig der Transpolar Drift mit sehr 
hohen Smektitgehalten, ein zentraler Zweig mit mittleren Smektitgehalten und ein 
nÃ¶rdlicher polarer Zweig mit geringeren Smektitgehalten getrennt werden (Abb. 
96). Diese Unterscheidung kann auch auf der Basis der beobachteten OberflÃ¤chen 
strÃ¶munge gemacht werden (Kap. 1.3; z.B. Colony & Thorndike 1985; Pfirman et 
al. 1989; Rigor 1992; Pfirman et al. eingereicht). Aus letzterer Untersuchung wurde 
deutlich, daÂ auch die Kara-See einen Teil des Meereises liefert. Der EinschluÃ 
von Sediment ins Meereis ist auf flache Schelfgebiete begrenzt (Kap. 1.4). Weite 
Bereiche der Kara-See mÃ¼sse aus diesem Grund heute als Liefergebiete fÃ¼ 
Meereissediment ausgeschlossen werden. Andererseits haben die Expedition der 
letzten Jahre in die sibirischen Schelfgebiete die Beobachtung des Meereises z.B. 
in der nordÃ¶stliche Laptew-See ermÃ¶glicht Dort konnten u.a. auch vom Autor 
wÃ¤hren der Expedition "Transdrift I" besonders "schmutzige", sedimentreiche Eis- 
schollen beobachtet werden (vgl. Kassens & Karpiy 1994). Dabei scheint sich der 
in der Kara-See abgelagerte Smektit von demjenigen in der Laptew-See zu unter- 
scheiden (Kap. 4: hohe Integralbreiten <-> schlechte KristallinitÃ¤t) 

Letzig (1995) koppelte das erhÃ¶ht Vorkommen von Smektit in oberflÃ¤chennahe 
Sedimenten des sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens mit detaillierten Untersu- 
chungen der SiltkorngrÃ¶Ã (vgl. Kap. 1.4), um das Signal aus dem Meereis von an- 
deren EinflÃ¼sse zu unterscheiden. Er kommt zu dem SchluÃŸ daÂ sich das Meer- 
eissignal (erhÃ¶hte Smektigehalt und schlechte Sortierung der Siltfraktion) vor al- 
lem auf dem Gakkel-RÃ¼cke sowohl im OberflÃ¤chensedimen als auch im Sedi- 
mentkern erkennen lÃ¤ÃŸ 

Smektit gehÃ¶r zu den am weitesten transportierbaren Tonmineralen im Ozean und 
in der AtmosphÃ¤re In Sedimenten des Eurasischen Beckens erreicht Smektit je- 
doch den zweithÃ¶chste oder sogar hÃ¶chste Tonmineralanteil (Kap. 4 - 6), obwohl 
die mediterrane Lage des Arktischen Ozeans eine groÃŸ NÃ¤h zum Liefergebiet 
annehmen lÃ¤ÃŸ 

HierfÃ¼ verantwortlich ist die biologisch verstÃ¤rkt physikalische Aggregatbildung 
und Sedimentation von Einzelpartikeln. Berner & Wefer (1 990) und Berner (1 991 ) 
beschreiben anhand der Sedimentation in der FramstraÃŸe wie die extrem gestei- 
gerte biologische AktivitÃ¤ wÃ¤hren der sommerlichen AlgenblÃ¼t an Eisrandlangen 
dazu fÃ¼hre kann, daÂ feines Sedimentmaterial aus dem OberflÃ¤chenwasse oder 
aus dem gerade geschmolzenen Meereis direkt zum Meeresboden verfrachtet und 
nicht mit der MeeresstÃ¶mun weitreichend verteilt wird. Die AlgenblÃ¼t ermÃ¶glich 
als PrimÃ¤rmateria eine verstÃ¤rkt Verklumpung des fein verteilten Sediments in der 
WassersÃ¤ul und den ZooplanktonfraÃŸ Das Zooplankton scheidet die fÃ¼ sie un- 
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verdaulichen lithologischen Komponenten in Form von Kotpillen aus, die durch ihre 
Form und Dichte sofort durch die WassersÃ¤ul absinken kÃ¶nne und z.B. das 
Tonmineralsignal direkt ins Sediment verfrachtet. Untersuchungen im EuropÃ¤i 
schen Nordmeer Ã¼be den FraÃ an Coccolithen und die daraus resultierenden Aus- 
scheidungen des Zooplanktons ergaben, daÂ die entsprechenden Kotpillen eine 
Sinkgeschwindigkeit von Ã¼be 100 m pro Tag erreichen kÃ¶nne (Harris 1996). 

Kotpillen tragen auch im offenen Ozean die Verantwortung fÃ¼ die schnelle Sedi- 
mentation von feinen Sedimentpartikeln. Unter Eisbedeckung tritt dieser ProzeÃ 
aufgrund der geringen BioproduktivitÃ¤ jedoch zurÃ¼c und das Ausfallen von Kryo- 
koniten aus dem Eis wird als HauptsedimentationsprozeÃ angesehen (Berner 1991 
und Zitate darin). Der Sedimenttransport erhÃ¶h sich deshalb um ein Vielfaches 
wÃ¤hren einer Algenblute. In Sedimentfallen in der FramstraÃŸ stellen Berner & 
Wefer (1990) eine verstÃ¤rkt Sedimentation von Kaolinit und auch Smektit gegen- 
Ã¼be Chlorit und Illit fest. FÃ¼ Berner & Wefer (1990) und Berner (1991) ist deshalb 
das VerhÃ¤ltni Kaolinit/lllit ein maÃŸgebliche Faktor fÃ¼ die Interpretation der Ober- 
flÃ¤chensediment in der FramstraÃŸe 

Obwohl Berner (1991) erhÃ¶ht Smektitgehalte in Sedimentfallen wÃ¤hren der 
Sommermonate registriert, klammert er Smektit als nÃ¼tzliche Liefergebietsanzei- 
ger aus, da die Herkunft des Smektits in der FramstraÃŸ nicht exakt bestimmt wer- 
den konnte. Kuhlemann et al. (1993) deuten an, daÂ Smektit aus der Island-FarÃ¶er 
Region (Mittelozeanische RÃ¼ckenbasalte stammend mit dem Norwegen- und 
Westspitzbergenstrom weit noch Norden verdriften kann (vgl. Kap. 1.3). Ihre Vertei- 
lungskarte der OberflÃ¤chensediment zeigt jedoch eine stete Abnahme des Smek- 
titgehalts im OberflÃ¤chensedimen entlang des Westspitzbergenstroms bis unter 10 
% in der sÃ¼dliche FramstraÃŸe In Berners (1990) Smektitverteilungskarte sowie in 
den Ergebnissen von Stein et al. (1994b) und Letzig (1995) zeigt sich dagegen ein 
Gebiet hÃ¶here Smektitwerte in der zentralen FramstraÃŸe das sich nach Norden 
und Nordnordost fortsetzt. Diese Region liegt heute in direkter NÃ¤h zum Eisrand 
und bezogen auf die Transpolar Drift in direkter VerlÃ¤ngerun zum Gakkel-RÃ¼cke 
(vgl. Abb. 4, 8). Letzigs (1995) Ergebnisse dort und die Erkenntnisse von Berner & 
Wefer (1990) zum Sedimentationsweg aus der WassersÃ¤ul legen den SchluÃ 
nahe, daÂ der Smektit eher aus dem Meereis des Arktischen Ozeans stammt, als 
mit dem Westspitzbergenstrom zur zentralen FramstraÃŸ oder gar in den Arktischen 
Ozean zu verdriften. Auch in der nordwestlichen Barents-See wird ein hoher Smek- 
titgehalt in OberflÃ¤chensedimente zwischen Svalbard und Franz-Josef-Land dem 
Eintrag durch Meereis zugeschrieben (Elverhoi et al. 1989). 

Die Bestimmung der Integralbreite des Smektitbeugungsreflexes kÃ¶nnt hier zu ei- 
ner endgÃ¼ltige KlÃ¤run fuhren. Einige der von NÃ¼rnber et al. (1994) beschriebe- 
nen Meereissedimente konnten daraufhin untersucht werden. Die Integralbreite 
liegt im Mittel recht hoch (> 1,15) und kann deshalb eher den aus der Bodenbildung 
stammenden Smektiten der Laptew- und Kara-See zugeordnet werden. Der Pro- 
bensatz, der zur VerfÃ¼gun stand, reicht jedoch nicht aus, um eine allumfassende 
Aussage zu machen. Die 5 untersuchten Proben stammen aus dem zentralen und 
sibirischen Zweig der Transpolar Drift. Das Amerasische Becken und die es umge- 
benden Landregionen bieten keine Quelle hoher Smektitgehalte. Die mittlere Ge- 
halt der Beckensedimente und der Meereissedimente schwankt zwischen 4 und 
10 % (Darby 1975; Naidu et al, 1975; Clark et al. 1980; Dalrymple & Maass 1987; 
Reimnitz et al. in Vorb.). Die einzige Region hÃ¶here Smektitgehalte liegt nahe der 
MÃ¼ndun des Colville River in NW Alaska. 
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Die vorhergehenden Betrachtungen haben gezeigt, daÂ Smektit ein bedeuten- 
ter Parameter ist, um Liefergebiete und mÃ¶glicherweis auch den Haupttrans- 
portweg des entsprechenden Sediments nachzuvollziehen. Im Eurasischen Bek- 
ken und in der zentralen FramstraÃŸ kann der Smektit den Lieferregionen Kara- 
See und westliche Laptew-See sowie dem Transportweg sÃ¼dlich Transpolar Drift 
(Meereis und OberflÃ¤chenwasserstrÃ¶mun zugeordnet werden. 

Illit in der Tonfraktion 

Die Illitgruppe dominiert die Tonmineralvergesellschaft im Arktischen Ozean mit bis 
zu 70 % und wird zusammen mit hohen Chloritgehalten als Ausdruck der vorwie- 
gend physikalischen Verwitterung und des direkten Transfers Ã¼be BodenstrÃ¶mun 
gen und gravitativen HangabwÃ¤rtstranspor in die benachbarten Tiefseebecken ge- 
sehen (z.B. Darby, 1975; Clark et al. 1980; Elverhoi et al. 1989; Berner & Wefer 
1990; Stein et al. 1994b; Letzig 1995). So steht ein hoher Illitanteil im Sedimenta- 
tionsmodel der FramstraÃŸ fÃ¼ den direkten Eintrag von Spitzbergen und GrÃ¶nlan 
(Berner 1991). Ein geringer Illitanteil ist deshalb stark zu beachten. Er kann u.a. 
durch einen gesteigerten Eintrag von Material aus den mesozoischen Sedimenten 
von Franz-Josef-Land und dem Sverdrup-Becken herrÃ¼hren wo Kaolinit, Smektit 
und Chlorit einen erhÃ¶hte Gehalt besitzen (Kap. 4; Darby 1975; Dalrymple & 
Maass 1987; Stein et al. 1994b; NÃ¼rnber et al. 1995a; Reimnitz et al. in Vorb. und 
Zitate darin). In der direkten Nachbarschaft des Eurasischen Beckens zeichnen sich 
Franz-Josef-Land und die Kara-See durch niedrige Gehalte an Illit aus, die sich 
auch auf die VerhÃ¤ltniss zwischen Illit und anderen Tonmineralen auswirken (Tab. 
A13; NÃ¼rnber et al. 1995a; Wahsner et al. 1996). Innerhalb der Kara-See bildet 
das Gebiet der Ob- und Jenissej-MÃ¼ndun und ihre nordwestliche VerlÃ¤ngerun 
eine DomÃ¤n niedrigster Illitgehalte (Shelekhova et al. 1995; Tab. A13). 

Die hÃ¶chste Illitgehalte (bis nahezu 65 % im Mittelwert; Tab. A12; z.B. Silverberg 
1972; Naidu et al. 1975; Kalinenko et al. 1996) werden in der Chukcki- und Ostsibi- 
rischen See gefunden. Illit dominiert auch die Tonmineralassoziation im Meereis 
und Tiefseesedimenten des Amerasischen Beckens (Darby 1975; Reimnitz et al. in 
Vorb.); sowie des Meereises im nÃ¶rdliche Zweig der Transpolar Drift (NÃ¼rnber et 
al. 1994) und in der zentralen und westlichen FramstraÃŸ (Berner & Wefer 1990). 
Ein GroÃŸtei der zentralen Barents-See zeigt eine Illit-dominierte Tonmineralasso- 
ziation (Gurevich 1995; NÃ¼rnber et al. 1995a; Wahsner et al. 1996). Die OberflÃ¤ 
chensedimente um Svalbard und im Eurasischen Becken werden ebenfalls durch 
die Illitgruppe dominiert (Elverhoi et al. 1989; Stein et al. 1994b). 

Aufgrund seiner Dominanz in der Tonfraktion wÃ¤r eine Unterscheidung zwischen 
Illiten aus dem Amerasischen Becken und den angrenzenden Schelfregionen ge- 
genÃ¼be denjenigen von Spitzbergen, GrÃ¶nlan oder der Laptew-See-Region eine 
groÃŸ Hilfe bei der Rekonstruktion von Transportwegen und Sedimentationspro- 
zessen. Nach Berner & Wefer (1990) und Stein et al. (1994b) sind vor allem direkte 
gravitative Umlagerungen wie z.B. Turbidite von den Landregionen und Schelfen 
fÃ¼ den hohen Gehalt an Illit in den benachbarten Tiefseebecken verantwortlich. 
Berner & Wefer (1990) registrieren auÃŸerde in der FramstraÃŸ einen erhÃ¶hte 
Anteil von Illit in Sedimentfallen wÃ¤hren der Zeit einer geschlossenen Eisbedek- 
kung und damit verbundenener geringer Sedimentation. 

Auch fÃ¼ den 10~-~eugungsref lex,  der die Tonmineralgruppe Illit definiert, kÃ¶nne 
Integralbreiten als Kriterium fÃ¼ die KristallinitÃ¤ herangezogen werden (Kap. 2). Im 
Generellen sind die lllite sehr gut bis gut kristallisiert (Tab. Ag, A12; Kap. 4 - 6; Stein 



7. Mineralogie und palÃ¤ozeanoaraphische Rekonstruktion 

et al. 1994b). Es kÃ¶nne kaum Unterschiede erkannt werden, einzig die Region der 
Ostsibirischen See fÃ¤ll durch erhÃ¶ht Integralbreiten auf (Tab. A12). Im Eurasi- 
schen Becken sind die Integralbreiten denen von Laptew- und Kara-See sehr Ã¤hn 
lich und auch in der regionalen Verteilung kaum unterschiedlich. Aus diesem 
Grund ermÃ¶glich die IllitkristallinitÃ¤ nur einen schwachen Hinweis auf unterschied- 
liche Lieferregionen. Starke Schwankungen innerhalb eines Sedimentkerns sollten 
jedoch auf gravierende Anderungen der Lieferregion fÃ¼ die Illitgruppe im Eurasi- 
schen Becken hinweisen, da die vermuteten Hauptliefergebiete Svalbardl Barents- 
See, Kara-, Laptew-See und N-GrÃ¶nlan ein sehr gleichmÃ¤ÃŸig Signal zeigen. 

Besonderes Augenmerk kann auf den Eintrag externen Materials z.B. mit dem 
Westspitzbergenstrom von Skandinavien, Island-FarÃ¶e und Nordengland gerichtet 
werden. Gerade von Skandinavien wÃ¤r ein Eintrag von Illiten mit besonders guter 
KristallinitÃ¤ denkbar, so daÂ die Werte fÃ¼ die Integralbreite unter 0,4 liegen (vgl. 
Kap, 2, 5 U. 6). Leider werden von Kuhlemann (1990), Berner (1991), Stein et al. 
(1994b) oder Letzig (1995) dazu keine Angaben gemacht. Durch die freundliche 
UnterstÃ¼tzun von Hr. Dr. Lange (GEOMAR Kiel) standen die Orginalmessungen 
von Letzig (1 995) zur VerfÃ¼gung dessen am sÃ¼dlichste gelegener Kern PS1 230-2 
(westliche1 zentrale FramstraÃŸe einen Mittelwert der lllitintegralbreite von 0,38 mit 
nur 4 von 20 Werten Ã¼be 0,4 zeigt. Dies kÃ¶nnt auf einen dominanten Eintrag von 
Skandinavischem Material hinweisen. In diese Richtung mÃ¼sse aber noch we- 
sentlich mehr Untersuchungen von Kernen unter dem Westspitzbergenstrom ge- 
macht werden, bevor eine entgÃ¼ltig Zuordnung erfolgen kann. 

Ein weiterer Parameter, der die Herkunft der Tonmineralgruppe Illit beschreibt, ist 
das VerhÃ¤ltni der 5 A- zu 10 A-Beugungsreflexe (vgl. Kap. 2, 5 U. 6). Unter den zur 
VerfÃ¼gun stehenden Tonmineralmessungen (vgl. Stein et al. 1994b; Wahsner & 
Shelekova 1994; Wahsner 1995; Wahsner et al. 1996, unveroff. Daten Wahsner) 
fallen die Kara-See und insbesondere die ObIJenissej-Region sowie der St.Anna- 
Trog durch sehr hohe VerhÃ¤ltniss auf (Tab. A12). Alle anderen Gebiete liegen un- 
gefÃ¤h auf einem Niveau. Minimalwerte unter 0,35 werden nur in der Chukchi-See 
beobachtet (Tab. A12). 

Der hohe Gehalt, die KristallinitÃ¤ und das 5110 A-~eugun~sreflexverhÃ¤ltni von Illit 
in den bisher untersuchten OberflÃ¤chenprobe des Eurasischen Beckens weisen 
darauf hin, daÂ die Kara-See-Region und der Eintrag Ã¼be den Westspitzbergen- 
Strom derzeit keinen maÃŸgebliche EinfluÃ auf die Sedimentation im westlichen 
Eurasischen Becken haben. Allerdings fehlen bisher z.B. OberflÃ¤chenproben die 
entlang des Barents-See1 Kara-See-Kontinentalhangs unter direktem EinfluÃ des 
Atlantischen Wassers (vgl. Kap. 1.4) und der SchelftrÃ¶g liegen. 

Der in allen Proben des Eurasischen Beckens beobachtete Illitanteil von Ã¼be 50 % 
(Morris-Jesup-Schwelle > 60 %) kann jedoch nur schwerlich mit einer Herkunft des 
Sediments aus dem Meereis der Laptew-See vereinbart werden. Wenn ein solches 
Signal aus dem Meereis kommen soll, so muÃ dessen Herkunft das Amerasische 
Becken und hier insbesondere die sibirischen Schelfe sein. Die direkte Umlage- 
rung von Svalbard, N-GrÃ¶nlan und Ellesmere Island in die angrenzenden Tief- 
seebecken Ã¼be die gravitativen HangabwÃ¤rtstransporte TrÃ¼bestrÃ¶ und Boden- 
wasserstrÃ¶munge hat einen entscheidenden EinfluÃ auf das Eurasische Becken. 
In diesem Sinne gebraucht, kann der Illitanteil eine Argumentationshilfe in der pa- 
lÃ¤ozeanographische Rekonstruktion sein. Sehr hohe Illitanteile im Eurasischen 
Becken kÃ¶nne nur durch einen direkten Eintrag von den Schelfen oder durch 
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Meereis aus dem Amerasischen Becken und den ostsibirischen Schelfregionen 
einschlieÃŸlic der Ã¶stliche Laptew-See erklÃ¤r werden. 

Kaolinit in der Tonfraktion 
Im Zuge der Erforschung der Ozeane seit den sechziger Jahren wurde deutlich, 
daÂ die Tonmineralassoziationen in OberflÃ¤chensedimente direkt auf die benach- 
barten Landmassen und die dort vorherrschenden Klimate zurÃ¼ckfÃ¼hrb sind. So 
wurden erhÃ¶ht Kaolinitgehalte in Ã¤quatoriale Regionen erkannt (z.B. Griffin et al. 
1968), die aus der Verwitterung tropischer BÃ¶de warm-humider Regionen stam- 
men (S.O.; FeldspÃ¤te) 

Schon Biscaye (1965) weist auf den meridionalen Gradienten im KaolinitIChlorit- 
VerhÃ¤ltni hin, das von Ã¼be 10 in den Ã¤quatoriale Regionen des Atlantiks auf 
deutlich unter 1 im Nordatlantik und teilweise unter 0,5 in der Norwegen-GrÃ¶nland 
See fÃ¤llt Im Sinne dieser Arbeiten wurde fÃ¼ den Arktischen Ozean in frÃ¼he Unter- 
suchungen von nur geringen Anteile an Kaolinit ausgegangen, da in der Polarre- 
gion die physikalische Verwitterung vorherrscht (Darby 1975 und Zitate darin). 
Darby (1 975) zeigt jedoch, daÂ "fossiler" Kaolinit aus entsprechenden Sediment- 
gesteinen und reliktischen BÃ¶de aus einer wÃ¤rmere Klimaphase aufgearbeitet 
werden kann und der Gehalt Ã¼be einen Spurenmineralstatus hinauskommt (Abb. 
99). Herkunftsgesteine sind die mesozoischen Sedimentgesteine des Sverdrup- 
Beckens (nordwestliches Kanadisches Arktisches Archipel und Yukon-Territories) 
und Franz-Josef-Lands (Kap. 4 - 6), zu deren Entstehungszeit die Arktischen Land- 
massen noch wesentlich weiter sÃ¼dlic lagen (Kap. 4). Die kaolinit-haltigen, relikti- 
sehen BÃ¶de sollen wÃ¤hren einer wÃ¤rmere Phase im frÃ¼he HolozÃ¤ entstanden 
sein (8-1 1 ka; Tedrow 1966). 

In den Randbereichen des Eurasischen Beckens ist es vor allem Franz-Josef-Land 
und die das Archipel umgebende Region, die hohe Kaolinitgehalte in OberflÃ¤chen 
sedimenten oder Landproben zeigen (Polyak & Solheim 1994; NÃ¼rnber et al. 
1995a; Wahsner 1996; Kosheleva & Jashin 1996). Stein et al. (1994b) erkannten 
einen N-S gerichteten Streifen erhÃ¶hte Kaolinitgehalte (> 25 'Io) Ã¶stlic Spitzber- 
gens und Nordaustlandets, der in ungefÃ¤h dem untermeerischen AufschluÃ meso- 
zoischer Gesteine folgt (vgl. Abb. 43). Auch Bjorlykke & Elverhoi (1975), Bjorlykke et 
al. (1978) und Elverhoi et al. (1989, 1995a) beschreiben eng begrenzte Gebiete in 
der nordwestlichen Barents-See mit hohen Koalinitgehalten in OberflÃ¤chensedi 
menten. Besonders interessant ist hierbei, daÂ Bjorlykke & Elverhai (1975) und El- 
verhoi et al. (1995a) die hohen Kaolinitgehalte einem ganz bestimmten Ausgangs- 
gestein mit einer sehr spezifischen Tonmineralogie zuschreiben. Diese Jurassi- 
schen Tonschiefer besitzen neben dem hohem Kaolinitgehalt einen erhÃ¶hte Anteil 
an regelmÃ¤ÃŸig "mixed-layert'-Mineralen (vgl. Kap. 2, OLEM) und Chlorit. Sie 
zeichnen sich auÃŸerde durch sehr niedrige Gehalte an Kalifeldspat und den Vor- 
kommen von Siderit und Pyrit aus. Diese Gesteine kommen untermeereisch in klei- 
nen Gebieten zwischen Spitzbergenbank und Spitzbergen vor (Abb. 43; Kap. 4). 
Der KaolinitI1'ordered mixed layerl'-Tonmineralassoziation wird von Elverhai et al. 
(1995a) und Andersen et al. (1996) eine entscheidende Rolle fÃ¼ die Rekonstruk- 
tion der PalÃ¤ozeanographi westlich und nordwestlich Spitzbergens und der Ver- 
eisungsgeschichte von Svalbard im letzten Glazial zugewiesen. 

Die Unterschiede in den Liefergebieten lassen sich besonders deutlich anhand der 
entsprechenden TonmineralverhÃ¤ltniss darstellen (Abb. 99). Die Kombination von 
SIK- und KII-VerhÃ¤ltnisse ist gÃ¼nstig um eine Dominanz von Kaolinit zusammen 
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mit einer gleichzeitigen Smektitanreicherung (Mesozoische Sedimente) gegenÃ¼be 
einer Smektit-dominierten Ausgangszusammensetzung herauszustellen. Es wird 
deutlich, daÂ nur die Landproben von Franz-Josef-Land und die Jurasischen Ton- 
schiefer stark an Kaolinit angereichert sind. Auch gegenÃ¼be Chlorit (KIC-VerhÃ¤lt 
nis) sind es diese Proben und die Proben aus dem St.Anna-Trog, die auf einen ho- 
hen Gehalt an Kaolinit hinweisen. Dagegen zeigen die Kara-See und in verringer- 
tem MaÃŸ die Laptew-See eine starke Anreicherung von Smektit gegenÃ¼be Kao- 
linit und auch lllit. 

A Eurasisches Becken 

- 
5 - 

- 
l 

- 

- 
0,4 /0,6 0,81 1,O 1,2 1,4 1,6 

Amundsen Nansen- K/C 
-Becken Becken 

Abb. 99: Mittelwerte der TonmineralverhÃ¤ltniss in den Lieferregionen (A) und der 
Becken (B) des Arktischen Ozeans (Daten aus: Bjorlykke & Elverhoi 1975; Dalrym- 
ple & Maass 1987; Darby et al. 1989; Stein et al. 1994b; Wahsner 1995, unverÃ¶ffl 
Daten; Wahsner et al. 1995, 1996, in Vorb.; Reimnitz et al. in Vorb.). 



Es gilt festzuhalten, daÂ auf der Basis der in dieser Arbeit zugÃ¤ngliche Informatio- 
nen Ã¼be die zirkumarktischen Liefergebiete Franz-Josef-Land und die Jurassi- 
schen Tonschiefer der Barents-See/ Svalbards die einzigen Liefergesteine bieten, 
die fÃ¼ eine Kaolinit-dominierte1 Illit-verarmte Tonmineralassoziation verantwortlich 
sein kÃ¶nnten Eine zweite Gruppe stellen mesozoische, klastische Gesteine, die ein 
kombiniertes Kaolinit/ Smektit-Signal einbringen wÃ¼rde und niedrige Chloritge- 
halte besitzen (vgl. Alpha-RÃ¼cken-Sedimente Abb. 99b). Abbildung 99 zeigt jedoch 
deutlich, daÂ rezent weder das Amerasische Becken noch das Eurasische Becken 
einen stÃ¤rkere EinfluÃ dieser Kaolinit-reichen Tonmineralassoziation aufzeichnen 
(siehe Kreise in Abb. 99). Einzig die signifikant unterschiedlichen KIC-VerhÃ¤ltniss 
des Amundsen- und des Nansen-Beckens kÃ¶nne durch die NÃ¤h letzterens zu 
Franz-Josef-Land erklÃ¤r werden. Bereits Stein et al. (1 994b) gehen hier von einem 
verstÃ¤rkte EinfluÃ der direkten Umlagerung von Land aus. Vom Schelf gelangt das 
Material durch gravitative Prozesse, TrÃ¼bestrÃ¶ und BodenstrÃ¶munge in den 
TrÃ¶ge des Schelfrandes ins Becken. 

Im KII-SIK-Graphen fallen beide Becken mit ihren Mittelwerten sehr nahe an den 
darstellenden Punkt der Chukcki-See-Mineralassoziation (Abb. 99: Kreuz). Auch 
das S/I-VerhÃ¤ltni ist dem der Chukchi- und Ostsibirischen See recht Ã¤hnlich Das 
KIC-VerhÃ¤ltni ermÃ¶glich jedoch einen Unterscheidung zwischen dem Amerasi- 
sehen und dem Eurasischen Becken (Abb. 99). Das Eurasische Becken zeigt leicht 
erhÃ¶h K/C-VerhÃ¤ltniss Ã¤hnlic denen der Laptew-See. Neben dem Nansen-Bek- 
ken werden auch fÃ¼ das Yermak-Plateau erhÃ¶ht KIC-Werte registriert. Sie sind 
wie im Nansen-Becken Ausdruck vergleichsweise niedriger Chloritgehalte (1 6 bis 
17 % statt >20 % in anderen Regionen; Tab. A l  2) gegenÃ¼be erhÃ¶hte Kaolinitge- 
halten (0 16 bis 17 % statt < 15 X). 

Kaolinit in der Tonfraktion in Arktischen Sedimenten kann ein direkter Wegwei- 
ser zu wenigen, gut eingrenzbaren Herkunftsgebieten sein. Dies sind Franz-Josef- 
Land, bestimmte mesozoische Sedimente der Barents-See und die Region vom 
westlichen Kanadische Arktische Archipel bis zu den Northwest Territories (N-Ka- 
nada). ErhÃ¶ht Kaolinitgehalte sind nicht Ausdruck primÃ¤re Verwitterung unter 
warm-humidem Klima, sondern einer vorwiegend glaziogenen Aufarbeitung von 
Kaolinit-reichen Gesteinen. Der Arktische Ozean ist damit von der globalen klima- 
und regionsabhÃ¤ngige Verteilung des Kaolinit entkoppelt. Kaolinit muÃ in Verbin- 
dung mit verstÃ¤rkte Vergletscherung der oben genannten Regionen gesehen 
werden. 

Chlorit in der Tonfraktion 

Hohe Chloritgehalte in Tiefseesedimenten wurden einer dominierenden physikali- 
schen Verwitterung und der NÃ¤h zu Gebieten mit einem hohen Anteil metamor- 
pher und plutonischer Gesteine zugeschrieben. Chlorit verwittert chemisch sehr 
leicht und ist dementsprechend in kalt-ariden Regionen besonders angereichert. 
Daher ist Chlorit im Arktischen Ozean, besonders im Amerasischen Becken, die 
zweithÃ¤ufigst Tonmineralgruppe und tritt nur in den bisher beschriebenen Regio- 
nen Smektit- oder Kaolinit-reicher Liefergesteine zurÃ¼ck Dabei zeigen sich zwi- 
schen diesen einzelnen Lieferregionen Unterschiede (Tab. A12). In der Kara- und 
Laptew-See ist Chlorit mit Smektit angereichert, in den mesozoischen Sedimenten 
Franz-Josef-Lands und der Barents-See dagegen mit Kaolinit zusammen. 

In der Chukchi- und Ostsibirischen See stellen Chlorit und Illit zusammen Ã¼be 
80 % der Tonmineralvergesellschaftung, Smektit und Kaolinit sind stark erniedrigt 
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(Tab. A12). Dies fÃ¼hr u.a. zu sehr niedrigen K/C-VerhÃ¤ltnisse (Abb. 99b), die sich 
von allen anderen Regionen abheben und somit ein sehr deutliches Signal in den 
Sedimenten des Arktischen Ozean hinterlassen mÃ¼ÃŸte Interessanterweise kom- 
men die Proben von der Morris-Jesup-Schwelle den niedrigen Werten dieser bei- 
den Schelfregionen am nÃ¤chsten Auch das Amerasische Becken und hier beson- 
ders die der Chukchi-See am nÃ¤chste liegende Region zeigen sehr niedrige WC- 
VerhÃ¤ltniss (vgl, Darby 1975). 

Der Schelf zwischen Ellesmere Island und dem Alpha-RÃ¼cke besitzt auch hÃ¶her 
Chloritgehalte bei sehr niedrigen Kaolinitwerten (K/C <0,15; Darby 1974, Clark et 
al. 1980). Dies kann auf Chlorit-reiche Liefergesteine auf Ellesmere Island und N- 
GrÃ¶nlan zurÃ¼ckgefÃ¼h werden (vgl. Kap. 4). Die Morris-Jesup-Schwelle liegt in 
relativ dichter Nachbarschaft zu dieser Region (Abb. 1, 2). Ein direkter Transport 
Ã¼be den Schelf oder driftende Eisberge ist hier sehr gut vorstellbar. Gerade zu 
Glazialzeiten kÃ¶nne verÃ¤ndert OberflÃ¤chenstrÃ¶mung (ostwÃ¤rt entlang des 
Schelfes) vorhanden sein, wie es z.B. von Funder & Larsen (1982) und Bischof et 
al. (1 996) angenommen wird. 

Ein besonderes Potential zur Unterscheidung von Liefergebieten hat die variie- 
rende chemische Zusammensetzung von Chlorit im Arktischen Ozean (vgl. Kap. 
2.7). Unter erhÃ¶hte Temperatur, z.B. in magmatischen, metamorphen oder hydro- 
thermalen Gesteinen, bilden sich eher Mg-reiche Chlorite (Heim 1990), die aber bei 
der Bodenbildung und Verwitterung mit der Zeit in Fe-reichere Varianten Ã¼berge 
fÃ¼hr werden. In palÃ¤ozoische Tonschiefern dominieren deshalb die Fe-reichen 
ChloritvarietÃ¤ten Daher berichten Darby et al. (1989) fÃ¼ das Amerasische Becken, 
das von weitreichenden Vorkommen palÃ¤ozoische Sedimente umgeben ist, daÂ 
Chamosit (60-100 Mol.-% Fe) das dominierenden Chloritmineral ist. Besonders die 
Werchojansker-Tschukotschen Region (Kap. 4), die an die Chukchi- und Ostsibiri- 
sehe See grenzt, dÃ¼rft als Liefergebiet wirken (vgl. Abb. 99). 

Eine Zunahme im Fe-Gehalt fÃ¼hr zu einer SchwÃ¤chun der Beugungsreflexe mit 
ungeraden Ordnungszahlen (z.B. 003 bei 4,72 A) gegenÃ¼be solchen mit geraden 
Ordnungszahlen (z.B. 004 bei 3,54 A; vgl. Kap. 2). Das VerhÃ¤ltni dieser Beugungs- 
reflexe wÃ¼rd sich also erniedrigen. Brown & Brindley (1980) und Moore & 
Reynolds Jr. (1 989) beschreiben, wie unter einigen Vorbedingungen (ProbenprÃ¤ 
peration, MeÃŸanordnung aus den Beugungsreflexen 2. bis 5. Ordnung (002-005) 
der Fe-Anteil errechnet werden kann. Das in den Abbildungen 18 und 75 darge- 
stellte BeugungsreflexverhÃ¤ltni erfÃ¼ll diese Anforderungen nicht, da eine textu- 
rierte ProbenprÃ¤peratio erfolgte. Dennoch kÃ¶nne in beiden Abbildungen 
Schwankungen des BeugungsreflexverhÃ¤ltnisse festgestellt werden, die auf An- 
derungen der Chloritzufuhr zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kÃ¶nnten 

AuÃŸe den Quellen Fe-reicher Chlorite mÃ¼sse also auch Liefergebiete Fe-armer 
Chlorite vorhanden sein. Diese sind vorrangig in mÃ¶glichs wenig verwitterten, hy- 
drothermalen, magmatischen und metamorphen Gesteinen zu suchen. So finden 
sich vor allem in Pegmatiten, wie sie z.B. verstÃ¤rk im Einzugsgebiet der Lena vor- 
kommen, Fe-arme Chlorite. Im Extremfall ist im Chlorit nicht nur der Fe- sondern 
auch der Mg-Gehalt gegenÃ¼be Si und AI verringert. Ein solches Mineral kommt auf 
Nowaja Semlja vor (Dombassit; Aleksandrova et al, 1972). Ellesmere Island, N- 
GrÃ¶nland Franz-Josef-Land, der Gakkel-RÃ¼cken der Mittelozeanische RÃ¼cke in 
der Norwegen-QrÃ¶nland-See die FarÃ¶er-Insel und Island sind weitere Regionen, 
die Fe-arme Chlorite freisetzen kÃ¶nnten 
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Obwohl Chlorit die geringsten Gehaltsschwankungen in den OberflÃ¤chensedimen 
ten wie in den Sedimentkernen des Arktischen Ozeans zeigt (Tab. A12, Kap. 4 - 6; 
Bjerlykke & Elverhei 1975; Darby 1975; Naidu et al. 1975; Naidu & Mowatt 1983; 
Dalrymple & Maass 1987; Darby et al. 1989; Elverhoi et al. 1989; NÃ¼rnber et al. 
1994; Stein et al. 1994b; Elverhei et al. 1995a; NÃ¼rnber et al. 1995a; Letzig 1995; 
Wahsner 1995), ergeben der Gehalt und die Beziehung zu den anderen Tonmine- 
ralgruppen Liefergebiets-spezifische Information. Hohe Chloritgehalte vor allem in 
Kombination mit hohen Mitgehalten ermÃ¶gliche eine Eingrenzung der Chlorither- 
kunft auf die Chukchi-See oder die Schelfregion vor Ellesmere-lsland, mÃ¶glicher 
weise ganz N-GrÃ¶nlan (vgl. Abb. 33). 

ErhÃ¶ht Chloritwerte in der Kara-See, an den KÃ¼ste Nowaja Semljas und im 
St.Anna-Trog mÃ¼sse ebenfalls in Betracht gezogen werden (vgl. NÃ¼rnber et al. 
1995a; Wahsner 1996; Kosheleva & Yashin 1996). 

Untersuchungen zum Fe-Gehalt des Chlorits bieten gute MÃ¶glichkeiten die Liefer- 
gebiete nochstÃ¤rke einzugrenzen. 

Die Spurenminerale 

= Eurasisches Becken 
0 I I I 

Smektit (%) 
Abb. 100: Korrelation der Smektitwerte und des Pyroxenindexes in OberflÃ¤chen 
und Kernsedimenten aus der Laptew-See und dem westlichen Eurasischen Bek- 
ken (vgl. Kap. 4 - 6). 

Innerhalb der Spurenminerale sind die Pyroxene eindeutig als besondere Gruppe 
herausgehoben. Die Verteilungskarten und Mittelwerte haben gezeigt, daÂ die 
westliche Laptew-See und die Kara-See mit der Ob-Jenissej-MÃ¼ndun hÃ¶chst 
Gehalte an Pyroxenen aufzeigen (Abb. 41; Tab. A12). Diese von Klinopyroxen do- 
minierten Regionen (Silverberg 1972; Levitan et al. 1994, 1996; Stein & Korolev 



7. Mineraloqie und palÃ¤ozeanoara~hische Rekonstruktion 

1994) fallen zusammen mit Gebieten hoher Smektitgehalte. Eine solche Mineral- 
vergesellschaftung kann durch die Verwitterung von basaltischem Material entste- 
hen. Die FlÃ¼ss Khatanga und Jenissej entwÃ¤sser das Putorana-Gebirge, das aus 
dem entsprechenden Gesteinen aufgebaut wird. Das erodierte Material wird auf 
den Schelfen zwischengelagert, um dann z.B. ins Meereis eingeschlossen und 
Ã¼be dem Eurasischen Becken verteilt zu werden. Ein Sediment im Eurasischen 
Becken mit hohem Pyroxengehalt und hohem Smektitgehalt weist mit groÃŸe Wahr- 
scheinlichkeit auf die eng-begrenzte Schelfregion der westlichen Laptew-See und 
der Ã¶stliche Kara-See hin (Abb. 100; siehe Kap. 7.2.1). 

Epidot und Amphibol sind die nÃ¤chsthÃ¤ufig Minerale in der Schwermineralfrak- 
tion (Lapina, 1965; Silverberg, 1972; Andrew & Krawitz 1974; Naugler et al. 1974; 
Darby et al. 1989; Stein & Korolev 1994; Darby & Bischof 1995; Gurevich 1995; 
Behrends et al. 1996; Levitan et al. 1996; Kosheleva & Yashin 1996). Epidot konnte 
desÃ¶ftere in der Gesamtmineralanalyse erkannt werden, Amphibole und Horn- 
blenden nur sehr selten (Kap. 4 - 6). Letztere nannte QUAX jedoch verstÃ¤rk in der 
Siltfraktion einiger Sedimentkerne (Tab. Ag). 

Beim derzeitigen Entwicklungstand der QUAX-Software und des Datenbankfiles im 
AWI ist eine spezielle Schwermineralanalyse fÃ¼ eine Quantifizierung unumgÃ¤ng 
lich. WÃ¼rde jedoch einzelne KorngrÃ¶ÃŸenfraktion analysiert und ein Inventar an 
fÃ¼ Lieferregionen typischen Schwermineralgemischen erstellt werden, so kÃ¶nnt 
es mÃ¶glic werden, auch das Schwermineralsignal aus einer Gesamtfraktionsana- 
lyse zu filtern. 

Einige Trends haben sich dennoch gezeigt, und kÃ¶nne auch fÃ¼ eine palÃ¤ozeano 
grafische Rekonstruktion genutzt werden. Vor allen anderen ist hier das Vorkom- 
men einer bestimmten GranatvarietÃ¤ (Almandin) in Sedimenten des Amundsen- 
Beckens, des Gakkel-RÃ¼cken und des Nansen-Beckens im Stadium 2 zu nennen. 
Er scheint aus der Barents-See zu stammen, denn er tritt verstÃ¤rk in PS2445-4 vom 
Barents-See-Hang auf (Tab. 10, 12; Kap. 6). Almandin ist ein Bestandteil von Ge- 
steinen der niedergradigen und hochgradigen Amphibolitfazies (Metabasite, Para- 
gneise, Granulitfazies typisch fÃ¼ prÃ¤kambrische Grundgebirge). Damit kommt in 
der Svalbard-Barents-See-Region nur das palÃ¤ozoisch Kristallin Svalbards 
(Hekla-Hoek) als Ausgangsgestein in Frage (vgl. Kap. 4.3). Weiter entferntere Ge- 
biete wÃ¤re Skandinavien oder auch GrÃ¶nland Einige weitere Minerale, die ty- 
pisch fÃ¼ die Hochtemperatur-Metamorphose sind, wurden in Sedimenten des 
Yermak Plateaus in unmittelbarer NÃ¤h zu den AufschlÃ¼sse des Hekla-Hoek auf 
Svalbard gefunden (Kap. 3, 5 und 6). Auch Talk und Amphibole wie Antophyllit sind 
kennzeichnend fÃ¼ diese metamorphe Fazies. Almandin wurde auch in einer 
St.Anna-Trog-Probe und in der OberflÃ¤chenprob KS117 vor der Pyasina-MÃ¼n 
dung erkannt (vgl. Abb. 42; Tab. A2). Die Pyasina entwÃ¤sser das westliche Taimyr- 
Gebirge mit seinen hochmetamorphen Gesteinen (vgl. Kap. 4). Der St.Anna-Trog 
gilt als Kanal fÃ¼ den Ausstrom von BodenwÃ¤sser aus der Kara-See, das Seege- 
biet zwischen Sewernaya Semlja und Franz-Josef-Land als Austauschgebiet fÃ¼ 
Meereis- und OberflachenwasserstrÃ¶munge (vgl. Kap. 1.3). Almandin scheint also 
direkt auf eine Herkunft von Svalbard oder der Taimyr-Halbinsel zuruckfÃ¼hrba zu 
sein. Granat tritt auch mit Zirkon zusammen verstÃ¤rk in den Sedimenten der Ã¶stli 
chen Laptew-See auf. Vermutlich kann dies mit dem Vorkommen einer solchen As- 
soziation in der NÃ¤h der Neusibirischen Inseln in Verbindung gebracht werden 
(Kap. 4; Naugler et al. 1974). Auch die Yana bringt erhÃ¶ht Mengen an Granaten 
und Zirkonen in die Ã¶stlich Laptew-See (Hoops et al. 1996). 
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Abb. 101: Schematische Darstellung des Arktischen Ozeans mit fÃ¼ bestimmte 
Liefergebiete signifikanten Mineralen (Gehalte gehen weit Ã¼be den Durchschnitt 
der untersuchten Sedimente). Qz-> Quarz, Plg-> Plagioklas, Kfs-> Kalifeldspat, 
Kal(Mg)-> Kalzit (Mg-reich), D-> Dolomit, S->Smektit, 1-> Illit, K-> Kaolinit, C(Fe)-> 
Chlorit (Fe-reich), Pyx-> Pyroxen, Hbl-> Hornblende, Alm-> Almandin. 
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Weitverbreitet wurde eine Kombination von Apatit und Zeolithen gefunden (Kap. 4 - 
6), die in bestimmten Zeitabschnitten die Spurenmineralgruppe dominiert (Tab. 10, 
12). Apatit kÃ¶nnt bei der Meereisneubildung aufgrund seiner Kristallstruktur be- 
vorzugt aufgenommen werden (S.O.). Unter den erwÃ¤hnte Schwermineraluntersu- 
chungen deuten nur Naugler et al. (1974) an, daÂ Apatit als vierthÃ¤ufigste Schwer- 
mineral einer bestimmten Region, nÃ¤mlic dem von Indigirka beeinfluÃŸte Teil der 
Ostsibirischen-See, zugeordnet werden kann. Hier hÃ¤l Apatit ca. 1 - 10 % der al- 
lerdings geringen Schwermineralfraktion (Naugler et al. 1974). Der Indigirka liefert 
auch geringe Mengen Turmalin und Titanit. Beide wurden von QUAX nicht erkannt 
(Tab. 10, 12). Apatit wird auÃŸerde als zweithÃ¤ufigste Schwermineral in der FluÃŸ 
fracht der Yana genannt (Hoops et al. 1996). Apatit an sich ist ein sehr weitverbrei- 
tetes Mineral und kann aus vielen Gesteinen stammen. 

Als letzter Trend soll das verstÃ¤rkt Vorkommen von Gips und Anhydrit auf der Mor- 
ris-Jesup-Schwelle angesprochen werden. Gips und Anhydrit kÃ¶nnte aus dem 
Kanadischen Arktischen Archipel und von N-GrÃ¶nlan stammen (vgl. Kap. 4). GrÃ¶ 
ÃŸer Evaporitvorkommen sind ansonsten von Nowaja Semlja bekannt. Zusammen- 
fassend kann gesagt werden, daÂ die von QUAX erkannten Spurenminerale zwar 
einige Hinweise fÃ¼ die paleozeanographische Rekonstruktion bergen, beim der- 
zeitigen Entwicklungsstand der Auswertemethodik jedoch vorsichtig und unter Ein- 
beziehung anderer Sedimentparameter argumentiert werden muÃŸ Das diesbezÃ¼g 
liche Potential von QUAX konnte im Rahmen der vorliegenden Arbeit aufgrund der 
dafÃ¼ notwendigen, zeitintensiven ErgÃ¤nzungsarbeite nur angedeutet werden. Die 
dargelegten Argumente fÃ¼hre zu einer Arbeitsgrundlage (Abb. 101), die deutliche 
Unterschiede zwischen den Mineralassoziationen einzelner, mÃ¶gliche Lieferge- 
biete fÃ¼ die Sedimente im Eurasischen Becken integriert. Basierend auf dieser Ar- 
beitsgrundlage werden im nÃ¤chste Kapitel Sedimentkerne auf die zeitliche Ver- 
Ã¤nderun der Mineralassoziation geprÃ¼ft Unter Einbeziehung weiterer Sediment- 
parameter kÃ¶nne paleozeanographische Rekonstruktionen entstehen. 
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7.2 Der letzte Glazial/Interglazial-Zyklus im Spiegel der 
Sedimentmineralogie 

In diesem Kapitel werden palÃ¤ozeanographisch Rekonstruktionen des Eurasi- 
schen Beckens wÃ¤hren der letzten Ca. 30 ka dargestellt. Die Mineralvergesell- 
schaftungen werden mit anderen Sedimentparametern kombiniert, um einzelne 
Sedimentationsprozesse besser unterscheiden zu kÃ¶nnen Besonderer Wert wird 
dabei auf die Bestimmung von Meereis-transportiertem Material gelegt, da die ge- 
genÃ¼be ihrer Ausdehnung geringmÃ¤chtig Arktische Meereisdecke als extrem 
sensibel gegenÃ¼be Klimaschwankungen eingeschÃ¤tz wird (vgl. Kap. 1 . l ,  1.3, 1.4). 

7.2.1 Smektitgehalte wahrend des letzten Glazial1 Interglazial- 
Zyklus als Anzeiger fÃ¼ unterschiedliche Entwicklungen in 
der Meereisbedeckung 

In diesem Kapitel soll getestet werden, in wieweit der Eintrag von Smektit in das 
Eurasische Becken als Indikator fÃ¼ den Meereis- und OberflÃ¤chenstrÃ¶mungstran 
port aus der sÃ¼dÃ¶stlich Kara-See und/ oder der sÃ¼dwestliche Laptew-See die- 
nen kann (vgl. Wollenburg 1993; NÃ¼rnber et al. 1994; Stein et al. 1994b; Letzig 
1995). Im Kapitel 7.1 wurden die MÃ¶glichkeite dargelegt, wie der Smektit aus die- 
sen Sibirischen Regionen anhand seiner KristallinitÃ¤ von "frischem" Smektit, der 
an den mittelozeanischen RÃ¼cke entsteht, unterschieden werden kann. Auch 
wurde berichtet, daÂ ein erhÃ¶hte Eintrag von Smektit vor allem durch die be- 
schleunigte Sedimentation feiner lithogener Komponenten aufgrund einer erhÃ¶hte 
OberflÃ¤chenwasserproduktivita in offenen WasserflÃ¤che und besonders an Eis- 
randlagen produziert wird. 

Liegen diese Gebiete nahe einer Landregion, dann wird dieses Signal heute durch 
starke BodenstrÃ¶munge und gravitative Land -> Schelf -> Schelfhangtransporte 
Ã¼berlager (Abb. 102; Kap. 7.1; vgl. Berner & Wefer 1990; Berner 1991). ErhÃ¶ht 
Smektitgehalte kÃ¶nne daher heute im Eurasischen Becken nur in Regionen mit 
erhÃ¶hte Abschmelzrate des Meereises und schwacher Beeinflussung durch be- 
nachbarte Landregionen erwartet werden. Dies ist vor allem in den saisonal eis- 
freien Zonen in der nordwestlichen Barents-See und in der zentralen FramstraÃŸ 
der Fall (Abb. 102; Elverhoi et al. 1989; Berner 1991 ; Polyak & Solheim 1994). 

Das in Sedimentfallen der zentralen FramstraÃŸ aufgefangene lithogene Material 
erreicht jedoch selbst in den Hochsedimentationszeiten des Jahres kaum 20 % 
Smektit (Berner 1991). Die aus den Fallendaten fÃ¼ ganzjÃ¤hri eisbedeckte Regio- 
nen errechnete Sedimentationsrate Ã¼bersteig 0,2 cmlka nicht. In den OberflÃ¤chen 
sedimenten des sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens und der nÃ¶rdliche Fram- 
straÃŸ werden dementsprechend nicht Ã¼be 20 %, sondern wesentlich niedrigere 
Smektitgehalte erreicht (Abb. 102; Kap. 7.1). In der nordwestlichen Barents-See 
werden allerdings wesentlich hÃ¶her Smektitwerte in OberflÃ¤chensedimente ge- 
messen (Abb. 102; bis zu 45 % nahe Franz-Josef-Land; vgl. Elverhoi et al. 1989; 
Polyak & Solheim 1994). 

Betrachtet man die heute vorhandenen OberflÃ¤chenstrÃ¶munge wird offensichtlich, 
daÂ ein grÃ¶ÃŸer Teil des im Sibirischen Zweig der Transpolar Drift befÃ¶rderte 
(Smektit-reichen) Meereises den Arktischen Ozean durch die Passage zwischen 
Franz-Josef-Land und Svalbard verlassen kann (Abb. 4, 96; vgl. Kap. 1.3, 1.4, 7.1; 
Pfirman et al. 1989; NÃ¼rnber et al. 1994; Pfirman et al. eingereicht). 
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Die OberflÃ¤chenverteilungskart weist nur ein weiteres Gebiet mit erhÃ¶hte Smek- 
titwerten aus: die SÃ¼dseit des Lomonosow-RÃ¼cken (Abb. 102; Stein et al. 1994b). 
Diese Region wird auch durch einen erhÃ¶hte Anteil an kurzkettigen n-Alkane 
gekennzeichnet, die als Anzeiger fÃ¼ erhÃ¶ht biologische AktivitÃ¤ im OberflÃ¤ 
chenwasser gesehen werden (Schubert 1995). Die Anzeichen hÃ¶here Produktivi- 

Abb. 102: Verteilungskarte des Smektitanteils in der Tonfraktion von OberflÃ¤chen 
sedimenten des westlichen Eurasischen Beckens (nach: Stein et al. 1994b; Wahs- 
ner et al. in Vorb.; persl. Mittig. Wahsner 1995). Mittlere Eisrandlagen fÃ¼ Mai und 
September nach Gloersen et al. 1992. 
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tat und stÃ¤rkere Smektitsedimentation kÃ¶nne auf das hÃ¤ufig Vorkommen offener 
WasserflÃ¤che zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Der Lomonosow-RÃ¼cke liegt unter dem Zu- 
sammenfluÃ der beiden dominierenden OberflÃ¤chenstrÃ¶mung im Arktischen 
Ozean (vgl. Kap. 1.3). Das Zusammentreffen des Beaufort-Wirbels und der Trans- 
polar Drift kann ausgedehntere offenen WasserflÃ¤che fÃ¶rder (vgl. FÃ¼ttere 1992; 
Schubert 1995), deren verringerte Albedo auch zu einer lokalen ErwÃ¤rmun unter 
der sommerlichen Dauerbestrahlung fÃ¼hre kann. Damit sind die Bedingungen fÃ¼ 
ein Ausschmelzen von Meereissedimenten verbessert. Das heutige OberflÃ¤chen 
strÃ¶mungsmuste lenkt Meereis, das in der westlichen Laptew-See gebildet wird, 
entlang der Laptew-See ostwÃ¤rt (Abb. 4). Am nordÃ¶stliche Rand der Laptew-See 
wird das Eis in die Transpolar Drift eingebunden und verdriftet nordwestwÃ¤rt Ã¼be 
den Lomonosow-RÃ¼cken wo es sich mit Meereis aus dem Amerasischen Becken 
vermischt. Dessen Sediment besitzt nur sehr geringe Smektitgehalte (vgl. Kap. 7.1; 
Reimnitz et al. in Vorb.). 

Das Meereissediment Ã¼be dem Lomonosow-RÃ¼cke enthÃ¤l heute einen ver- 
gleichsweise geringen Smektitanteil (Abb. 96). AMS-'%-Datierungen haben ge- 
zeigt, da6 die OberflÃ¤chensediment des Lomonosow-RÃ¼cken und der Morris-Je- 
sup-Schwelle ein hÃ¶here Alter haben (vgl. Kap. 3; Nargaard-Pedersen 1996; 
Schneider et al. 1996). Eine Entstehung zwischen 10 und 2,5 ka vor heute wÃ¼rd 
eine Sedimentation wÃ¤hren des HolozÃ¤ne Klimaoptimums oder kurz danach be- 
deuten (6 ka; vgl. Kap. 7.2.2). WÃ¤hren dieser Zeit kÃ¶nnte verbesserte Abschmelz- 
bedingungen bestanden oder ein verstÃ¤rkte Anteil von Meereis mit der Herkunft 
Laptew-See den Lomonosow-RÃ¼cke erreicht haben. 

Eine erhÃ¶ht Besiedlungsdichte lebender, benthischer Foraminiferen aber auch 
von Ostracoden deutet am Lomonosow-RÃ¼cke auf einen auch heute erhÃ¶hte 
NahrungsfluÃ aus der Wassersaule zum Boden hin (Bergsten 1994; Cronin et al. 
1994; Wollenburg 1995). Andererseits kÃ¶nnt eine heute verstÃ¤rkt BodenstrÃ¶ 
mung den lateralen Transport von Feinstpartikel mit dem Zwischenwasser aus der 
Laptew- und Kara-See-Region fÃ¶rder (vgl. Kap. 1.4). FÃ¼ eine Sedimentation aus 
dem Meereis und damit auch der WassersÃ¤ul spricht jedoch das hÃ¤ufig Vor- 
kommen von Sedimentlagen mit 0,5-1 cm groÃŸe siltigen und sandigen TonklÃ¼mp 
chen in Sedimentkernen des Lomonosow-RÃ¼cken (FÃ¼ttere 1992; Kassens & 
Thiede 1994). Diese Ã¤hnel den von Goldschmidt et al. (1992) und Goldstein 
(1 983) beschriebenen feinkÃ¶rnige "sediment pellets", die mit einem Ausschmel- 
zen von Meereissedimenten insbesondere Kryokoniten verknÃ¼pf werden kÃ¶nne 
(vgl. Kap. 1.5, 7.1). Am Lomonosow-RÃ¼cke stammt also zumindestens ein Teil des 
Sediments aus dem Meereis. 

Der Smektitgehalt in den Sedimenten des westlichen Eurasischen Beckens steigt 
nur an, wenn die Sedimentation aus dem Meereis, der Wassersaule und aus Eis- 
bergen die Hintergrundsedimentation Ã¼berlagert Einer AbschÃ¤tzun von Dethleff 
(1995a) zufolge kann das Meereissediment aus der Laptew-See heute maximal 
28 O/o der Tiefseesedimentakkumulation in den Abschmelzgebieten stellen. Rech- 
net man diese Zahl auf den Maximalwert an Smektit in den von NÃ¼rnber et al. 
(1 994) untersuchten Meereissedimenten an (56 % der Tonfraktion), dann kann der 
in den Beckensedimenten gespeicherte Smektitgehalt, der aus dem Laptew-See- 
Meereis stammt, heute kaum 15 % Ã¼bersteigen FÃ¼ die anderen, von NÃ¼rnber et 
al. (1994) gegebenen Smektitwerte im Meereis, wÃ¼rd sich die entsprechende Rate 
auf Werte zwischen 4 und 12 % Smektit reduzieren. Obwohl die genannten Werte 
einer insgesamt mit vielen Fehlern und Vorgaben behafteten AbschÃ¤tzun ent- 
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springen (u.a. keine weitere Smektitquelle zulassen und eine KorngroÃŸenselektio 
bei der Ablagerung nicht in Betracht ziehen), liegen die in den Oberflachensedi- 
menten bestimmten Smektitgehalte innnerhalb dieses Rahmens von 0-15 % 
Smektit (Abb. 102; Stein et al. 1994b). Uber 15 % Smektit werden nur im EinfluÃŸbe 
reich des Westsoitzberaenstroms in der NÃ¤h der mittleren Sommereisrandlage 
sowie Ã¼be dem LomonÃ–sow-~Ã¼ck erreicht (Abb. 102). 

Abb. 103: Verteilung der maximalen Smektitgehalte in Sedimenten des Letzten 
Glazialen Maximums (ca. 18-20 ka, Ã¶stl Profil: unverÃ¶ff Daten, Wahsner). 
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Da die Sedimente auf topographischen HÃ¶he der Becken- und Kontinental- 
hangsedimentation entzogen sind, sollte ihr durchschnittlicher Gehalt an Smektit, 
so er denn tatsÃ¤chlic aus der WassersÃ¤ul und von Meereis stammt, Ã¼be dem der 
Beckensedimente liegen. Das Bild im Eurasischen Becken wird allerdings durch 
die regionalen Unterschiede im verfÃ¼gbare Smektiteintrag Ã¼berprÃ¤ (vgl. Abb. 
7.1.6.). So werden alle Maximalwerte der Smektitgehalte wÃ¤hren der Isotopen- 
stadien 6 bis 1 vom Kern PS2212-3 gestellt (Kap. 5, 6), der nicht nur am Svalbard- 
Kontinentalhang, sondern auch im EinfluÃŸbereic des Westspitzbergenstroms liegt. 

Dennoch zeigt der Vergleich von PS2212-3 und dem Kern PS2200-5 von der Mor- 
ris-Jesup-Schwelle, daÂ diejenigen Sedimente, die Ã¤lte als Isotopenstadium 5 
sind, auf der Morris-Jesup-Schwelle konstant hohe Smekitgehalte erreichen (Abb. 
81, 92). Diese liegen im Schnitt Ã¼be denen von PS2212-3 vom Yermak Plateau. 
Auch der westliche Gakkel-RÃ¼cke zeichnet gegenÃ¼be dem benachbarten 
Amundsen-Becken erhÃ¶ht Smektitgehalte auf (Abb. 64; vgl. PS2206-4 mit 
PS2205-1 und PS2204-3). Diese Ergebnisse kÃ¶nne jedoch nur einen ersten Hin- 
weis auf den erhÃ¶hte Eintrag von Smektit aus dem Meereis und der WassersÃ¤ul 
in das Eurasische Becken geben, da die hier verglichenen Sedimentkerne regio- 
nale wie lithologische und granolumetrische Unterschiede besitzen (vgl. Kap. 5, 6). 

Sehr interessant ist allerdings, daÂ die Sedimente des Letzten Glazialen Maxi- 
mums (LGM) gleichmÃ¤ÃŸ niedrige Mittelwerte um 5 % aufweisen, wÃ¤hren in den 
meisten anderen Isotopenstadien Unterschiede zwischen RÃ¼cken und Becken- 
sedimenten erkennbar sind (Abb. 103; Kap. 5, 6). HierfÃ¼ kÃ¶nne mehrere GrÃ¼nd 
angefÃ¼hr werden: 1) Die Quellen fÃ¼ einen hohen Smektiteintrag in den Arktischen 
Ozean sind abgeschnitten, 2) das Meereis beinhaltet aufgrund anderer Bildungs- 
bedingungen wÃ¤hren des Glazials kaum Sedimente, 3) die im Glazial herrschen- 
den extrem niedrigen Temperaturen und die verringerte Insolation verhindern, daÂ 
Sedimente aus dem Eis freigesetzt werden, 4) andere Liefergebiete (2.B. das Ame- 
rasische Becken) gewinnen grÃ¶ÃŸer EinfluÃ auf das Tonmineralsignal, 5) das ge- 
nerelle Eisdriftmuster verÃ¤nder seine Lage, 6) das Svalbardl Barents-See-Eis- 
schild und das GrÃ¶nland-Eisschil sind bis zum Schelfrand ausgedehnt und beein- 
flussen die Schelfhangsedimentation. 

Bei einem um Ã¼be 100 m reduzierten Meeresspiegel fallen weite Gebiete der fla- 
chen, sibirischen Schelfe wÃ¤hren des LGM trocken (vgl. Abb. 4, 116). Auch die 
wenigen Regionen der Amerasischen Schelfe mit hoher Smektitkonzentration lie- 
gen frei. Das Schelfgebiet vor N-GrÃ¶nlan und Ellesmere Island wird durch eine 
reduzierte Wassermenge bedeckt, und die Eisschilde dehnen sich vermutlich Ã¼be 
die KÃ¼stenlinie hinaus aus (Plag et al. 1996 und Zitate darin). ErhÃ¶ht Schelfse- 
dimentation kann die Umlagerung von Sediment vom Schelf in den Tiefsee fÃ¶rdern 
Dieser direkte Transport wird also verstÃ¤rk (vgl. Kap. 1.5, 7.2.2). Es ist auÃŸerde 
mÃ¶glich daÂ sich die Transpolar Drift verÃ¤nder und grÃ¶ÃŸe Gebiete des westli- 
chen Eurasischen Beckens von Meereis und Eisbergen aus dem Amerasischen 
Becken Ã¼berstrÃ¶ werden. 

Am Ã¶stliche Gakkel- und am Lomonosow-RÃ¼cke kÃ¶nne etwas erhÃ¶ht Smektit- 
gehalte beobachtet werden (Abb. 103). Am Lomonosow-RÃ¼cke korreliert dies 
wiederum mit einer gegenÃ¼be dem restlichen Eurasischen Becken erhÃ¶hte Abla- 
gerung von kurzkettigen n-Alkanen, einem Anzeiger fÃ¼ vorhandene Bioproduktivi- 
tat im OberflÃ¤chenwasse (vgl. Schubert 1995). Da auch die langkettigen n-Alkane 
als Indikator fÃ¼ terrigenes organisches Material eine starke Zunahme zeigen, geht 
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Schubert (1995) fÃ¼ das Stadium 2 davon aus, daÂ es im ZusammenfluÃ von Eis 
des Beaufort Wirbel und der Transpolar Drift zu einer verstÃ¤rkte Freisetzung von 
Meereismaterial kommt und grÃ¶ÃŸe LÃ¼cke in der Meereisbedeckung enstehen. 
Damit kÃ¶nne in dieser Region wenig Unterschiede zwischen der heutigen Situa- 
tion und dem LGM erkannt werden. 

ErhÃ¶hte Smektiteintrag wahrend der Terminationen la und Ib (ca. 9 - 
15 ka) - die Flutung der Kara- und Laptew See und ihre Auswirkung im 
westlichen ~urasischen Becken 

bb. 104: Verteilung der Smektitmaximalgehalte in Sedimenten der Termination I 
(ca. 9-1 5 ka; ostl. Profil: unveroff. Daten, Wahsner), 
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In Kapitel 7.1 wurde dargelegt, daÂ sich die Tonmineralvergesellschaft der Kara- 
See und Franz-Josef-Lands deutlich von der der Laptew-See unterscheidet (vgl. 
Gurevich 1995; Wahsner 1995; Wahsner et al. 1996; Kosheleva & Yashin 1996). 
Insbesondere zeichnet sich die Smektitgruppe durch eine besonders schlechte 

Abb. 105: Schwankungen der SmektitkristallinitÃ¤t des Smektitllllit-VerhÃ¤ltnisse 
und des Smektit/KaolinitverhÃ¤ltnisse gegen das Alter (vgl. Kap. 5 und 6). 
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Abb. 106: PalÃ¤ogeographisch Rekonstruktion der Barents- und Kara-See-Re- 
gion wÃ¤hren des LGM basierend auf seismischen und Sedimentkernergebnissen 
(aus: Weiel 1997 nach Dunayev 1988). 
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Alle Kerne nÃ¶rdlic des Yermak Plateaus zeigen erhÃ¶ht Smektitwerte, Smektitin- 
tegralbreiten und Smektitllllit-VerhÃ¤ltniss spÃ¤te als 10 ka (Abb. 64, 105). Die am 
Yermak Plateau aufgezeichneten Maximalwerte vor allem auch des SII-VerhÃ¤lt 
nisse werden jedoch nicht erreicht (Abb. 105). Da der Meeresspiegel weiter an- 
steigt, reduzieren sich die MÃ¶glichkeite in der nordÃ¶stliche Kara-See, Meereis 
Ã¼be weiten flachen Gebieten zu produzieren (vgl. Kap. 1.3). 

Die Flutung der westlichen Laptew-See nach 10 ka durch diesen Meeresspiegel- 
anstieg (Fairbanks 1989) fÃ¶rder nun den ProzeÃ der Wiederaufarbeitung von Se- 
diment und der Meereisbildung in dieser ebenfalls Smektit-reichen Region (vgl. 
Silverberg 1972; Holmes & Creager 1974; Kuptsov & Lisitsin 1996). Die Laptew- 
See ist jedoch nicht ganz so verarmt an Illit wie die Ã¶stlich Kara-See (vgl. Tab. 
A l  2; Kap. 3, 7.1 ; Wahsner & Shelekova 1994; Rossak 1995; Wahsner 1995, Mosler 
et al. 1996). Das Eurasische Becken erhÃ¤l ein weiteres Mal einen Schub Smektit 
mit dem Meereis und den MeeresstrÃ¶mungen Die in den Kernen zu dieser Zeit auf- 
gezeichnete Smektitintegralbreite erreicht jedoch nicht die Maximalwerte von 
PS2212-316 und auch die Smektitllllit-VerhÃ¤ltniss bleiben niedrig (Abb. 105). 
Diese Signatur ist typischer fÃ¼ Material aus der westlichen Laptew-See als aus der 
Ã¶stliche Kara-See (vgl. Kap. 7.1). 

Zwischen 9 und 6 ka muÃ eine Zumischung von Sediment aus der zunehmend ge- 
fluteten zentralen und Ã¶stliche Laptew-See erwartet werden (Holmes & Creager 
1974; Kuptsov & Lisitsin 1996). Ein Trend zu hÃ¶here Smektitgehalten lÃ¤Ã sich bis 
auf die Morris-Jesup-Schwelle verfolgen (Abb. 64, 92). Hier prÃ¤g sich der starke 
EinfluÃ von N-GrÃ¶nlan und Ellesmere Island mit hohen EintrÃ¤ge von Chlorit und 
I i  durch. Die gÃ¼nstigere Bedingungen im frÃ¼he HolozÃ¤ ermÃ¶glichte vermut- 
lich eine weniger dicke und feste Eisbedeckung Ã¼be dem Schelf (vgl. Kap. 1.4; 
Dyke et al, 1996 und Zitate darin). Schmelzwasser, Suspension und Eisberge 
konnten aus den Fjorden in den benachbarten Teil des Arktischen Ozeans vordrin- 
gen. Besonders PS2204-31 PS2205-1 aus dem westlichen Amundsen-Becken 
zeigen niedrige Smektit- und hohe Illit- und Chloritgehalte, die sich entsprechend 
auf die TonmineralverhÃ¤ltniss auswirken (Abb. 64 - 66). 

Eine Zone hoher Smektitgehalte zieht sich vom Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke zur Ã¶stli 
chen FramstraÃŸ und zeichnet mÃ¶glicherweis die Lage des sibirischen Zweiges 
der Transpolar Drift wÃ¤hren der Termination l nach (Abb. 104). In diesem Fall wÃ¤r 
das gesamte System nordwestwÃ¤rt verlagert. Diese Annahme verlegt das Inter- 
esse auf den zweiten Streifen hoher Smektitwerte im Eurasischen Becken wÃ¤hren 
der Termination l (Abb. 104). FÃ¼ diesen zentralen Teil des Arktischen Beckens muÃ 
auch wÃ¤hren verbesserter klimatischer Bedingungen eine permanente Eisbedek- 
kung angenommen werden. 

Obwohl gerade im ZusammenfluÃ von Transpolar Drift und Beaufort Wirbel ver- 
stÃ¤rk offene WasserflÃ¤che erwartet werden kÃ¶nne (FÃ¼ttere 1992; Schubert 
1995), erklÃ¤r dies nicht den Streifen erhÃ¶hte Smektitwerte im nÃ¶rdliche Teil des 
Amundsen-Beckens. Auch der sich ostwÃ¤rt Ã¼be den Lomonosow-RÃ¼cke hinweg 
ins Makarov-Becken stark verringernde Anteil ist zu beachten (Abb. 104). Dies ist 
nahezu die Umkehr der rezenten Situation oder im LGM (vgl. Abb. 102, 103). Die 
Anzeichen fÃ¼ eine erhÃ¶ht BioproduktivitÃ¤ Ã¼be dem Lomonosow-RÃ¼cke und 
dem Makarow-Becken bleiben jedoch bestehen und verstÃ¤rke sich bis zur rezen- 
ten Situation (Schubert 1995). Aus Sicht der Tonmineralogie scheint sich daher 
eine Anderung in der Ausgangsregion des Sedimentmaterials zwischen Termina- 
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Es wird ein Eintrag Ã¼be Meereissedimente wÃ¤hren der Termination l favorisiert. 
Da jedoch kaum Informationen Ã¼be die Feinfraktionsmineralogie aus dem nÃ¶rdli 
chen Teil des Amundsen-Beckens vorliegen, kann fÃ¼ diese Region des Eurasi- 
schen Beckens keine abschlieÃŸend Einstufung gemacht werden. Hohe von terri- 
gen Komponenten dominierte Gehalte an organischem Material, sehr niedrige 
Kalzitgehalte und die Dominanz von Illit und Chlorit in der Tonfraktion wie in der 
Gesamtfraktion sowie die groÃŸ Ahnlichkeiten aller mineralogischen Parameter 
zwischen dem Laptew-See-Hangkern PS2474-3 und dem Beckenkern PS2174-5 
(vgl. Abb. 84 - 87; Schubert 1995; persl. Mittig, Wahsner 1995) weisen jedoch dar- 
auf hin, daÂ die Sedimentation im Ã¶stliche Amundsen-Becken durch TrÃ¼bestrÃ¶ 
und BodenstrÃ¶munge vom Laptew-See-Hang dominiert wird. 

Die in diesem Kapitel dargestellten Ergebnisse haben gezeigt, daÂ in Sediment- 
kernen des westlichen Eurasischen Beckens die schrittweise Flutung der nordÃ¶stli 
chen Kara-See zwischen 16 und 10 ka und der westlichen Laptew-See nach 10 ka 
registriert werden kann (vgl. Holmes & Creager 1974; Kosheleva & Yashin 1996). 
Die groÃŸ Entfernung des untersuchten Profils von den Lieferregionen lÃ¤Ã nur 
weitreichende Transportprozesse zu. Meereistransport und untergeordnet Mee- 
res(tiefen)strÃ¶munge sind fÃ¼ die Verfrachtung des Smektits aus seiner Herkunfts- 
region zwischen Khatanga- und JenissejmÃ¼ndunge verantwortlich. Unterschiede 
in der vom Meereis inkorporierten Sedimentlast aus der Kara- oder der Laptew- 
See werden als die entscheidende Anderung im Kernsignal gedeutet. 

Smektit- und Pyroxenanteile - Der Fingerabdruck des Putarana-Gebir- 
ges zwischen Jenissej und Khatanga 

Die mesozoischen Flutbasalte des Putorana-Gebirges stellen sich nahezu als 
Punktquelle fÃ¼ die Mineralassoziation Smektitl Pyroxenl Plagioklas im Bezug auf 
das Eurasische Becken dar (Kap. 7.1). Diese Mineralassoziation wird nicht durch 
grobkÃ¶rnige Material getragen und ist deswegen kaum in IRD-Studien zu ermitteln 
(vgl. z.9. Spielhagen 1991; Hebbeln 1992; Kubisch 1992). Durch Vergleiche der 
Tonmineralogie und der Gesamtmineralogie ist es jedoch mÃ¶glich aus dem ge- 
koppelten Smektitl Pyroxen-Signal auf die Herkunftsregion Ã¶stlich Kara-I westli- 
che Laptew-See zu schliessen (vgl. Abb. 100; Kap. 7.1; Silverberg 1972; Behrends 
et al. 1995, 1996). 

Da in der Tonfraktion der hier untersuchten Sedimente kaum Pyroxen gefunden 
wurde, konzentriert sich der Pyroxeneintrag eindeutig auf die Siltfraktion. In den 
drei Kernen, in denen die Siltfraktion untersucht wurde, liegt der Pyroxenindex 
deutlich hÃ¶he als im Gesamtsediment (Abb. 107). Da neben der Tonfraktion auch 
das grÃ¶ber Material im Eurasischen Becken an Pyroxenen verarmt scheint 
(N~rgaard-Pedersen 1996), ist der Pyroxengehalt ein guter Indikator fÃ¼ den Trans- 
port mittlerer KorngrÃ¶ÃŸe Mehrere Untersuchungen haben gezeigt, daÂ diese 
KorngrÃ¶ÃŸ bevorzugt in Meereis eingebaut werden (Lindemann 1994; NÃ¼rnber 
et al. 1994; Reimnitz et al, 1994; Dethleff 1995a; Reimnitz et al. in Vorb. und Zitate 
darin). 

Die ausgeprÃ¤gteste Schwankungen zeigen die Sedimentkerne vom Yermak Pla- 
teau, wo heute der Sibirische Zweig der Transpolar Drift auf den warmen West- 
spitzbergenstrom trifft (Abb. 107). Es ist die Region, in der heute die Sommereis- 
grenze liegt und in der die hÃ¶chste SedimentflÃ¼ss aus dem Eis Ã¼be Abschmel- 
zen und biologisch-verstÃ¤rkt Sedimentation erwartet werden kÃ¶nne (Kap. 1.3, 
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1.4, 7.1). Ein Vergleich der Kerne PS2123-2 und PS2212-316 zeigt, daÂ sich die 
Position der Hochakkumulation von Smektit und des verstÃ¤rkte Eintrags von Pyro- 
xen wÃ¤hren der Termination l weiter nordwÃ¤rt auf 82' N verschiebt (Abb. 73, 78, 
79). Dies ist auch in einer leichten VerstÃ¤rkun der Smektit- und Pyroxensedimen- 
tation auf dem Gakkel-RÃ¼cke und im Nansen-Becken aufgezeichet (Abb. 107). 
Das Ã¼be das gesamte sÃ¼dwestlich Eurasische Becken verteilte Signal kann nur 
durch einen Ã¼berregionale Eintrag von Sediment erzeugt werden. Dies deutet auf 
eine Sedimentation aus den oberen Schichten der WassersÃ¤ul hin. Der Eintrag 
vom Barents-See-Schelf in das Nansen-Becken ist sehr stark (vgl. Pagels 1991 ; 
Kubisch 1992) und sollte daher die Sedimentation Ã¼be Bodentransporte dominie- 
ren. Vom Barents-See-Schelf werden weder hohe Smektit- noch PyroxeneintrÃ¤g 
abgegeben (vgl. Kap. 7.1). Im Rahmen der in dieser Arbeit zur VerfÃ¼gun stehen- 
den Daten kann davon ausgegangen werden, daÂ hohe Smektit- und Pyroxenein- 
trÃ¤ge die aus der Ã¶stliche Kara-See und der westlichen Laptew-See stammen, 
aus der oberen WassersÃ¤ul und mit groÃŸe Wahrscheinlichkeit aus dem Meereis 
in das Eurasische Becken sedimentiert werden. 

Dabei sollte nicht auÃŸe acht gelassen werden, daÂ die hÃ¶chste Werte beider Pa- 
rameter im Nansen-Becken zwischen 21 und 18 ka, also wÃ¤hren des Letzten 
Glazialen Maximum, erkannt werden (Abb. 107). Parallel dazu finden sich zu die- 
ser Zeit hohe Anteile an biogenem Kalzit in den Proben (Kap. 5). Daher kÃ¶nne sai- 
sonal offene WasserflÃ¤che im sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken angenommen 
werden, die ein Ausschmelzen von Meereissediment ermÃ¶gliche wÃ¼rden 

Ein erhÃ¶hte Direkteintrag vom Barents-SeelSvalbard-Hang wÃ¼rd allerdings das 
Meereis Ã¼berlager (Kap. 1.4, 7.1). Dies muÃ zeitweilig auch fÃ¼ der Termination I 
und das HolozÃ¤ angenommen werden. Die gekoppelten Signaturen von Pyroxen- 
und Smektitanteilen ermÃ¶gliche es, die Hypothese zu erstellen, daÂ dieses Signal 
ein Anzeiger fÃ¼ Meereis-transportiertes Material aus der Ã¶stliche Kara- und west- 
lichen Laptew-See ist. Nur das gleichzeitige Ansteigen beider Werte ist indikativ fÃ¼ 
diese Herkunft. WÃ¤hren der Termination L kommt es zu einem dominierenden 
Anteil von Pyroxenen in der Schwermineralfraktion von Sedimenten sÃ¼dlic von 
Sewernaja Semlja (Bourtman & Levitan 1996), der vermutlich aus der inneren 
Kara-See stammt (vgl. Kap. 7.1). Auch eine erhÃ¶ht magnetische SuszeptibilitÃ¤ 
und erhÃ¶ht Smektitwerte in Sedimenten nÃ¶rdlic Sewernaja Semlja weisen auf 
den Ausstrom von Kara-See-Material hin (Weiel 1997). 
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b. 108: Sedimentparameter des Kerns NP90-39 westlich Spitzbergens (aus: 
Andersen 1995; Elverh~i  et al. 1995a). 

Abbildung 108 faÃŸ diejenigen Sedimentparameter zusammen, die zu der detaillier- 
ten Rekonstruktion des Letzten Glazialen Maximums (LGM) und des Ubergangs 
zum HolozÃ¤ gefÃ¼hr haben (Abb. 109). Es hat sich gezeigt, daÂ sich die sehr un- 
terschiedlichen, markanten mineralogischen Signale auch in den weiter nÃ¶rdlic 
gelegenen Kernen dieser Arbeit abbilden (vgl. Abb. 4, 110). Die von Andersen 
(1995) und Elverhoi et al. (1995a) entwickelte Rekonstruktion lÃ¤Ã sich anhand der 
hier untersuchten Sedimentkerne untermauern und verfeinern. Der schrittweise 
Aufbau und Zerfall des SvalbardIBarents-See-Eisschildes (SBIS) Ã¼be die letzten 
30 ka wird von ihnen wie folgt beschrieben: Zwischen 27 und 22 ka fÃ¼hr der ver- 
stÃ¤rkt Einstrom wÃ¤rmeren atlantischen Wassers mit dem Westspitzbergenstrom 
(WSC) zu saisonal offenen WasserflÃ¤che in der Ã¶stliche FramstraÂ§e die Ã¼be die 
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Abb. 109: Wachstum und Zerfall des Svalbardl Barents See-Eisschildes in Ab- 
hÃ¤ngigkei von der palÃ¤ozeanographische Entwicklung in der FramstraÃŸ und im 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Becken (aus: PONAM Final Report (Elverhei 1995); 
nach: E lverh~ i  et al. 1995a, Andersen et al. 1996). 
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Abb. 110: Sedimentdaten von PS2212-3 gegen das Alter geplottet (vgl. auch 
Abb. 73- 83; Kap. 4 und 6). 
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erhÃ¶ht Verdunstung NiederschlÃ¤g auf dem benachbarten Svalbard fÃ¶rder und 
bei geringer Insolation und niedrigen Sommertemperaturen zum Aufbau des Eis- 
schildes Ãœbe Svalbard beitragen. Die Ergebnisse dieser Arbeit (Abb. 73 - 83; Kap. 
5) und neue Informationen Ã¼be Sedimentkerne weiter Ã¶stlic (Knies et al. einge- 
reicht, persl. Mittig. Knies, 1996) bestÃ¤tigen daÂ dieser EinfluÃ sich nach Norden 
und Nordosten fortsetzt. Hauptargumente fÃ¼ saisonal offenes Wasser sind ein er- 
hÃ¶hte Anteil von planktischen, karbonatschaligen Foraminiferen in der Grobfrak- 
tion sowie das Vorkommen subarktischer Foraminiferenarten und von Coccolithen 
(Hebbeln et al. 1994; Dokken 1995; Dokken & Hald 1996). 

. 11 1 : Akkumulationsraten der Sedimentkerne gegliedert nach KorngrÃ¶ÃŸ 
auf einem S-N-Profil durch das Eurasische Becken (vgl. Abb. 1: A-B-C; berechnet 
mit sedimentphysikalische Parameter aus Knies 1994; Bergmann 1996, persl. 
Mittlg. Bergmann 1994, fÃ¼ PS2212 und PS2200: persl. Mittig. Kassens 1994; Stra- 
tigraphie: vgl. Kap. 3). 
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Ein Anstieg der Coccolithenanzahl steht immer im Zusammenhang mit verbesser- 
ten (wÃ¤rmeren OberflÃ¤chenwasserbedingungen wobei die SalinitÃ¤ nur unterge- 
ordnet eine Rolle spielt (Samtleben et al. 1995; Harris 1996). Die Coccolithen kÃ¶n 
nen heute mit dem Norwegenstrom und dem West-spitzbergenstrom weit nordwÃ¤rt 
verdriften (Samtleben et al. 1995). Daher kÃ¶nne hohe Coccolithenzahlen in der 
FramstraÃŸ und dem Eurasischen Becken zusÃ¤tzlic auch als Zeichen eines ver- 
stÃ¤rkte Einstroms atlantischer Wassermassen gedeutet werden (vgl. Gard 1987, 
1988, 1993; Baumann 1990; Gard & Backman 1990; Gard & Crux 1994; Hebbeln & 
Wefer 1997). Eine erhÃ¶ht Anzahl an Coccolithen kann den Kalzitgehalt in den fei- 
neren Fraktionen erhÃ¶hen 

Abb. 112: Akkumulationsraten von Kalzit auf einem S-N-Profil durch das Eurasi- 
sche Becken (vgl. 1 : sÃ¼dliche Abschnitt; berechnet mit sedimentphysikalische Pa- 
rameter aus Knies 1994; Bergmann 1996, persl. Mittig. Bergmann 1994, fÃ¼ 
PS2212 und PS2200: persl. Mittig. Kassens 1994; Stratigraphie: vgl. Kap. 3). 

Zwischen 27 und 22 ka wird das Sediment durch Wurmbauten charakterisiert, was 
Andersen et al. (1996) als ein Zeichen fÃ¼ niedrige Sedimentationsraten sehen. In 
der Region um Svalbard sind niedrige Sedimentationsraten typisch fÃ¼ eine allein 
aus der WassersÃ¤ul bestimmte Sedimentation. In PS2212-3 vom nÃ¶rdliche Yer- 
mak Plateau ist die Sedimentakkumulationsrate zwischen 27 und 24 ka leicht er- 
niedrigt und die Tonfraktion dominiert das Sediment (Abb. 23, 110). Neben der 
schwachen Bioturbation (siehe Kernbeschreibung Anhang A) ist dies ein deutlicher 
Hinweis auf eine pelagische Sedimentation zu dieser Zeit. 
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Der erhÃ¶ht Anteil an Karbonatschalern spiegelt sich mineralogisch in erhÃ¶hte 
Kalzitwerten, vor allem in der Feinfraktion (Coccolithen), wider (Abb. 108, 11 0, 112; 
Kap. 6, 7.1). Dieses Signal kann bis zum westlichen Gakkel-RÃ¼cke verfolgt wer- 
den (Abb. 49, 50; vgl. Pagels 1991). Die Grobfraktion von PS2206-4 auf dem Gak- 
kel-RÃ¼cke besteht nahezu vollstÃ¤ndi aus ForaminiferengehÃ¤use von N. pachy- 
derma (sin.). Am Ende dieser Phase saisonal offener WasserflÃ¤che westlich Spitz- 
bergens bildet die IRD-Zusammensetzung eine Dominanz von Material aus Skan- 
dinavien ab (Kristallingesteine). Andersen (1995) fÃ¼hr dies auf eine Abschmelz- 
phase des Fennoskandischen Eisschildes gegen 3 ka zurÃ¼ck Eisberge werden 
freigesetzt und kÃ¶nne mit der bestehenden Norddrift die FramstraÃŸ erreichen. In 
der Gesamtmineralogie wird dieses Ereignis durch einen Anstieg im Quarz- und 
untergeordnet Feldspatgehalt sowie das verstÃ¤rkt Vorkommen von Amphibolen 
dokumentiert (Abb. 108). Es ist jedoch nicht sicher, ob die Eisberge von Fen- 
noskandien weiter als 80Â N vordringen kÃ¶nne (vgl. Hebbeln 1991, 1992; Heb- 
beln & Wefer 1991; Spielhagen 1991; Kubisch 1992; Andersen 1995). Der nord- 
wÃ¤rt gerichtete Strom wird als eher schwach bezeichnet. 

Die Mineralogiedaten der Kerne PS2123-2 und PS2212-3 (Abb. 73 - 83) kÃ¶nne 
darÃ¼be AufschluÃ geben, wie weit die nordwÃ¤rtig StrÃ¶mun gereicht hat. Das Qzl 
Fsp-VerhÃ¤ltni der Gesamtprobe von PS2123-2 steigt zu Beginn des Stadiums 2 in 
zwei Schritten an (Abb. 73). Es liegt sogar deutlich hÃ¶he als das Qz/Fsp-VerhÃ¤ltni 
der Tonfraktion, was fÃ¼ die untersuchten Sedimentkerne Ã¤uÃŸer selten ist (vgl. 
Tab. A8 - A10; Kap. 5 - 7). Dies weist auf einen hohen Anteil von grobem Material 
aus Kristallingesteinen hin, die von Fennoskandien, aber auch aus dem Kristallin 
Spitzbergens, stammen kÃ¶nne (Kap. 4). Da die Gletscher Spitzbergens um 23 ka 
jedoch noch nicht Ã¼be die KÃ¼st hinaus vorgedrungen sein sollen (Abb. 109), muÃ 
der Anteil von Spitzbergenmaterial am IRD zu diesem Zeitpunkt begrenzt gewesen 
sein (Spielhagen 1991 ; Hebbeln 1992; E lverh~ i  et al. 1995a). 

In PS2212-3 (82'N) kann keine Unterscheidung zwischen dem IRD-Signal von 
Skandinavien und dem nachfolgenden Sedimentationsereignis (s.u.) getroffen 
werden. Der Verlauf der QzlFsp-Kurve mit einem einzigen Maximum im Vergleich 
zu Zweien in PS2123-2 an der Stadiengrenze 312 (Abb. 73, 78) lÃ¤Ã jedoch vermu- 
ten, daÂ die nordwÃ¤rt gerichtete OberflÃ¤chenstrÃ¶mu mit IRD-transportierenden 
Eisbergen PS2212-3 nicht erreicht hat, was im Einklang mit den bisherigen Unter- 
suchungen steht (vgl. Spielhagen 1991 ; Hebbeln 1992). 

Einen entscheidenden Hinweis kÃ¶nnt hier die Verteilung des Quarzgehaltes auf 
die einzelnen KorngrÃ¶ÃŸenfraktion geben. Der Quarz ist in PS2212-3 weitestge- 
hend in der Ton- und vor allem der Siltfraktion gebunden (Abb. 113), die auch den 
grÃ¶ÃŸt Anteil am Gesamtsediment haben (Abb. 11 1). Dies spricht gegen einen 
hohen Eintrag von eisbergtransportiertem Material aus Kristallingesteinen, die eher 
sehr grobe Komponenten > 500 um stellen (Spielhagen 1991; Hebbeln & Wefer 
1997). Das Maximum im QzJFsp-VerhÃ¤ltni von PS2212-3 stammt damit sehr wahr- 
scheinlich aus der Sedimentationsphase zwischen 22 und 19,5 ka (s.u.). 

Andersen et al. (1996) nehmen ein langsames Anwachsen ab ca. 30 ka bis 22 ka 
an. Zu diesem Zeitpunkt ist das Eisschild Ã¼be die KÃ¼st hinaus bis auf die Untiefen 
sÃ¼dlic Svalbards angewachsen (Abb. 109). Das Eisschild erreicht die Spitzber- 
genbank sÃ¼dÃ¶stli Svalbards und arbeitet jurassische und kretazische Silt- und 
Tonsteine auf. GroÃŸ Sedimentmengen werden mÃ¶glicherweis durch ein kurzfri- 
stiges Abschmelzereignis freigesetzt (Dokken 1995). 
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22 bis 19,5 ka - Eintrag eines speziellen Mineralogiesignals durch die 
Erosion der Region zwischen Svalbard und Spitzbergenbank und die 
weitere Ausdehnung des SvalbardIBarents-See-Eisschildes 

In einem von Andersen (1995) favorisierten Szenario fÃ¼hr ein drastischer Meeres- 
spiegelabfall (vgl. Abb. 19) zu einer sehr geringen Wassertiefe Ã¼be den Untiefen 
sÃ¼dÃ¶stli Spitzbergens, und eine starke Erosion durch Wellengang und Sturmer- 
eignisse setzt erhÃ¶ht Mengen an Feinmaterial von z.B. der Spitzbergenbank frei. 
In der Zeit von 22 bis 19,s ka dominiert Material von der Spitzbergenbank die 
Sedimente westlich Spitzbergens (Elverh~i et al. 1995a; Andersen et al. 1996). Die 
obermesozoischen, vorwiegend dunklen Silt- und Tonsteine, die im Gebiet der 
Spitzbergenbank anstehen, enthalten eine sehr spezifisches mineralogisches und 
organisch-geochemisches Signal (Abb. 108, 110: Grauschattierung; vgl. Abb. 73 - 
83, Kap. 7.1). ErhÃ¶ht Kaolinitwerte fallen mit dem Vorkommen von geordneten, 
aufweitbaren Tonmineralen (OLEM, vgl. Kap. 2, 5 U. 6) sowie dem Fehlen von Kali- 
feldspat, Karbonaten und der Smektitgruppe zusammen (vgl. Abb. 108 mit 73 - 83). 
Dazu ist der Anteil an organischem Material, das eine hohe Reife besitzt, stark er- 
hÃ¶h (Abb. 108: "hot shale"). Das Signal wird in Sedimentkernen am Kontinental- 
hang von Westspitzbergen durch einen stark erhÃ¶hte Eintrag von Feinfraktion be- 
gleitet (Elverh~i  et al. 1995a). Laminierte, tonige Sedimente ohne Bioturbation er- 
reichen mehrere Meter MÃ¤chtigkeit Andersen (1995) beschreibt diese Fazies als 
eine durch eine Kombination von BodenstrÃ¶me in den tiefen Schelftrog, Turbiditen 
und Konturiten am Schelfhang abgelagertes Sedimentpaket mit teilweise sehr ho- 
hen Sedimentationsraten (bis >30 cmlka). 

Die Kerne der Norwegischen Arbeitsgruppe liegen sÃ¼dwestlic Spitzbergen (vgl. 
Abb. 4). Das sehr spezielle mineralogische und organisch-geochemische Signal 
wird auch in den in dieser Arbeit untersuchten Sedimentkernen nordwestlich und 
nÃ¶rdlic Spitzbergens gefunden (Abb. 73 - 83, 110). Die SedimentmÃ¤chtigkei des 
entsprechenden Horizonts ist jedoch in den nÃ¶rdliche Kernen auf wenige 
Zentimeter reduziert. Die Tatsache, daÂ das Feinfraktionssignal von der Spitz- 
bergenbank sich in diesen Kernen durchprÃ¤gt kann nur durch einen StrÃ¶mungs 
transport mit einer nordwÃ¤rt gerichteten StrÃ¶mun entlang des westlichen Sval- 
bard-Schelfes bis Ã¼be das Yermak Plateau hinaus erklÃ¤r werden. Es existieren 
kaum AufschlÃ¼ss des fÃ¼ die Spitzbergenbank typischen Gesteins auf der West- 
seite Spitzbergens (Elverhoi et al. 1989, 1995a und Zitate darin). 

Das Feinmaterial kann mÃ¶glicherweis mit einer verstÃ¤rkte BodenstrÃ¶mun von 
der Spitzbergenbank Ã¼be den Storfjorden-Trog in mittlere Wassertiefen (100- 
500 m, vgl. Abb. 4) eingebracht werden. Prozesse in der NÃ¤h der Gletscherfront 
(Abb. 7) oder eine verstÃ¤rkt Meereisbildung im Bereich der Spitzbergenbank auf- 
grund geringer Wassertiefen und ablandiger Winde vom Eisschild (vgl. Kap. 1.4) 
kÃ¶nnte zu einer erhÃ¶hte Produktion von Salzlaugen fÃ¼hren die die BodenstrÃ¶ 
mung im Storfjorden-Trog verstÃ¤rk (vgl. Kap. 1.3). Aufgrund der Coriolis-Kraft 
wÃ¼rd eine solche StrÃ¶mun dann nordwÃ¤rt entlang des Svalbard-Schelfhanges 
abgelenkt. 

Heute teilt sich der Westspitzbergenstrom am Yermak Plateau in einen Zweig, der 
Ã¼be das Plateau hinweg flieÃŸ und einen Zweig, der unter das mit der Transpolar 
Drift aus dem Arktischen Ozean ausstrÃ¶mend Wasser absinkt und um die nÃ¶rdli 
che Spitze des Yermak Plateaus herum entlang des Hanges strÃ¶m (Abb. 4; Manley 
et al. 1992). Eine ganz Ã¤hnlich StrÃ¶mun kÃ¶nnt zwischen 23 und 19 ka fÃ¼ einen 
Transport des Spitzbergenbankmaterials zur Kernposition von PS2212-3 am 
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nordÃ¶stliche Hang des Yermak Plateaus gefÃ¼hr haben. FÃ¼ einen Konturstrom 
spricht der starke Anstieg der Siltakkumulationsrate in PS2212-3 gegen 23 ka 
(Abb. 11 1). Von KonturstrÃ¶me abgelagerte Sedimente zeigen ein Maximum inner- 
halb der (Grob-)Siltfraktion (z.B. McCave et al. 1995). 

Abb. Akkumulationsraten von Quarz auf einem S-N-Profil durch d as Eurasi- 
sche Becken (vgl. Abb. 1: sÃ¼dliche Abschnitt; berechnet mit sedimentphysikalische 
Parameter aus Knies 1994; Bergmann 1996; persl. Mittig. Bergmann 1994, fÃ¼ 
PS2212 und PS2200 persl. Mittig. Kassens 1994; Stratigraphie: vgl. Kap. 3). 



7. Mineraloaie und palÃ¤ozeano~raphische Rekonstruktion 

Ein entsprechender Sedimenthorizont mit dunklen, laminierten Sedimenten kann 
mit nach SÃ¼de und auf den Schelfhang hinauf zunehmender MÃ¤chtigkei in allen 
Kernen westlich Spitzbergen beobachtet werden (Knies 1994; MÃ¼lle 1995; Elver- 
hOi et al. 1995a; Lloyd et al. 1996a; Andersen et al. 1996). Bei einer Sedimenta- 
tionsrate von ca. 4 cmlka in den nÃ¶rdliche Sedimentkernen und aufgrund der Ent- 
fernung von der Sedimentquelle Spitzbergenbankregion ist eine Ablagerung durch 
zu dieser Zeit vorhandene KonturstrÃ¶m entlang des Svalbard-Schelfhanges sehr 
wahrscheinlich (vgl. Stow 1985). KonturstrÃ¶m werden westlich Spitzbergen ge- 
rade fÃ¼ das frÃ¼h Stadium 2 angenommen (Hebbeln 1991; Laberg 1994; Lloyd et 
al. 1996a). Hebbeln et al. (1994) postulieren, daÂ der Zeitabschnitt nach 23 ka  
durch das Wachsen des Eisschildes Ã¼be Svalbard dominiert wird und in Folge 
dessen ein AusrÃ¤ume der Sedimente in den Fjorden erfolgte, die weitestgehend 
durch Schmelzwasser sedimentiert und daher sehr feinkÃ¶rni sind. Erreichen die 
Gletscher den Schelf, kÃ¶nne Eisberge und in Folge dessen Spitzbergen-IRD in 
der Ã¶stliche FramstraÃŸ freigesetzt werden. Dem widerspricht Andersen (1995): 
Das Feinfraktionssignal ist alter als der erhÃ¶ht IRD-Eintrag (ca. 1500 Jahre Un- 
terschied). Die wesentlich geringmÃ¤chtigere Horizonte nordwestlich und nÃ¶rdlic 
Spitzbergens lassen diese Unterscheidung kaum noch zu, so daÂ das Feinfrak- 
tions- und das IRD-Signal nahezu in einen Horizont fallen (Abb. 77, 110). 

IRD-Zusammensetzung (dunkle und helle Siltsteine; Knies 1994, persl. Mittlg. Knies 
1996) und Gesamtmineralogie (erhÃ¶hte Quarzgehalt bei niedrigem Feldspatge- 
halt; Abb. 73, 78, 108) deuten auf dieselben Quellen aus der vermutlich zentralen 
und (nord)westlichen Barents-See hin, die im SÃ¼dweste Spitzbergens erkannt 
wurden (Andersen 1995; Elverhoi et al. 1995a). Der Vorstellung Hebbelns wider- 
spricht auch die sich nach Norden hin stark verringernde MÃ¤chtigkei des dunklen, 
laminierten Sedimenthorizonts (Abb. 11 1; vgl. Hebbeln et al. 1994; Knies 1994; 
Andersen 1995; Dokken 1995; MÃ¼lle 1995; Hebbeln & Wefer 1997). 

Zu Beginn des Zeitabschnitts 22 bis 19 ka muÃ von einer nahezu permanent ge- 
schlossenen Meereisdecke Ã¼be der nordÃ¶stliche FramstraBe und dem Yermak 
Plateau ausgegangen werden, die Eisberge entweder in den Fjorden oder nahe 
der Gletscherfront bindet oder aufgrund der KÃ¤lt des OberflÃ¤chenwasser die frei- 
gesetzten Eisberge ohne Abschmelzen westwÃ¤rt in den ausgeweiteten OstgrÃ¶n 
landstrom und damit nach SÃ¼de verdriften lÃ¤Â (vgl. Spielhagen 1991). Grobes 
Eisberg-transportiertes Material wird nur in stark verringerter Menge abgelagert 
(Abb. 1 15; vgl. Hebbeln 1991, 1992; Spielhagen 1991 ; E l ve rh~ i  et al. 1995a). 

Die Akkumulationsraten nÃ¶rdlic Ca. 80Â sind eher gering (Abb. 11 1). Der Anteil der 
Foraminiferenschalen, der Kalzitgehalt und der Smektitgehalt als Anzeiger von 
OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ sind stark reduziert (Abb. 108, 11 0, "1 13; Kap. 5 - 
7.2.1). Das kurzzeitige Fehlen von Kalzit sowie von Dolomit in allen Hang- und Tief- 
seekernen mag auf aggressive BodenwÃ¤sse hindeuten, die sÃ¤mtliche Karbonat 
lÃ¶se kÃ¶nne (Abb. 112, 114; Kap. 5 und 6). Dies wird als ein weiterer Hinweis auf 
die Entstehung von Salzlaugen auf den Schelfen gesehen, die Ã¼be die TrÃ¶g in 
die benachbarte Tiefsee abflieÃŸe (vgl. Steinsund & Hald 1994). 

Erst der Zeitabschnitt zwischen Ca. 21 und 19 ka wird durch einen hohen Eintrag 
von IRD vor allem aus der nordwestlichen und zentralen Barents-See charakteri- 
siert (Hebbeln 1992; Andersen 1995; Lloyd et al. 1996a; Hebbeln & Wefer 1997). In 
den kÃ¼stennahe Kernen, 2.B. in PS2123-2, aber auch am NE-Hang des Yermak 
Plateaus (PS2212-3) wird eine hohe IRD-Anzahl (>2 mm) gezÃ¤hl (Abb. 115). 



. 114: Akkumulationsraten von Dolomit auf einem S-N-Profil durch das Eura- 
sische Becken (vgl. Abb. 1 : sÃ¼dliche Abschnitt; berechnet mit sedimentphysikali- 
sehe Parameter aus Knies 1994; Bergmann 1996; persl. Mittig. Bergmann 1994, fÅ  ̧
PS2212 und PS2200 persl. Mittig. Kassens 1994; Stratigraphie: vgl. Kap. 3) .  

Andersen (1995) nimmt an, daÂ das Â§BI nun den Rand der TrÃ¶g sÃ¼dlic Sval- 
bard erreicht hat und durch das Aufschwimmen des Eisschildes im tiefen Trog ver- 
stÃ¤rk Eisberge freigesetzt werden kÃ¶nnen die mit einer nordwÃ¤rtige StrÃ¶mun die 





zentrale und nÃ¶rdlich FramstraÃŸ erreichen (Abb. 4). Die Gletscher kÃ¶nne auch 
auf den westlichen Svalbard-Schelf vordringen und Eisberge mit IRD freisetzen 
(Abb. 4, 115). Im Norden wird in PS2212-3 Material aus N-Spitzbergen oder Nord- 
austlandet angeliefert (2.B. Abb. 114: hohe Dolomitanteile in der Tonfraktion (vgl. 
Dalrymple & Maass 1987; Solheim et al. 1990, 1996). Einige Gletscher auf Nor- 
daustlandet setzen noch heute SchmetzwÃ¤sse mit feinkÃ¶rnigem karbonatreichen 
Sediment frei (Solheim et al. 1990). Diese kÃ¶nnte wÃ¤hren stÃ¤rkere Vereisung 
und aufgrund des trockengefallenen Schelfes nord-wÃ¤rt in die tiefe Hinlopen- 
straÃŸ gelenkt worden sein und so die Lokation des Kerns PS2212-3 Ã¼be Boden- 
strÃ¶m erreicht haben. Die permokarbonischen Karbonatgesteine stehen jedoch 
auch im oberen Isfjorden, dem grÃ¶ÃŸt Fjordsystem des westlichen Spitzbergens, 
an, von wo aus feines und grobes Karbonatmaterial via Boden- und KonturstrÃ¶m 
sowie durch Eisberge nordwÃ¤rt transportiert werden kÃ¶nnte PS2123-2, in viel 
grÃ¶ÃŸer NÃ¤h zum Isfjorden als PS2212-3, zeigt ebenfalls einen detritischen 
Karbonatpuls an feinkÃ¶rnige Material (Abb. 1 12, 1 14). WÃ¤r der Isfjorden die 
einzige Quelle dolomitischen Materials in der Region rund um Spitzbergen, mÃ¼ÃŸ 
sich der Dolomiteintrag bis zum nordÃ¶stliche Yermak Plateau aufgrund der 
VerdÃ¼nnun durch andere Materialien von Spitzbergen reduzieren. 

Da jedoch in PS2212-3 Ã¤hnlic hohe Dolomitakkumulationsraten auftreten wie in 
PS2123-2 vor der nordwestlichen Spitzbergen-KÃ¼ste kann ein Eintrag aus der 
nordwestlichen Barents-See und aus der Nordaustlandet-Region angenommen 
werden. Ein Vergleich der Mineralgehalte in der Gesamtprobe und der Siltfraktion 
macht deutlich, daÂ die Grobfraktion (>63 pm) von PS2212-3 zu groÃŸe Teilen aus 
Quarz und FeldspÃ¤te besteht (Abb. 78, 79, 112; Tab. A8). Eine solche Mineralkom- 
bination kÃ¶nnt aus dem prÃ¤kambrische und palÃ¤ozoische Kristallingestein 
stammen (Kap. 4), das durch ein bis Ã¼be die KÃ¼ste N-Svalbards hinaus wach- 
sendes SBIS Ã¼berfahre wird. Einige Proben dieses Kernabschnitts enthalten fÃ¼ 
hÃ¶he metamorphe Gesteine typische Spurenminerale (u.a. Amphibole; vgl. Kap. 
7.1; Tab. 10, 12, A8). 

Sedimentkerne aus oder vom Rand des untermeerischen SedimentfÃ¤cher nÃ¶rd 
lich des Franz-Victoria-Trogs zwischen Franz-Josef-Land und Svalbard bestÃ¤tige 
anhand mÃ¤chtige Diamikte (2.B. PS2445-4; Kap. 3 - 6), daÂ das SBIS sich nach 22 
ka  von SÃ¼de den weit in den Schelf hineinerodierten TrÃ¶ge genÃ¤her hat (z.B. 
PS2445-4; vgl. FÃ¼ttere 1994; Lubinski et al. 1996). Proben aus dem Diamikt besit- 
zen einige mineralogische Ahnlichkeiten mit dem jurassischen und kretazischen 
Material aus der Spitzbergenbankregion (Abb. 71: hoher Quarzgehalt und niedri- 
ges Kfs/PIg-VerhÃ¤ltni bzw. nicht vorhandener Kfs). 

as Letzte Glaziale Maximum n~rd l ich  und westlich Spitzbergens 

FÃ¼ die Zeit von 19 bis 15 ka wird eine maximale Ausdehnung des SBIS ange- 
nommen. Die Schelfkante wird westlich und wahrscheinlich auch nÃ¶rdlic Spitz- 
bergens erreicht (Abb. 109; E l ve rh~ i  et al. 1995a; Solheim et al. 1996 und darin 
enthaltene Artikel). Zu Beginn dieser Zeit dehnt sich das Eisschild rapide aus 
(Andersen 1995). Andersen (1995) glaubt, daÂ dieser VorstoÃ weniger durch die 
erneut erhÃ¶ht Zufuhr von Feuchtigkeit und dem daraus folgenden Niederschlag 
gespeist wird. Vielmehr geht er davon aus, daÂ die jungen, tonreichen Sedimente 
des Schelfes in der Lage sind, Ã¼be ihren hohen Wassergehalt einen hydrostati- 
schen Gegendruck zu erzeugen. In diesem Fall kann sich das Eisschild sehr 
schnell Ã¼be den Untergrund hinweg bewegen, da es kaum Reibungsverluste ge- 
gen den Untergrund hat. 
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Reibungsarmes FlieÃŸe des Eisschildes heiÃŸ allerdings auch, daÂ wenig Material 
aus dem Untergrund aufgearbeitet und transportiert wird. Weder Fein- noch Grob- 
material werden verstÃ¤rk freigesetzt. Die Akkumulationsraten und der IRD-Eintrag 
in die benachbarten Tiefseesedimente sind niedrig und kÃ¶nnte diese Vorstellung 
stÃ¼tze (Abb. 11 1, 11 5). Die verringerte Bodenreibung ermÃ¶glich es dem Eisschild, 
sich rasant auszudehnen. 

Der Westspitzbergenstrom ist verstÃ¤rk aktiv, Mit einer nordwÃ¤rt gerichteten StrÃ¶ 
mung erreichen Eisberge aus Skandinavien und dem Nordseeraum die Ã¶stlich 
FramstraÃŸ (Schreibkreide-IRD; Spielhagen 1991), jedoch nicht das sÃ¼dwestlich 
Nansen-Becken (Kubisch 1992). ErhÃ¶ht Kalzitwerte in allen Sedimentkernen der 
Ã¶stliche FramstraÃŸ und des sÃ¼dwestliche Nansen-Beckens verbunden mit dem 
verstÃ¤rkte Vorkommen planktischer Kalkschaler deuten auf eine leicht erhÃ¶ht 
OberflÃ¤ctienwasserproduktio hin (Abb. 55, 108, 110, 112; vgl. Pagels 1991; Stein 
et al. 1994c; Dokken 1995). Die Situation Ã¤hnel derjenigen von 27 bis 22 ka. Ein 
Korridor saisonal offenen Wassers erstreckt sich entlang des Barents-See-Sval- 
bard-Kontinentalhanges (vgl. Henrich et al. 1995 und Zitate darin). Die hÃ¶here 
Gehalte an Kalkschalern und der damit verbundene erhÃ¶ht Kalzitwert sogar in den 
Sedimenten des sÃ¼dwestliche Nansen-Beckens deuten auf ebenfalls saisonal 
offene WasserflÃ¤che hin (vgl. Pagels 1991; Carstens & Wefer 1992; Carstens et al. 
1997). Heute wird dies durch den Einstrom von wÃ¤rmere und salzreichem Wasser 
atlantischer Herkunft Ã¼be den Westspitzbergenstrom gefÃ¶rdert Es muÃ bemerkt 
werden, daÂ in den Sedimenten des westlichen Nansen-Beckens die Kalkschaler 
die Grobfraktion dominieren (bis zu 90 % der Grobfraktion; Markussen et al. 1985; 
vgl, Abb. 112). Dies deutet darauf hin, daÂ zwar eine kurze Phase offenen Wassers 
wÃ¤hren des Sommers existiert, jedoch kaum terrigenes Material aus Meereis oder 
Eisbergen freigesetzt wird. N. pachyderma (sin.) kann bei Temperaturen um OÂ° 
durchaus Ã¼berlebe (vgl. Berberich 1996 und Zitate darin). Unter diesen niedrigen 
Temperaturen und aufgrund der geringen Sommerinsolation wÃ¤hren des LGMs 
kann nur wenig eistransportiertes Sediment freigesetzt werden. 

So kann eine weitestgehend geschlossene Meereisdecke, und kaltes OberflÃ¤ 
chenwasser, das Eisberge und Meereis kaum schmelzen lÃ¤ÃŸ fÃ¼ die Zeit des LGM 
angenommen werden (vgl. Hebbeln et al. 1994; Knies 1994; Andersen 1995; El- 
verh0i et al. 1995a). Dadurch ist der terrigene Eintrag stark reduziert und kurze Pe- 
rioden leicht erhÃ¶hte Produktion von Kalkschalern und Biogenkalzit prÃ¤ge sich in 
den Sedimentaufzeichnungen des Nansen-Beckens sehr stark durch (Abb. 112: 
hoher Grobfraktionsanteil). Eine geringe Sedimentakkumulationsrate ist wÃ¤hren 
dieser Zeit anzunehmen. Die in dieser Arbeit verwendete stratigraphische AuflÃ¶ 
sung ist zumeist zu gering, um das LGM von der darauf folgenden Termination l zu 
trennen (vgl. Kap. 3).  Nur fÃ¼ PS2206-4 vom westlichen Gakkel-Rucken kann fÃ¼ die 
Zeit zwischen 19,l  und 17,5 ka eine geringere Sedimentakkumulationsrate als fÃ¼ 
die Termination la stratigraphisch gesichert festgestellt werden (Abb. 11 1 ; Tab. 13: 
ca. 420 vs. 0 575 mglcm2ka). 

Alternativ oder zusÃ¤tzlic zum Einstrom atlantischen Wassers besteht die MÃ¶glich 
keit daÂ katabatische Winde vom SBIS fÃ¼ offenen WasserflÃ¤che Ã¼be dem sÃ¼d 
westlichen Nansen-Becken sorgen (Knies et al. eingereicht). Ablandige Winde, die 
aufgrund der Unterschiede zwischen der sehr kalten Luft Ã¼be einem Eisschild und 
der wÃ¤rmere Luft Ã¼be dem benachbarten Meer entstehen, kÃ¶nne lÃ¤ngerfristi 
groÃŸ WasserflÃ¤che an der KÃ¼st offenhalten @.B. Gordon & Comiso 1988). Da 
das OberflÃ¤chenwasse wegbewegt wird, wallen TiefenwÃ¤.sse a.uf. Sind diese 
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TiefenwÃ¤sse wÃ¤rmer so tragen sie zur StabilitÃ¤ der offenen WasserflÃ¤ch bei und 
fÃ¶rder eine erhÃ¶ht BioproduktivitÃ¤t Dies passiert rezent u.a. in der Whalers-Bay- 
Polynia nÃ¶rdlic Spitzbergen und in der NE-Wasser-Polynia vor NE-GrÃ¶nlan 
(Martin & Cavalieri 1989; Schneider & Budeus 1995). Trotz einiger Hinweise auf 
entsprechende Schmelzwasserereignisse aus 6180-Kurven in dieser Region (vgl. 
Hebbeln 1992; KÃ¶hle 1992; Knies 1994; Elverhai et al. 1995a; MÃ¼lle 1995; Lloyd 
et al. 1996a; Hebbeln & Wefer 1997), kann dies zur Zeit nur vermutet werden. 

Das 613C-Signal deutet mit niedrigen Werten wÃ¤hren des gesamten Zeitabschnitts 
auf einen verringerten Austausch zwischen AtmosphÃ¤r und Wassermasse hin 
(Abb. 24). Eine geschlossene Eisdecke mit sommerlichen Schmelzwasserlinsen ist 
daher als effektivste Abdichtung sehr wahrscheinlich. Das 613C-Signal birgt zusÃ¤tz 
lich einen Hinweis auf die Zusammensetzung der nordwÃ¤rt strÃ¶mende OberflÃ¤ 
chenwassermassen. Rezent spiegeln die in N. pachyderma (sin.) erhaltenen 613C- 
Werte (0,8 bis 0,4 %o) aus dem EinfluÃŸbereic der warmen und salzreichen atlanti- 
schen Wassermassen (WSC) das Bild einer relativ schlecht durchlÃ¼ftete Wasser- 
masse wider (vgl. Abb. 21, 24). KÃ¶hle fÃ¼hr dies auf das relativ hohe Alter des tiefe- 
ren Teils des WSC zurÃ¼ck in der N. pachyderma (sin.) heute vorwiegend lebt (100- 
200 m; Carstens & Wefer 1992). Die gemessenen 613C-Werte zwischen 19 und 15 
ka sind allerdings leichter (meist c0,3 %o; Abb. 21, 24). Es ist daher anzunehmen, 
daÂ der nordwÃ¤rt gerichtete Transport von wÃ¤rmere Wassermassen atlantischer 
Herkunft in der FramstraÃŸ und Ã¼be dem Yermak Plateau schwÃ¤che als heute war 
oder daÂ die atlantischen Wassermassen bereits wesentlich tiefer unter die kalten, 
polaren Wassermassen abgesunken waren (Kap. 1.3, 3). 
Der WSC wird vermutlich im Verlauf seiner nordwÃ¤rtige StrÃ¶mun durch Schmelz- 
wasser und katabatische Winde von den dicht angrenzenden Eisschilden stÃ¤ndi 
gekÃ¼hl und abgeschwÃ¤ch (vgl. Lloyd et al. 1996b). Dagegen sprechen die Gehalte 
an Coccolithen selbst am nordÃ¶stliche Yermak Plateau fÃ¼ einen weitreichenden 
atlantischen Einstrom (vgl. Nowaczyk et al. 1994). 

Die Gesamtakkumulationsraten sind wÃ¤hren des LGM in der zentralen Fram- 
straÃŸe dem Nansen-Becken und am Gakkel-RÃ¼cke erniedrigt (Abb. 11 1 ; vgl. Ku- 
bisch 1992; Hebbeln & Wefer 1997). Eine Dominanz pelagischer Sedimentation mit 
vereinzeltem Eintrag von IRD kann angenommen werden, da insbesondere die 
Grobfraktionsgehalte stark reduziert sind (Abb. 11 1, 11 5; Kap. 5 und 6). Die Akku- 
mulation von Quarz, die an die Grobfraktion gebunden ist (Kap. 7.1), ist deutlich 
erniedrigt. Am Yermak Plateau ist sie halbiert (PS2212-3: Abb, 11 1). Allerdings ge- 
hÃ¶r das LGM zu den wenigen Zeitabschnitten, in denen ein signifikanter Anteil des 
Quarzgehaltes der Fraktion > 63 pm zugerechnet werden kann (Abb. 113). Dies ist 
ein weiterer Hinweis auf driftende Eisberge, die an der Kernposition ihr Material 
verlieren (vgl. auch IRD-Kurve, Abb.115). 

Die saisonal offenen WasserflÃ¤che in der FramstraÃŸ wÃ¤hren des LGM werden 
als eine der Feuchtigkeitsquellen gesehen, die eine weitere Akkumulation des 
SBIS ermÃ¶gliche (Hebbeln et al. 1994). Ein Streifen offenen, wÃ¤rmere Wassers 
entlang der norwegischen KÃ¼st bis zur FramstraÃŸ wÃ¤r durch seinen EinfluÃ auf 
die AtmosphÃ¤r und durch den Temperaturunterschied zwischen eisbedecktem 
Land und offener WasserflÃ¤ch ein idealer Leitpfad, um StÃ¼rm niederer Breiten 
nordwÃ¤rt zu lenken (Dokken 1995, Dokken & Hald 1996). Warme und wasserge- 
sÃ¤ttigt Luft kÃ¶nnt weitere NiederschlÃ¤g Ã¼be dem SBIS fÃ¶rdern Dies wÃ¤r ein 
dem derzeitigen Interglazial iihnliches, atmosphÃ¤rische Zirkulationsmuster (vgl. 
Charles et al. 1994). Aufgrund der verringerten Insolation bleiben die Sommer kalt, 
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es wird wenig Eis geschmolzen, die Gletscher kÃ¶nne kaum kalben (vgl. Ruddiman 
et al. 1980). Das SBIS wÃ¤chs weiter und erreicht die maximale Ausdehnung bis 
zur Schelfkante (Abb. 11 0). 

Gegen 17 ka wird im Kern PS2212-3 (WT: 2550 m) das Fehlen von Kalzit und Do- 
lomit im Sediment verzeichnet (Abb. 112, 114). Dies deutet auf eine nahezu voll- 
stÃ¤ndig KarbonatlÃ¶sun hin, die bis ungefÃ¤h 14 ka bestehen bleibt. Danach wird 
weiterhin nur wenig Kalzit bis ca. 10 ka konserviert (Abb. 110, 112). Auch Pagels 
(1991) verzeichnet fÃ¼ den Zeitraum nach dem LGM, insbesondere wÃ¤hren der 
Termination l von 16-8 ka, hÃ¤ufig AusfÃ¤ll der Karbonaterhaltung (bis zu 2000 m; 
Quadfasel et al. 1988). Er legt anhand mehrerer Sedimentkerne aus dem sÃ¼dwest 
lichen Nansen-Becken dar, daÂ vor allem der Kontinentalhang der Barents-See in 
bestimmten Wassertiefen betroffen ist. Die KarbonatlÃ¶sun lÃ¤Ã mit grÃ¶ÃŸer Entfer- 
nung vom Kontinentalhang nach (Abb. 112, 114; vgl. Pagels 1991). Pagels fÃ¼hr 
dies auf die Entstehung von Salzlaugen auf dem Schelf zurÃ¼ck die sich sich durch 
die Neubildung von Meereis entwickeln (vgl. Kap. 1.3). Sie kÃ¶nne entsprechend 
ihrer Dichte den Schelfhang hinunterflieÃŸen bis sie auf TiefenwÃ¤sse mit Ã¤hnliche 
physikalischen Eigenschaften treffen, mit denen sie sich dann vermischen. Eine 
weitere MÃ¶glichkei fÃ¼ Entstehung solcher Wasser sind die Entwicklungen vor ei- 
ner Gletscherfront (Kap. 1.3). 

FÃ¼ das Vorhandensein solcher WÃ¤sse in der Zeit zwischen 17 und 13 ka  spre- 
chen auch die Ergebnisse von Lloyd et al. (1996b) an Sedimentkernen in der Ã¶stli 
chen FramstraÃŸe Sie fanden einen e^O-Anstieg gemessen an benthischen Fo- 
raminiferen von 0,4-1,O Â¡oo Diese Werte Ãœbersteige den Anstieg in den plankti- 
sehen Foraminiferen (0,5 %o; Lloyd et al. 1996a,b) sowie den globalen Eis-Volu- 
men-Effekt zu dieser Zeit (vgl. Abb. 19; Fairbanks 1989). Isotopisch leichteres 
Schmelzwasser wird bei erhÃ¶hte Meereisproduktion im Winter mit bei der Eisbil- 
dung entstehenden Salzlaugen vermischt, die das Signal den Kontinentalhang 
hinunter zu den Kernpositionen transportieren. 

Die Tatsache, daÂ in Kernen am NE-Hang des Yermak Plateaus ein starker EinfluÃ 
von Salzlaugen nach 17 ka aufgezeichnet wird, kann auf mehrere Entwicklungen 
am nÃ¶rdliche Rand des SBIS hinweisen. Offensichtlich Bestand die MÃ¶glichkei 
erhÃ¶hte Meereisneubildung in dieser Region. Wie oben bereits ausgefÃ¼hrt kÃ¶nnt 
hierfÃ¼ eine KÃ¼stenpolyni verantwortlich sein, die durch katabatische Winde vom 
Eisschild offengehalten wird. FÃ¼ eine sehr groÃŸ NÃ¤h des SBIS zum Kern 
PS2212-3 spricht die erhÃ¶ht Gesamtsedimentationsrate, die ein deutliches Maxi- 
mum im Siltanteil aufweist. Die Stromungsgesctiwindigkeit an der Kernposition 
scheint erhÃ¶ht Darauf weist u.a. auch das Vorkommen von strÃ¶mungsliebenden 
agglutinierenden benthischen Foraminiferen hin (persl. Mittig. J. Wollenburg, 1995), 
die in diesem Kernabschnitt besonders zahlreich vertreten sind. 

Die Quarzakkumulationsrate ist stark erhÃ¶ht Der Quarz wird vor allem von den fei- 
neren Fraktionen gestellt (Abb. 113). BodenstrÃ¶munge und vom Eisschild ausge- 
hender Bodentransport auf dem Schelf kÃ¶nnte fÃ¼ diese Befunde verantwortlich 
sein. Ein IRD-Maximum zu Beginn dieser Phase und die Ergebnisse der Gesamt- 
mineralanalyse von PS2212-3 und PS2445-4 weisen darauf hin, daÂ zwischen 17 
und 14 ka vom nÃ¶rdliche SBIS verstÃ¤rk Eisberge und feines Sediment freigesetzt 
werden. Das Vorkommen des Granats Almandin nicht nur in diesen beiden Kernen, 
sondern auch bis ins Amundsen-Becken im mittleren Stadiums 2 kann nur so er- 
klÃ¤r werden. Almandin deutet zusammen mit anderen, fÃ¼ hoch- bis mittelmetamor- 



Abb. 116: Eisdrift im Arktischen Ozean zwischen 94 und 10 ka, glaziale KÃ¼stenli 
nie (gepunktetes, hellgraues Muster; Chappell & Shackleton 1986), vergletscherte 
Regionen durch Schraffur und in der Barents-See gestrichelt gekennzeichnet 
(CLIMAP 1976; CLIMAP 1981; Sterne kennzeichnen Kernpositionen von Kubisch 
1992) und IRD-Flux in den Sedimentkernen des Nansen-Beckens und des Gakkel- 
RÃ¼cken (aus: Kubisch 1992). 
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phe Gesteine typische Minerale, auf eine Herkunft aus der Hekla Hoek-Formation, 
dem Kristallingestein N-Svalbard hin (vgl. Kap. 7.1). In PS2445-4 vom Kontinental- 
hang am Ausgang des Franz-Victoria-Troges wird dazu eine Kombination von ho- 
hen Kalzitwerten mit einem hohen Foraminiferenanteil und stark erhÃ¶hte Dolomit- 
werten aufgezeichnet (Abb. 71; persl. Mittig. Knies 1996). Der Dolomit kann auf die 
Vorkommen von palÃ¤ozoische Karbonatgesteinen auf und um Nordaustlandet am 
sÃ¼dwestliche Rand des Franz-Victoria-Troges zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Es ist sehr 
wahrscheinlich, daÂ sich das SBIS von Svalbard her nord- und nordostwÃ¤rt aus- 
gedehnt hat. 

Auch Polyak & Solheim (1994) nehmen fÃ¼ das eistransportierte Material in der 
NÃ¤h von Franz-Josef-Land eine Herkunft aus der nordwestlichen ÃŸarents-Se an. 
Das verstÃ¤rkt Vorkommen von "mixed-layerl'-Mineralen (vgl. Kap. 2, 7.1) und von 
authigenen" Mineralen (in diesem Fall Siderit und Pyrit) deuten auf die mesozo- 
ische, klastische Sedimentabfolge hin, die vor allem Ã¶stlic von Svalbard an die 
OberflÃ¤ch tritt (Kap. 4.3, 7.1). Die Verfrachtung von Material aus der Region Ã¶stlic 
Spitzbergen nord- und nordostwÃ¤rt steht im Einklang mit Modellierungen des 
SBIS (E lverh~ i  et al. 1993; Lambeck 1995, 1996; Siegert & Dowdeswell 1995a, 
1996). Im Westen erreicht das SBIS seine grÃ¶ÃŸ Ausdehnung gegen 18 ka und 
soll diese Position nur wenige 1000 Jahre gehalten haben (z.B. Hebbeln et al. 
1994). Im Norden ist eine ganz Ã¤hnlich Entwicklung anzunehmen. 

Im stark eingetieften Franz-Victoria-Trog zwischen Franz-Josef-Land und Svalbard 
kann das Eisschild auch aufgrund der von ihm selbst verursachten isostatischen 
Absenkung aufschwimmen. Dies fÃ¼hr zu einer erhÃ¶hte Kalbungsrate und fÃ¶rder 
eine verstÃ¤rkt Freisetzung von Eisbergen. Eine benachbarte Polynia mag dies 
durch die freigesetzte WÃ¤rm und die erhÃ¶ht Absorption der Sonneneinstrahlung 
in den Sommermonaten noch verstÃ¤rken ZusÃ¤tzlic beginnt der Meeresspiegel 
vom absoluten Minimum um 18 ka an zu steigen (Abb. 19). Der hohe Verlust am 
Rand des Eisschildes induziert einen erhÃ¶hte AbfluÃ von Eis aus dem Schildinne- 
ren, EisstrÃ¶m werden uber den TrÃ¶ge ausgebildet ("marine downdrawqr-Effekt). 

Eine solche Entwicklung wird fÃ¼ die rapide Freisetzung groÃŸe Mengen Eisberge 
aus verschiedenstenen Eisschilden verantwortlich gemacht (z.B. Denton & Hughes 
1981 ; MacAyeal 1993). Dabei behÃ¤l das Eisschild zu Beginn noch seine Ausdeh- 
nung, beginnt jedoch durch den notwendigen Ausgleich fÃ¼ die hohen Kalbungs- 
raten an den RÃ¤nder auszudÃ¼nnen der aufschwimmende Teil zieht Masse aus 
dem zentralen Schild ab (-> marine downdraw). Eine ideale Vorbereitung fÃ¼ einen 
spÃ¤teren schnellen Zerfall des Eischildes. Dieser ProzeÃ wird durch die Bildung 
von schnell flieÃŸende EisstrÃ¶me in den SchelfrandtrÃ¶ge gefÃ¶rdert Einer Model- 
lierung von Siegert & Dowdeswell (1995b) zufolge werden EisstrÃ¶m fÃ¼ den 
Westrand des SBIS mit hohen Geschwindigkeiten angenommen, im Norden errei- 
chen sie in diesem Modell jedoch nur einen begrenzten EinfluÃŸ 

Nimmt man an, daÂ die Verteilung des Granats Almandin wÃ¤hren des mittleren 
Stadiums 2 Ã¼be driftende Eisberge vom Barentsl Kara-See-Hang aus geschieht, 
dann muÃ man entweder von einer geschwÃ¤chte sÃ¼dliche Transpolar Drift aus- 
gehen, die ein Verdriften der Eisberge vom Barents-See-Kontinentalhang mit ab- 
landigen Winden nordwÃ¤rt bis uber das Amundsen-Becken zulÃ¤ÃŸ oder sich 
groÃŸ Eisberge vorstellen, deren Wurzel in das StrÃ¶mungsfel der mittleren Was- 
serschichten des Arktischen Ozeans reicht und so bis in den Nordwesten des Eu- 
rasischen Beckens verdriften kann (vgl. Kap. 1.3; Lubinski et al. 1994; Rudels et al. 



1994). Kubisch (1992) befaÃŸt sich mit dem IRD-FluÃ und der IRD-Zusammenset- 
zung im sÃ¼dliche Teil des Eurasischen Beckens (Abb. 116). Ihre Rekonstruktion 
basiert auf der Annahme, daÂ die Transpolar Drift weitestgehend stabil ist und sich 
nur in ihrer Ost-West-Position verschiebt. Die Darstellung der IRD-FluÃŸrat zeigt 
einen der hÃ¶chste Werte nach 18 ka (IRD-Zone B I )  direkt am Barents-See-Konti- 
nentalhang (PS(2)1519-12; Abb. 11 6). Diese Zone wird durch klastische Sedi- 
mentgesteine dominiert (Ã¼be 50 Ol0 Siltsteine). Als zweithÃ¤ufigst Komponente tre- 
ten Karbonatgesteine gefolgt von Quarziten auf (Kubisch 1992). Eine Zusammen- 
setzung, die verglichen mit den Erkenntnissen dieser Arbeit und direkt mit der nÃ¶rd 
lichen und nordwestlichen Barents-See in Verbindung gebracht werden kann (vgl. 
Elverhei et al. 1989, 1995; Andersen et al. 1996). 

Kubisch (1 992) fÃ¼hr diese Zusammensetzung allerdings auf ein wechselndes Her- 
kunftsgebiet zwischen Taimyr-Halbinsel und Kara-See zurÃ¼ck Fossilreiche Karbo- 
natgesteine sind fÃ¼ sie ebenfalls ein Signal von Spitzbergen. FÃ¼ die Ã¶stlichere 
Gebiete spricht nach Kubisch (1992) der hohe Anteil an Kristallingesteinen, die sie 
der Taimyr-Halbinsel zuordnet. Dies wÃ¼rd sich mit dem Auftreten von Almandin in 
einer OberflÃ¤chenprob sÃ¼dwestlic der Taimyr-Halbinsel decken (Kap. 7.1), der 
dann von dort aus im Eurasischen Becken verteilt worden wÃ¤re 

Der geringe Quarzgehalt und die niedrigen QzIFsp- und KfsIPIg-VerhÃ¤ltnisse in 
PS2212-3 deuten jedoch nicht auf einen erhÃ¶hte Anteil von Material aus der Kara- 
See oder der westliche Laptew-See hin (vgl. Abb. 78, 97; Kap. 6, 7.1). Auch ist der 
Gehalt an organischem Material gering und das CIN-VerhÃ¤ltni niedrig, was auf 
erniedrigte Gehalte von terrigenem, organischen Material hinweist. Dies steht in 
deutlichem Widerspruch zu einem Herkunftsgebiet KaraILaptew-See (vgl. Tab. 
A12; Stein 1996). Andererseits kann das IRD und auch das feinere Sediment im 
Zeitabschnitt 14 - 17 ka nicht von den jurassischen und kretazischen Gesteinen aus 
der Umgebung der Spitzbergenbank stammen, da sich deren mineralogische Sig- 
natur (vgl. Kap. 7.1) weder in PS2445-4 noch in PS2212-3 durchprÃ¤gt AuÃŸerde 
liegt die Spitzbergenbank nach jÃ¼ngste Eisschildrekonstruktionen nicht nur im In- 
neren des SBIS, sondern auch im EinfluÃŸbereic eines sÃ¼dwestwÃ¤r gerichteten 
Eisstroms (z.B. Forman et al. 1995; Lambeck 1995; Siegert & Dowdeswell 1995a). 

Ein verstÃ¤rkte Boden- und1 oder Suspensionstransport vom Barents-See-Konti- 
nentalhang zwischen 17 und 14  ka, insbesondere von Franz-Josef-Land ausge- 
hend, prÃ¤g sich im gesamten Nansen-Becken in der Feinfraktion durch. In mehre- 
ren Kurzkernen ist der Kaolinitgehalt leicht erhÃ¶ht das K/C-VerhÃ¤ltni erhÃ¶h und 
das S/K-VerhÃ¤ltni erniedrigt, in der Gesamtfraktion tauchen Biotit und verstÃ¤rk 
Kaolinit auf (vgl. Kap. 5, 6, 7.2.1). Dies ist eine Signalkombination, die OberflÃ¤chen 
proben aus dem Franz-Josef-Land-Gebiet sehr nahe kommt (vgl. Abb. 65, 66, 81, 
82, 99, 105; Kap. 7.1 ; NÃ¼rnber et al. 1995a; Wahsner 1996). 

isschild und 
von wÃ¤hren der Termination l (ca. 15- 
FÃ¼ den Beginn und den Verlauf der Termination l in der FramstraÃŸ und dem sÃ¼d 
westlichen Nansen-Becken, sowie in der nÃ¶rdliche Barents-See existieren inzwi- 
schen einige ^C-Alter (Jones & Keigwin 1988; Polyak & Solheim 1994; Stein et al. 
1994a,c; Elverhei et al. 1995; Kolstad 1995; Herlihy 1996; Hebbeln & Wefer 1997). 
Die Termination beginnt mit einem starken Schmelzwassersignal in der Ã¶stliche 
Norwegen-GrÃ¶nland-See der FramstraÃŸ und im Arktischen Ozean gegen 15 ka 
(Zahn et al. 1985; Jones & Keigwin 1988; Sarnthein et al. 1992; Stein et al. 1994a 



7. Mineraloaie und ~alÃ¤ozeanoaraphische Rekonstruktion 

und Zitate darin). Nach Elverhei et al. (1995a) erfolgt das Abschmelzen des SBIS in 
zwei Schritten, die durch einen kleinen EisvorstoÃ von Svalbard aus unterbrochen 
werden. Nach Andersen et al. (1996) kÃ¶nne diese zwei Phasen in einen ersten 
starken RÃ¼ckzug der vor allem durch verstÃ¤rkt Freisetzung von Eisbergen charak- 
terisiert wird (1 5-1 2,2 ka), und einen zweiten rapiden Zerfall (1 2-1 0 ka), der zusÃ¤tz 
lich durch Schmelzwasser- und Suspensionsfreisetzung bestimmt ist, getrennt 
werden (Abb. 109). 

Die erste Phase (15-12,2 ka) wird vermutlich durch einen rapiden Meeresspiegel- 
anstieg initiiert (ca. 8-10 m; Fairbanks 1989). Das Eisschild wird gerade in den tie- 
fen KontinentalrandtrÃ¶ge instabil und verstÃ¤rk die dort bereits existierenden Eis- 
strÃ¶me Ein solches Szenario deckt sich mit den jÃ¼ngste Modellierungen des SBIS 
(z.B. Siegert & Dowdeswell 1995a). Die Freisetzung vieler Eisberge vom SBIS 
spiegelt sich in der hohen Anzahl an IRD, dem erhÃ¶hte Anteil der Grobfraktion an 
der stark gesteigerten Gesamtakkumulation und der sich verdoppelnden Quarzak- 
kumulationsrate am Yermak Plateau wider (Abb. 11 1, 113, 115). In dieser Zeit wird 
auch die Position von PS2208-1 im Nansen-Becken verstÃ¤rk von Eisbergen er- 
reicht. Eine massive Lage von Kies (Abb. 46, 11 1: >40 % Grobfraktion) tritt gegen 
Ende der ersten Phase auf. Der SBIS-Aufbruch ist mit einem stark erhÃ¶hte Eintrag 
von Grobfraktion und Quarz verbunden (PS2208-1, PS2212-3; Abb. 11 1, 11 3 :  
15,8 ka), die mit leichten 8'8O-und 513C-Signalen zusammenfallen (Abb. 21; 
SchmelzwÃ¤sse ?). 

Die Tatsache, daÂ bereits nach 15 ka Anzeichen fÃ¼ einen beginnenden Zerfall 
auch das nÃ¶rdliche SBIS aufgezeichnet werden, widerspricht den Erkenntnissen 
von Polyak & Solheim (1994) und Lubinski et al. (1996). Sie gehen von einem um 
2000 Jahre spÃ¤tere RÃ¼ckzu des SBIS in der Region zwischen Franz-Josef-Land 
und Svalbard aus. Ihre Sedimentkerne liegen jedoch alle in Wassertiefen oberhalb 
500 m auf dem Schelf oder in TrÃ¶gen In einem Nachbarkern von PS2445-4 vom 
Ausgang des Franz-Viktoria-Troges konnte eine Rutschmasse, die in glaziomarine 
siltige Tone eingebettet ist, mit 15,2 ka datiert werden (PS2446-4; persl. Mittig. J. 
Knies 1996). Die Lage von dunklem, siltigen Ton ist lithologisch mit PS2445-4 kor- 
relierbar (FÃ¼ttere 1994). Sie enthÃ¤l in PS2445-4 hohe Gehalte an biogenen und 
terrigenen Karbonaten, die vermutlich von Nordaustlandet stammen (Abb. 71). Gra- 
vitative Umlagerungen von IRD-reichem Material werden als Zeichen fÃ¼ die groÃŸ 
NÃ¤h des Eisschildes und fÃ¼ einen der tragenden Prozesse beim Aufbau der sub- 
meerischen SedimentfÃ¤che vor den TrÃ¶ge der westlichen Barents-See gesehen 
(Andersen et al. 1994; Laberg 1994; Laberg & Vorren 1996). Der Zerfall des SBIS 
begann im SÃ¼de aufgrund starker EisstrÃ¶m in den SchelfrandtrÃ¶ge und setzte 
sich wÃ¤hren der Termination l Ã¼be den Westen nach Norden fort (z.B. Elverhei et 
al. 1993; Polyak et al. 1995; Siegert & Dowdeswell 1996). Offenbar konnte das 
SBIS die nÃ¶rdlich Maximalausdehnung lÃ¤nge bewahren. GrÃ¼nd hierfÃ¼ kÃ¶nnte 
eine vergleichsweise grÃ¶ÃŸe AusgangsmÃ¤chtigkei des Eisschildes, eine noch 
nicht abgeschlossene isostatische Justierung der Kruste gegenÃ¼be der glazialen 
Maximumeisauflast oder wesentlich kÃ¤lter Sommerbedingungen im Vergleich 
zum sÃ¼dliche Teil des SBIS gewesen sein (Forman et al. 1996). 

Eine weitere MÃ¶glichkeit die beobachteten Signale in den Sedimentkernen des 
Nansen-Beckens und am Gakkel-RÃ¼cke zu erklÃ¤ren wÃ¤r ein frÃ¼he Zerfall des 
Eisschildes am NE-Rand, vor allem im St.Anna-Trog. Elverhei et al. (1993) zeigen 
in ihrer Modellrekonstruktion des SBIS eine Einbuchtung Ã¼be dem St.Anna-Trog 
um 15 ka. Ein verstÃ¤rkte Zustrom von IRD kÃ¶nnt also aus dem St.Anna-Trog 
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stammen. Ein hoher Eintrag von Kaolinit zu dieser Zeit am Yermak Plateau und im 
Nansen-Becken deuten einen verstÃ¤rkte Transport aus der Franz-Josef-Land-Re- 
gion an (Abb. 65 - 66, 81, 82). Dies ist kombiniert mit einem erhÃ¶hte Quarzeintrag 
(Abb. 113). Basierend auf AMS ^C-Datierungen in glaziomarinen Sedimenten des 
St.Anna-Trogs wird der RÃ¼ckzu des Gletschereises bis auf Nowaja Semlja und 
Franz-Josef-Land bevor 13,3 ka angenommen (Kolstad 1995; Herlihy 1996; Polyak 
et al. 1996). 

FÃ¼ Kubisch (1992) stammt das IRD zu dieser Zeit aus der Taimyrl Sewernaja 
Semlja Region. Oberflachenproben nordÃ¶stlic Sewernaja Semlja zeigen ein stark 
erhÃ¶hte KfsIPIg-VerhÃ¤ltni bei mittleren QzIFsp-VerhÃ¤ltnisse (Abb. 39, 97). Der 
Kieshorizont in PS2208-1 besitzt eine Ã¤hnlich Signatur (Abb. 46, 49). Dies wÃ¼rd 
die Annahme von Kubisch (1992) stÃ¼tzen Im sÃ¼dwestliche Nansen-Becken 
kÃ¶nnte sich also zwischen 15 und 12 ka GrobfraktionseintrÃ¤g aus der nÃ¶rdliche 
Kara-See und der Barents-See sowie Feinfraktionseintrage vom Barents-See-Kon- 
tinentalhang, insbesondere aus der Franz-Josef-Land-Region, mischen. Die Grob- 
kornlage in PS2208-1 bildet das Ende der ersten Deglaziationsphase im sÃ¼dwest 
lichen Nansen-Becken ab (ca. 13 ka). WÃ¤hren dieser ersten Abschmelzphase ist 
die Akkumulationsrate in PS2212-3 vom Yermak Plateau und PS2208-1 im Nan- 
sen-Becken am hÃ¶chste (Abb. 11 1). Dagegen zeigt der kÃ¼stennah Kern PS2123- 
2 nordwestlich Spitzbergen kaum Schwankungen der Akkumulationsrate zwischen 
dem LGM und dieser ersten Abschmelzphase. Nur ein Kiesmaximum zwischen 15 
und 14 ka und ein leicht erhÃ¶hte Sandeintrag deuten eine VerÃ¤nderun der Sedi- 
mentation an (Abb. 11 1, 11 8). Es ist allerdings nicht auszuschlieÃŸen daÂ das LGM 
eine geringere Sedimentationsrate und der erste Abschnitt der Termination l eine 
erhÃ¶ht Sedimentationsrate besitzen (vgl. Kap. 3). 

Der fÃ¼ das LGM typische hohe Kalziteintrag bleibt in PS2123-2 bis ca. 12 ka be- 
stehen und kann auch im sÃ¼dliche Nansen-Becken erkannt werden (PS2208-1: 
Abb.112). Damit wird deutlich, daÂ nahe Westspitzbergen eine Situation mit kaltem, 
saisonal offenem Oberflachenwasser bestehen bleibt, die eine starke Freisetzung 
von IRD aus Eisbergen verhindert. HierfÃ¼ spricht auch ein von Lloyd et al. (1996b) 
beobachtetes Maximum an erhaltenen Foraminiferengehausen (100 % N. pachy- 
derma (sin.)), das etwas alter als 14,l ka ist und mit schweren 6180-Werten zu- 
sammenfÃ¤llt Dagegen zeichnen die Kerne vom Kontinentalhang den beginnenden 
Zerfall des SBIS nach (Elverhei et al. 1995a,b). Das Eisschild weicht von der 
Schelfkante zurÃ¼ck erreicht jedoch noch nicht die KÃ¼stenlini von Spitzbergen 
(Abb. 109; Mangerud et al. 1992; Elverhei et al. 1995a,b und Zitate darin). 

Schrittweiser Zerfall des n6rdlichen SvalbardIBarents- ee-Eisschildes 
Um 12,3 ka wird auf dem westlichen Svalbard-Schelf ein Stillstand oder kurzfristi- 
ger Vorschub des SBIS beobachtet (Andersen 1995; Elverhei et al. 1995a; Lloyd et 
al. 1996b). Zu diesem Zeitpunkt wird in allen Kernen des Nansen-Beckens eine 
Reduzierung der Gesamtakkumulationsrate festgestellt (Abb. 11 1). Im AMS^C-da- 
tierten Kern PS2206-4 vom Gakkel-RÃ¼cke fÃ¤ll die Akkumulationsrate auf Werte, 
die vor dem Wachstum des SBIS und den verstÃ¤rkte EinstrÃ¶me von Atlantikwas- 
ser Ã¼blic sind. Diese Befunde, die Vormacht von Feinfraktionssedimenten und die 
hohe Kalzitakkumulation (Abb. 11 1, 112) deuten auf kaltes OberflÃ¤chenwasse hin, 
daÂ das Abschmelzen von Meereis und Eisbergen Ã¼be dem Nansen-Becken ver- 
hindert und nur kurzfristige, saisonal offene WasserflÃ¤che zulÃ¤ÃŸ Am nordÃ¶stli 
chen Yermak Plateau scheint eine mittlere KarbonatlÃ¶sun zu dieser Zeit dafÃ¼ zu 
sorgen, daÂ kaum biogener Kalzit, jedoch terrigener Dolomit erhalten bleibt. Offen- 
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sichtlich waren die MÃ¶glichkeite einer Salzlaugenbildung nÃ¶rdlic Svalbards zu 
dieser Zeit begrenzt. 

Auch der nÃ¶rdlich Rand des SBIS unterliegt einem stufenweisen Abbau 
(Stillstand1 Vorschub NE' Svalbard gegen 12,2 U. 10,6 ka; Lubinski et al. 1996). 
Ebenfalls stufenweise reduziert sich die Quarzakkumulationsrate in PS2212-3 vom 
nordÃ¶stliche Yerniak Plateau (Abb. 112). Hohe Quarzakkumulationsraten sind mit 
einem verstÃ¤rkte Eintrag von grobkÃ¶rnigere Ma.terial verbunden (vgl. Abb. 113, 
115). Basierend auf einer linearen Interpolation (Kap. 3) haben diese Maxima in 
PS221 2-3 Alter von 15,8, 13,4, 12,2, 11,l und 10,4-9,6 ka und kÃ¶nnte auf einzelne 
Stillstande im Zerfall des Eisschildes nÃ¶rdlic Spitzbergen hinweisen. 

15,7 ka ist das Alter eines starken Schmelzwassersignals im zentralen Arktischen 
Ozean und in der FramstraÃŸ (Jones & Keigwin 1988; Stein et al. 1994a,c), dessen 
Herkunft noch nicht geklÃ¤r werden konnte. Es kommen eine frÃ¼h Desintegration 
der den Arktischen Ozean umgebenden, marinen Eisschilde und1 oder ein verstÃ¤rk 
ter Eintrag aus den sibirischen FlÃ¼sse in Betracht. Da der Franz-Viktoria-Trog fÃ¼ 
eine frÃ¼h Abschmelzphase nicht in Frage kommt (Lubinski et al. 1996), bleiben nur 
noch die weiter Ã¶stlic gelegenen TrÃ¶ge Dar grÃ¶ÃŸ und tiefste (600 m) Trog der 
nÃ¶rdliche Barents- und Kara-See ist der St.Anna-Trog zwischen Franz-Josef-Land 
und Sewernaja Semlja. Kolstad (1995) und Herlihy (1996) nehmen hier eine erste 
Abschmelzphase zwischen 15 und 13 ka an. FÃ¼ P.R. Vogt et al. (1994) gehÃ¶r der 
St.Anna-Trog zu den wenigen Regionen im Arktischen Ozean, die die MÃ¶glichkei 
bieten, mÃ¤chtig Tafeleisberge freizusetzen. Nur solche kÃ¶nnte einen ausrei- 
chenden Tiefgang erreichen, um die von ihnen beobachteten, spÃ¤tpleistozÃ¤n 
Pflugmarken auf dem zentralen und sÃ¼dwestliche Yermak Plateau zu fabrizieren. 
Polyak et al. (1996) und Herlihy (1996) bestÃ¤tigen daÂ das Eisschild in der 
St.Anna-Trog-Region bis zu einer heutigen Wassertiefe von 600 m gegrÃ¼nde hat 
und daÂ der zentrale Trog bereits gegen 13,3 ka frei von Gletschereis ist. Einige 
mineralogische und organisch-geochemischen Parameter deuten auf einen Anteil 
von Material aus der St.Anna-Trog1 Franz-Josef-Land1 Kara-See-Region in den 
Sedimentkernen des sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens hin (vgl. Kap. 7.1, 7.2.1). 

Zwischen 13,5 und 13 ka beginnt der AbschmelzprozeÃ Ã¼be dem Franz-Viktoria- 
Trog (Lubinski et al. 1996), und am nordÃ¶stliche Yermak Plateau Ã¤nder sich die 
Sedimentation zu grobkÃ¶rnigerem quarzreichem Material (1 1 1, 11 5). Es ist die Zeit 
einer ersten ErwÃ¤rmun im Nordatlantik und in der Norwegen-GrÃ¶nland-See Ein 
schmaler Korridor offenen Wassers und eine nordwÃ¤rt gerichtete OberflÃ¤chenstrÃ 
mung werden angenommen (KOG et al. 1993; Henrich et al. 1995). Dieser Strom 
atlantischen Wassers ist zwar kÃ¤lte als heute, dringt jedoch bis in die FramstraÃŸ 
vor (Hebbeln et al. 1994; Dokken 1995; Elverhei et al. 1995a; Lloyd et al. 1996b) 
NordwÃ¤rt transportiertes IRD wird in Sedimenten der Ã¶stliche FramstraÃŸ gefun- 
den (z.B. skandinavische Schreibkreide, Kristallingesteine; Andersen et al. 1996). 

In den Kernen auf dem Yermak Plateau und in der Ã¶stliche FramstraÃŸ wird einer 
erster Anstieg der Hl-Werte beobachtet (Abb. 110; Knies 1994, Andersen et al. 
1996). Zusammen mit niedrigen TOC-Gehalten und GIN-VerhÃ¤ltnisse deutet dies 
auf einen etwas gesteigerten EinfluÃ von marinem, organischem Material hin (vgl. 
Schuber? 1995). Die weiterhin hohen Akkumulationsraten von Kalzit lassen zusÃ¤tz 
lich vermuten, daÂ eine leicht gesteigerte OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ und 
damit lÃ¤nge offene, schwach erwÃ¤rmt OberflÃ¤chenwÃ¤ss fÃ¼ diese Zeit ange- 
nommen werden k6nnen. Auf Svalbard werden Walknochen (Alter bis zu 13 ka) in 
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herausgehobenen, marinen Sequenzen gefunden, die ebenfalls auf offene Was- 
serflÃ¤che hinweisen (Forman 1990). Hierzu trÃ¤g sicherlich auch die sich nach 
dem Minimum um 15 ka steigernde Insolation auf der Nordhalbkugel bei (Berger & 
Loutre 1991). Der Einstrom der atlantischen Wassermassen reicht bis zum Nord- 
rand des SBIS, in den SchelfrandtrÃ¶ge wird dieser EinfluÃ aufgezeichnet (Polyak 
& Solheim 1994; Kolstad 1995; Herlihy 1996; Lubinski et al, 1996). 

Die offenen WasserflÃ¤che kÃ¶nne wiederum zu einer erhÃ¶hte Feuchtigkeit und 
damit zur Akkumulation von Niederschlag auf dem Eisschild fÃ¼hren Dieses 
Wachstum kann jedoch die destabilisierenden Effekte aus Meeresspiegelanstieg 
und verstÃ¤rkte Insolation nicht aufwiegen (Forman et al. 1996). Vielmehr wird ein 
starker AusstoÃ von Eisbergen produziert, die in den Arktischen Ozean und die 
Norwegen-GrÃ¶nland-Se freigesetzt werden und dort zu einer prominenten IRD- 
Lage fÃ¼hre (vgl. Kap, 5 und 6 und z.B. Baumann et al. 1995; Henrich et al. 1995; 
N~rgaard-Pedersen 1996 und Zitate darin). 

Das 12,2 ka-Maximum in der Quarzakkumulation von PS2212-3 wird von einem 
deutlichen Kiesmaximum begleitet. Zu dieser Zeit wird der Anstieg des Hl-Wertes 
unterbrochen (Abb. 11 O ) ,  ein weiteres Indiz fÃ¼ einen RÃ¼ckfal zu hÃ¤rteren glazialen 
Bedingungen wÃ¤hren dieser Zeit. Der RÃ¼ckfal zu kalten Bedingungen kÃ¶nnt 
durch die Freisetzung einer groÃŸe Zahl von Eisbergen wÃ¤hren eines rapiden, 
globalen Meeresspiegelanstiegs (> 10 m in weniger als 300 Jahren; ÃŸlancho & 
Shaw 1995) zu dieser Zeit entstanden sein. Eine Linse von kaltem Schmelzwasser 
wÃ¼rd entstehen, die den Einstrom von atlantischem Wasser in die Norwegen- 
GrÃ¶nland-Se und den Arktischen Ozean blockieren kann. Ein sehr typisches 613C- 
Minimum, das ein solches Schmelzvvasserereignis wiedergeben kÃ¶nnte wird im 
Eurasischen Becken wÃ¤hren dieser Zeit beobachtet (Kap. 3; Stein et al. 1994a,c; 
N~rgaard-Pedersen 1996 und Zitate darin). Das Eurasische Becken ist von kalten 
und gering produktiven Wassermassen Ã¼berlagert Auch in der Norwegen-GrÃ¶n 
land-See wird ein Schmelzwasserereignis gegen 12,3 ka erkannt (Sarnthein et al. 
1992). Somit ist es sehr wahrscheinlich, daÂ das SBIS sich nicht nur am westli- 
chen, sondern auch am nÃ¶rdliche Rand etwas ausgedehnt hat. 

12, l  ka werden als Ende der ersten Abschmelzphase in der sÃ¼dliche Barents-See 
und dem Skandinavischen Eisschildes angegeben (Vorren et al. 1988b; Polyak et 
al. 1995; Vorren & Laberg 1996). Starke Schwankungen im Einstrom von atlanti- 
schem Wasser zwischen 13 und 1 1 3  ka spiegeln sich in rapiden Klimawechseln in 
N-Norwegen und auf den Inseln am W-Rand der sÃ¼dliche Barents-See wider 
(Vorren et al. 1988a). Um 12 ka sinken die Sommertemperaturen auf A n d ~ y a  (N- 
Norwegen) auf nahezu glaziales Niveau (ÃŸirk et al. 1994; Vorren & Laberg 1996). 
Nach dem kurzen RÃ¼ckschla gegen 12,2 ka fÃ¼hr die fortschreitende VerstÃ¤rkun 
des WSC und die sich erhÃ¶hend Sommerinsolation (Berger & Loutre 1991) zu ei- 
ner kontinuierlichen Verbesserung der OberflÃ¤chenwasserbedingungen Der Hl- 
Wert erreicht im sÃ¼dliche Eurasischen Becken weitere HÃ¶chstwert (Abb. 70, 110). 
Die saisonal offenen WasserflÃ¤che weiten sich aus. Im gesamten Eurasischen 
Becken werden erste Verbesserungen der BioproduktivitÃ¤ beobachtet (z.5. Cronin 
et al. 1995; Schubert 1995). In einer Probe des Kerns vom Yermak Plateau wird 
wiederum eine vollstÃ¤ndig LÃ¶sun des Karbonats aufgezeichnet (Abb. 112, 114: 
interpoliertes Alter 1 1,s ka). 

Das zurÃ¼ckweichend SBIS gibt auch im Norden immer mehr Schelfregionen frei, 
in denen die entsprechenden WÃ¤sse entstehen kÃ¶nne (vgl. Kap. 1.3; Steinsund & 
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Hald 1994). Ein rapider Meeresspiegelanstieg gegen 12 ka sorgt fÃ¼ eine erneute 
Destabilisierung des Eisschildes (Blanchon & Shaw 1995; Forman et al. 1996). Die 
erhÃ¶ht Insolation begÃ¼nstig das verstÃ¤rkt Abschmelzen von Meereis und Å¸sber 
gen und damit die Bildung einer gering salinen OberflÃ¤chenwassermass (vgl. 
SML; Kap. 1.3). Diese fÃ¶rder wiederum zum Winter hin eine verstÃ¤rkt und 
schnelle Meereisbildung, so das groÃŸ Mengen von Salzlaugen freigesetzt wer- 
den. In Kernen vom Westhang Svalbards wird zu diesem Zeitpunkt ein verstÃ¤rkt 
Ablagerung von IRD mit Svalbard-Herkunft und eine Erniedrigung des h^O-Wertes 
beobachtet (Abb. 108; Elverhoi et al. 1995a). Es werden grÃ¶ÃŸe Mengen 
Schmelzwasser aus dem nordwestlichen SBIS abgegeben. Die d3C-Kurve schlÃ¤g 
in Kernen westlich Spitzbergen und im Eurasischen Becken ein zweites Mal zu 
leichteren (niedrigeren) Werten hin aus (Abb. 21: PS2208-1; Knies 1994; Stein et 
al. 1994c; Elverhei et al. 1995a; MÃ¼lle 1995; Nergaard-Pedersen 1996). 

Der gesamte kÃ¼hler Abschnitt der Termination l steht in PS22.12-3 vom Yermak 
Plateau im Zeichen feinkÃ¶rnige Sedimentation (JÅ¸nger Dryas?; Abb. 109, 11 1 ) .  
Die Gesamtakkumulationsrate nimmt kontinuierlich ab (Abb. 11 I ) ,  was ein weiterer 
Hinweis auf einen reduzierten Transport von Material aus dem SB1S zum nordÃ¶stli 
chen Yermak Plateau ist. Der Anteil terrigenen Materials ist jedoch hoch, plankti- 
sehe Karbonatschaler sind nicht erhalten. Dagegen erhÃ¶he sich nach 12 ka die 
Gesamtakkumulationsraten und der Eintrag grÃ¶bere Fraktionen in den Kernen 
nordwestlich Spitzbergens (PS2123-2, PS2213-4; A b b . l l l ;  vgl. Knies 1994; Elver- 
hei et al. 1995a). Dies fÃ¤ll zusammen mit dem Beginn des endgÃ¼ltige Zerfalls des 
Â§BI (Andersen et al. 1996). Die Verringerung des Kalzitanteils geht einher mit 
wesentlich geringeren Gehalten an planktischen und benthischen Organismen 
(Pa.gels 1991 ; Dokken 1995). Ein stark erhÃ¶hte Eintrag des terrigenen Materials 
wÃ¤hren des RÃ¼ckzug der Gletscher in die Fjorde verdÃ¼nn die biologischen Kom- 
ponenten und Ã¼berlager damit das biogene Signal. 

nterschiedliehe Herkunft von 

WÃ¤hren die Quarzakkumulationsrate sich zwischen 15 und 10 ka konstant verrin- 
gert, steigt die Dolomitakkumulationsrate im Kern vom nordÃ¶stliche Yermak Pla- 
teau nach 13,5 ka bestÃ¤ndi bis 10,2 ka an (Abb. 113, 114). Hier scheint ein Wecti- 
sei im Ausgangsgebiet des terrigenen Materials vom Kristallin- zu den Karbonat- 
gesteinen Svalbards aufgezeichnet zu sein (vgl. Kap. 4, 7 , l ) .  In einem Profil aus 
Sedimentkernen vom Schelf vor dem Isfjorden bis in den Isfjorden hinein stellen 
Svendsen et al. (1992) in Diamikten, die vor 12,5 ka subglazial abgelagert werden, 
hohe terrigene Karbonatgehalte fest. Die darÃ¼be folgenden glaziomarinen sandig, 
siltigen Tone (12,s bis 10 ka) enthalten jedoch nur sehr wenig Karbonat. Vor dem 
Franz-Viktoria-Trog im NE Svalbards nach 15 ka abgelagerten Sedimente bergen 
sehr hohe Gehalte an terrigenem Karbonat (vgl. Abb. 71: PS2445-4). Die frÃ¼h 
Phase des Dolomiteintrags in PS2212-3 kÃ¶nnt also auf einer Materialzufuhr von 
beiden Seiten des Svalbard Archipels hinweisen. Aus beiden Regionen kÃ¶nne 
Grob- und Feinsedimente die Kernposition von PS2212-3 am nordÃ¶stliche Yer- 
mak Plateau erreichen (S.O.). Ein erhÃ¶hte Eintrag von Dolomit als Anzeiger terrige- 
ner Karbonate setzt abrupt nach 12 ka im kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 ein (Abb. 
114). in PS2123-2 und PS2212-3 ist zwischen 12 und 11 ka ein Maximum im Ein- 
trag von Dolomit in der Tonfraktion zu beobachten. Die maximalen Akkumulations- 
raten von Dolomit stellen sich in allen Kernen am Yermak Plateau zwischen 11,s 
und 10 ka ein (Abb. 114). Dabei lÃ¤Ã sich eine abnehmende IntensitÃ¤ nordwÃ¤rt 
diagnostizieren. In PS2212-3 ist der gesamte Anteil Dolomit in der Feinfraktion ent- 
halten. All diese Beobachtungen sprechen fÅ¸ eine Freisetzunq von feingetnah- 
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lenem Gletscherabrieb aus dem Isfjorden und mÃ¶glicherweis auch aus dem 
Kongsfjorden, der mit der zu dieser Zeit verstÃ¤rkte Entstehung von Salzlaugen 
Å¸be den Schelfregionen in die mittleren Wasserschichten gelangen kann. In die- 
sen kÃ¶nne verstÃ¤rkt Boden- und KonturstrÃ¶niunge als Teil des hochaktiven 
WSC erwartet werden (vgl. Elverhei et al. 1995a), die zum Transport der Feinmate- 
rialien bis zum nordwestlichen Yermak Plateau beitragen. Die sehr geringen Ge- 
halte an Dolomit im Nansen-Becken und Ã¼be dem Gakkel-RÃ¼cke bestÃ¤tigen daÂ 
dieser Eintrag an die Schelfregionen Svalbards gebunden ist (Abb. 114). Am Gak- 
kel-RÃ¼cke wird in dieser Zeit sogar ein Dolomitminimum aufgezeichnet (Abb. 114). 

Werner (1988) beschreibt die Zusammensetzung des Karbonatmaterials in einem 
Seesediment eines Seitenarms des Isfjorden. Eine sehr Ã¤hnlich Zusammenset- 
zung wird im kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 und auch arn nordÃ¶stliche Yermak 
Plateau beobachtet (PS2212-3, vgl. Abb. 73, 76, 78, 79, 83, 112, 114). Dies bestÃ¤ 
tigt noch einmal, daÂ das terrigene Karbonat rund um Svalbard mit groÃŸe Wahr- 
scheinlichkeit aus den permokarbonischen Serien stammt (vgl. Kap. 7.1; Elverhai et 
al. 1989; Pfirman & Solheim 1989). 

Ein breites Quarzakkumulatiorismaximum um 10 ka und die ErhÃ¶hun der IRD-An- 
zahl bezeugen die letzte Phase der SBIS (Abb. 11 0, 11 1, 113, 115). Ein starker 
Einstrom von atlantischem Wasser, die hÃ¶chste Insolationswerte des gesamten 
letzten 100 ka-Zyklus und der zweite rapide Anstieg des Meeresspiegels fÃ¼hre 
zum endgÃ¼ltige massiven Zerfall des SBIS nach ca. 10,6 ka (Forman et al. 1996 
und Zitate darin). Der gesteigerte EinfluÃ des atlantischen Wassers spiegelt sich im 
141-Maximum des ~Å¸dwestliche Eurasischen Beckens wider (Abb. 70, 110; vgl. 
Schubert 1995). Erstmals erreichen subpolare Foraminiferenarten einen erhÃ¶hte 
Gehalt in der Ã¶stliche FramstraBe (z.B. Hebbeln et al. 1994; Dokken 1995; Lloyd et 
al. 1996b). WÃ¤hren der gesamten Termitiation l kann anhand von Ostracodenver- 
gesellschaftungen ein starker EinfluÃ atlantischer Wassermassen itn Arktischen 
Zwischenwasser nachvollzogen werden (Cronin et al. 1995). Cronin et al. (1995) 
nehmen an, daÂ der Einstrom von Atlantischen Wasser mÃ¶glicherweis stÃ¤rke war 
als heute (vgl. dazu auch Kap. 7.2.1, 7.2.3). 

Gegen 10 ka vollendet sich der RÃ¼ckzu des SBIS aus dem Barents-See-Schelf 
(z.B. Polyak et al. 1995). Ein zweiter, rapider Anstieg des Meeresspiegels ist mÃ¶gli 
cherweise der AuslÃ¶se hierfÃ¼ (Forman et al. 1995, 1996 und Zitate darin). Die 
weitgehenden Untersuchungen im gesamten Svalbard-Archipel geben eine detail- 
lierte Geschichte des RÃ¼ckzu der Gletscher in die Fjorde nahe an die heutige Po- 
sition, des Einsetzens des isostatischen Auftriebs nach der Entlastung der Kruste 
und des schnellen Anstiegs des Meeresspiegels wieder (Abb. 109; z.B. Mangerud 
et al. 1992; Elverhai et al. 1995a,b; Forman et al. 1996 und Zitate darin). WÃ¤hren 
der Kaltphase der JÅ¸ngere Dryas, die in Europa und Skandinavien noch einmal 
einen VorstoB der Gletscher erbrachte, werden auf der Westseite Svalbards keine 
VorstÃ¶Ã registriert (Mangerud & Svendsen 1990). Im Isfjorden stellen Svendsen et 
al. (1992) allerdings eine verstÃ¤rkt GletschertÃ¤tigkei fest. Auch auf der Ostseite 
des Svalbard Archipels kommt der RÃ¼ckzu der Gletscher mindestens zu einem 
Halt (Birks et al. 1994 und Zitate darin). 

Ein Stillstand des relativen Meeresspiegelanstiegs, der sich aus dem isostatischen 
Auftrieb der Kruste und dem eustatischen Anstieg des Meeresspiegels ergibt, soll 



diesen kleinen VorstoÃ gefÃ¶rder haben. Das Quarzakkumulationsmaximum im 
Kern PS2212-3 vom Yermak Plateau ist mÃ¶glicherweis ein Anzeiger dieses Still- 
standes (Abb. 113). Zur selben Zeit wird im Franz-Josef-Land Archipel ebenfalls ein 
Stillstand des relativen Meeresspiegels registriert (10,4 ka), so daÂ eine Strandter- 
rasse erzeugt werden kann (Forman et al. 1996). Darauf abgelagerte Meereis- 
transportierte HolzstÃ¤mm kÃ¶nne bereits das Innere des Franz-Josef-Land Archi- 
pels erreichen (Forman et al. 1995). Der zentrale British Channel von Franz-Josef- 
Land ist also Gletschereis-frei. 

Die Gletscher Svalbards ziehen sich bis spatestens 9 ka auf Positionen nahe oder 
sogar tiefer als heute in die Fjorde zurÃ¼c (Mangerud et al. 1992; E l ve rh~ i  et al. 
1995a,b und eine groÃŸ Anzahl Zitate darin). Der Eintrag von eisbergtransportier- 
tem Material endet zu dieser Zeit in den Sedimentkernen am westlichen Svalbard- 
hang (2.B. Hebbeln 1992; Lloyd et al. 1996b; Hebbeln & Wefer 1997). Im inneren 
Isfjorden wird eine Schicht gut laminierten Tons kurz nach 10 ka abgelagert. Dieses 
Sediment besteht zu groÃŸe Teilen aus feingemahlener Gletschermilch, die mit der 
jÃ¤hrlichen sommerlichen Schmelze freigesetzt wird (Svendsen et al. 1992). Das 
sehr karbonatreiche Material gibt einen weiteren Hinweis auf den in der zweiten 
Abschmelzphase des SBIS stark gestiegenen Anteil an Schmelzwasserlinsen mit 
hohem Sedimentanteil. Diese finale Freisetzung von terrigenem, feinem Karbonat 
im Isfjorden (10,3-9,7 ka; Svendsen et al. 1992) kann mit einer zeitgleich erhÃ¶hte 
Akkumulation von Feinfraktionskalzit und -dolomit im kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 
in Verbindung gebracht werden (Abb. 112, 114). 

Es besteht die MÃ¶glichkeit daÂ das Feinmaterial mit dem OberflÃ¤chenwasse oder 
als sedimentbeladene Schmelzwasserlinse aus dem Fjord freigesetzt und mit einer 
nordwÃ¤rt gerichteten, kÃ¼stenparallele StrÃ¶mun zur Kernposition vor der NW- 
KÃ¼st Spitzbergen transportiert wird. Zu diesem Zeitpunkt (mind. 9 , l  ka nach der 
Datierung in PS2123-2) ist die Tonakkumulationsrate besonders hoch. Nach MÃ¼lle 
(1995) setzt auch der Kongsfjorden terrigenes, karbonatisches IRD und damit ver- 
mutlich ebenfalls Feinfraktion wahrend dieser Zeit frei. Die Vorkommen permokar- 
bonischer, dolomitischer Karbonatgesteine erstrecken sich Ã¼be den Isfjorden hin- 
aus nordwÃ¤rt bis in den Einzugsbereich des Kongsfjorden (Abb. 43). Somit kÃ¶nn 
ten Isfjorden wie Kongsfjorden Quelle fÃ¼ dieses Signal in PS2123-2 sein. 

Die KÃ¼ste von Franz-Josef-Land und Nowaja Semlja werden bis spÃ¤testen 9,2 
ka eisfrei (Forman et al. 1995; Lubinski et al. 1996), das Sedimentationsmilieu in 
den nÃ¶rdliche KontinentalrandtrÃ¶ge geht von glazial-marinen zu hemipelagi- 
scher Sedimentation Ã¼be (Polyak & Solheim 1994; Kolstad 1995; Herlihy 1996; 
Lubinski et al. 1996). 

Am nordÃ¶stliche Yermak Plateau wird ein permanenter Abfall der Gesamtakkumu- 
lationsrate registriert (Abb. 11 1). Ein letzter Eintrag von grobem IRD wird in 
PS2212-3 verzeichnet (Abb. 11 0, 11 1, 115). Gegen 9,4 ka erfolgt eine drastische 
Verringerung der Sedimentakkumulation am nÃ¶rdliche Yermak Plateau. In 
PS2122-1 vom nordwestlichen Kontinentalhang Spitzbergens ist dies der Zeitpunkt 
eines letzten, in den Isotopenwerten aufgezeichneten Schmelzwassersignals (sehr 
leichter 613C-Wert; Knies 1994; Vogt et al. eingereicht). Bis zu diesem Zeitpunkt 
wird eine sich stÃ¤ndi verringernde Menge glazial-terrigenen Materials von Sval- 
bard und dem Barents-See-Schelf an die Position von PS2212-3 verfrachtet. Nun 
beginnt eine Phase pelagischer Sedimentation. 
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Das fruhe HolozÃ¤ - Verbesserung der klimatischen 
In dieser Phase ab ca. 9,5 ka wird zum erstenmal eine den heutigen Bedingungen 
Ã¤hnlich Situation rund um Svalbard erreicht. Ein starker Einstrom atlantischer 
Wassermassen mit dem WSC kann anhand eines hohen Anteils subpolarer, plank- 
tischer Foraminiferen und eines hohen Gesamtgehaltes an Foraminiferenschalen 
festgestellt werden (Hebbeln et al. 1994; Dokken 1995; Lloyd et al. 1996b). In den 
Kernen westlich Spitzbergens wird eine leichte ErhÃ¶hun des Hl-Indexes beobach- 
tet, der Grobfraktionsanteil ist stark, die Sedimentakkumulationsrate leicht reduziert 
(Abb. 11 1 ; Knies 1994). NÃ¶rdlic Spitzbergens wird die Gesamtakkumulationsrate 
auf einen fÃ¼ das benachbarte Nansen-Becken typischen Wert reduziert (Abb. 11 1). 
Die Karbonatgehalte des Sediments beginnen zu steigen, am Yermak Plateau 
bleibt Kalzit im Sediment erstmals wieder erhalten (Abb. 110, 112). Quarz- wie Do- 
lomitakkumulationsraten als Anzeiger fÃ¼ einen hohen Eintrag von terrigenem Ma- 
terial vom SBIS fallen rapide. Alle Parameter deuten auf eine vorwiegend pelagi- 
sche Sedimentation hin. Der starke Einstrom atlantischen Wassers, die zu dieser 
Zeit hohe Insolation (Berger & Loutre 1991) und das Fehlen groÃŸe Eisschilde er- 
mÃ¶gliche eine stÃ¤rker ErwÃ¤rmun der Region wahrend des Sommers. Die Folge 
sind lÃ¤nge offene WasserflÃ¤che und mÃ¶glicherweis auch ein weiteres Vordrin- 
gen des warmen und salinen OberflÃ¤chenwasser aus dem Westspitzbergenstrom 
(WSC). 

Zwischen 10 und 9,5 ka steigt die OberflÃ¤chenwassertemperatu westlich Spitz- 
bergen rapide um 2-3OC (Dokken 1995). Eine ErklÃ¤run dafÃ¼ kÃ¶nnt sein, daÂ das 
OberflÃ¤chenwasse arktischer Herkunft durch die Atlantischen Wassermassen er- 
setzt wird. DaÃ der WSC Ã¤hnlic seiner heutigen Zusammensetzung W-Spitzber- 
gen erreicht hat, ist an der Einwanderung bestimmter Molluskenarten in die Fjorde 
W-Spitzbergens um 9,5 ka zu erkennen, die heute nicht oder kaum in Spitzbergen, 
dafÃ¼ aber in N-Norwegen vorkommen (Salvigsen et al. 1992). Ihr Auftreten spricht 
fÃ¼ KÃ¼sten-na wÃ¤rmer SommeroberflÃ¤chenwassertemperature als heute. Auch 
die auf palynologischen Erkenntnissen basierende KlimaeinschÃ¤tzun von Birks et 
al. (1994) geht von einer auf 6OC angestiegenen mittleren Sommertemperatur in W- 
Spitzbergen aus (+ 1-2OC zu heute). Dieser Wert wurde vermutlich im absoluten 
Klimaoptimum zwischen 8,7 und 7,7 ka erreicht (Salvigsen et al. 1992). Es wird 
eine erhÃ¶ht SaisonalitÃ¤ beobachtet (z.B. Wohlfahrt et al. 1995), die die Erosion 
durch Frostsprengung und Sommerschmelze steigert (vgl. auch Werner 1988). 

Auch in der Franz-Josef-Land-Region werden zwischen 9,5 und 8,5 ka verbesserte 
klimatische Bedingungen rekonstruiert. Eine fÃ¼ hochproduktive OberflÃ¤chenwas 
serregionen typische benthische Foraminiferenvergesellschaftung wird beobachtet 
(Polyak & Solheim 1994; Lubinski et al. 1996). Diese ProduktivitÃ¤ kann z.B. durch 
jÃ¤hrlic wiederkehrende Eisrandlagen an einer nur saisonal vorhandenen Meer- 
eisdecke erzeugt werden. Heute ist jedoch die entsprechende Region nur selten 
eisfrei (Gloersen et al. 1992). 

Ein weiteres Vordringen des WSC in den Arktischen Ozean begrenzt mÃ¶glicher 
weise das Entstehen einer gering salinaren Deckschicht im Arktischen Ozean. 
Damit fehlt eine der wichtigen Voraussetzungen zur schnellen Bildung von Meereis 
im Herbst (vgl. Kap. 1.3, 1.4; Midttun 1985). Die Freisetzung von Salzlaugen wÃ¤r 
reduziert, wodurch die verbesserte Erhaltung von Kalzit am nordÃ¶stliche Yermak 
Plateau erklÃ¤r wÃ¤r (vgl. Abb. 110, 112). Auch Pagels (1991) sieht eine bessere 
Erhaltung von Karbonat im frÃ¼he HolozÃ¤n Andererseits kÃ¶nnt eine ErhÃ¶hun der 
Anzahl der im OberflÃ¤chenwasse gebildeten Foraminiferenschalen dazu fÃ¼hren 
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daÂ einige Schalen erhalten bleiben. Pagels (1991) stellt weiterhin eine schwache 
LÃ¶sun der Foraminiferenschalen im zentralen Nansen-Becken fest. 

. 117: Meereisverteilung nÃ¶rdlic Spitzbergen im Satellitenbild (Kanal 1 des 
AVHRR an Bord NOAA 11) vom 23. Sept. 1991 (verÃ¤nder aus Andersen & Carls- 
son 1991). Kernpositionen einiger in dieser Arbeit und von Knies (1994, persl. 
Mittig. 1996) verwendeter Sedimentkerne (vgl. Abb. 1). 

Die verbesserten Somrnerbedingungen fÃ¶rder ein verstÃ¤rkte Abschmelzen von 
Meereis im sÃ¼dwestliche Teil des Eurasischen Beckens. Gesamt-, Feinfraktions-, 
Quarz- und Dolomitakkumulationsraten steigen in den Kernen des Nansen-Bek- 
Rens und vom Gakkel-RÃ¼cke (Abb. 11 1, 11 3, 114; vgl. Pagels 1991, Letzig 1995). 



Dagegen bleibt die Kalzitakkumulationsrate niedrig (Abb. 1 13). Der terrigene Ein- 
trag Ã¼berwieg gegenÃ¼be den biogenen Komponenten. U.a. werden die organisch- 
geochemischen Anzeiger fÃ¼ marine Produktion durch den hohen Eintrag terrigener 
organischer Komponenten aus den Schelfregionen der Kara- und Laptew-See un- 
terdrÃ¼ck (Abb. 70, 77: erniedrigte Hl-Werte, hÃ¶her Tmax-Werte; vgl. Schubert 
1995). Dennoch weisen die bereits verringerten C/N-VerhÃ¤ltniss auf den verstÃ¤rk 
ten Anteil marin-organischer Anteile hin (z.B. Abb. 110). ZusÃ¤tzlic erhÃ¶h sich der 
Gesamtanteil des organischen Materials um ein Vielfaches (Abb. 70, 77; Schubert 
1995). Auch Letzig (1 995) stellt fÃ¼ diese Zeit einen verstÃ¤rkte Eintrag Meereis- 
transportierten Materials in Sedimente des Nansen-Beckens und Gakkel-RÃ¼cken 
fest. Er betont dabei, da.Â ein besonders starker Anstieg der Siltakkumultionsrate, 
teilweise sogar gegenlÃ¤ufi zur Gesamtsedimentationsrate und begleitet durch 
einen schlechteren Sortierungsgrad, Indikativ fÃ¼ einen erhÃ¶hte Eintrag von Meer- 
eissedimenten ist. Dieser geht einher mit einem erhÃ¶hte Smektitanteil in der Ton- 
fraktion. In F'S2208-1 aus dem Nansen-Becken wie in PS2206-4 vom westlichen 
Gakkel-RÃ¼cke kÃ¶nne in der Zeit nach ca. 9 ka entsprechende HÃ¶chstwert der 
Siltakkumulation wie des Smektitwertes beobachtet werden (Abb. 64, 11 1). 

Die Untersuchungen dieser Arbeit haben gezeigt, daÂ die Siltfraktion in Sedimen- 
ten des Arktischen Ozeans stark an Quarz angereichert ist (Kap. 5 - 7.2.1). Dement- 
sprechend verdoppelt sich die Quarzakkumulationsrate um 9 ka in PS2206-4. Da- 
bei wird ein Hauptteil des Anstiegs durch die Siltfraktion getragen. Das Maximum 
der Quarzakkumulation wird im Nansen-Becken wie auf dem gesamten Gakkel- 
RÃ¼cke zwischen 8,2 und 7,s ka erreicht und ist danach abrupt reduziert (Abb. 
113). Zur selben Zeit wird am nordÃ¶stliche Yermak Plateau ein minimaler 
Quarzeintrag aufgezeichnet. Die Tonfraktion dominiert hier. Die Siltfraktion tritt zu- 
rÃ¼c und die Grobfraktion >63 um ist kaum vorhanden (Abb. 77, 110, 11 1). 

Die Kalzitakkumulationsrate zeigt nach 8 ka einen deutlichen Anstieg, vor allem 
gegen 6 ka in der Siltfraktion von PS2212-316 am nordÃ¶stliche Yermak Plateau 
(Abb, 11 2). Nach Nowaczyk et al. (1 994) erfolgt wÃ¤hren des HolozÃ¤n ein Anstieg 
der Coccolithenzahlen. Die Coccolithen werden mit den atlantischen Wassermas- 
Sen Ã¼be die Ã¶stlich FramstraÃŸ in das sÃ¼dwestlich Nansen-Becken verfrachtet. 
Die im Sediment erhaltenen karbonatischen Reste dieser Gruppe gehÃ¶re weitest- 
gehend der Siltfraktion an. Da gleichzeitig nur wenig Dolomit ins Sediment einge- 
tragen wird (Abb. 1 14), kann davon ausgegangen werden, daÂ dieser Anstieg des 
Kalzits biogener Na.tur ist. 

Alle Informationen deuten darauf hin, daÂ die Region des nordÃ¶stliche Yermak 
Plateaus im Zeitraum des "Marinen HolozÃ¤ne Klimaoptimums" (Svendsen et al. 
1992) wesentlich gÃ¼nstiger Bedingungen als heute erlebt. Die Region ist heute 
zumeist ganzjÃ¤hri mit Eis bedeckt (Abb. 117; vgl. Abb. 8). Zwischen 8 und 6 ka 
kÃ¶nne saisonal offene WasserflÃ¤chen mÃ¶glicherweis mit nur geringer Wintereis- 
bedeckung, angenommen werden. 

Die niedrige Gesamtakkumulationsrate deutet auÃŸerde darauf hin, daÂ nur selten 
Ã¼be PS2212-316 Eisrandsituationen mit FruhjahrsalgenblÃ¼t und hoher Sedimen- 
tationsrate entstehen (vgl. Berner & Wefer 1990; Kap. 7.1, 7.2.1). Dies kÃ¶nnt ein 
Grund dafÃ¼ sein, daÂ der Hl-Index sich zu dieser Zeit nicht erhÃ¶h (Abb. 110). Mit 
PS2212-316 vergleichbar sind eher Kernpositionen am Ostrand der Norwegen- 
GrÃ¶nland-Se unter dem Westspitzbergenstrom (vgl. Wagner & Henrich 1994). 
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ZusÃ¤tzlic ist es mÃ¶glich daÂ das marine organische Material gerade unter den 
verbesserten Lebensbedingungen und bei geringen Sedimentationsraten bereits 
einem Abbau unterzogen wird (vgl. Wagner & Henrich 1994). Andererseits zeigt ein 
Zuwachs der kurzkettigen n-Alkane und anderer authochton gebildeter, organi- 
scher Verbindungen in holozÃ¤ne Sedimenten des Yermak Plateaus, daÂ ein er- 
hÃ¶hte Anteil mariner, organischer Substanz abgelagert wird (Schubert 1995). Da- 
fÃ¼ sprechen auch die niedrigen GIN-VerhÃ¤ltniss (Abb. 110). Die Eisrandsituatio- 
nen scheinen weiter nÃ¶rdlic und nordÃ¶stlic zu entstehen (vgl. Kap. 7.2.1, 7.2.3). 
Ein Hinweis hierauf kÃ¶nnt der Kern PS2210-3 (83O N 10Â E) sein, der gegen 8,4 
ka ein Maximum im Hl-Wert bei vergleichsweise niedrigem Gor Gehalt und GIN- 
VerhÃ¤ltni zeigt (Abb, 69, 70). Es dominiert, untypisch fÃ¼ diesen Kern, die Feinfrak- 
tion mit einem groÃŸe Anteil Silt (Abb. 46). In der Tonfraktion wird ein erhÃ¶hte Ge- 
halt von Smektit aber auch von Kaolinit bei niedrigen Werten von Illit festgestellt 
(Abb. 64, 65). All diese Parameter deuten in Anbetracht der in Kapitel 7.1 beschrie- 
benen VerknÃ¼pfunge von erhÃ¶hte ProduktivitÃ¤ an einer Eisrandlage und der 
damit einhergehenden, schnellen Sedimentation von Feinstmaterial darauf hin, 
daÂ zumindestens zeitweise eine Eisrandsommerlage nahe 83 O N angenommen 
werden kann. Die darÃ¼berliegend Probe in PS221 0-3 mit einem interpolierten Al- 
ter von 7,2 ka zeigt bei gleichbleibender Tonmineralogie einen massiven Zuwachs 
der terrigenen, organischen Komponenten (+ Corg, ++GIN, +Tmax). MÃ¶glicherweis 
Ã¤nder sich die Quelle des feinkÃ¶rnigen organischen Materials. 

Obwohl in diesem Kernabschnitt Feinkornzunahme, graue FarbtÃ¶n und ein hoher 
Corg- Wert beobachtet werden (Abb. 46, 69), was in einigen Bereichen des Eurasi- 
schen Beckens als Hinweis auf eine turbiditischen Beckensedimentation gesehen 
wird (Schubert 1995), kann eine Turbiditsedimentation hier ausgeschlossen wer- 
den. In Anbetracht der Tonmineralogie mÃ¼ÃŸ dieser TrÃ¼bestro seine Herkunft am 
ÃŸarents oder Kara-See-Kontinentalhang haben und westwÃ¤rt entgegen der Co- 
riolis-Kraft abgelenkt worden sein. Da dies nicht mÃ¶glic ist, kÃ¶nnt nur eine sÃ¼d 
westwÃ¤rts-gerichtet BodenstrÃ¶mun einen solchen Transport bewerkstelligen. 
Das heutige TiefenwasserstrÃ¶mungsmuste lÃ¤Ã einen solchen Transport kaum zu. 
Die Position von PS221 0-3 wird heute vom GrÃ¶nland-See-Tiefenwasse erreicht 
(vgl. Kap. 1.3; Jones et al. 1995). Somit erscheint eine Sedimentation aus dem 
OberflÃ¤chenwasse wahrscheinlicher. 

Im kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 steigt die Gesamtakkumulationsrate nach einem 
kleinen Minimum zwischen 10 und 9 ka wÃ¤hren des HolozÃ¤n permanent an. Der 
Anstieg wird von der Grobfraktion >63 pm und vor allem von der Siltfraktion getra- 
gen (Abb. 11 1). Der kÃ¼stenferner Kern PS2122-1 besitzt zwar auch eine im Sta- 
dium 1 wesentlich erhÃ¶ht Gesamtakkumulationsrate, sie ist jedoch im Vergleich 
beider Kerne niedriger und spiegelt so die grÃ¶ÃŸe Entfernung von der Sediment- 
quelle wider (vgl. Knies 1994). Die Quarz- und Phyllosilikatakkumulationsraten in 
PS2123-2 sind extrem hoch und zeugen von dem hohen Eintrag terrigenen Mate- 
rials (Abb. 113; Tab. 13). Der Anteil biogenen Materials wird durch den hohen Ein- 
trag terrigenen Materials verdÃ¼nnt Die Kalzitakkumulationsrate und der Gehalt an 
marin-organischem Material sind dementsprechend niedrig (Abb. 112; Knies 1994). 

Da die IRD-Rate niedrig liegt (Abb. 115), bleiben zwei Quellen fÃ¼ die starke Sedi- 
mentation. In Zeiten erhÃ¶hte Sommertemperaturen und weiterhin starker Insolation 
kann davon ausgegangen werden, daÂ die Gletscher in den Fjorden weiterhin 
SchmelzwÃ¤sse und Eisberge produzieren. Da nÃ¶rdlic und nordwestlich Spitzber- 
gens wesentlich mehr offenen WasserflÃ¤che als heute zur VerfÃ¼gun stehen, 
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dÃ¼rft auch genÃ¼gen Feuchtigkeit und Niederschlag vorhanden sein, um dem er- 
hÃ¶hte Massenverlust entgegen zu wirken (vgl. Hebbeln et al. 1994). Somit kÃ¶nne 
Schmelzwasserzungen mit hoher Sedimentlast aus den Fjorden auf den Schelf 
gelangen, wo sie spÃ¤testen durch das Zusammentreffen mit salzreichem Meer- 
wasser das Sediment abgeben. Eine hohe Sedimentationsrate auf dem Schelf fÃ¶r 
dert die InstabilitÃ¤ der schnell abgelagerten und damit Porenwasser-reichen Se- 
dimentpakete. Gravitative Prozesse und auch BodenstrÃ¶munge ermÃ¶gliche den 
Weitertransport hangabwÃ¤rts 

Eine zweite MÃ¶glichkei ist das verstÃ¤rkt Aufschmelzen von Meereissedimenten. 
Meereis kann durch die Transpolar Drift aber auch Ã¼be den Ostspitzbergenstrom, 
weitergeleitet durch den WSC, die Kernpositionen nordwestlich Spitzbergen errei- 
chen (Abb. 4, 8). Eine verstÃ¤rkt Abschmelzrate, insbesondere sich stÃ¤ndi wieder- 
holende Eisrandsituationen im Sommer kÃ¶nne zu einer extrem hohen Sedimen- 
tation vor allem der KorngrÃ¶ÃŸenfraktion <63 pm fÃ¼hren Die Herkunft des Materi- 
als kann Ã¼be die Tonmineralogie geklÃ¤r werden, da aus den Fjorden der WestkÃ¼ 
ste Spitzbergens eine IllitIChlorit-dominierte Tonmineralvergesellschaftung erwartet 
werden kann, wÃ¤hren das Meereis verstÃ¤rk Smektit und Kaolinit transportiert (vgl. 
Kap. 7.1, 7.2.1; Berner & Wefer 1990; Hebbeln & Wefer 1991; NÃ¼rnber et al. 1994). 
Die IllitIChlorit-Dominanz lÃ¤Ã sich einerseits aus der Geologie der im Westen 
Spitzbergens anstehenden Gesteine herleiten (Kap. 4; vgl. Hebbeln & Berner 1993; 
Elverhai et al. 1995a), andererseits auch durch den nahe vor dem Kongsfjorden 
gewonnenen Kern PS21 21 -4 bestÃ¤tige (MÃ¼lle 1995). 

Hohe Quarzgehalte und ein sehr geringer Anteil an KalifeldspÃ¤te kÃ¶nnte weiter- 
hin auf eine Herkunft des Sedimentmaterials aus den hochkristallinen, proterozo- 
ischen Gesteinen des Hekla Hoeks hinweisen. Diese Gesteinsserien bildet nahezu 
ausschlieÃŸlic den Nordwestteil Spitzbergens (Abb. 43, Kap. 4). Dagegen weisen 
Franz-Josef-Land und Kara- und Laptew-See-Region teilweise erhÃ¶ht Anteile an 
Kalifeldspat auf (vgl. Abb. 97, Kap. 4, 7.1). Dieselben Regionen zeigen auch hohe 
QzIFsp-VerhÃ¤ltniss in allen KorngrÃ¶ÃŸenfraktion (Tab. A l  2). 

Die Daten fÃ¼ das frÃ¼h HolozÃ¤ in PS2123-2 deuten auf einen gegenÃ¼be den 
vorgehenden LGM und Termination l verstÃ¤rkte EinfluÃ von Meereismateriai hin 
(vgl. Knies 1994). ErhÃ¶ht Smektit- und Kaolinitgehalte (Abb. 74, 75) und ein 
leichter Anstieg der QzIFsp- und KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss (Abb. 73, 75) kÃ¶nne zu die- 
sem SchluÃ herangezogen werden. AuÃŸerde werden erhÃ¶ht Cor Gehalte und 
CIN-VerhÃ¤ltniss bei mittleren Tmax-Temperaturen beobachtet. ~ l e i c h z e i t i ~  wird in 
beiden Kernen des westlichen Yermak Plateaus eine sehr geringe Anzahl von IRD 
gezÃ¤hl (Abb. 115). Ein entsprechend geringerer EinfluÃ des Eisberg-transportier- 
ten Materials wird angenommen. Nach HÃ¤ggblo (1982) werden zu dieser Zeit be- 
sonders viele mit dem Meereis weit verfrachtete HolzstÃ¤mm in die Fjorde Spitz- 
bergens verbracht (Abb. 11 9). Unter den heutigen Bedingungen stammen die 
StÃ¤mm im nÃ¶rdliche Spitzbergen weitestgehend aus den sibirischen Schelfre- 
gionen (Eggertsson 1994 und Zitate darin). Sehr viele Indizien deuten also auf ver- 
stÃ¤rkte Meereistransport und erhÃ¶ht Sedimentation aus Meereis im frÃ¼he 
HolozÃ¤ westlich Spitzbergens. 

Basierend auf Ergebnissen von Strandterrassen (9,9 bis 6,2 ka) im Franz-Josef- 
Land-Archipel bieten Forman et al. (1996) eine weitere ErklÃ¤run fÃ¼ einen erhÃ¶h 
ten Sedimenteintrag in kÃ¼stennah Regionen wÃ¤hren des "Marinen HolozÃ¤ne 
Klimaoptimums". Langanhaltend offene WasserflÃ¤che in KÃ¼stennÃ¤ erhÃ¶he die 
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Zeitabschnitte, in der die KÃ¼st den erosiven KrÃ¤fte von Wellengang, Tidenhub 
und (Herbst-) StÃ¼rme ausgesetzt sind. AuÃŸerde fcrdern hÃ¶her Wassertempera- 
turen u.a. in der Barents-See die Ausbildung von StÃ¼rmen die wiederum die ent- 
sprechenden Sturmfluten auf Svalbard und Franz-Josef-Land zulaufen lassen. 
Insofern mÃ¼ÃŸ an der WestkÃ¼st Spitzbergens lokales Material einen starken Ein- 
fluÃ erreichen. Dagegen wird ein starker EinfluÃ von Svalbard-fremden Material er- 
kannt (S.O.). ErhÃ¶ht Windgeschwindigkeiten und Wellengang fÃ¼hre jedoch auch 
zu verstÃ¤rkte PreÃŸrÃ¼ckenbildu in einer Meereisdecke (Barnes & Reimnitz 1974; 
Reimnitz & Kempema 1987; Reimnitz et al. 1994) Hierbei kÃ¶nne Meereissedi- 
mente verstÃ¤rk freigesetzt werden. 

VerstÃ¤rkte EinfluÃ des Westspitzbergenstroms 

Zwischen 7 und 6 ka wird in PS2213-4 und PS2212-316 auf dem westlichen und 
nordÃ¶stliche Yermak Plateau ein Anstieg in der Gesamtakkumulationsrate, domi- 
niert durch die Siltfraktion, registriert (Abb. 11 1). Dieser Zeitpunkt fÃ¤ll in den dritten 
sprunghaften Abfall der 6180-Kurven wÃ¤hren der Termination l in den Kernen am 
westlichen Yermak Plateau (Abb. 118). Das die Termination Ic reprÃ¤sentierende 
Isotopensignal konnte nicht nur am Yermak Plateau, sondern auch im gesamten 
Eurasischen Becken beobachtet werden (Kap. 3; Zahn et al. 1985; Hebbeln 1992; 
KÃ¶hle 1992; Hebbeln et al. 1994; Stein et al. 1994c; Dokken 1995; E l ve rh~ i  et al. 
1995; N~rgaard-Pedersen 1996). Auch Letzig (1995) stellt fÃ¼ diese Zeit einen ver- 
stÃ¤rkte Eintrag Meereis-transportierten Materials in Sedimente des Nansen-Bek- 
kens und Gakkel-RÃ¼cken fest. 

Am nordÃ¶stliche Yermak Plateau sind erst am Ende der Termination Ic ausrei- 
chend Foraminiferen vorhanden, um Isotopendaten zu erhalten (Abb. 22, 24; 
KÃ¶hle 1992; Hebbeln & Wefer 1997). Der Sprung in der Sauerstoffisotopenkurve 
scheint in der FramstraÃŸ weniger mit der Freisetzung von SchmelzwÃ¤sser als mit 
einer TemperaturerhÃ¶hun des OberflÃ¤chenwasser durch den Einstrom atlanti- 
scher Wassermassen zusammenzuhÃ¤nge (2.B. KÃ¶hle 1992; Dokken 1995; 
Nargaard-Pedersen 1996). 

Die Kalzitakkumulationsrate erhÃ¶h sich am nordÃ¶stliche Yermak Plateau. Auch im 
kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 steigt die Akkumulationsrate wieder an (Abb. 112). 
Der Anteil des biogenen Materials am Sediment hat sich gesteigert, am Yermak 
Plateau sicherlich auch durch eine verbesserte Erhaltung des Kalzits. In die Zeit der 
erhÃ¶hte Kalzitsedimentation fallen die niedrigsten C/N-VerhÃ¤ltniss bei eher ge- 
ringen Corg-Gehalten (Abb. 69, 70, 77, 110). Dies ist nach Schubert (1995) ein 
Hinweis auf einen erhÃ¶hte EinfluÃ von marinem, organischem Material im Arkti- 
schen Ozean. In dem entsprechenden Kernabschnitt (PS2212-6: 15-16 cm; Abb. 
70) sinkt die Tmax-Kurve auf Werte, die entweder auf sehr unreifes, terrestrisches 
organisches Material (z.B. Grasfasern) oder auf einen authochtonen, marinen Ur- 
sprung hinweisen (Abb. 70, 77; Schubert 1995). All diese Informationen deuten auf 
einen erhÃ¶hte Anteil der "normalen" marinen Sedimentation. Das eistransportierte 
Material ist stark reduziert. Der Westspitzbergenstrom (WSC) und damit der Ein- 
strom atlantischen Wassers ist verstÃ¤rkt Die niedrigen Hl-Werte kÃ¶nnte sich wie- 
derum aus der bei erhÃ¶hte BioproduktivitÃ¤ gesteigerten Aufarbeitung und ZerstÃ¶ 
rung insbesondere der labilen, marinen organischen Verbindungen ergeben 
(Schubert & Stein 1996). Auch kÃ¶nne bei geringerer Sedimentationsrate diese 
Verbindungen gerade aufgrund Sauerstoff-reicher BodenwÃ¤sse frÃ¼hdiageneti 
sehen Prozessen zum Opfer fallen (Andersen 1995; Schubert 1995). 





zwischen 7 und 5 ka besonders stark war. Die Wirkung reicht mindestens bis in den 
St.Anna-Trog (Kolstad 1995, Herlihy 1996). Dies setzt eine Intensivierung nicht nur 
der nordwÃ¤rt gerichteten OberflÃ¤chenwasserstrÃ¶mun sondern auch der mittleren 
Wasserschichten voraus. Heute reicht der EinfluÃ des Westspitzbergenstroms bis 
ca. 1000 m Wassertiefe und wird dort fÃ¼ die Erosion von Schelfsedimenten und die 
VerÃ¤nderunge von untermeerischen SedimentfÃ¤cher verantwortlich gemacht 
(Hopkins 1988; Manley et al. 1992; Laberg 1994). 

Resuspension und Abtransport von Feinfraktion sind auf dem Schelf westlich Spitz- 
bergens seit mindestens 8 ka besonders aktiv (Svendsen et al. 1992; Andersen 
1995). StÃ¤rker StrÃ¶munge verursachen in den Kontinentalhangsedimenten eine 
VergrÃ¶berun des KorngrÃ¶ÃŸenspektru und teilweise sogar die vÃ¶llig Erosion 
des Sediments (Andersen 1995; Lloyd et al. 1996b). So erklÃ¤re sich nicht nur die 
erhÃ¶hte Siltanteile zwischen 6 und 7 ka (Abb. 11 I ) ,  sondern auch das sehr promi- 
nente Sandmaximum in PS2122-1 am nordwestlichen Kontinentalhang Spitzber- 
gens (Abb. 118). 

Dieses Sandmaximum besteht in den beiden kÃ¼stennahe Kernen PS2122-1 und 
PS2123-2 aus einer Doppelspitze (Abb. 118). Zur selben Zeit wird der Kern am 
unteren, nordÃ¶stliche Hang des Yermak Plateaus wesentlich schwÃ¤che beein- 
fluÃŸ (Abb. 118: PS2212-3). Der kurzfristige Anstieg der Gesamtakkumulationsrate 
und des Siltanteils kÃ¶nnte jedoch auf die distalen AuslÃ¤ufe von Turbiditen hin- 
weisen, die sich am nÃ¶rdliche Svalbard-Schelfhang oder auf dem Yermak Plateau 
aufgrund der verstÃ¤rkten durch den WSC beeinfluÃŸte BodenstrÃ¶munge entwik- 
kelt haben. Dies hat jedoch weder auf die Quarz- noch auf die Dolomitakkumulati- 
onsrate in PS2212-3 einen entscheidenden EinfluÃ (Abb. 113, 114). Dagegen sind 
Phyllosilikate und untergeordnet FeldspÃ¤t stark angereichen (Tab. A13), was fÃ¼ 
fÃ¼ eine schnelle Umlagerung vom Ausgangsgestein her spricht (vgl. Kap. 7.1). 

Der Zeitpunkt der turbiditischen Ablagerung in PS2212-3 konnte durch zwei ^C- 
AMS-Alter auf Ca. 5,8 ka festgelegt werden (vgl. Kap. 3). Unter BerÃ¼cksichtigun der 
linearen Interpolation fÃ¼ das Isotopenstadium 1 ergibt sich fÃ¼ das Sandmaximum 
in PS2122-1 ein Alter von 6 ka. Die entsprechende Probe zeigt mit erhÃ¶hte Kar- 
bonatgehalt und Hl-Wert, niedrigem Corg-Gehalt und CIN-VerhÃ¤ltni ein eher marin 
geprÃ¤gte Signal (Knies 1994; Vogt et al. eingereicht). In allen Parametern Ã¤hnel 
dieser Horizont, der auÃŸerde Pyritkonkretionen enthÃ¤lt stark den von Andersen 
(1995) und Andersen et al. (1996) beschriebenen Turbiditlagen am westlichen 
Svalbard-Kontinentalhang. MÃ¶glicherweis sind Andersens et al. (1996) Turbidit- 
lage T1 und der hier beschriebene Horizont zeitgleich (vgl. Abb. 108). 

SpÃ¤testen gegen 6 ka wechselt die Tonmineralassoziation in allen Kernen des 
Yermak Plateaus, aber auch im sÃ¼dliche Nansen-Becken von Smektit- und teil- 
weise Kaolinit-reicher zu Illit- und Chlorit-reicher Zusammensetzung (Abb. 64, 65, 
73-83, 108, 110). HierfÃ¼ gibt es wiederum zwei MÃ¶glichkeite (Kap. 7.1). Zum 
Einen kÃ¶nnt die Ausgangsregion des Meereis-transportierten Materials sich weiter 
nach Osten verlagert haben. Als zweite MÃ¶glichkei kommt eine ErhÃ¶hun der Ma- 
terialzufuhr von Svalbard und GrÃ¶nlan Ã¼be Bodentransport entlang der Kontinen- 
talhÃ¤ng in Frage. Rezent ist dies rund um Svalbard der dominierende ProzeÃ (vgl. 
Berner & Wefer 1990; Stein et al. 1994b). Das Smektit-reiche Meereissediment aus 
dem sibirischen Zweig wird heute entweder zwischen Franz-Josef-Land und Sval- 
bard abgelagert (Elverhoi et al. 1989; Polyak & Solheim 1994), oder driftet mit dem 
OstgrÃ¶nlandstro entlang des GrÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalhangs bis in die Labra- 
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dor-See (vgl. Fagel et al. 1996) 

Da der WSC gegen 6 ka noch stÃ¤rke als heute ist, kann davon ausgegangen wer- 
den, daÂ eine Umlagerung vom westlichen Svalbardschelf auf die benachbarten 
KontinentalhÃ¤ng und das Yermak Plateau stattfindet. Somit wird das Signal des 
Meereis-transportierten Materials trotz sommerlichen Abtauens des Meereises Ã¼be 
der Ã¶stliche FramstraÃŸ und dem gesamten Yermak Plateau Ã¤hnlic wie heute 
durch einen hohen Eintrag von vom benachbarten Schelf umgelagerte Materialien 
unterdrÃ¼ckt 

Auf dem Gakkel-RÃ¼cke reduziert sich die Gesamtakkumulationsrate nach 7 ka, im 
Nansen-Becken tritt keine VerÃ¤nderun ein (Abb. 11 1). Da die Sedimentation auf 
dem Gakkel-RÃ¼cke weitestgehend durch die Ablagerung von eistransportiertem 
Material und pelagischer Sedimentation bestimmt wird, kann daraus geschlossen 
werden, daÂ diese nach 7 ka reduziert ist. Ein Grund hierfÃ¼ kÃ¶nnt die sich verrin- 
gernde Sommerinsolation sein (Berger & Loutre 1991), die weniger Meereis 
schmelzen lÃ¤ÃŸ ZusÃ¤tzlic kÃ¶nnt der Einstrom atlantischen Wassers geschwÃ¤ch 
und damit der meridionale WÃ¤rmetransfe reduziert worden sein (vgl. Wohlfahrt et 
al. 1995). Zur selben Zeit erlebt das Kanadische Arktische Archipel die grÃ¶ÃŸ Aus- 
dehnung von Meereis wÃ¤hren des HolozÃ¤n die entweder durch kÃ¤lter Sommer 
oder einen verstÃ¤rkte Ausstrom von Meereis aus dem Arktischen Ozean induziert 
wird (Dyke et al. 1996 und Zitate darin), 

Heute werden auÃŸerde StrÃ¶munge im Tiefenwasser Ã¼be den Gakkel-RÃ¼cke 
hinweg beobachtet, die in der Lage wÃ¤ren feineres Sediment zu resuspendieren 
oder an der Ablagerung zu hindern (Rudels et al. 1994). Untersuchungen der Silt- 
korngrÃ¶ÃŸenverteilu ergeben jedoch, daÂ im spÃ¤te HolozÃ¤ nur ein geringer 
StrÃ¶mungseinflu am Gakkel-RÃ¼cke herrscht (Letzig 1995). Andererseits wurden 
fÃ¼ mehrere Stationen am Gakkel-RÃ¼cke OberflÃ¤chensedimentalte von 2,7-4 ka 
ermittelt (Kap. 3: PS2206-4; vgl. Mienert et al. 1990; KÃ¶hle 1992). Dies kann aller- 
dings auf die geringen Sedimentationsraten (ca. 1-1,5 cmlka) und eine starke Bio- 
turbation zurÃ¼ckgefÃ¼h werden (vgl. KÃ¶hle 1992; Nurgaard-Pedersen 1996). Da 
auch die Siltakkumulationsrate in PS2206-4 keine weiteren VerÃ¤nderunge zeigt, 
muÃ die Verringerung der Gesamtakkumulationsrate auf einen reduzierten Eintrag 
aus WassersÃ¤ul und Meereis zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, was auch im Nansen-Becken 
beobachtet wird (Abb. 11 1). Nach 7 ka steigt die HÃ¤ufigkei von Foraminiferenscha- 
len in der Sandfraktion der Gakkel-RÃ¼cken-Sediment stark an (Pagels 1991; Nor- 
gaard-Pedersen 1996). Dies prÃ¤g sich in den Kalzitakkumulationsraten am Gakkel- 
RÃ¼cke und im Nansen-Becken durch (Abb. 112). Eine leicht erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ 
der Foraminiferen und/ oder eine Verringerung des terrigenen Eintrags kÃ¶nne 
hierfÃ¼ der Grund sein. Die Quarz- und Phyllosilikatakkumulationsraten sind ent- 
sprechend verringert (Abb. 113, Tab. ,413). 

Ã¤tholozÃ¤ Verschlechterung der klimatischen 

Wie Werner (1988) zeigen konnte, folgt dem Klimaoptimum in Spitzbergen nach 5 
ka ein schrittweiser AbkÃ¼hlungsproze mit mehreren GletschervorstÃ¶ÃŸ im westli- 
chen Spitzbergen (Abb. 119), der seinen HÃ¶hepunk in der auch in Mitteleuropa 
deutlich aufgezeichneten kleinen Eiszeit hat (ca.1200 bis 1880 A.D. mit einem 
warmen Intervall zwischen 1500 und 1700 A.D.; z.B. Werner 1988). Diese Entwick- 
lung kann im hochauflÃ¶sende und kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 in mehreren Se- 
dimentparameter nachvollzogen werden (Vogt et al. in Vorb.). Der IRD-Eintrag, die 
Quarz- und vor allem die Dolomitakkumulationsraten zeichnen nach 4 ka den 
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Wechsel zwischen Gletschervorschub und Abschmelzphasen im benachbarten 
Spitzbergen nach (Abb. 1 13, 11 4, 11 5, 1 19). Es wird ein Dolomitmaximum zwi- 
schen 4 und 2 ka erreicht, das mit dem initialen Vorschub der Gletscher im Isfjorden 
und wahrscheinlich auch im Kongsfjorden in Verbindung gebracht werden kann. 
Auch MÃ¼lle (1995) beobachtet eine sehr Ã¤hnlich Entwicklung im Sedimentkern 
PS2121 -4 vor der Offnung des Isfjorden. 
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Abb.119: Zusammenfassung der a) holozÃ¤ne und b) spÃ¤tholozÃ¤n Entwicklun- 
gen auf Spitzbergen anhand unterschiedlichster PalÃ¤oklimaaufzeichnunge (aus: 
Werner 1 988). 

Der Einstrom atlantischen Wassers mit dem Westspitzbergenstrom ist konstant vor- 
handen (vgl. z.B. Svendsen et al. 1992; Hebbeln et al. 1994; Dokken 1995; Elverhei 
et al. 1995a). Auch die TrÃ¶g am nÃ¶rdliche Rand der Barents- und Kara-See wer- 
den weiterhin von Atlantikwasser erreicht (Polyak & Solheim 1994; Kolstad 1995; 
Herlihy 1996; Lubinski et al. 1996), werden jedoch von polaren OberflÃ¤chenwas 
sermassen und Meereis Ã¼berdeck (Polyak & Solheim 1994 und Zitate darin). 
Durch den permanenten Einstrom atlantischer Wassermassen ist die Zufuhr von 
Feuchtigkeit in die Spitzbergenregion sichergestellt, und wird mÃ¶glicherweis 
durch besonders starke StÃ¼rm gefÃ¶rder (Strandterrassen gegen 5,5 und 3,5 ka; 
Forman et al. 1996). Die weitergehende Abnahme der Insolation fuhrt zu kÃ¤ltere 
Sommern und verringerter Abschmelzung, so daÂ die zugefÃ¼hrt Feuchtigkeit in 
Schnee umgewandelt auf den Gletscher liegenbleiben kann. Damit kÃ¶nne die 
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Gletscher an Masse zunehmen, wachsen und sich in den Fjorden ausdehnen. Die 
kontinuierliche Abnahme der Sedimentationsrate nach 4 ka am Yermak Plateau 
(Abb. 11 1: PS2212-31 PS2213-4), der geringe Quarz- und Dolomiteintrag, sowie 
die nahezu gleichbleibend hohe Kalzitakkumulation im NE des Yermak Plateaus 
und die beginnende Erhaltung, von Kalzit am westlichen Yermak Plateau (PS221 3- 
4) weisen auf eine pelagische Sedimentation unter einer weitestgehend ganzjÃ¤hri 
geschlossenen Meereisdecke hin (Abb. 11 1 - 114). Die heutige Situation ist er- 
reicht (Abb. 117). Nur gegen 2 ka, dem Beginn des letzten Interstadials, kÃ¶nnte 
etwas gÃ¼nstiger Bedingungen, vielleicht mit saisonal offenen WasserflÃ¤chen ge- 
herrscht haben (Abb. 112: Kalzitmaximum, Abb. 119). 

Nach 5 ka zeigt PS2123-2, der im Gebiet des von Boulton (1990) anhand von 
seismischen Linien postulierten Schelfvorbaus auf das Yermak Plateau liegt, einen 
starken Anstieg der Siltakkumulationsrate. Ein Maximum in der Siltakkumulation 
fÃ¤ll auf Ca. 2 ka, dem Beginn des spÃ¤tholozÃ¤n Interstadials (Abb. 11 1, 11 9). Hier 
deutet sich an, daÂ der WSC gegen 2 ka eine kurzfristige StÃ¤rkun erfahren haben 
kÃ¶nnte und eine etwas wÃ¤rmer Zeit auf W-Spitzbergen beginnt (vgl. Abb. 11 9). 
Ein Beweis fÃ¼ diese kÃ¼stenparallele StrÃ¶munge sind die VerÃ¤nderunge in der 
Vergesellschaftung von benthischen Karbonatschalern und Sedimentationsbedin- 
gungen auf schelfnahen FlachwasserbÃ¤nke im SÃ¼dweste von Spitzbergen (SW' 
Hornsund; Andruleit et al. 1996). Nach 2,6 bis 2,4 ka werden diese Regionen in 
Wassertiefen 4 0 0  m von starken StrÃ¶munge erfaÃŸt die ein Restsediment beste- 
hend aus Muschelschalen von Substrat-filtrierenden Muscheln, anderen Karbonat- 
schalern und IRD bis zur GesteinsblockgrÃ¶Ã hinterlÃ¤Ã (Andruleit et al. 1996). 

DaÂ sich selbst kurzfristige Ã„nderunge in der StÃ¤rk des WSC auf die Ablagerun- 
gen von Sediment und Material auf und in der Umgebung von Spitzbergen auswir- 
ken, belegt eine Arbeit von Eggertsson (1994) Ã¼be die nahezu rezenten DrifthÃ¶lze 
im nÃ¶rdliche Spitzbergen. Die erste HÃ¤lft dieses Jahrhunderts war auf Spitzber- 
gen im Schnitt wÃ¤rme als heute. Ein stÃ¤rkere WSC konnte Driftholz, das bei lÃ¤n 
gerer Transportzeit nur mit Meereis verfrachtet werden kann, aus dem WeiÃŸe Meer 
bis an die Nordspitze Spitzbergens transportieren. Driftholz mit einem Alter nach 
1950 A.D. kommt dagegen weitestgehend aus Sibirien. Der WSC hat sich abge- 
schwÃ¤cht das Klima auf Spitzbergen hat sich leicht abgekÃ¼hl (Eggertsson 1994 
und Zitate darin). Ein stÃ¤rkere Einstrom atlantischen Wassers fÃ¶rder die Ab- 
schmelzprozesse an der Eiskante im FrÃ¼hjahr In allen hier gezeigten und bearbei- 
teten Kernen westlich Spitzbergens steigt der Smektitgehalt in den obersten 
Kernabschnitten an (Abb. 74, 110; PS2121-4 seit ca. 1250 A.D.; MÃ¼lle 1995). 
PS2212-3 vom nordÃ¶stliche Yermak Plateau zeigt einige kleine Schwankungen 
im Smektitgehalt. Die VerÃ¤nderunge erfolgen gegen 4 und zwischen 2 und 1 ka 
(Abb. 110) zu den durch die terrestrische Geologie vorgegebenen Zeiten gÃ¼nstige 
Bedingungen in Spitzbergen und auf Franz-Josef-Land. Da die Schwankungen je- 
doch kaum die Fehlergrenzen fÃ¼ die Tonmineralogie Ã¼berschreite (vgl. Kap. 2), 
kÃ¶nne sie nur als schwacher Hinweis auf die klimatischen Anderungen gelten. 

Mineralogische VerÃ¤nderunge in Sedimentkernen nahe Svalbard und im sÃ¼d 
westlichen Eurasischen Becken ermÃ¶gliche somit, je nach stratigraphischer Quali- 
tÃ¤ und in Verbindung mit weiteren Sedimentparametern, Schwankungen im Ein- 
Strom des Westspitzbergenstroms sowie Vor- und RÃ¼ckzu der Gletscher auf Spitz- 
bergen und in der nordwestlichen Barents-See mit einer hohen AuflÃ¶sun aufzu- 
zeichnen, einzelne Sedimentquellen zu markieren und Hinweise auf den wahr- 
scheinlichsten Transportweg zu entwickeln. Detaillierte Rekonstruktionen des Se- 
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7.2 en und die Ablag 
lazial l  Interglazial 

Das nÃ¶rdlich Eurasische Becken mit Amundsen-Becken, Lomonosow-RÃ¼cke und 
Morris-Jesup-Schwelle wurde bisher nur mit wenigen Sedimentkernen von Eisin- 
sein aus beprobt (z.B. Morris et al. 1985; Zahn et al. 1985). Von der Morris-Jesup- 
Schwelle existieren keine verÃ¶ffentlichte Daten auÃŸe von den hier vorgestellten 
Kernen (Stein et al. 1994c, Frederichs 1995, N~rgaard-Pedersen 1996; Schneider 
et al. 1996). Die gesamte Region liegt unter ganzjÃ¤hrige Eisbedeckung und zeigt 
nur im ZusammenfluÃ von Beaufort-Wirbel und Transpolar Drift Ã¼be dem Lomono- 
sow-RÃ¼cke grÃ¶ÃŸe offene WasserflÃ¤che (vgl. Kap. 1.3, 1.4, 7.2.2). Uber der Mor- 
ris-Jesup-Schwelle verdickt sich das Packeis zu mehr als 3 m MÃ¤chtigkei (Kap. 1.3, 
1.4; FÃ¼ttere 1992), 

Auf den topographischen HÃ¶he werden TiefenwasserstrÃ¶munge verzeichnet, die 
eine Sedimentation zeitweise verhindern oder sogar Sediment erodieren (Kap. 
I .4), Dies fÃ¼hr zu SedimentoberflÃ¤chenalter von 2,5 bis 4 ka am Lomonosow- 
RÃ¼cke (vgl. Kap. 3; N~rgaard-Pedersen 1996, Spielhagen et al. eingereicht) und 
Ã¼be 5 bis 10 ka auf der Morris-Jesup-Schwelle (vgl. Kap. 3; N~rgaard-Pedersen, 
1996; Schneider et al. 1996). 

Die Sedimentakkumulationsraten auf den topographischen HÃ¶he schwanken da- 
her etwas stÃ¤rke als im benachbarten Amundsen-Becken, liegen jedoch generell 
zwischen 500 und 1000 mg/cm2ka (Abb. 11 1). Diese Raten sind deutlich niedriger 
als im sÃ¼dliche Eurasischen Becken. Sie sind Ausdruck der groÃŸe Distanz von 
den Lieferregionen und der permanenten Eisbedeckung, die zu einer Reduzierung 
der Sedimentation aus der WassersÃ¤ul fÃ¼hrt Der im SÃ¼dweste wirksame Ein- 
strom des warmen atlantischen Wassers ist bereits am Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke 
(PS21 65-3) stark reduziert und im Amundsen-Becken nicht erkennbar (vgl. Schu- 
bert 1995; Wollenburg 1995). 

ErhÃ¶ht Sedimentakkumulationsraten werden nur zwischen 25 und 15 ka irn Ã¶stli 
chen Amundsen-Becken und im HolozÃ¤ auf dem Lomonosow-RÃ¼cke beobachtet 
(Abb. 11 1). 

Der Sedimentkern PS2174-4 im Ã¶stliche Amundsen-Becken erhÃ¤l wÃ¤hren des 
Letzten Glazialen Maximums (LGM) einen erhÃ¶hte Eintrag von Sediment Ã¼be 
eine verstÃ¤rkt TrÃ¼bestromtÃ¤tigke (Frederichs 1995; Schubert 1995; Bergmann 
1996). Die stark erhÃ¶hte Akkumulationsraten von Quarz, FeldspÃ¤te und den 
Phyllosilikaten untermauern diese EinschÃ¤tzun (Abb. 121; Tab. ,413). Dabei treten 
kaum Schwankungen in der Feldspatzusammensetzung und im QuarzIFeldspat- 
VerhÃ¤ltni auf (Abb. 52). Die Herkunft des terrigen Materials bleibt konstant und 
kann mit der Gesamtmineralassoziation der zentralen und Ã¶stliche Laptew-See 
verglichen werden (vgl. PS2474-3 vom Laptew-See-Hang: Abb. 84, 85; Tab. A12; 
Kap. 4 - 6, 7.1). Nimmt man ein geringes Alter fÃ¼ den Kern PS2474-3 vom Laptew- 
See-Hang an, dann zeigt er eine ungefÃ¤hr Sedimentationsrate von 100 cmlka im 
LGMI Termination I, die im HolozÃ¤ auf ca. 25 cmlka reduziert ist (Kap. 3). Am Hang 
erhÃ¶h sich also die Sedimentationsrate damit wesentlich deutlicher als im 
Amundsen-Becken. Diese Beobachtung ist gut mit einem dominierenden gravita- 
tiven Sedimenteintrag vereinbar. Dabei Ã¤hnel sich die mineralogischen Kernwerte 
(Abb. 52, 58, 86, 87). 
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. 121: Akkumulationsraten von Quarz auf einem integrierten S-N-Profil durch 
das Eurasische Becken (nÃ¶rdliche Teil; berechnet mit sedimentphysikalischen Pa- 
rametern aus Bergmann 1996, persl. Mittig. Bergmann 1994, fÃ¼ PS2212 und 
PS2200: persl. Mittig. Kassens 1994; Stratigraphie: vgl. Kap. 3). 

Die starken Schwankungen in der Sedimentakkumulationsrate des Kerns vom Lo- 
monosow-RÃ¼cke (PS2185-3) konnten vor allem auf der Basis der sehr detaillier- 
ten Datierung erkannt werden (Kap. 3). Gerade in eisbedeckten und glazial beein- 
fluÃŸte Meeresregionen kÃ¶nne die Sedirnentakkumulationsraten um GroÃŸenord 



nungen schwanken (vgl. z.B. Andersen et al. 1996). Die drei hier erkannten Maxima 
wÃ¤hren des HolozÃ¤n fallen in Phasen eines intensivierten Einstroms des WSC 
(vgl. Kap. 7.2.1, 7.2.2): Das frÃ¼h HolozÃ¤ zwischen 9,5 und 8,5 ka, die Zeit nach 
dem HolozÃ¤ne Klimaoptimum zwischen 5 , l  und 4,9 ka und die ZwischenerwÃ¤r 
mung zwischen 3, l  und 2,7 ka (Abb. 11 1; vgl. Kap. 7.2.1). Dabei gilt es zu beden- 
ken, daÂ es fÃ¼ eine vollstÃ¤ndig AufschlÃ¼sselun der Ereignisse einer noch detail- 
lierteren Datierung mÃ¶glichs mit einem Probeninterval von 1 cm bedarf und daÂ 
bei den im zentralen Arktischen Ozean erkannten geringen Sedimentationsraten 
Bioturbation eine groÃŸ Rolle spielt (vgl. Kap. 3; Nergaard-Pedersen 1996). 

Mindestens drei MÃ¶glichkeite sind zur ErklÃ¤run der starken Unterschiede denk- 
bar: 

1 ) Eine Reduzierung der Sommereisbedeckung und1 oder ein erhÃ¶hte Eintrag von 
Sediment in das neugebildete Meereis der Laptew-See kÃ¶nnte Ã¼be dem Lo- 
monosow-RÃ¼cke grÃ¶ÃŸe Mengen an Sediment freisetzten und ablagern. 

2) Ein verstÃ¤rkte Eintrag aus Eisbergen erreicht den Lomonosow-RÃ¼cke via 
Beaufort-Wirbel induziert durch das schubweise Abschmelzen des Laurentidischen 
Eisschildes Ã¼be der nordamerikanischen Arktis und des N-Randes des GrÃ¶n 
landeisschildes. 

3) Eine Reduzierung der Sedimentation erfolgte durch stÃ¤rker TiefenwasserstrÃ¶ 
mungen Ã¼be den Lomonosow-RÃ¼cke hinweg. 

Im weiteren Verlauf dieses Kapitels werden alle drei MÃ¶glichkeite anhand der Mi- 
neralzusammensetzung und anderer Parameter getestet werden. 

Eine Reduzierung der Sommereisbedeckung und damit ausgedehntere offene 
WasserflÃ¤che (MÃ¶glichkei 1) am Lomonosow-RÃ¼cke und in den eurasischen 
Schelfgebieten wÃ¼rd eine erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ in der WassersÃ¤ul nach sich zie- 
hen, die u.a. Ã¼be die VerÃ¤nderunge des biogenen Eintrags erkannt werden kÃ¶n 
nen. Die SalinitÃ¤ des OberflÃ¤chenwasser reduziert sich im nÃ¶rdliche Eurasi- 
schen Becken aufgrund des hohen Anteils an sibirischem FluÃŸwasse und lokalem 
Sornnierschmelzwasser aus dem Meereis (vgl. Kap. 1.3). Dies und die ganzjÃ¤hrig 
Meereisbedeckung fÃ¼hre zu einer starken Reduzierung des Planktons und vor al- 
lem der Kalkschaler wie N. pachyderma (sin.) (Aagaard 1981; Carstens & Wefer 
1992; KÃ¶hle 1992; Bauch et al. 1995, 1997; Rudels et a.1. 1996). Dazu verÃ¤nder N. 
pachyderma (sin.) auÃŸerde die Lebensweise (vgl. Kap. 3). 

Die Kalzitakkumulationsrate ist am Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cken im Amundsen-Becken 
und auch am Lomonosow-Rucken extrem niedrig und nimmt nur zum HolozÃ¤. hin 
etwas zu (Abb. 113, 122). Dies lÃ¤Â sich gut durch den stark erniedrigten Eintrag 
von Biogenkalzit aus der WassersÃ¤ul erklÃ¤ren Da auch die Produktion von orga- 
nischem Material stark reduziert ist, kÃ¶nne nur wenige benthische Kalkschaler 
Ã¼berlebe (vgl. Markussen et al. 1985; Markussen 1986; Cronin et al. 1994,1995; 
Schubert 1995; Wollenburg 1995). Auch in der Laptew-See werden keine hohen 
Kalzitgehalte erkannt (Tab. ,412; Kap, 4.2; Stein 1996). Allerdings muÃ in der Lap- 
tew-See von einer starken VerdÃ¼nnun durch den Eintrag terrigener Partikel aus 
den groÃŸe FluÃŸsysteme ausgegangen werden. Im tiefen Amundsen-Bekken muÃ 
zusÃ¤tzlic mit der LÃ¶sun von Karbonaten gerechnet werden (siehe PS2174-4/55: 
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Terrigenes Karbonat auf der Morris-Jesup-Schwelle und  am 
Lomonosow-Rucken 
Die erhÃ¶hte Kalzitakkumulationsraten auf der Morris-Jesup-Schwelle kÃ¶nne zu 
groÃŸe Teilen der Grobfraktion > 63 pm zugeordet werden (Abb. 122). Auffallend ist 
auÃŸerdem daÂ zwischen 25 und 12 ka die Kalzitakkumulation in der Tonfraktion 
von PS2200-415 grÃ¶ÃŸ als in der Siltfraktion ist. Diese beiden Beobachtungen 
deuten auf den Eintrag terrigenen Kalzits Ã¼be Gletschermaterial, Eisberge und 
SuspensionsstrÃ¶m hin, wie es bereits von Dalrymple & Maass (1987) fÃ¼ den Al- 
pha-RÃ¼cke angenommen wurde. Auch im Amerasischen Becken besteht eine di- 
rekte Korrelation zwischem dem Eintrag von eisbergtransportiertem Material (IRD) 
und der Anreicherung von Karbonaten in den feinen Fraktionen, insbesondere der 
Tonfraktion (Darby et al. 1989). Hinzu kommt, daÂ im Zeitraum zwischen 30 und 10 
ka auf der Morris-Jesup-Schwelle ein Eintrag von Magnesium-reichem Kalzit er- 
kannt wird (vgl. Kap. 5, 6). Dessen hÃ¶chste Anteil am Kalzit wird im LGM und der 
Termination l erreicht. Der Kalzit hat also keinen biogenen Ursprung und kann 
grÃ¶ÃŸtentei einer Herkunft aus vergletscherten Gebieten zugeschrieben werden. 

Der hohe Anteil von Mg-reichem Kalzit in Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle 
wirft die Frage seiner Herkunft auf (vgl. Kap. 4, 7.1). Auf der Morris-Jesup-Schwelle 
werden die hÃ¶chste Anteile des Mg-Kalzits zwar zusammen mit hohen Grobfrak- 
tionsgehalten gemessen, jedoch nicht zusammen mit den hÃ¶chste Gehalten an 
Dolomit (Abb. 51). Dies kÃ¶nnt darauf hindeuten, daÂ die terrigenen Karbonatmine- 
rale aus unterschiedlichen Quellen stammen. Der stÃ¤rkst Eintrag von Mg-Kalzit 
erfolgt im oberen Stadium 2 und der Termination I, Dolomit und der Anteil des 
Feinfraktionskalzit steigen jedoch wÃ¤hren des frÃ¼he Stadiums 2 an (Abb. 51, 90, 
122, 123). Das Vorkommen von Dolomit setzt insgesamt auch wesentlich frÃ¼he als 
der des Kalzits ein (bereits gegen 40 ka). Dagegen entwickeln sich am Lomono- 
sow-RÃ¼cke Dolomit- und Kalziteintrag nahezu parallel und auf wesentlich niedri- 
gerem Niveau (Abb. 52, 122, 123). Das grobkÃ¶rnige Eisberg-transportierte Karbo- 
natmaterial vom Lomonosow-RÃ¼cken das im Rahmen dieser Arbeit untersucht 
werden konnte (vgl. Kap. 4, 5), weist eine starke Dominanz an Dolomit auf (Tab. 
A6). Mg-reicher Kalzit konnte in den fÃ¼ Dolomitgesteine typisch zuckrigen, braun- 
gelben GesteinsbrÃ¶cke nicht gefunden werden. Eine zweite Gruppe grauer Kar- 
bonate enthÃ¤l zwar einen erhÃ¶hte Anteil Kalzit, zeigt jedoch ebenfalls keine Vor- 
kommen von Mg-Kalzit (Tab. A6; Kap. 4). 

Der hohe Anteil an Mg-Kalzit, die Abfolge der Karbonatmaximalvorkommen in den 
Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle und die Ergebnisse von MorÃ¤nenmateria 
aus dem Kanadischen Arktischen Archipel und von Ellesmere Island legen den 
SchluÃ nahe, daÂ die Mg-Kalzit-reichen, terrigenen Karbonate aus einem Gebiet 
nahe der Morris-Jesup-Schwelle stammen (vgl. Kap. 4.1). Die Proben aus den gla- 
zialen Ablagerungen der nÃ¶rdliche Ellesmere Island zeigen jedoch keine Vor- 
kommen von Mg-Kalzit an (Tab. A8; Kap. 4.1). Auch Krawitz (1982) erwÃ¤hn in sei- 
ner Analyse von Sedimenten und Suspensionsfracht in1 Kane-Becken (Nares- 
straÃŸ zwischen GrÃ¶nlan und Ellesmere Island) keine Vorkommen von Mg-Kalzit. 
FÃ¼ eine weitere Begrenzung des t-ierkunftsgebiets fehlen mineralogische Informa- 
tionen Ã¼be N-GrÃ¶nlan und Ellesmere Island. 

Die NÃ¤h N-GrÃ¶nland und die topographische Verbindung Ã¼be die Morris-Jesup- 
Schwelle zum Schelf, die u.a. auch einen Weg fÃ¼ gravitative Umlagerung vom 
Schelf darstellen kÃ¶nnte legen jedoch eine Herkunft aus dieser Region nahe. In 
diesem Fall kÃ¤me palÃ¤ozoisch Karbonatgesteine aus dem Innutian Orogen und 



3: Akkumulationsraten von Dolomit auf einem Profil durch das Eurasische 
Becken (vgl. Abb. 1: nÃ¶rdliche Teil; berechnet mit sedimentphysikalische Parame- 
ter aus Bergmann 1996; persl. Mittlg. Bergmann 1994, fÃ¼ PS2212 und PS2200: 
persl. Mittig. Kassens 1994; Stratigraphie: vgl. Kap. 3) 

mesozoische und l~Ã¤nozoisch Gesteine aus dem Wandel-See-Becken (NE-GrÃ¶n 
land) in Frage (vgl. Abb. 34; Kap. 4.1). Letzteres wÃ¼rd allerdings eine NW-Drift von 
Eisbergen voraussetzen, die zumindestens rezent nicht vorhanden ist (vgl. Abb. 



124; Kap. 1.3, 1.4). Die genannten Herkunftsgebiete kÃ¶nne auch mit den Vor- 
kommen von Mg-Kalzit in den OberflÃ¤chensedimente und Kernen des Amerasi- 
sehen Beckens und am Lomonosow-RÃ¼cke in Verbindung gebracht werden, da 
der Beaufort-Wirbel heute Eisberge und Material aus dem gesamten Kanadischen 
Arktischen Archipel und von N-GrÃ¶nlan transportiert (vgl. Abb. 8). Die Mg-reichen 
Kalzite treten in den Sedimenten der Morris-Jesup-Schwelle sehr hÃ¤ufi zusam- 
men mit Anhydrit und Gips auf (vgl. Tab. 10, A8). Das gemeinsame Auftreten von 
Mg-Kalzit und GipsJAnhydrit im gesamten Sedimentkern PS2200-5 fÃ¤ll auf und 
untermauert die Kopplung beider Minerale (Tab. A8). Dies kÃ¶nnt auf eine Herkunft 
aus einer Region mit Evaporitgesteinen hinweisen. Der verwendete Reinstphasen- 
datenfile von QUAX beinhaltet keine extremen Evaporitminerale, so daÂ nicht ge- 
klÃ¤r werden kann, ob weitere Minerale, die Indikativ fÃ¼ die hÃ¶here Stufen der 
Evaporitserie sind, im Sediment enthalten sind. Die hÃ¶chste Gehalte an Mg-Kalzit 
treten eher mit Sand- als mit Kies-reichen Lagen auf (Abb. 88, 89). Das Ausgangs- 
gestein ist mÃ¶glicherweis recht feinkÃ¶rni und zerfallt leicht in einzelne KÃ¶rne der 
Sandfraktion. Auch Mergelgesteine kÃ¶nne Anhydrit und Gips enthalten. 

A'pine glacier lce llow 

Ice shelf lce lree area ICQ d d e  

Abb. 124: Paleogeographische Rekonstruktion des Kanadischen Arktischen Ar- 
chipels (Minimalmodell) und N-GrÃ¶nland gegen 18 ka (LGM; aus Hodgson 1991 
nach Dyke & Prest 1987 und Funder 1989; gestrichelte Linie-> Maximal-Vereisung 
nach z.B. Andersen & Borns 1994). 
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Die Proben mit dem Mg-Kalzit fallen zusÃ¤tzlic durch ihren gehÃ¤ufte Anteil an dem 
Orthopyroxen Hypersthen, an Amphibol, an dem Klinopyroxen Diopsid, an Granat, 
Olivin und seltener Zirkon auf. Dies deutet auf eine Zone mit metamorphen Gestei- 
nen aus zumindestens teilweise magmatischer Herkunft hin. Gleichzeitig ist der 
Kalifeldspatanteil in der Gesamtfraktion wÃ¤hren des spÃ¤te Stadiums 2 und der 
Termination l erhÃ¶ht in der Siltfraktion jedoch erniedrigt (vgl. Abb. 51, 62, 89, 90). 
Da weitestgehend Mikroklin als dominantes Kalifeldspatmineral erkannt wurde 
(Tab. A 8  Ag; Kap. 4, 5, 7.1), kann ebenfalls von einer schwach metamorphen oder 
plutonischen Herkunft des (grobkÃ¶rnigen Materials ausgegangen werden. Hierzu 
wÃ¼rd auch ein gehobener Anteil an Chlorit passen. Im mittleren Stadium 2 kann 
dies auf der Morris-Jesup-Schwelle in allen in dieser Arbeit vorgestellten Analysen 
deutlich beobachtet werden (Abb. 63, 65, 90 - 92; Tab. A8 - A10). Das nÃ¶rdlich 
Ellesmere Island und das Peary-Land in N-GrÃ¶nlan bieten entsprechende Aus- 
gangsgesteine (Kap. 4, 7.1). 

Obwohl PS21 92-2 aus dem westlichen Amundsen-Becken vermutlich gravitativ 
umgelagertes Sediment zeigt, dessen Herkunft das Schelfgebiet vor Ellesmere Is- 
land ist, wurde hier kein Mg-Kalzit gefunden (Abb. 52, Tab, Ag). Die Vielfalt der ge- 
nannten akzessorischen Minerale kÃ¶nne vorrangig metamorphen und magmati- 
schen Gesteinen zugeordnet werden (Tab. 10). Mg-Kalzit scheint jedoch nicht aus 
der direkter Nachbarschaft des Lincoln-See-Schelfes vor Ellesmere Island zu 
stammen. Auch steigen in PS2192-2 Kalzit- und Dolomitgehalte und das KfsIPIg- 
VerhÃ¤ltni gemeinsam an. Auf der Morris-Jesup-Schwelle ist der Dolomitanstieg 
nicht in Phase mit den anderen beiden Kurven (Abb. 51). Betrachtet man die von 
Funder (1989) erstellte Rekonstruktion des LGMs in N-GrÃ¶nlan (Abb. 124), so ist 
es leicht vorstellbar, wie Eisberge von der Eiskante Ã¼be dem Schelf abbrechen 
und nordostwÃ¤rt Richtung Morris-Jesup-Schwelle verdriften kÃ¶nnen Die NÃ¤h der 
Schelfeiskante wÃ¼rd auch einen Ausstrom von Suspension Ã¼be die Morris-Je- 
sup-Schwelle hinweg ermÃ¶glichen Diese Rekonstruktion wÃ¼rd die Herkunft des 
Mg-reichen Kalzits auf die Region zwischen Peary Land an der nÃ¶rdlichste Spitze 
von GrÃ¶nlan und Hall Land im Nordwesten begrenzen (Abb. 124). In den inneren 
Fjorden dieser Region stehen palÃ¤ozoisch karbonatische Serien an (Abb. 34). 

Ist die Ausgangsregion relativ weit westlich angesiedelt, so wÃ¼rde heute dort 
freigesetzte Eisberge genauso wie die Eisinsel T3 von Ellesmere Island vom 
Beaufort-Wirbel erfaÃŸ werden (Abb. 8) und schlieÃŸlic den Arktischen Ozean mit 
dem Polaren Zweig der Transpolar Drift verlassen. Dieser Ã¼berstrÃ¶ den 
Lomonosow-RÃ¼kken Der Zusammenstrom von Eisbergen und Meereis aus dem 
Beaufort-Wirbel und der Transpolar Drift kÃ¶nnt dazu fÃ¼hre (vgl. Kap. 7.2.1, 7.2,2), 
daÂ die wenigen heute driftenden Eisberge gerade Ã¼be dem Lomonosow-RÃ¼cke 
einen Teil ihrer Sedimentlast abgeben und damit der beobachtete geringe Gehalt 
an Mg-Kalzit in OberflÃ¤chenprobe dieser Region erklÃ¤rba wÃ¤r (vgl. Tab. A8). 

In einem jÃ¼ngere Artikel von Funder & Hansen (1996) wird allerdings auf der Ba- 
sis neuerer Information angenommen (Blake 1992; Kelly & Bennike 1992), daÂ 
wÃ¤hren des LGMs hÃ¶chsten lokale Gletscher von den HÃ¤nge Peary Lands aus- 
gehend Ã¼be die KÃ¼st hinaus reichen. Ein groÃŸe Gletscher Ã¼be der NaresstraÃŸ 
verfÃ¼g wÃ¤hren des LGMs Ã¼be einen starken Eisstrom nach SÃ¼den aber nur Ã¼be 
wenig AbfluÃ nach Norden. Das herrschende Klima erlaubt das Abschmelzen der 
Eisberge kaum, und das Meer ist durch eine dichte Packeisdecke geschlossen, so 
daÂ der Weg der Eisberge nach Norden blockiert ist (Funder & Hansen 1996). Dies 
wÃ¼rd eine Herkunft des Mg-reichen Kalzits aus dem nordwestlichen Teil Nord- 
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grÃ¶nland unwahrscheinlich machen, birgt jedoch die MÃ¶glichkeit Material aus 
dem sÃ¼dliche Ellesmere Island nordwÃ¤rt zu befÃ¶rdern Dort stehen nicht nur 
groÃŸ Karbonatvorkommen, sondern auch Evaporitgesteine an (Abb. 32; Kap. 4). 

FÃ¼ eine weitere Charakterisierung mÃ¼ÃŸt optische und rÃ¶ntgendiffraktometrisch 
Analysen der Grobfraktion > 63 pm miteinander gekoppelt werden. Die Mineralogie 
der potientiellen Liefergesteine mÃ¼ÃŸ nÃ¤he untersucht werden. Die in diesem Ab- 
schnitt dargestellten Argumente wÃ¼rde die ErklÃ¤run Nr. 2 (erhÃ¶hte Eisbergtrans- 
port) fÃ¼ den erhÃ¶hte Sedimenteintrag am Lomonosow-RÃ¼cke stÃ¼tzen 

intrag von terrigenem olomit - Abbild der Eisbergdrift aus dem 
merasischen Becken 

Dolomit in Grob- und Feinfraktion gilt im Amerasischen Becken des Arktischen 
Ozeans als einer der sichersten Anzeiger fÃ¼ Eisberg-transportiertes Material, das 
aus dem Kanadischen Arktischen Archipel stammt (Dalrymple & Maass 1987; 
Darby et al. 1989 und Zitate darin). Auch in PS2200-5 von der Morris-Jesup- 
Schwelle kann dies beobachtet werden (Abb. 123). Auf der Morris-Jesup-Schwelle 
setzt ein deutlicher Schub in der Dolomitakkumulation nach 40 ka ein (Abb. 123; 
Kap. 7.1). Zwei Ma.xima zwischen 30 und 40 ka und nach 15 ka werden beobachtet. 
Letzteres kann direkt der finalen Abschmelzphase des nÃ¶rdliche Laurentidischen 
Eisschildes zugeordnet werden, wÃ¤hren der vermutlich groÃŸ Mengen Eisberge in 
das Amerasische Becken freigesetzt werden (vgl. Andersen & Borns 1994 und Zi- 
tate darin). Bei wesentlich geringeren Akkumulationsraten in der frÃ¼he Phase zwi- 
schen 40 und 10 ka zeigt dies auch der Kern PS21 85-3 vom Lomonosow-RÃ¼cken 
FÃ¼ die nÃ¶rdliche Positionen der Morris-Jesup-Schwelle und des Lomonosow- 
RÃ¼cken erscheint die Herkunft des Dolomits aus dem Kanadischen Arktischen Ar- 
chipel als wahrscheinlichste Quelle (Tab. A3; Kap. 7.1). Die Dolomitakkumulation 
ist an der Morris-Jesup-Schwelle seit 40 ka erhÃ¶ht Seit dieser Zeit bestimmt auch 
die Grobfraktion > 63 um den Dolomiteintrag (Abb. 123: PS-2200-415). Auch im 
Amundsen-Becken werden leicht erhÃ¶ht DolomiteintrÃ¤g registriert (Abb. 123: 
PS2174-4). Am Lomonosow-RÃ¼cke setzt eine erhÃ¶ht Dolomitakkumulation je- 
doch erst in der Termination Ib ein (Abb. 123). 

Die Dolomitakkumulation verlÃ¤uf auch fÃ¼ die anderen Sedimentkerne des nÃ¶rdli 
chen Eurasischen Beckens nicht exakt zeitgleich. Ein besonderes Augenmerk gilt 
dabei dem Verlauf des Dolomiteintrags am westlichen Gakkel-RÃ¼cken der zwar mit 
der Entwicklung auf der Morris-Jesup-Schwelle, nicht jedoch mit der am Ã¶stliche 
Gakkel-RÃ¼cke vergleichbar ist (Abb. 123). Wie auf der Morris-Jesup-Schwelle 
(PS2200-415) steigt vor allem der Anteil der Grobfraktion an der Dolomilakkumula- 
tion nach 40 ka an, wird ein Ma-ximum wÃ¤hren des frÃ¼he Stadiums 2 erreicht und 
eine Phase purer Dolomitfeinfraktionssedimentation wÃ¤hren der Termination lb 
erkannt. Dieser parallele Verlauf der Dolomitakkumulationen kann eingedenk der 
heutigen Richtung und Aufteilung der Transpolar Drift auf einen polaren Zweig mit 
verstÃ¤rkte Dolomitgehalt hinweisen. Der Dolomit kommt mÃ¶glicherweis verstÃ¤rk 
in den feineren Sandfraktionen vor. Auch Nargaard-Pedersen (1996) berichtet von 
einem verstÃ¤rkte Anteil eisbergtransportiertem karbonatischen Material nach 40 
ka. Dieser zeigt sich besonders deutlich in Kernen nahe N-GrÃ¶nlan (PS2195 bis 
PS2200; Nargaard-Pedersen 1996). 

Ein Strom von Eisbergen vom westlichen Kanadischen Arktischen Archipel Ã¼be 
die Auf3enbahn des Beaufort-Wirbels in das Eurasische Becken erscheint mÃ¶glic 
(Abb. 4, 8). Sein AuÃŸenran liegt mÃ¶glicherweis wÃ¤hren des LGMs und der frÃ¼ 
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hen Termination l auf HÃ¶h der Kernposition von PS2174-415 im Ã¶stliche 
Amundsen-Becken ehe das Vordringen des Westspitzbergenstroms im SÃ¼dweste 
und die SchwelzwÃ¤sse der Kara-See dazu fÃ¼hren daÂ sich die Transpolar Drift 
Ã¼be dem Eurasischen Becken nordwestwÃ¤rt verschiebt (vgl. Kap. 7.2.1, 7.2.2). 

Sollte der nÃ¶rdlich Teil der Transpolar Drift tatsÃ¤chlic direkt die Entwicklungen 
des nÃ¶rdliche Laurentidischen und des GrÃ¶nlan Eisschildes aufzeichnen, dann 
zeigen die Erkenntnisse vom Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke und von der Morris-Jesup- 
Schwelle, daÂ es wÃ¤hren des Abschmelzens am Nordrand dieser Eisschilde zu 
einer unterschiedlichen Freisetzung von grobem MorÃ¤nenmateria und Eisbergen 
und SchmelzwÃ¤sser mit hohem Suspensions- und Feinfraktionsanteil kommt. An- 
dererseits ist es mÃ¶glich daÂ eine Verschiebung der Transpolar Drift dazu fÃ¼hrt 
daÂ unterschiedliche Zweige des Beaufort-Wirbels den polaren Zweig der Transpo- 
lar Drift speisen, so daÂ Regionen mit feinkÃ¶rnigere und grobkÃ¶rnigere Material 
als Ausgangsgebiete wechseln. Mg-Kalzit wird jedoch nicht am westlichen Gakkel- 
RÃ¼cke beobachtet. Dies wirft die hier nicht beantwortbare Frage auf, wohin der 
Mg-Kalzit auÃŸe zur Morris-Jesup-Schwelle transportiert wird. 

MÃ¶glicherweis werden die entsprechenden Karbonate im westlichsten Teil der 
Transpolar Drift Richtung FramstraÃŸ transportiert (vgl. Spielhagen 1991). N0r- 
gaard-Pedersen (1996) merkt an, daÂ im mittleren Stadium 2 eine Zunahme von 
authigenen Karbonatpartikeln in der Grobfraktion auf der Morris-Jesup-Schwelle 
z . B .  PS2200-2) aber auch am Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke (2.B. PS2166-2) zu beob- 
achten ist. Auf der Morris-Jesup-Schwelle wÃ¼rd dies mit dem erhÃ¶hte Anteil an 
Mg-Kalzit zusammenfallen. Da jedoch weder am Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke (z.B. 
PS2165-3) noch in anderen Kernen des Amundsen-Beckens, Gakkel-RÃ¼cken 
oder Nansen-Beckens Mg-reicher Kalzit erkannt wurde, kann hier kein Zusammen- 
hang zwischen beiden gesehen werden. Dennoch ist es mÃ¶glich daÂ die Bildung 
authigener KarbonatbrÃ¶cke durch den Eintrag von feinkÃ¶rnige terrigenem Kar- 
bonatmaterial induziert wird, das insbesondere auf der Morris-Jesup-Schwelle Mg- 
Kalzit enthÃ¤lt Aufgrund der optischen Untersuchung der BrÃ¶ckche besteht nach 
N~rgaard-Pedersen (1996) neben einer diagenetischen Entstehung der authige- 
nen Karbonate auch die MÃ¶glichkeit daÂ sie aus Ã¤ltere Gesteinen zu den Kern- 
positionen transportiert werden. Letzteres wird hier aufgrund der mineralogischen 
Untersuchungen in den Sedimentkernen favorisiert (vgl. Kap. 7.1). 

Sedimentation auf dem Lomonosow-RÅ¸cke in bhÃ¤ngigkei von den 
isdriftrnustern 

Eine sehr interessante Beobachtung ist, daÂ der Dolomiteintrag am Lomonosow- 
RÃ¼cke erst im HolozÃ¤ zusammen mit der Gesamtakkumulationsrate, vor allem 
von Quarz, ansteigt (Abb. 1 11, 121, 123, 125). Das HolozÃ¤ von PS21 85-3 ist ver- 
gleichsweise feinkÃ¶rni mit einem hohen Anteil an Foraminiferen und anderen 
Kalkschalern sowie einem erhÃ¶hte Anteil von grobkÃ¶rnige IRR, stark bioturbiert 
und von brauner Farbe (Abb. 20; Kernbeschreibung im Anhang A). Die Lithologie 
zeigt keinen direkten EinfluÃ verstÃ¤rkte BodenstrÃ¶munge Ãœbe der Kernposition. 
HierfÃ¼ spricht auch ein Anteil der Tonfraktion von Ã¼be 50 O/O und ein sich kaum Ã¤n 
dernder Anteil der Siltfraktion (unverÃ¶ff Daten Wahsner). Damit scheiden Anderun- 
gen in der TiefenwasserstrÃ¶mun als bestimmendes Element fÃ¼ die Sedimentzu- 
sammensetzung und -ablagerung aus (S.O.: MÃ¶glichkei 3). Der Zusammenstrom 
von Beaufort-Wirbel und Transpolar Drift sorgt fÃ¼ eine erhÃ¶ht Sedimentation aus 
der Eisdecke und fÃ¼ offene WasserflÃ¤che (vgl. Kap. 7.2.1, 7.2.2). Die schubweise 
ErhÃ¶hun der Gesamt-, Quarz-, Phyllosilikat- und Dolomitakkumulation (Abb. 11 ' I ,  
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. 125: Akkumulationsraten von Quarz, Phyllosilikaten (Phyllo) und Dolomit 
(Dol) sowie Pyroxenindexkurve und Vorkommen von Montmorilloniten (Mom) und 
Spurenmineralassoziationen in PS21 85-3 dargestellt gegen das Alter (Stratigra- 
phie vgl. Kap. 3 ,  vgl. Abb. 121, 123). 

121, 125; Tab. A13) deutet entweder auf einen zu diesen Zeiten verstÃ¤rkte Eintrag 
von terrigenen Mineralen aus der WassersÃ¤ul und dem Eis, d.h. grÃ¶ÃŸe zumin- 
dest saisonal offenen WasserflÃ¤che sind vorhanden (MÃ¶glichkei I ) ,  oder auf 
einen wesentlich hÃ¶here Anteil an Sediment im Meereis und1 oder Eisbergen hin, 
die Ã¼be dem Lomonosow-Rucken freigesetzt werden (MÃ¶glichkei 2). 

Im Kapitel 7.2.1 wird die Bedeutung eines gemeinsamen Smektit- und Pyroxenein- 
trages als Anzeiger der Ablagerung von Meereissedimenten im Eurasischen Bek- 
ken beschrieben. Wendet man diese Einstufung auf PS2185-3 an, so muÃ dieser 
Eintrag wÃ¤hren der Terminationsabschnitte la, Ib und Ic besonders stark gewesen 
sein. Die Anstiege des Pyroxenindexes liegen kurz vor oder nach den Phasen stark 
erhÃ¶hte Sedimentation (Abb. 125). QUAX erkennt parallel einen Eintrag von 
Montmorilloniten. Zu dieser Mineralgruppe gehÃ¶r Smektit (Kap. 2). Ein Eintrag aus 
dem Meereis ist also sehr wahrscheinlich. Ein hoher Quarz- und Phyllosilikateintrag 
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bei eher geringer KorngrÃ¶Ã und Sedimentationsraten Ã¼be 2 cmlka deutet eben- 
falls auf SedimenteintrÃ¤g aus dem Meereis hin. Eine Sedimentation aus dem 
Meereis wird auÃŸerde durch das Vorkommen von benthischen Foraminiferen, 
Ostracoden und Diatomeen aus Schelfdomanen in Sedimenten des Lomonosow- 
RÃ¼cken angedeutet (Abelmann 1992; Cronin et al. 1994, 1995; Wollenburg 1995). 

Der Anteil an Dolomit im Gesamteintrag ist sehr niedrig. 50-75 mglcm2ka Dolomit 
stehen 1000-2000 mglcm2ka Quarz und Phyllosilikate gegenÃ¼ber Wenn Dolomit 
den Eintrag an Eisberg-transportiertem Material beschreibt, dann muÃ von einer 
eher geringen Anzahl an Eisbergen ausgegangen werden, die den Lomonosow- 
RÃ¼cke erreichen. Auch auf der Morris-Jesup-Schwelle werden nicht wesentlich 
hÃ¶her Dolomitakkumulationsraten erreicht (Abb. 123). Dabei muÃ bedacht wer- 
den, daÂ die holozÃ¤ne Aufzeichnungen auf der Morris-Jesup-Schwelle durch das 
Fehlen von Zeitabschnitten aufgrund starker Erosion oder Nichtsedimentation lÃ¼k 
kenhafi sind (Kap. 3). 

Da der Dolomiteintrag als Indikator fÃ¼ Eisbergtransport in den beiden Kernen 
PS2185-3 und PS2200-5 von den topographischen HÃ¶he sich nicht unterschei- 
det, kÃ¶nnt angenommen werden, daÂ die hohen Quarz- und PhyllosilikatschÃ¼b 
am Lomonosow-RÃ¼cke auf andere Quellen als das Amerasische Becken und das 
Kanadische Arktische Archipel zurÃ¼ckgefÃ¼h werden mÃ¼ssen Der starke Anstieg 
des Sedimenteintrags am Lomonosow-RÃ¼cke kÃ¶nnt mit einem schubweisen 
Eintrag von Sediment aus der zunehmend gefluteten Laptew-See einhergehen 
(vgl. Holmes & Creager 1974; Kuptsov & Lisitsin 1996). Es ist anzunehmen, daÂ 
Ã¤hnlich Entwicklungen auch in den weiter Ã¶stlic gelegenen Sibirischen Schelf- 
regionen erfolgen. Die Rekonstruktionen von Holmes & Creager (1974) deuten 
eine initiale Ãœberflutun weiter Schelfgebiete zwischen 9,5 und 9 ka, einen bzw. 
zwei Stillstande dazwischen, und einen weiteren Meeresspiegelanstieg zwischen 
8,5 und 8 ka an (Abb. 1261, bei dem ein relativer Stand von 20 m unter dem heuti- 
gen Niveau erreicht wird. Das von den FlÃ¼sse und vom Taimyr-Eisschild in die 
westliche Laptew-See abgelagerte Lockersedimente kann in den Flachwasserre- 
gionen verstÃ¤rk ins Meereis aufgenommen werden (vgl. Kap. 1.3). Ein den heuti- 
gen Bedingungen sehr Ã¤hnliche StrÃ¶mungsregim wÃ¼rd das Material ostwÃ¤rt 
und dann nordwÃ¤rt verdriften und den Lomonosow-RÃ¼cke erreichen lassen. Auf 
diese Weise kÃ¶nnt das erste Sedimentakkumulationsmaximum in PS2185-3 ge- 
gen 8,4 ka entstanden sein. 

Die weiteren zwei Akkumulationsmaxima lassen sich nicht so leicht auf die entspre- 
chenden Meeresspiegelschwankungen in den Sibirischen Schelfregionen zurÃ¼ck 
fÃ¼hre (vgl. Abb. 125 mit Abb. 126). Zwar deutet die Kurve gegen 5 ka das Ende ei- 
nes letzten stÃ¤rkere Anstiegs an, und das heutige Niveau des Meeresspiegels 
wird gegen 3 ka erreicht, jedoch sind diese VerÃ¤.nderunge viel schwÃ¤che als 
diejenigen vor dem 8,4 ka-Ereignis (Abb. 126). Es gilt anzumerken, daÂ die von 
Kuptsov & Lisitsin (1996) entwickelte Meeresspiegelkurve keine Stillstande des 
relativen Meeresspiegelanstieg~ zwischen 15 und 5 ka zeigt (Abb. 126). Aus Arbei- 
ten Ã¼be Franz-Josef-Land, die nÃ¶rdlich ÃŸarents-Se und Svalbard sind jedoch 
mehrere Stillstande wÃ¤hren des HolozÃ¤n bekannt (vgl, Kap. 7.2.2; z.B. Forman et 
al. 1995,1996; Landvik et al. 1995 und weitere Zitate darin). 

Der Quarzgehalt sowie QzIFsp- und KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss schwanken wÃ¤hren des 
HolozÃ¤n in PS2185-3 am Lomonosow-RÃ¼cke kaum. Nur wÃ¤hren der Termina- 
tion l erhÃ¶he sich Quarz- und Plagioklasanteile (Abb. 52). Anhand dieser Informa- 
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tionen kann von einer nahezu gleichbleibenden Quelle der terrigenen Hauptbe- 
standteile wÃ¤hren des HolozÃ¤ fÃ¼ den Lomonosow-RÃ¼cke ausgegangen wer- 
den. Quarzgehalte um 30 %, QzIFsp-VerhÃ¤ltniss um 0,3 und KfsIPIg-VerhÃ¤ltniss 
zwischen 0,15 und 0,3 kommen der Mineralzusammensetzung der Laptew-See 
sehr nahe (vgl. Tab. A12, Kap. 7.1). Eine lllit/Chlorit-dominierte Tonmineralassozia- 

from Chukchi Sea (Creager and McManus 1965) * Radiocarbon dates from Laptev Sea (Holmes and Creager 1974) 

0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 
Thousands of years bafore present 

Distance from shore (km) 

: Relative Meeresspiegelkurven fÃ¼ die Laptew-See ( A) umgezeichnet 
aus: Holmes & Creager 1974 und Zitate darin; B) aus: Kuptsov & Lisitzin 1996). 
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tion spricht fÃ¼ eine dominierende Herkunft der Feinfraktion aus der Ã¶stliche Lap- 
tew-See oder weiter Ã¶stlic gelegenen Liefergebieten (Tab. A12; Kap. 7.1; Wahs- 
ner 1995; Wahsner et al. 1996, in Vorb.; Spielhagen et al. eingereicht). 

Die von QUAX erkannten Spurenminerale (Tab. 10) schwanken zwischen zwei As- 
soziationsgruppen: einer mit dem Klinopyroxen Augit (Kennung 592) und Apatit, die 
vor allem wÃ¤hren der Termination l und mit anderen HÃ¶chstwerte der Pyroxenin- 
dexkurve zusammen erkannt wird und einer Assoziation mit mehreren fÃ¼ Metamor- 
phite typischen Mineralen dazwischen (Chloritoid, Prehnit und Phillipsitl Zeolithe; 
Abb. 125). Metamorphite stehen vor allem in der von Lena, Jana und Indigirka ent- 
wÃ¤sserte Werchojansker Faltenzone und an den RÃ¤nde der GrundgebirgsaufbrÃ¼ 
ehe der Sibirischen Tiefebene an (vgl. Kap. 4). 

WÃ¤hren des LGMs kommt weiterhin noch Orthopyroxen dazu. Nach Behrends et 
al. (1995, 1996) sind Orthopyroxene vorrangig in der zentralen und ostlichen Lap- 
tew-See vorhanden. Dagegen deuten die hohen Pyroxenanteile zusammen mit 
den MontmorilloniteintrÃ¤ge auf die westliche Laptew-See und die Kara-See als 
Liefergebiet hin (Abb. 125; Kap. 7.1, 7.2.1). Sie fallen mit schwach erhÃ¶hte Antei- 
len der Smektitgruppe in der Tonfraktion zusammen (Vogt et al. 1995a; Spielhagen 
et al. eingereicht; unverÃ¶ff Daten Wahsner). 

Die Zeiten eines erhÃ¶hte Eintrages von Pyroxen und Smektitl Montmorillonit lie- 
gen zwischen den Phasen hoher Sedimentakkumulation am Lomonosow-RÃ¼cken 
Genaugenommen erscheinen sie direkt in der Phase vor der Hochakkumulation 
(Abb. 125). Vergleicht man sie mit der relativen Meeresspiegelkurve fÃ¼ die Laptew- 
See (Abb. 126), dann fallen sie jeweils in die Zeitabschnitte eines starken Meeres- 
spiegelanstiegs, wÃ¤hren die Zeiten hoher Sedimentation am Lomonosow-RÃ¼cke 
eher am Ende der verschiedenen, holozÃ¤ne Meeresspiegelanstiege liegen. Die 
Kopplung von relativem Meeresspiegelanstieg auf den sibirischen Schelfen und 
dem Pyroxenl Montmorilloniteintrag am Lomonosow-RÃ¼cke ist bereits in der Ter- 
mination l ab 15 ka etabliert (Abb. 125, 126). 

Wie Kapitel 7.2.2 gezeigt hat, werden in dieser frÃ¼he Phase der Termination I 
groÃŸ Mengen Sedimentmaterial beim Abschmelzen des Kara-See-Eisschildes 
und der Flutung der Kara-See freigesetzt. Der parallele Anstieg der Dolomitakku- 
mulation und des Pyroxenindexes gegen 14 ka weist deshalb mÃ¶glicherweis auf 
den Eintrag von (grobkÃ¶rnigem terrigenen Karbonatmaterial aus den auf Sewer- 
naja Semlja und Taimyr anstehenden palÃ¤ozoische Karbonatserien hin (vgl, Kap. 
4). Die Untersuchung der Grobfraktion zeigt jedoch im gesamten Kern PS2185-3 
eine Dominanz der Partikel aus dem Kanadischen Arktischen Archipel (N~rgaard- 
Pedersen 1996). Im HolozÃ¤ sind die Dolomit- und Pyroxenindexmaxima nicht 
mehr zeitgleich. Das Dolomitmaximum fÃ¤ll mit einem erhÃ¶hte Eintrag von Grob- 
fraktion, insbesondere der Fraktion > 500 pm zusammen und kann damit eindeutig 
dem Eisberg-dominierten Eintrag zugeordnet werden (N~rgaard-Pedersen 1996). 
Die Sedimente in der nordwestlichen Laptew-See sind trotz groÃŸe NÃ¤h zu den 
auch heute noch aktiven Gletschern Sewernaja Semljas Karbonat-arm (Kap. 4.2). 

Wenn Dolomit mit Eisbergen aus dem Kanadischen Arktischen Archipel den Lo- 
monosow-RÃ¼cke erreichen kann, dann muÃ auch geprÃ¼f werden, ob andere Mi- 
nerale Ã¼be den Eisberg- oder Meereistransport aus dem Kanadischen Sektor der 
Arktis am Lomonosow-RÃ¼cke beobachtet werden. Dies kÃ¶nnt zum Beispiel Quarz 
sein, der einen hohen Anteil der triasischen und tertiÃ¤re Lockersedimenten des 
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Sverdrup-Beckens und der nÃ¶rdliche Territorien Kanadas und der U.S.A. stellt. 
Nach den Ergebnissen dieser Arbeit mÃ¼ÃŸ Quarz aus diesen Regionen entweder 
durch erhÃ¶ht Smektit- und Kaolinitwerte in der Tonfraktion und/ oder erhÃ¶ht Kali- 
feldspatgehalte begleitet werden (Kap. 4, 5, 7.1). Dies ist jedoch in PS2185-3 am 
Lomonosow-RÃ¼cke im HolozÃ¤ nicht der Fall (Abb. 52; unveroff. Daten Wahsner). 
Im HolozÃ¤ waren die Lieferregionen fÃ¼ Quarz-reiche Sedimente allerdings auch 
nicht mehr vergletschert (vgl. z.B. Andersen & Borns 1994 und Zitate darin). 

Die Grobfraktion besteht am Alpha-RÃ¼cke vor dem Kanadischen Arktischen Archi- 
pel im HolozÃ¤ zu groÃŸe Teilen aus Plagioklas-reichen Gesteinen, Sedimentge- 
steinen und terrigenen Karbonaten (Abb. 95; Bischof et al. 1996), im Amerasischen 
Becken dominieren die terrigenen Karbonate in der Grobfraktion (Tab. A2; Darby et 
al. 1989; Grantz et al, 1996; Bischof et al, 1996). Einen weiteren Anteil tragen am 
Alpha-RÃ¼cke metamorphe und magmatische Gesteine, die sich im hohen Plagio- 
klasgehalt und im Auftreten der entsprechenden Spurenminerale widerspiegeln 
(Abb. 95; Tab. A3; Hein et al. 1990; Bischof et al. 1996). Eisberge aus dem wahrend 
des HolozÃ¤n noch vereisten Kanadischen Arktischen Archipel wÃ¼rde also vor- 
wiegend terrigene Karbonate und Metamorphite zum Lomonosow-Rucken verfrach- 
ten. Die hohen EintrÃ¤g von Quarz und Phyllosilikaten am Lomonosow-RÃ¼cke 
stammen also mit groÃŸe Wahrscheinlichkeit aus den Sibirischen Schelfregionen. 
Dabei nimmt die Laptew-See wÃ¤hren des HolozÃ¤n eine fÃ¼hrend Rolle ein. 
Warum eine schubweise ErhÃ¶hun des Sedimenteintrags erfolgte, kann nicht mit 
entgÃ¼ltige Sicherheit geklÃ¤r werden, da u.a. eine weitere Verdichtung der AMS- 
^C datierten Probenpunkte das Bild im HolozÃ¤ von PS2185-3 verÃ¤nder kÃ¶nnte 

Neben der hier betrachteten schrittweisen Flutung der Laptew-See und vermutlich 
auch der Ã¶stlichere Schelfgebiete konnten auch Anderungen des OberflÃ¤chen 
strÃ¶mungsmuster zu grÃ¶ÃŸere offenen WasserflÃ¤che und darauf folgender, stÃ¤r 
kerer Freisetzung von Sediment aus Meereis und Eisbergen gefÃ¼hr haben. Inwie- 
fern dabei der unterschiedliche Einstrom warmer, atlantischer Wassermassen 
durch die FramstraÃŸ und Ã¼be die Barents-See und den St.Anna-Trog eine Rolle 
gespielt hat (vgl. Kap. 7.2.2), ist nur schwereinzuschÃ¤tzen Denkbar wÃ¤r z.B. auch, 
daÂ Ã¼be dem Lomonosow-RÃ¼cke durch Anderungen der atmosphÃ¤rische Zirku- 
lation eine dauerhafte Zone auseinanderstrÃ¶mende OberflÃ¤chenwasse entsteht. 
in diesem Fall konnte das wÃ¤rmer atlantische Zwischenwasser an die OberflÃ¤ch 
gelangen und mehr offene WasserflÃ¤che erzeugen. Um diese oder andere Hypo- 
thesen zu begrÃ¼nden fehlen zur Zeit allerdings weitere Informationen. Der Lomo- 
mosow-RÃ¼cke scheint wÃ¤hren der gesamten letzten 30 ka eine Trennlinie fÃ¼ die 
Wassermassen des Amerasischen und Eurasischen Beckens gewesen zu sein 
(N~rgaard-Pedersen 1996). 

Fazit: Der Eintrag terrigenen Karbonats in Sedimente der Morris-Jesup-Schwelle, 
des Amundsen-Beckens und des Lomonosow-RÃ¼cken wird vorrangig dem Trans- 
port Ã¼be Eisberge zugeschrieben, deren Herkunft das Kanadische Arktische Ar- 
chipel ist. ZusÃ¤tzlic werden wÃ¤hren des Letzten Glazialen Maximums und da- 
nach auf der Morris-Jesup-Schwelle Mg-reiche Kalzite abgelagert, deren Quelle 
auf N-GrÃ¶nlan oder die Ã¶stlich Ellesmere Island eingegrenzt werden konnte. Am 
Lomonosow-RÃ¼cke wird wÃ¤hren des HolozÃ¤n vermutlich die Geschichte der 
Flutung der sibirischen Schelfregionen, insbesondere der Laptew-See anhand der 
Quarz, Feldspat- und PhyllosilikateintrÃ¤g aufgezeichnet. Pyroxen- und Smektitge- 
halte ermÃ¶gliche das Erkennen einzelner Phasen des Sedimenteintrages aus der 
eng begrenzten Region der Ã¶stliche Kara- und der westlichen Laptew-See. 
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Im Rahmen dieser Arbeit wurden nur einige Kerne mit lÃ¤ngerfristige Aufzeichnun- 
gen untersucht. Der Schwerpunkt dieser Arbeit liegt in der Erfassung des heutigen 
Zustandes (Kap. 4, 5), der Beziehungen zwischen Mineralassoziationen und Aus- 
gangsgesteinenl Liefergebieten (Kap. 4, 7.1) und der Rekonstruktion der letzten ca. 
30 ka (Kap. 7.2.1 - 7.2.3). Daher soll in diesem Kapitel anhand einiger Beispiele 
und als Ausblick das Potential mineralogischer Untersuchungen fÃ¼ die Erstellung 
lÃ¤ngerfristiger palÃ¤ozeanographische Rekonstruktionen im Arktischen Ozean an- 
gedeutet werden. 

8.1 Auf- und bbau des Svalbard- ee-Eisschildes ( 
sehen Isotopenstadium 5 und 3 

Vergleicht man die Abbildungen 127 und 110, dann wird die Ahnlichkeit der Sig- 
nalabfolge vor, wiihrend und nach dem Letzten Glazialen Maximum und der Phase 
zwischen den Isotopenstadien 5b und 3 deutlich. Ein Kernabschnitt mit hohen Kao- 
linit- und Corg-Gehalten terrigener Herkunft (erhÃ¶hte CIN-VerhÃ¤ltnis) kombiniert 
mit dem Vorkommen von OLEM-Tonmineralen, und hohem Feinfraktionsanteil (< 
63 prn) wird von Karbonat-reicheren und grobkÃ¶rnigere Sedimentlagen unter- 
und Ã¼berlagert Das QzIFsp-Verh2ltnis und der Quarzgehalt sind in diesem Hori- 
zont erhÃ¶ht das KfsIPIg-VerhÃ¤ltni erniedrigt (Abb. 73: PS2123-2: 560-580 cm 
Kerntiefe). In beiden Horizonten bestimmt QUAX Siderit als Spurenminerale. Auch 
Andersen et al. (1 996) erkennen in Kernen weiter sÃ¼dlic fÃ¼ diesen mineralogisch 
herausstehenden Horizont, der zwischen 22 und 19,5 ka abgelagert wird (Abb. 
108; Kap. 7.2.2), dieselbe gesamt- wie tonmineralogische Signalabfolge sowie ne- 
ben Dolomit ebenfalls einen Anteil Siderit (vgl. Abb. 108). Wie in diesem jÃ¼ngere 
Horizont wird auch im oberen Stadium 5 von PS2122-1 nach dem Feitifraktions- 
signal eine Lage grÃ¶beren vermutlich eisbergtransportiertem Material aufge- 
zeichnet (Abb. 127: ca. 79 ka). 

Im frÃ¼he Stadium 2 sind saisonal offene WasserflÃ¤che an der WestkÃ¼st Sval- 
bards vorhanden (vgl. Kap. 7.2.2). Dies spiegelt sich in erhÃ¶hten biogenen Kalzit- 
gehalten und dem marinen Corg-Signal wider, die auf einen Einstrom wÃ¤rmerer 
atlantischer Wassermassen mit dem Norwegen- und Westspitzbergenstrom zurÃ¼ck 
zufÃ¼hre sind. Sie sorgen fÃ¼ die notwendige erhÃ¶ht Evaporation, die die Nieder- 
schlage und damit die Schneeakkumulation auf Svalbard erhÃ¶ht Das Eisschild 
kann wachsen. Das vergrÃ¶ÃŸer Eisschild fÃ¼hr indirekt oder direkt zu einer Aufar- 
beitung von Spitzbergenbankmaterial, dessen spezielle Mineralogie in der Sedi- 
mentlage mit der OLEMIKaolinit-Tonmineralvergesellschaftung abgebildet wird 
(Kap. 7.2.2). Es folgt ein Quarz-reicher und Feldspat-armer Horizont (ca. 87 ka), der 
mit erhÃ¶hte IRD-Zahlen einhergeht. Damit wird exakt die Abfolge des frÃ¼he Sta- 
diums 2 abgebildet (vgl. Abb. 108, 110; Kap. 7.2.2). Es kann angenommen werden, 
daÂ auch im oberen Stadium 5 auf das Feinfraktionssignal ein Grobfraktionssignal 
mit Komponenten direkt von W-Spitzbergen aber auch aus N-Skandinavieii folgt. 

Auch der weitere Verlauf bis zum Beginn des Isotopenstadiums 3 folgt in der ge- 
samten Sedimentaufzeichnung der bereits aus den Kernen von der W-KÃ¼st Spitz- 
bergens bekannten Abfolge zwischem dem Letzten Glazialen Maximum (LGM) und 
der Termination l (Kap. 7.2.2). Damit kann das Verlaufsbild fÃ¼ den Auf- und Abbau 
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7: Sedimentparameter irn Kern PS2122-1 nordwestlich Spitzbergen ge- 
gen das Alter dargestellt (40-90 ka; vgl. Knies 1994). 
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Eisschild zu dieser Zeit am weitestens in N-Spitzbergen ausgedehnt war. Auch im 
Nansen-Becken werden in Nachbarschaft zum Barents-See-Schelf erhÃ¶ht Sedi- 
mentationsraten wÃ¤hren des Stadiums 4 aufgezeichnet (Abb. 116; Pagels 1991, 
Kubisch 1992). Saisonal offene WasserflÃ¤che kÃ¶nne fÃ¼ die Position des Kerns 
PS2212-3 nÃ¶rdlic 82O zwar fÃ¼ das Isotopenstadium 5a angenommen werden, 
danach sind sie jedoch drastisch reduziert. So ist z.B. das Vorkommen von Cocco- 
lithen in dieser Region auf das Stadium 5a und das frÃ¼h Stadium 4 beschrÃ¤nk 
(Baumann 1990; Gard & Backman 1990; Nowaczyk et al. 1994). Dagegen erhÃ¤l 
die Ã¶stlich FramstraÃŸ wÃ¤hren des frÃ¼he und mittleren Stadiums 4 Ã¶fte einen 
schwachen EinfluÃ atlantischer Wassermassen, der durch das Vorkommen von 
Coccolithen angezeigt wird (Hebbeln & Wefer 1997). Diese EinflÃ¼ss kÃ¶nne bis 
zum nordÃ¶stliche Yermak Plateau anhand eines hohen Kalzitanteils verfolgt wer- 
den (Abb. 78). Im Nansen-Becken wird am Barents-See-Kontinentalhang eine 
hohe Anzahl planktischer und benthischer Foraminiferen aufgezeichnet (Pagels 
1991). Das spÃ¤t Stadium 4 wird jedoch auch in der FramstraÃŸ und in der Norwe- 
gen-GrÃ¶nland-Se durch eine nahezu geschlossene Eisdecke charakterisiert 
(Baumann 1990; Gard & Backman 1990; Berner 1991 ; Hebbeln 1992; Baumann et 
al. 1995; Henrich et al. 1995; Lloyd et al. 1996a; Hebbeln & Wefer 1997). Hohe Ge- 
halte an terrigenem organischen Material und ein paralleler Anstieg des Kaolinit- 
gehaltes in den Kernen westlich Spitzbergen im oberen Stadium 4 kÃ¶nnte darauf 
hinweisen (Abb. 127), daÂ Meereismaterial oder durch OberflÃ¤chenstrÃ¶mung 
transportierte Feinfraktion aus der nordwestlichen Barents-See und der Franz-Jo- 
sef-Land-Region um S-Spitzbergen herum zu den Kompositionen westlich Spitz- 
bergen verdriftet (vgl. Kap. 7.2.2.; Berner 1991). 

Nach Berner (1991) erfolgt eine verstÃ¤rkt Sedimentation der Feinfraktion aller- 
dings nur, wenn Eisrandlagen mit entsprechenden SchmelzwÃ¤sser entstehen, die 
die biologische AktivitÃ¤ und das AusfÃ¤lle aus der WassersÃ¤ul fÃ¶rdern Somit 
muÃ auch im spÃ¤te Stadium 4 die Eisdecke nordwestlich Spitzbergen teilweise im 
Sommer abgeschmolzen sein. Dies wird jedoch nicht durch den Einstrom atlanti- 
scher Wassermassen verstÃ¤rk (Baumann 1990; Gard & Backman 1990; Berner 
1991; Hebbeln 1992; Lloyd et al. 1996a; Hebbeln & Wefer 1997). Aus diesem 
Grund ist die durch den Kalzitgehalt und die Anzahl der Kalkschaler im Sediment 
aufgezeichnete BioproduktivitÃ¤ stark reduziert (vgl. Kap. 7.1, 7.2.2). Die Anzahl der 
Kalkschaler wird zusÃ¤tzlic durch den Eintrag terrigener Komponenten verdÃ¼nn 
und damit reduziert. 

Gegen 64 ka wird im Kern PS2122-1 zusÃ¤tzlic ein sehr niedriger Gehalt an Kar- 
bonat aufgezeichnet, was ein Hinweis auf verstÃ¤rkt KarbonatlÃ¶sun sein kÃ¶nnt 
(siehe Kap. 7.2.2, 7.2.3). Der Kern in einer Wassertiefe von etwas Ã¼be 700 m wird 
zu dieser Zeit mÃ¶glicherweis von aggressiven SchelfwÃ¤sser und Salzlaugen er- 
reicht (vgl. Kap. 7.1, 7.2.2). Im kÃ¼stennahe Kern PS2123-2 wird jedoch zu dieser 
Zeit ein erhÃ¶hte Kalzitanteil festgestellt. All dies deutet auf die Produktion von 
Salzlaugen in den Schelfregionen hin. Offene WasserflÃ¤che im Sommer und die 
Produktion von Meereis finden statt. Auch die Karbonat- und Coccolithendaten des 
Kerns PS1294-4 (78O N und 5O22' E; Gard 1987; Hebbeln & Wefer 1997) sowie die 
Foraminiferendaten von Kernen etwas weiter sÃ¼dlic von Lloyd et al. (1996a) wei- 
sen darauf hin, daÂ am Kontinentalhang westlich Spitzbergen saisonal offenen 
WasserflÃ¤che vorhanden sind. Hebbeln & Wefer (1997) geben allerdings zu 
Bedenken, daÂ ein geringer Anteil Kalkschaler durch unter dem Meereis abgesun- 
kene, atlantische Wassermassen von ihrem Entstehungspunkt her weiter nord- und 
ostwÃ¤rt verteilt werden kÃ¶nnen 
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Am nordÃ¶stliche Yermak Plateau fehlt jegliches Karbonat im oberen Stadium 4 
(Abb. 77 - 79, 83), was auch in anderen Sedimentkernen des sÃ¼dliche Nansen- 
Beckens beobachtet wird. Dazu fehlen im oberen Stadium 4 im Nansen-Becken 
wie am Gakkel-RÃ¼cke trotz geringer Karbonatgehalte planktische wie karbonat- 
schalige, benthische Foraminiferen nahezu komplett. Die wenigen vorkommenden, 
planktischen Foraminiferen sind stark angelÃ¶s (Pagels 1991). Das verschwinden 
von Kalzit und das alleinige Vorkommen von Dolomit in den karbotiatarmen Sedi- 
menten des oberen Stadiums 4 (Abb. 78) kann durch eine erhÃ¶ht KarbonatlÃ¶sun 
in den TiefenwÃ¤sser des Nansen-Beckens erklÃ¤r werden. Auch Pagels (1991) 
nimmt fÃ¼ diese Zeit im Nansen-Becken eine eingeschrÃ¤nkt Bodenwasserzirkula- 
tion und CO2-reiche TiefenwÃ¤sse an. KarbonatlÃ¶sun ist ein weitverbreitetes PhÃ¤ 
nomen in der Norwegen-GrÃ¶nland-Se wÃ¤hren des Ubergangs zwischen den 
Stadien 4 und 3 und kann auch in der FramstraÃŸ beobachtet werden (2.B. Henrich 
1989; Hebbeln 1992; Hebbeln & Wefer 1997). 

Insgesamt gleichen sich die Entwicklungen der Stadiengrenze 413 und der Termi- 
nation l in der Region westlich und nordwestlich Spitzbergen sehr. Die Phase kar- 
bonatarmer Sedimentation geht in eine Phase starker Abschmelzprozesse des be- 
nachbarten Svalbard-Barents-See-Eisschildes und einer daraus resultierenden 
IRD-reichen Sedimentation Å¸ber 

imentation arn nord6stlichen Yermak 
arents-  und 

Seismische und sedimentologische Untersuchungen der SedimentfÃ¤che am West- 
hang des Barents-See-Schelfes haben gezeigt, daÂ die Barents-See wÃ¤hren frÃ¼ 
herer Glaziale von wesentlich ausgedehnteren und mÃ¤chtigere Eisschilden als 
wÃ¤hren des letzten Glazials bedeckt war (Solheim et al. 1996 und Artikel darin). 

Der Kern PS2212-3 vom nordÃ¶stliche Yermak Plateau zeigt im Stadium 6 eine 
stark erhÃ¶ht Sedimentationsrate (tw. > 8 cmlka; Kap. 3.2), die phasenweise mit ei- 
nem erhÃ¶hte Gehalt von grobkÃ¶rnige Material > 63 um einhergeht (Abb. 23, 
128). Das Stadium 6 splittet sich in PS2212-3 in 3 Kernabschnitte mit hohem Grob- 
fraktionsgehalt und IRD-Anteil, die durch zwei Horizonte von feinkÃ¶rnigere und 
Kalzit-reicherem Material unterbrochen werden (Abb. 128). Die vor allem in der Silt- 
und Tonfraktion Kalzit-reichen Lagen zeichnen sich durch niedrige Com-Gehalte 
und GIN-VerhÃ¤ltniss aus, der Quarzgehalt ist niedrig, die Qz/Fsp-VerhÃ¤ltniss der 
Gesamt-, Silt- und Tonfraktion nÃ¤her sich einander an und das KfsIPIg-VerhÃ¤ltni 
ist in der Gesamt- und Siltfraktion niedrig (Abb. 77 - 83). Illit- und Chlorit dominieren 
in der Tonfraktion, der Phyllosilikatanteil in der Siltfraktion ist erhÃ¶ht der Pyroxen- 
index ist in der Gesamt- und Siltfraktion erniedrigt. 

Diese mineralogische und sedimentologische Signalkombination gibt die heutige 
Situation am nordÃ¶stliche Yermak Plateau in groÃŸe Ahnlichkeit wieder (vgl. Kap. 
3, 5, 6). Es liegt daher nahe, fÃ¼ die zwei Zwischenphasen des Stadiums 6 von ca 
134 bis 140 ka und ca. 150 bis 155 ka von einer Ã¤hnliche ozeanographischen Si- 
tuation wie heute auszugehen. Damit wÃ¤r die Kernposition bei 82O N nahezu 
ganzjÃ¤hri eisbedeckt, ein Einstrom von atlantischem Wasser vorhanden, das je- 
doch unter dem polarem OberflÃ¤clienwasse absinkt (Kap. 1.4). FÃ¼ eine perma- 
nente Eisbedeckung sprechen auch die konstant niedrigen 6 13C-Werte, die deut- 
lich unter 0 Xo liegen (Abb. 24), wÃ¤hren die 6180-Kurve Werte zwischen 3,5 und 
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: Sedimentparameter des Kerns PS2212-3 vorn nordÃ¶stliche Yermak 
Plateau in der Zeit von 11 0 bis 170 ka, grau unterlegt sind die wÃ¤rmere Phasen. 
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4 %o aufzeichnet, die sehr groÃŸ Ã„hnlichkei mit dem LGM besitzen. Die Som- 
mereisrandlage wÃ¼rd sich dementsprechend etwas weiter sÃ¼dwestlic einstellen. 
Leider erreichen die Kerne PS2122-1 und PS2123-2 das Stadium 6 nicht, so daÂ 
diese Hypothese innerhalb dieser Arbeit nicht ÃœberprÃ¼ werden kann. Auch die 
meisten verÃ¶ffentlichte Kerndaten vom westlichen Svalbardkontinentalhang errei- 
chen das Stadium 6 nicht (vgl. Berner 1991; Hebbeln 1991, 1992; Andersen et al. 
1996; Lloyd et al. 1996a). Lloyd et al. (1996a) berichten fÃ¼ das Stadium 6 aus ih- 
rem Kern PCM5 (78'29' N 07'43' E) von den hÃ¶chste Gehalten an planktischen 
Foraminiferen wahrend den gesamten letzten 180 ka. Diese hohen Gehalte sind 
Ã¼be das gesamte Stadium 6 verteilt. FÃ¼ Lloyd et al. (1996a) zeigen die Foraminife- 
renwerte eine Steigerung der ProduktivitÃ¤ an, die auf die Freisetzung von NÃ¤hrstof 
fen beim Abschmelzen von Meereis wÃ¤hren der Sommermonate beruht. Sie 
nehmen also eine dauerhafte Eisrandsituation wÃ¤hren der Sommermonate west- 
lich Spitzbergen an. 

Abb. 129: Rekonstruktion der Paleozeanographie in den Nordmeeren wÃ¤hren 
des Isotopenereignisses 6.2 (135 ka; Imbrie et al. 1984; aus: Henrich et al. 1995). 
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Berner (1991) benutzt ein hohes Kaolinitllllit-VerhÃ¤ltni als einen Indikator fÃ¼ Eis- 
randlangen in der FramstraÃŸe Er weist fÃ¼ das Stadium 6 bereits fÃ¼ die zentrale 
FramstraÃŸ (PS1295-5: 77O59,5'1 2O25,2' E) sehr hohe Kaolinitllllit-VerhÃ¤ltniss 
aus, die sogar teilweise weit Ã¼be den Werten unter der heutigen Sommereisrand- 
lage liegen. Viele seiner Kerne auf einem E-W-Profil durch die FramstraÃŸ bei 78O 
N stammen allerdings aus Wassertiefen unterhalb 2000 m, wodurch ein Antrans- 
port dieses Feinfraktionssignals Ã¼be TiefenstrÃ¶munge ebenfalls in Betracht gezo- 
gen werden muÃŸ Salzlaugen und sedimentbeladene SchmelzwÃ¤sse vom Ba- 
rents-See-Schelf, die aufgrund ihrer Dichte in die mittleren TiefenwÃ¤sse absinken 
kÃ¶nne und mit einer der heutigen Situation Ã¤hnliche TiefenwasserstrÃ¶mun 
nordwÃ¤rt strÃ¶men kÃ¶nnte hierfÃ¼ verantwortlich sein. Diese werden heute in der 
zentralen FramstraÃŸ westwÃ¤rt abgelenkt (vgl. Kap. 1.3). Auf diese Weise lÃ¤Ã sich 
allerdings die Aufzeichnung hoher Kaolinitllllit-VerhÃ¤ltniss am GrÃ¶nlandische 
Kontinentalhang der FramstraÃŸ im mittleren und oberen Stadium 6 nicht leicht er- 
klÃ¤re (PSI 230-2; WT:1270 m; vgl. Berner 1991). 

Hebbeln & Wefer (1997) berichten gerade fÃ¼ die beiden ZeitrÃ¤um 155-150 ka und 
140-134 ka von stark erhÃ¶hte Sandfraktionsakkumulationsraten, die nicht parallel 
mit dem grobkÃ¶rnigere Material auftreten. Dabei sind die erhÃ¶hte Werte nÃ¤he 
zum Spitzbergenschelf hin am ausgeprÃ¤gtesten Hebbeln & Wefer (1997) ordnet 
dieses Signal einer nicht nÃ¤he benannten Quelle auf den sibirischen Schelfen zu. 
Die gute Vorsortierung und der hohe Gehalt an KohlestÃ¼ckche gilt hier als 
eindeutiger Anzeiger (vgl. Bischof et al. 1990). 

Verschiedenste Untersuchungen deuten also gleichlautend die Region um 78' N 
und 2-10Â E als Ablationsgebiet von Sedimenten aus der Eisdecke, die auch und 
gerade im Stadium 6 durch saisonal offene WasserflÃ¤che gekennzeichnet ist. Die 
Freisetzung groÃŸe Mengen von Schmelzwasser, die die Isotopensignale zu leich- 
teren (niedrigeren) Werten verschieben und das Fehlen einer starken Grobkorn- 
sedimentation (Hebbeln & Wefer 1997) bei erhÃ¶hte Gehalten der feineren Sand 
und (Grob-)Siltfraktion kÃ¶nnt auf einen verstÃ¤rkte Eintrag aus Meereissediment 
hinweisen. Die von Henrich et al. (1995) erstellte Rekonstruktion der Nordmeerre- 
gion illustriert die hier beschriebene Situation noch einmal (Abb. 129). 

drift wahrend d e s  tadiums 6 zum Yerma 
In den drei in PS2212-3 aufgezeichneten Phasen grobkÃ¶rnigere Sedimentation 
mit einem hohen Anteil von Kiesmaterial, das sich als hohe Anzahl von IRD durch- 
prÃ¤g (Abb. 128), dominiert Quarz die Gesamtmineralogie (Abb. 78). Das KfslPIg- 
VerhÃ¤ltni der Gesamtfraktion ist erhÃ¶ht das der Siltfraktion nur in einigen Proben 
(Abb. 78, 79). Das Karbonat besteht zu groÃŸe Teilen aus Dolomit und untergeord- 
net Siderit (Abb. 128; Tab. A8). Smektit- und insbesondere Kaolinitgehalte errei- 
chen hÃ¶chst Werte, dazu werden erhÃ¶ht Corg-Gehalte und CIN-VerhÃ¤ltniss bei 
sehr niedrigen Hl-Werten und hohen Tmax-Temperaturen registriert (Abb. 77, 128). 
Die meisten Signaturen passen zu einem eng umgrenzten Liefergebiet des Sedi- 
mentmaterials: die Region zwischen Franz-Josef-Land und westlicher Laptew-See. 
SmektitkristallinitÃ¤t Smektitllllit- und Smektit/KaolinitverhÃ¤ltnisse der Pyroxenindex 
der Gesamt- wie Siltfraktion sowie der erhÃ¶ht Chloritgehalt und das stark erhÃ¶ht 
QuarzIFeldspat-VerhÃ¤ltni in der Tonfraktion grenzen das Herkunftsgebiet des Se- 
dimentmaterials weitestgehend auf die Ã¶stlich Kara-See und die Gletscher Franz- 
Josef-Lands und Sewernaja Semlja ein (vgl. Kap. 7.1, 7.2.1, 7.2.2). Dolomit und Si- 
derit jedoch kÃ¶nne am Yermak Plateau auch direkt aus der nordwestlichen Ba- 
rents-See stammen (Kap. 7.1, 7.2.2). 
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Auch die mikroskopische Analyse von IRD-Material dieser Zeit in Sedimenten des 
sÃ¼dwestliche Eurasischen Beckens einschlieBlich des Yermak Plateaus kommt zu 
demselben SchluÃ (Spielhagen 1991; Kubisch 1992). Barents- und vor allem das 
Kara-See-Eisschild sind wÃ¤hren des Stadiums 6 Å¸be lange Zeit bis an die 
Schelfkante ausgedehnt und geben Eisberge direkt in den Arktischen Ozean frei 
(Arkhipov et al. 1986a,b). Diese Eisberge kÃ¶nne das gesamte Eurasische Becken 
erreichen und laden ihre Last Ã¼be dem Gakkel-RÃ¼cke wie Ã¼be dem Lomonosow- 
RÃ¼cke ab (Spielhagen & Thiede 1994; Nergaard-Pedersen & Spielhagen 1995; 
Phillips & Grantz 1995; Nargaard-Pedersen 1996; Spielhagen et al. eingereicht). 
Die an Grobfraktion > 63 um reichen Sedimente zeichnen sich durch hohe Quarz- 
und Kalifeldspatgehalte aus (PS21 65-1 ; PS21 85-316; Abb. 20, 52; Tab. A8; Anhang 
A; Kubisch 1992; Spielhagen & Thiede 1994; Spielhagen et al. eingereicht; un- 
verÃ¶ff Daten Wahsner). Eine Lieferregion kÃ¶nnt somit Sewernaja Semlja sein 
vgl .  Abb. 37 - 39; Kap. 3,2.2., 7.1). FÃ¼ den Lomonosow-RÃ¼cke kÃ¤me allerdings 
auch Gesteine des Sverdrup-Beckens im Kanadische Arktische Archipel in Frage 
vg l .  Abb. 97; Tab. A8, A12; Kap. 7.1). Das parallele Vorkommen von sehr Ã¤hnli 
c h e n ~  Material a.uf dem Ã¶stliche Gakkel-RÅ¸cke und am Lomonosow-RÃ¼cke 
sowie im SÃ¼dweste am Yermak Plateau spricht allerdings gegen eine Herkunft 
aus dem Amerasischen Becken. ZusÃ¤tzlic deuten am Ã¶stliche Gakkel-RÃ¼cke 
(PS21 65-1 ; Ta.b. A8) hohe Quarz- und Feldspatgehalte zusammen mit hohen 
Kalifeldspatgehalten, erh6hten Werten an Kaolinit in der Gesamtfraktion und da.s 
Vorkommen von Biotit und des Granats Almandin eine Herkunft des Materials aus 
der Region westliches Franz-Josef-L.and an (vgl. Kap. 7.1, 7.2.2). 

Wie schon wÃ¤hren des Stadiums 2 wird aufgrund des erniedrigten Meeresspie- 
gels (vgl. Abb. 19, 11 6) das Ã¶stlich Amundsen-Becken direkt von Material aus der 
Laptew-See Ã¼be BodenstrÃ¶munge und TrÃ¼bestrÃ¶ erreicht (vgl. Kap. 7.2.3; 
Schubert 1995). Mittlere Quarzgehalte, niedrige QuarzIFeldspat- und Kalifeld- 
spat1Pla.gioklas- VerhÃ¤ltniss deuten auf einen hohen Anteil Plagioklas im Kern 
PS2174-5 hin (Abb. 86). Die 6stliche Laptew-See weist einen besonders hohen 
Anteil an Plagioklasen auf (Kap. 7.1). Kaum Karbonat und eine Dominanz von Illit 
und Muskovit in der Gesamtfraktion wÅ¸rde diese Herkunftsregion ebenfalls stÃ¼tze 
(vgl. Kap. 7.1). Ein Anstieg des Pyroxenindexes und die Dominanz von Kaolinit in 
der Gesamtfraktion verschieben die Ausgangsregion allerdings eher nach Westen. 
Schuber! (1995) erkennt mehrere einzelne Turbidite in PS2174-5, davon einen im 
unteren Stadium 6, anhand der Zusammensetzung des organischen Materials, das 
nicht nur eine terrigene Herkunft (hoher Corg-Gehalt, hohes CIN-VerhÃ¤ltnis Domi- 
nanz langkettiger n-Alkane, niedriger Hl- und i513Ccoro -Wert), sondern auch sehr 
unreifes, organisches Material aufweist (Tmax< 350Â°C) Ãœbe mikroskopische Un- 
tersuchungen kann dieses Material kaum alterierten PflanzenhÃ¤cksel zugeordnet 
werden (Schubert 1995, Schubert & Stein 1996). 

Ein erhÃ¶hte Anteil von Turbiten und die direkte Zuordnung des Sediments zur 
Laptew-See ermÃ¶glich fÃ¼ das Stadiu,m 6 eine Ã¤hnlich Deutung wie fÃ¼ das Letzte 
Glaziale Maximum (vgl. Kap. 7.2.3). Uber eine aufgrund eines erniedrigten Meeres- 
spiegels weitestgehend trockengefallene Laptew-See kÃ¶nne die FlÃ¼ss bis zum 
Schelfrand vordringen und die FluÃŸfracti direkt ans Becken weitergeben. ZusÃ¤tz 
lich muÂ wÃ¤hren des Stadiums 6 mit einer stÃ¤rkere Vergletscherung der Laptew- 
See-Region gerechnet werden (Arktiipov et al. 1986a,b; Grosswald & Hughes 
1995). GletschereisrÃ¤nde nahe der Schelfkante fÃ¶rder und initieren eine gravita- 
tive Umlagerung von Sediment (Kap. 1.4, 7.2.2, 7.2.3; z.B. Anderson & Ashley 
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1994; Hambrey 1994). Die Zunahme von Turbiditsedimentation wÃ¤hren der Gla- 
ziale ist aufgrund der durch den Meeresspiegelabfall fehlenden Zwischenlagerung 
von Erosionsprodukten von Land auf den flachen Schelfen und der erhÃ¶hte Ero- 
sion an Land durch die Eisschilde und Gletscher eine globale Erscheinung (vgl. 
Sollieim et al. 1996 und Artikel und Zitate darin). 

8.3 VerstÃ¤rkte instrom atlantischer Wassermassen wghrend des 
glazialen Isotopenstadiums 6 gegen 145 und 165 ka 

Das Isotopenstadium 6 (e- Saalevereisung) erscheint aufgrund dieser Untersu- 
chung und der in Kapitel 8.2 dargelegten Ausdehnung der ÃŸa.rents und Kara-See- 
Eisschilde als ein gegenÃ¼be den Weichselvereisungen ( G  Marine Isotopenstadien 
5d-2) extremeres Glazial (vgl. Abb. 115, 118, 120). Dennoch werden auch wÃ¤hren 
dieses Glazials am nordÃ¶stliche Yermak Plateau bei 82O N zwei EinbrÃ¼ch war- 
mer atlantischer Wassermassen registriert, die jeweils kurz vor der starken Freiset- 
zung von IRD an der Kernposition stattfinden und damit jeweils eine Abschmelz- 
phase starten. Diese EinbrÃ¼ch werden in PS2212-3 jeweils durch einzelne Kal- 
zitmaxima gegen 145 und 165 ka reprÃ¤sentiert die mit niedrigen Corg-Gehalten 
und C/N-VerhÃ¤ltnisse einhergehen (Abb. 128). Die Tmax-Werte sind auf 400- 
430Â° gegenÅ¸be 470-4905C reduziert (Abb. 77) und deuten damit auf den etwas 
verstÃ¤rkte EinfluÃ marin-organischen Materials hin (vgl. Schubert 1995). Diese 
Sedimentlage wird auÃŸerde durch die in diesem Kernabschnitt hÃ¶chste Smek- 
titgehalte charakterisiert, die stark erhÃ¶hte Kaolinitgehalten folgen (Abb. 128). Der 
Smektit- reiche Horizont unterlagert einen Kernabschnitt mit erhÃ¶hte Grobfrak- 
tionsgehalten. Die gesamte Abfolge bildet die Situation wÃ¤hren der Termination I 
ab (vgl. Abb. 108, 110). Dazu passen auch das Fehlen von Karbonat rund um das 
145 ka-Ereignis, das auf eine starke Karbonatlosung hinweist, und der hohe Anteil 
an Dolomit, der auf das 165 ka-Ereignis folgt (Abb. 128). Ahnlich wie wÃ¤hren der 
Termination l kann eine erhÃ¶ht Produktion von Salzlaugen in der benachbarten 
Schelfregion oder durch eine Polynia angenommen werden. Diese Entwicklung 
beschreiben auch Knies et al. (eingereicht) anhand organisch-geochemischer Da- 
ten von PS2138-1 (vgl. Abb. 117). 

Einen Einstrom atlantischer Wassermassen gegen 145 ka und gegen 165 ka beob- 
achten ebenfalls Hebbeln & Wefer (1997) bei 78' N in der Ã¶stliche FramstraÃŸe 
Neben erhÃ¶hte Gehalten an Foraminiferen mit untergeordnet subpolaren Arten 
stellen sie das Vorkommen von Coccolithen und SchreibkreidebruchstÃ¼cke sowie 
kristallinem IRD-Material fest (vgl. Spielhagen 1991). In 1Jbereinstimmung mit den 
in Kapitel 7.2.2 dargelegten Rekonstruktionen fÃ¼ den letzten Glazialllnterglazial- 
Zyklus wird dies als Hinweis einer nordwÃ¤rtige Drift von Eisbergen aus dem 
Skandinavischen Raum angesehen. Auch Lloyd et al. (1996a) nehmen einem sol- 
chen Einstrom moderat-warmer, atlantischer Wassermassen wÃ¤hren des ge- 
samten Stadium 6 an. In der Norwegen-GrÃ¶nland-Se wird von einem schmalen 
Korridor mit zeitweise offenem Wasser und Nord'.vÃ¤rtsstro entlang der Ostseite 
ausgegangen (vgl. Abb. 129; Henrich et al. 1995 und Zitate darin). 

Die in den Kapiteln 8.2 und 8.3 berichteten Ergebnissen stellen das Isotopen- 
stadium 6 im Arktischen Ozean als dynamische Zeit dar, die durch ausgedehnte 
Eisschilde Ã¼be der ÃŸarents-Se und den sibirischen Schelfen gekennzeichnet ist. 
Diese reagieren auf den variierenden Einstrom moderat-warmer, atlantischer Was- 
sermassen durch die Ã¶stlich FramstraÃŸ mit Abschmelzereignissen. In den Kernen 
des Eurasischen Beckens, insbesondere des sÃ¼dwestliche Teils, werden dabei 
sedimentologische, lithologische und mineralogische Abfolgen erzeugt, die denen 



bekannter starker Abschmelzphasen wÃ¤hren der Termination l und II sehr Ã¤hneln 
Da in dieser Arbeit eine charakteristische Abfolge unterschiedlicher Mineralasso- 
ziationen fÃ¼ eine typische Abschmelzphase der sibirischen und Barents-See-Eis- 
schilde festgestellt werden konnte, erscheint es mÃ¶glich Abschmelzphasen einzei- 
ner Eisschilde in dieser Region von einander zu unterscheiden und die pa- 
lÃ¤ozeanographisch Rekonstruktion im Arktischen Ozean zu detaillieren. 

.4. Das QuartÃ¤ und spÃ¤t T tiar im zentralen Arktischen Ozean - Mi- 
neralassoziationen und die twicklung der zirkumarktischen konti- 
nentalen Eisschilde 

Die mineralogischen und sedimentologischen Daten des Kerns PS2200-5 von der 
Morris-Jesup-Schwelle geben AufschluÃ Ã¼be die Entwicklung der Sedimentation 
im oberen TertiÃ¤ und im QuartÃ¤ im zentralen Arktischen Ozean (Abb. 129). Die 
Darstellung beruht auf der Annahme einer kontinuierlichen Sedimentation. Wie in 
den Kapiteln 4, 5 und 7.3 gezeigt wurde, mÅ¸sse auf der Morris-Jesup-Schwelle 
zeitweilige Unterbrechungen der Sedimentation erwartet werden (vgl. Bergmann 
1996). Sie kÃ¶nne jedoch anhand der derzeitig verfÃ¼gbaren lithologischen und 
stratigraphischen Mittel nicht erkannt werden, weshalb hier vereinfacht von einer 
kontinuierlichen Sedimentationsgeschichte ausgegangen wird. Aufgrund der ge- 
ringen Sedimentationsrate, Bioturbation und der vermuteten Sedimentationsunter- 
brechungen ist'die maximale AuflÃ¶sun einzelner Ereignisse nicht besser als 10 ka 
im Brunhes-Chron und 50 bis 100 ka darunter (vgl. Kap. 3). Im Brunhes-Chron sind 
die einzelnen Isotopenstadien reprÃ¤sentiert jedoch nicht jedes Substadium oder 
jede einzelne Abschmelzphase (Kap. 3). Damit sind generelle Aussagen Ã¼be die 
Unterschiede zwischen einzelnen Stadien, jedoch nicht Ã¼be kurzfristige Zyklen im 
Zeitrahmen von Heinrich-Ereignissen oder Dansgaard-Oeschger-Zyklen, mÃ¶glich 

Bis auf eine Phase zwischen 3 und 3,5 Ma ist die Sedimentation bis vor 1 Ma sehr 
gleichfÃ¶rmig Die Gesamtakkumulationsrate ist sehr niedrig, das Sediment ist fein- 
kÃ¶rni und wird von terrigenen Komponenten dominiert (Quarz, Phyllosilikate und 
untergeordnet Dolomit, Abb. 130). Kalzit ist kaum vorhanden bis vor ca. 1 Ma (vgl. 
Tab. A13) Die geringen EintrÃ¤g an Kalzit und der sehr niedrige Gehalt an organi- 
schem Material beschreiben eine sehr geringe ProduktivitÃ¤ der WassersÃ¤ul (Abb. 
130). Dies deutet auf eine reduzierte Sedimentation unter einer permanenten 
Meereisbedeckung hin, die sich im Sommer nur sehr selten Ã¶ffnet 

Initiale Vereisung und darauf folgende Intensivierung der Vergletsche- 
in den zirkumpolaren ebieten der NordhemisphÃ¤r 

Die begrenzten, den Glazialen des Brunhes-Chrons vergleichbaren Maxima der 
IRD-Zah! bereits im Gilbert-Chron deuten auf eine frÃ¼he zeitweilige Vereisung der 
zirkumpolaren Gebiete hin (MiozÃ¤n Abb. 88). Dies ist in Ubereinstimmung mit 
neueren Ergebnissen der ODP-Bohrungen am Yermak Plateau und in der Fram- 
straÃŸ (Myhre et al. 1995). 

Eine Phase erhÃ¶hte Sedimentakkumulation, der erhÃ¶ht Gehalt von Dolomit sowie 
das Vorhandensein von grobem, Eis(berg)-transportiertem Material zwischen 3,5 
und 3 Ma lÃ¤Ã sich mÃ¶glicherweis auf die nordwÃ¤rtig Ausdehnung des grÃ¶nlÃ¤nd 
sehen Eisschildes sowie die Enstehung weiterer Vergletscherungen im Kanadi- 
schen Arktischen Archipel zurÃ¼ckfÃ¼hr (Abb. 88, 89, 130; vgl. Myhre et al. 1995; 
Maslin et al. 1996 und Zitate darin). Diese sind die Folge einer kontinuierlichen Ab- 
kÃ¼hlun wÃ¤hren des PliozÃ¤n (vgl. Berger & Jansen 1994; Maslin et al. 1996 und 
Zitate darin). In einem durch zumindestens saisonal offene WasserflÃ¤che geprÃ¤g 



Abb. 130: Akkumulationsraten verschiedener Sedimentparameter im Kern 
PS2200-5 (berechnet mit physikalischen Sedimentparameter von H. Kassens, 
persl. Mittig. 1994, vgl. Bergmann 1996, Stratigraphie vgl. Kap. 3,  Palaomagnetik 
vgl. Frederichs 1995). > 63 j-mi -> Sand- und Kiesfraktion (vgl. Kap, 6), Ar-> Akku- 
mulationsraten, Phyllo-> Phyllosilikate in der Gesamtfraktion, 10A-Min-> Minerale 
mit einem Beugungsreflex bei 10 A in der Gesamtfraktion (2.B. Illit, Glimmer, siehe 
Kap. 2), 7A-Mim> Minerale mit einem Beugungsreflex bei 7 A in der Gesamtfraktion 
(Kaolinit und Chlorit; vgl. Kap. 2), Kao-> Kaolinit in der Tonfraktion. 
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ten Arktischen Ozean wÃ¼rde Eisberge leichter verdriften als rezent oder als zu 
Zeiten verdickter Meereisbedeckung, wie sie fÃ¼ die letzten Glaziale angenommen 
werden (vgl. z.B. Denton & Hughes 1981 ; Clark 1988,1990; Clark et al. 1990; KÃ¶h 
ler 1992; Kubisch 1992; Stein et al. 1994c; N~rgaard-Pedersen 1996). Damit sollte 
es einfacher als unter rezenten Bedingungen sein, Eisberge vom Kanadischen 
Arktischen Archipel oder aus GrÃ¶nlÃ¤ndisch Fjorden zur Morris-Jesup-Schwelle 
zu transportieren (vgl. Abb. 124). 

Nach 3 Ma wird eine weitere AbkÃ¼hlun angenommen und eine permanente, stark 
ausgeweitete Meereisbedeckung dehnt sich Ã¼be dem Arktischen Ozeans spÃ¤ 
testens zwischen 2,7 Ma und 2,1 Ma aus (Aksu et al. 1988; Scott et al. 1989; Clark 
et al. 1990; Mathiessen & Brenner 1996). In PS2200-5 wird im frÃ¼he Matuyama- 
Chron (< 2,6 Ma; vgl. Kap. 3) eine weitere Erniedrigung der Gesamtakkumulations- 
rate verzeichnet (Abb. 130). Ein stark verringerter Gehalt an Quarz, die Erniedri- 
gung des Pyroxenindex-Wertes, die erhÃ¶ht Anzahl an grobkÃ¶rnige Eisberg- 
transportiertem Material und der erhÃ¶ht Gehalt von Dolomit (Abb. 88, 89) sprechen 
fÃ¼ einen Wechsel der Herkunft des Sedimentmaterials von Sibirischen Quellen 
zum Kanadischen Arktischen Archipel (vgl. Kap. 7.1, 7.2.1, 7.2.3, 8.1 - 8.3). Der wei- 
tere Aufbau der Eisschilde um den Arktischen Ozean herum, insbesondere in der 
Kanadischen Arktis, prÃ¤g sich durch (vgl. Myhre et al. 1995; Maslin et al. 1996 und 
Zitate darin). Die niedrigen Quarzgehalte und die erh6hten Dolomitgehalte bleiben 
wÃ¤hren des gesamten Matuyama-Chrons bestehen und deuten auf einen erliÃ¶h 
ten Anteil der Sedimente aus der kanadischen Arktis. In der Folge weisen die ge- 
genlÃ¤ufige VerÃ¤nderunge von Dolomit- und der Summe von Quarz- und Phyllo- 
silikatgehalten auf den hÃ¤ufige Wechsel zwischen eurasischen und nordameri- 
Panischen Quellen hin, 

natl6sung als 
fregionen des 

Der Kern PS2200-5 wurde aus einer Tiefe von etwas Ã¼be 1000 m auf der Morris- 
Jesup-Schwelle gewonnen. Der niedrige Kalzitanteil kÃ¶nnt daher nur dann auf 
KarbonatlÃ¶sun zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, wenn Karbonat-aggressive SchelfwÃ¤sse 
vorn GrÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf her die Ã¤uÃŸe Morris-Jesup-Schwelle erreichen wÃ¼r 
den. Karbonat-aggressive SchelfwÃ¤sse greifen sehr oft auch den schwerer lÃ¶sli 
chen Dolomit im Sediment an (vgl. Kap. 7.2.2, 7.2.3). Dolomit erreicht einen gerin- 
gen Anteil am Sediment in nahezu allen Proben von PS2200-5, die Ã¤lte als 1 Ma 
sind (Abb. 89, 90, 94). Aus diesem Grund wird hier angenommen, daÂ weitestge- 
hend eine geringe OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ fÃ¼ die geringen Gehalte an 
(biogenem) Kalzit verantwortlich ist. 

Es gilt allerdings a-nzumerken, daÂ bei der Analyse der Grobfraktion gerade im Ã¤lte 
ren Teil des Kerns groÃŸ Abschnitte auftreten, die frei von ForaminiferengehÃ¤use 
sind oder nur sehr wenige, teilweise angelÃ¶st GehÃ¤us enthalten (Nargaard-Pe- 
dersen 1996). Auch Ishman et al. (1996) stellen aufgrund benthischer Foraminife- 
renvergesellschaftungen fÃ¼ das Amerasische Becken fest, daÂ das Zwischenwas- 
ser > 1000 m Wassertiefe mindestens wÃ¤hren des gesamten Matuyama-Chrons 
(bevor 790 ka) von kalten, relativ frischen und Karbonat- korrosiven SchelfwÃ¤sser 
beeinfluÃŸ ist, so daÂ nur dickwandige und lÃ¶sungsresistentere kalkige sowie ag- 
glutinierende, benthische Foraminiferen erhalten sind. Karbonat-korrosive Schelf- 
wÃ¤sse mit einer ausreichenden Dichte, um ins Zwischenwasser abzusinken, ent- 
stehen rezent vor allem bei der Produktion von Meereis in den Randgebieten des 



Arktischen Ozeans (siehe Kap. 1.4, 7.2.2, 7.2.3, 8.1). Dies deutet auf saisonal of- 
fene Wasserbedingungen mindestens an den RÃ¤nder des Arktischen Ozeans hin. 

"Mittelpleistozanen 
Der Begriff "MittelpleistozÃ¤n Revolution" (Berger et al. 1994; Berger & Jansen 
1994) beschreibt eine globale KlimaÃ¤nderun im mittleren QuartÃ¤r die bereits seit 
den frÃ¼he achtziger Jahren bekannt ist und auf ca. 900 bis 920 ka vor heute datiert 
wird (vgl. Berger & Jansen 1994 und Zitate darin). Sie fÃ¤ll zusammen mit einer An- 
derung der Dominanz innerhalb der orbitalen Erdbahnparameter und wird als der 
Ãœbergan von der 41 ka-Welt, in der der Erdschiefe eine entscheidenden Rolle bei 
der Ã„nderun des Erdklimas zugeschriebenen wird, zur 100 ka-Welt, in der die Ex- 
zentrizitÃ¤ zusÃ¤tzlic an EinfluÃ gewinnt, gesehen (vgl. z.B. Milankovitch 1930; Pi- 
sias & Leinen 1984; Ruddiman et al. 1986). Die entscheidende klimatische Ande- 
rung zu extremeren Vereisungen und Interglazialen grÃ¼nde auf dem starken Zu- 
wachs der Eisschilde. Dabei wird der NordhemisphÃ¤r eine fÃ¼hrend Rolle zuge- 
dacht (vgl. Berger & Jansen 1994). 

In den Kernen PS2200-5 von der Morris-Jesup-Schwelle und PS2185-6 vom Lo- 
monosow-RÃ¼cke erhÃ¶h sich in der Zeit nach 1 Ma die Sedimentationsrate (Abb. 
28) und mit ihr die Gesamtakkumulationsrate (Abb. 130). Zwischen 1 Ma und 800 
ka steigert sich die Dolomitakkumulationsrate (Abb. 130) und nach ca. 900 ka ver- 
vierfach! sich die Anzahl des grobktjrnigen IRD (> 2 mm; Abb. 88). Im Vergleich mit 
dem gesamten Brunhes-Chron oder dem oberen Gauss-Chron ist das Sediment 
jedoch eher feinkÃ¶rni (Abb. 88), was gegen eine Resuspension von Sediment 
wÃ¤hren des spÃ¤te Matuyama-Chrons in PS2200-5 spricht. Eine verstarkte ÃŸo 
denstrÃ¶mun kann also wÃ¤hren dieser Zeit an der Morris-Jesup-Schwelle als 
Grund fÃ¼ eine VergrÃ¶berun des Sediments ausgeschlossen werden (vgl. Kap. 5, 
7.2.3). 
Es spricht alles fÃ¼ einen erhÃ¶hte Anteil von Eis(berg)-transportiertem Material aus 
dem Kanadischen Arktischen Archipel an der Morris-Jesup-Schwelle und am Lo- 
monosow-RL'icken (vgl. Kap. 6 ) .  Dies wÃ¼rd mit der auf den stabilen Isotopenwerten 
Ã¤quatoriale Foraminiferen basierenden Vorgabe Ã¼bereinstimmen daÂ die Verglet- 
scherung der Nordhemisph2re sich zwischen 1 Ma und 800 ka intensiviert hat 
(Berger & Jansen 1994 und Literatur darin). hehlende zusÃ¤tzlich Zeitmarker ver- 
hindern eine detailliertere Stratigraphie zwischen 1 Ma und 800 ka. Die genittelte 
Sedimentationsrate zwischem dem magnetischen Jararnillo-Ereignis und der 
BrunhesIMatuyama-Grenze ermÃ¶glich es nicht, eine abrupte Intensivierung der 
Wechsel zwischen Glazialen und Interglazialen in den Sedimentparametern von 
PS2200-5 zu erkennen, wie sie von ÃŸerge & Jansen (1 994 und Literatur darin) be- 
schrieben wird (vgl. Abb. 26). Einzig die Dolomitakkumulationsrate zeigt bereits 
verstarkte Schwankungen (Abb. 130). AuÃŸerde zeigt die 613C-Kurve gegen Ende 
des Jaramillo (1030 ka; Abb. 26: 345 cm Kerntiefe) einen starken Abfall. Danach 
steigt sie kontinuierlich bis zur BrunhesIMatuyama-Grenze an. Der Wechsel von 
negativen, sehr leichten Werten zu positiven, zunehmend schwereren Werten fÃ¤ll 
in die Zeit zwischen 920 und 900 ka (Abb. 26: 330 - 327 cm Kerntiefe). 
Der neben den Isotopendaten hÃ¶chstauflÃ¶sen Parameter ist die IRD (>2 mm 
Korn)-Zahl, die jeden Zentimeter erhoben wird (vgl. Kap. 2). Dieser Parameter zeigt 
bereits ab dem Jaramillo hÃ¶her Werte und wechselt nahezu in der Mitte zwischen 
Jaramillo und BrunhesIMatuyama-Grenze auf stark erhÃ¶ht Werte und stÃ¤rker 
Schwankungen (Abb. 88). Dies kÃ¶nnt auf eine relativ abrupte Anderung der Ver- 
eisung in den benachbarten Landregionen hinweisen. Auf Basis der linearen Se- 
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dimentationsrate steigt die IRD-Anzahl nach ca. 895 ka bis zu einem sehr hohen 
Wert (Abb. 88: 19) gegen 840 ka an, der dann bis zum Ubergang ins Isotopen- 
stadium 19 auf diesem erhÃ¶hte Niveau schwankt. 

Im Rahmen der hier verwendeten Stratigraphie kann nur mit wenigen Parametern 
auf eine abrupte Anderung der Sedimentation gegen 900 ka geschlossen werden. 
Wie auf Basis der Beobachtungen in niederen Breiten vorausgesagt (Berger & Jan- 
Sen 1994), deuten auch die Anderungen der Sedimentation auf der Morris-Jesup- 
Schwelle auf eine intensivierte Vereisung der NordhemisphÃ¤re in diesem Fall vor 
allem des Kanadischen Arktischen Archipels, hin. In den Bohrungen des ODP-Pro- 
gramms auf dem Yermak Plateau und in der FramstraÃŸ wird ebenfalls ein ErhÃ¶ 
hung des grobkÃ¶rnige IRD-Anteils gegen 1 Ma beobachtet (Myhre et al. 1995). 

Das Brunhes-Chron im zentralen Arktischen Ozean 

Ishman et al. (1996) stellen einen zunehmenden Einstrom von Zwischenwasser 
atlantischer Herkunft ins Amerasischen Becken nach 790 ka und wÃ¤hren des ge- 
samten Brunhes-Chrons fest. Seit dieser Zeit, mit Beginn des Isotopenstadiums 19, 
werden auf der Morris-Jesup-Schwelle auch erhÃ¶ht Kalzitakkumulationsraten und 
erhÃ¶ht kalkige Foraminiferenschalenmengen registriert (Abb. 130; persl. Mittig. 
Norgaard-Pedersen 1995). Der gesteigerte EinfluÃ warmer atlantischer Wasser- 
massen fÃ¶rder eine ozeanographische Situation, die sich der heutigen annÃ¤her 
(vgl. Kap. 1.3; Ishman et al. 1996). Seit spÃ¤testen 250 ka vor heute ist im Amerasi- 
sehen Becken eine Ã¤hnlich Schichtung der WassersÃ¤ul wie heute vorhanden, so 
daÂ eine Halokline den Austausch von WÃ¤rm aus dem durch den Einstrom von 
atlantischem und pazifischem Wasser geprÃ¤gte Zwischenwasser mit dem kalten 
polaren OberflÃ¤chenwasse verhindert und eine mehrjÃ¤hrige wesentlich verdickte 
Meereisdecke im zentralen Arktischen Ozean bestehen kann (vgl. Kap. 1.3, 1.4; Ish- 
man et al. 1996 und Zitate darin). Unter der heutigen OberflÃ¤chenzirkulatio wird 
das Meereis gegen die GrÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf getrieben und bis zu 10 m Dicke 
aufgetÃ¼rm (Kap. 1.4; FÃ¼ttere 1992; Rigor 1992). WÃ¤hren den letzten 30 bis 40 ka 
kann eine gute Erhaltung von Kalzit auf der Morris-Jesup-Schwelle angenommen 
werden (Abb. 130; Kap. 7.2.3; vgl. Norgaard-Pedersen 1996). Eine gute Erhaltung 
von Kalzit auf der Morris-Jesup-Schwelle scheint mit einer der heutigen Ozeano- 
graphie vergleichbaren Situation verbunden zu sein. 

Das jÃ¼nger HolozÃ¤ der Morris-Jesup-Schwelle ist durch Nichtsedimentation oder 
sogar Erosion der Sedimente gekennzeichnet (vgl. Kap. 3, 7.2.3), die hÃ¶chste Kal- 
zitwerte werden im letzten Glazial erreicht. Dagegen werden am Lomonosow-RÃ¼k 
ken die hÃ¶chste Kalzitwerte im frÃ¼he Stadium 11 HolozÃ¤ aufgezeichnet (Kap, 
7.2.3). Auf der Morris-Jesup-Schwelle (ca. 1000 m Wassertiefe) wird der hÃ¶chst 
Anteil an Kalzit nicht wÃ¤hren der wÃ¤rmste Phasen der Interglaziale, sondern 
wÃ¤hren der Glaziale und vor allem den Wechseln zwischen Glazialen und Inter- 
glazialen registriert (Abb. 122, 130). 

Analog zur Entwicklung wÃ¤hren der letzten 30 ka muÃ angenommen werden, daÂ 
Resuspension und teilweise Erosion von Sediment, sowie eine erhÃ¶ht Karbonat- 
lÃ¶sun wÃ¤hren der wÃ¤rmste Phasen der Interglaziale zu einer vollstÃ¤ndige 
ZerstÃ¶run des Kalzit- oder Karbonatsignals gefÃ¼hr haben und daher HÃ¶chstpro 
duktionsphasen von Plankton nicht anhand des Karbonat- oder Kalzitwerts oder 
anhand karbonatischer Mikrofossilien rekonstruiert werden kÃ¶nne (vgl. Norgaard- 
Pedersen 1996). Die wenigen im Kern PS2200-5 erhaltenen Coccolithen werden 
als weitestgehend aus mesozoischen Gesteinen umgelagertes Material angesehen 
(Gard & Crux 1994). 
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Es kommt hinzu, daÂ die hÃ¶chste Gehalte an Kalzit auf der Morris-Jesup-Schwelle 
nicht auf biogene Komponenten (z.B. Coccolithen und Foraminiferenschalen), son- 
dern auf terrigenen Eintrag zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind (vgl. Kap. 7.1, 7.2.3). Daher sind 
die hÃ¶chste Akkumulationsraten von Kalzit im Brunhes-Chron mit den hÃ¶chste 
Werten fÃ¼ den Dolomiteintrag verknÃ¼pf (Abb. 130; Kap. 7.1, 7.2.3). Der Kalzitein- 
trag wird auÃŸerde von unterschiedlichen terrigenen Quellen gespeist, da in den 
Isotopenstadien 2, 8, 10 und 14 Magnesium-reicher Kalzit beobachtet wurde (Abb. 
89, 90), der offenbar weitestgehend in der Grobfraktion > 63 pm oder in geringen 
Mengen in der Tonfraktion vorhanden ist und damit eher einer Herkunft aus ver- 
gletscherten Gebieten, hÃ¶chstwahrscheinlic N-GrÃ¶nland zugeordnet werden kann 
(siehe Kap. 7.2.3; vgl. Dalrymple & Maass 1987; Darby et al. 1989). 

Das Vorkommen Mg-reichen Kalzits wiederum scheint eher schwÃ¤chere Glazialen 
vorbehalten zu sein (vgl. Kap. 7.2.2, 7.2.3, 8.1 - 8.3), in denen ein nordostwÃ¤rtige 
Transport von Eisbergen von N-GrÃ¶nland Ellesmere Island Richtung Morris-Jesup- 
Schwelle mÃ¶glic ist. Extrem ausgeprÃ¤gt Glaziale im Brunhes-Chron zeichnen 
sich dagegen auf der Morris-Jesup-Schwelle und auch am Lomonosow-RÃ¼cke 
durch erhÃ¶ht Akkumulationsraten von vor allem grobkÃ¶rnigere Material aus (vgl. 
Abb. 130: Stadium 6; Kap. 8.2, 8.3). Eine ausgeprÃ¤gt Dominanz von Quarz- und 
Phyllosilikat-reichem Material begleitet diese Phasen. Dazu kommt ein leicht erhÃ¶h 
ter Eintrag von organischem Material (Abb. 130), dessen vorrangig terrigene Her- 
kunft durch erhÃ¶ht Tmax-Werte und in den Stadien 6 und 5 auch durch erhÃ¶ht 
CIN-VerhÃ¤ltniss belegt wird (Abb. 88). Auch die Smektit- und Kaolinitgehalte der 
Tonfraktion sind parallel erhÃ¶ht Die eben beschriebenen Mineralassoziation in 
Kombination mit der terrigenen Herkunft des organischen Materials werden in die- 
ser Arbeit auf eine Herkunft aus der Laptew- und Kara-See-Region zurÃ¼ckgefÃ¼h 
(vgl. Kap. 7.1, 7.2.1 - 7.2.3). ErhÃ¶ht QzlFsp- (Gesamt- und Tonfraktion!) und Kfsl 
PIg-VerhÃ¤ltniss stÃ¼tze diese Annahme ebenfalls. 

Die AuszÃ¤hlun des grobkÃ¶rnigen Eis(berg)-transportierten Materials ergibt eine 
geringe Zahl grÃ¶bste Komponenten und den vorrangigen Gehalt von Mittel- und 
Feinsandanteilen in den angesprochenen Glazialen (IRD-Kurve in Abb. 88; fÃ¼ das 
Stadium 6: Nergaard-Pedersen 1996). Dies ist nach Nergaard-Pedersen (1996), 
Spielhagen & Thiede (1994) und Spielhagen et al. (eingereicht) ein weiterer Hin- 
weis auf eine Herkunft vom sibirischen Schelf des Eurasischen Beckens. In Folge 
dieser Argumente kann eine Ausdehnung des zentralen Zweiges der Transpolar 
Drift bis zum nordwestlichsten Teil des Eurasischen Beckens wÃ¤hren der vermut- 
lich extremsten Glaziale 16, 12 und 6 angenommen werden, was analog zum am 
besten untersuchten Stadium 6 auf eine starke Vergletscherung der Barents-, Kara- 
und Laptew-See zurÃ¼ckzufÃ¼hr wÃ¤r (vgl. Spielhagen 1991, Kubisch 1992, 
Spielhagen & Thiede 1994, Nergaard-Pedersen 1996). 

Andererseits kann beim derzeitigen Stand der Arbeiten im Eurasischen Becken 
nicht ganz ausgeschlossen werden, daÂ die stÃ¤rkste Vergletscherungen des Ka- 
nadischen Arktischen Archipels eistransportiertes Material mit ganz Ã¤hnliche mine- 
ralogischer und geochemischer Signatur freisetzen kann (vgl. Kap. 4, 7.1, 7.2.3; 
Darby et al. 1989; Phillips et al. 1992; Phillips & Grantz 1995; Darby & Bischof 1995; 
Bischof et al. 1996), das dann mit einem VorgÃ¤nge des Beaufort-Wirbels in den 
polaren Zweig einer PalÃ¤o-Transpolar-Drif verfrachtet wird und den Lomonosow- 
RÃ¼cke und die Morris-Jesup-Schwelle erreicht. HierfÃ¼ sprÃ¤ch ein charakteristi- 
scher Wechsel zwischen Quarz-dominierter, etwas feinkÃ¶rnigere und Dolomit-do- 
minierter grobkÃ¶rnigere Grobfraktion (vgl. Abb. 95; Darby & Bischof 1995; Bischof 
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et al. 1996). Dabei fÃ¼hr das Karbonat- (Dolomit)maximum das siliziklastischen Si- 
gnal an, weil das wachsende Eisschild uber dem Kanadischen Arktischen Archipel 
zuerst die Karbonat-reichen, palÃ¤ozoische Gesteine und dann die siliziklastischen 
mesozoischen und kÃ¤nozoische Serien im NE des Archipels Å¸herfÃ¤h (z.B. Axel 
Heiberg Island; vgl. Minimal- und Maximalstand in Abb. 124; Kap. 4, 7.1, 7.2.3; 
Darby & Bischof 1995, 1996; Bischof et al. 1996). 

Die umgekehrte Abfolge mÃ¼ÃŸ dann am Ende eines Glazials wÃ¤hren der Ab- 
schmelzphase beobachtet werden, was jedoch auf der Morris-Jesup-Schwelle 
nicht der Fall ist (Abb. 130). Hier kÃ¶nnt die KarbonatlÃ¶sun wahrend der Termina- 
tion eine groÂ§ Rolle spielen (vgl. Entwicklung am Yermak Plateau; Kap. 7.2.2). 
Zum Ende der Stadien 16, 12 und 6 werden jeweils sehr niedrige Karbonatgehalte 
aber auch IRD-Zahlen beobachtet (Abb. 88). Die Sandfraktion zeigt jedoch einen 
erhÃ¶hte Gehalt. Die komplette LÃ¶sun grÃ¶ÃŸer terrigener Karbonatbrocken, wie 
sie fÃ¼ das Eisberg-transportierte Material im Amerasischen Becken typisch sind, er- 
scheint sehr unwahrscheinlich (vgl. Darby et al. 1989). Vielmehr wird hier davon 
ausgegangen, daÂ das fein- und mittelsandige Material der eurasischen Schelfre- 
gionen einen GroÃŸtei des eistransportierten Materials stellt und den Anteil des 
Karbonatmaterials stark verdijnnt. HierfÃ¼ sprechen auch die erhÃ¶hte Pyroxenan- 
teile (Abb. 88: Stadium 12 und 6), die auf die Ausgangsregion westliche Laptew- 
See/ Ã¶stlich Kara-See zurÃ¼ckgefÅ¸h werden kÃ¶nne (Kap. 7.1, 7.2.1). 

Es wird deutlich, daÂ die Kerne von den topographischen HÃ¶he zwischem dem 
Eurasischen und dem Amerasisclien Becken des Arktischen Ozeans den Wechsel 
zwischen Eis(berg)-transportiertem Material aus der nordanierikanischen und der 
eurasischen Arktis aufzeichnen und damit AuskÃ¼nft Ã¼be die PalÃ¤ozeanographi 
des Arktischen Ozeans geben kÃ¶nnen Der massiven Zustrom von Material vom 
Laptew- und Kara-See-Schelf wÃ¤hren der stÃ¤rkste Glaziale 16, 12 und 6 Ã¼be 
den Lomonosow-RÃ¼cke hinweg zur Morris-Jesup-Schwelle hin weist auf den Auf- 
bau von groÃŸen teilweise marinen Eisschilden Ã¼be der Barents-, Kara- und Lap- 
tew-See hin. Ein vorwiegend gegen den Uhrzeiger ausgerichtete OberflÃ¤chenwas 
serzirkulation verfrachtet als Folge von Schmelzereignissen dieser Eisschilde Eis- 
berge aus dem S und SE des Eurasischen Beckens bis in den NW, wÃ¤hren das 
Material aus GrÃ¶nlan und Ellesmere Island entweder in den Fjorden durch eine 
dicke Meereisdecke festgehalten oder Ã¤hnlic wie heute entlang der GrÃ¶nlÃ¤nd 
sehen KÃ¼st direkt in die FramstraÃŸ und weiter sÃ¼dwÃ¤r verfrachtet wird (vgl, 
Spielhagen 1991, Berner 1991, Hebbeln 1991, Ngrgaard-Pedersen 1996). 

Mit einer Kombination von gesamt-, silt- und tonmineralogischen Informationen, 
granulometrischer und organisch-geochemischer Daten kÃ¶nne die Herkunft des 
Sediments geklÃ¤r und Annahmen uber die PalÃ¤ozeanographi erstellt werden. Ei- 
nes der grÃ¶ÃŸt Probleme ist die stratigraphische Einstufung und AuflÃ¶sung wie 
auch an PS2200-5 deutlich wird, so daÂ eher Anderungen mit einer Frequenz > 10 
ka erkennbar sind. Bioturbation sowie die Resuspension durch BodenstrÃ¶munge 
verringern zusÃ¤tzlic die zeitliche AuflÃ¶sung 
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Die Sedimente des Arktischen Ozeans setzen sich weitestgehend aus allochtho- 
nen, terrigenen Komponenten zusammen. Neben den in jedem Ozean herrschen- 
den gravitativen Sedimentumlagerungs- und StrÃ¶mungstransportprozesse spie- 
len Meereis und Eisberge eine entscheidende Rolle fÃ¼ die Zusammensetzung der 
arktischen Sedimente. Diese zwei Tatsachen legen den SchluÃ nahe, daÂ eine 
Analyse der terrigen Sedimentanteile viele Informationen zu Herkunft und Trans- 
portweg des Materials erbringt und auf diese Weise die palÃ¤ozeanographisch und 
palÃ¤ogeographisch Entwicklung des gegen KlimaeinflÃ¼ss hochsensiblen Arkti- 
schen Ozeans entschlÃ¼ssel werden kann. 

Bisher wurden zu diesem Zweck entweder die Anzahl und Zusammensetzung des 
grobkÃ¶rnigen vermutlich durch Eisberge transportierten Materials oder einzelner 
anderer Teilfraktionen untersucht (Schwer- oder Tonmineralogie), sowie Faunen- 
vergesellschaftung, das Isotopensignal von Foraminiferen oder die Zusammenset- 
zung des organischen Materials analysiert (um nur einige Untersuchungen zu nen- 
nen). 

Die Aufgabe dieser Arbeit war es, ein Bild der gesamtmineralogischen Zusammen- 
setzung Arktischer Sedimente zu gewinnen und ihren Nutzen fÃ¼ eine Unterschei- 
dung verschiedener Herkunftsgebiete und Sedimenttransportprozesse und damit 
fÃ¼ eine palÃ¤ozeanographisch Rekonstruktion des Arktischen Ozeans zu evaluie- 
ren. 

Die Gesamtmineralogie wurde bisher nur selten verwendet, da die komplexe Mine- 
ralzusammensetzung der weitestgehend feinkÃ¶rnigen arktischen Sedimente den 
meisten rÃ¶ntgendiffraktometrische Auswerteverfahren Schwierigkeiten bereitet, 
Aus diesem Grund wird in dieser Arbeit ein fÃ¼ die kontinentalen Tiefbohrung der 
Bundesrepublik Deutschland entwickeltes und automatisiertes PrÃ¤parations und 
Auswerteverfahren adaptiert, daÂ eine objektive, standardisierte Analyse einer 
Messung ermÃ¶glicht Es bietet vor allem Fortschritte in der Bestimmung der Mine- 
ralgruppen FeldspÃ¤te Phyllosilikate und Spurenminerale (< 5 Oh Anteil). Obwohl 
arktische Sedimente aufgrund der relativ groÃŸe NÃ¤h zu benachbarten Landre- 
gionen und der zusÃ¤tzlichen mechanisch schonenden, extrem schnellen Trans- 
portprozesse junge und wenig beanspruchte schlecht kristallisierte Minerale ent- 
halten, fÃ¼hrte unabhÃ¤ngig Kontrollen (z.B. Standardmischkurven), Doppelmes- 
sungen und andere Tests der Auswertesoftware QUAX zu einer detaillierten Be- 
stimmung der Mineralvergesellschaftungen. 

Auf dieser Basis werden glazigene Sedimente des Kanadischen Arktischen Archi- 
pels und OberflÃ¤chenprobe der nordamerikanischen und eurasischen Schelfge- 
biete auf ihre gesamtmineralogische Zusammensetzung hin untersucht. FÃ¼ das 
gesamte Eurasische Becken gilt, daÂ der Gehalt an Kalzit in der Gesamt- wie in der 
Siltfraktion Hinweise auf den Anteil von Karbonatschalern und damit auf die Ober- 
flÃ¤chenwasserproduktivitÃ gibt. Hohe Kalzitgehalte in der Tonfraktion werden da- 
gegen Feinabrieb von Gletschern (Gletschermilch) in Gebieten mit Karbonatgestei- 
nen zugeschrieben. Weiterhin birgt die unterschiedliche LÃ¶slichkei von Kalzit, Do- 
lomit und Siderit Hinweise auf die Zusammensetzung des Bodenwassers und er- 
mÃ¶glich es z.B., eine verstÃ¤rkt Freisetzung von Salzlaugen in den Schelfgebieten 
zu erkennen. 



In Kombination mit einer umfassenden Literaturrecherche kÃ¶nne trotz der komple- 
xen zirkumpolaren Geologie einzelne Regionen mit einer fÃ¼ sie typischen und 
einzigartigen Mineralvergesellschaftung und teilweise sogar domnierenden Trans- 
portpozessen in Verbindung gebracht werden: 

1 Region Signalminerale 1 TransportprozeÃ 1 

wassersuspension 

trÃ–mungen,gravitativ 

Mit Hilfe dieser Zuteilung, einer detaillierten stratigraphischen Grundlage, der Mine- 
ralvergesellschaftung der Gesamt-, der Silt- und der Tonfraktion und zusÃ¤tzliche 
Sedimentparametern (u.a. Granulometrie, Organische Geochemie) wird auf der 
Basis von wÃ¤hren der PFS "Polarstern"- Expedition ARK-VIIIl3 (ARCTIC'91) ge- 
wonnenen Sedimentkernen des gesamten Eurasischen Beckens eine Rekonstruk- 
tion der letzten 30 ka dargestellt. 

In der nordÃ¶stlich FramstraÃŸ und Ã¼be dem Yermak Plateau herrscht ein komple- 
xes, sehr dynamisches System. Im OberflÃ¤chenwasse trifft der Einstrom warmer, 
atlantischer Wassermassen auf den Ausstrom kalter und polarer, mit Meereis be- 
deckter schichten aus dem Arktischen Ozean. Die Grenzzone zwischen beiden 
(die Polarfront) ist ein Gebiet erhÃ¶hte OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ an der ab- 
schmelzenden Eiskante. Das unter die kalten, geringsalinaren OberflÃ¤chenwasse 
absinkende atlantische Wasser sorgt fÃ¼ eine kustenparallele TiefenwasserstrÃ¶ 
mung, die die von den Schelfgebieten ausgehenden Salzlaugen ablenkt und Se- 
diment vom Schelf auf die HÃ¤ng umlagert. Auf Spitzbergen sind die Gletscher 
heute bis tief in die Fjorde zurÃ¼ckgezoge und beeinfluÃŸe kaum die Sedimenta- 
tion. Sie waren jedoch im Glazial bis auf den Schelf ausgedehnt. 

Die unterschiedlichen mineralogischen und sedimentologischen Signaturen dieser 
verschiedenen Prozesse ermÃ¶gliche es, den schrittweisen Aufbau des Svalbardl 
Barents-See-Eisschildes in Verbindung mit dem zeitweisen Einstrom atlantischer 
Wassermassen im SÃ¼dweste des Eurasischen Beckens zwischen 27 und 23 ka 
und 19 und 15 ka, die dazwischen liegenden Auswirkungen des Eisschildvorstos- 
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11. Anhanu 

Alle Datentabellen des Anhangs (A-C; Tab. Al-A13) sind in der Datenbank PAN- 
GAEA am Alfred-Wegener-Institut archiviert und kÃ¶nne unter der folgenden 
Adresse abgefragt werden. The data (Annex A-C; Tab. Al-A13) can be retrieved 
from: 
Alfred Wegener Institute for Polar and Marine Research, Department of Marine 
Geology, Columbusstrasse, 27568 Bremerhaven, Germany, Phone: +49 471 4831 
220, Fax: +49 471 4831 149, E-mail: sepanaawi-bremerhaven.de. 

nhang A 
Kernbeschreibungen der Sedimentkerne der ARK-Vlll13 und ARK-1x13-Expeditio- 

nen (aus: FÃ¼ttere 1992, 1994) 

Anhang B 
Der Probensatz von D.L. Clark und B. Winter (Univ. of Madison-Wisconsin). 

Tab. A l  Positionen, vorhandene KorngrÃ¶ÃŸ und Herkunft des Probensatzes. 
Tab. A2 Gesamtmineralogie der OberflÃ¤chenprobe und Landmaterialien. 
Tab. A3 Mineralogie der > 63 km-Fraktion von 3 Sedimentkernen des Amerasi- 

sehen Beckens. 

nhan 
Sedimente des Eurasischen Beckens und umgebender Schelfe. 

Tab. A4 

Tab. A5 

Tab. A6 

Tab. A7 

Tab. A8 
Tab. A9 
Tab, A l  0 
Tab. A l  1 

Tab. A l 2  

Tab. A l 3  

Tab. A l 4  

Positionen und Gesamtmineralogiedaten der untersuchten OberflÃ¤chen 
proben in den Schelfgebieten. 
Positionen und Gesamtmineralogiedaten der untersuchten OberflÃ¤chen 
proben im Eurasischen Becken (vgl. Vogt 1996). 
Gesamtmineralogie von KarbonatgesteinsbrÃ¶ckche aus dem nÃ¶rdli 
chen Eurasischen Becken (in Zusammenarbeit mit N. N~rgaard-Peder- 
Sen, GEOMAR Kiel). 
Stabile Isotope, granulometrische und organisch-geochemische Analy- 
sedaten der Sedimentkerne. 
Gesamtmineralogie der Sedimentkerne. 
Siltmineralogie der Sedimentkerne. 
Tonmineralogie der Sedimentkerne. 
Tonmineraldaten von PS2206-4 berechnet mit unterschiedlichen Fakto- 
ren (vgl. Tab. 2.6). 
Maximal- Minimal- und Mittelwerte verschiedener Sedimentparameter in 
den vermuteten Herkunftsgebiete der Sedimente des Eurasischen Bek- 
kens (basierend auf eigenen und Literaturdaten, siehe Zitate in Tabelle). 
Akkumulationsraten fÃ¼ ausgewÃ¤hlt Sedimentparameter in den Sedi- 
mentkernen (Sedimentphysikalische Parameter von Knies 1994, ÃŸerg 
mann 1996 und Kassens, persl. Mittig, 1994). 

nhang 

Gruppeneinteilung der Reinstmineraldatenbank fÃ¼ das Auswertepro- 
gramm QUAX (Quantitative Phase Analysis with X-ray Diffraction). 



1 1 ,  Anhang 

Anhang D (Tabelle 

einstmineraldatenbank fÃ¼ das Auswertepro- 
e Phase Analysis with X-ray Diffraction). 

(alle nicht ausfÃ¼hrliche beschriebenen Reinstmineralphasen stammen aus der 

ursprÃ¼ngliche Sammlung; siehe Stroh 1988; AND-Nummern beziehen sich auf 

die Orginalbenennung der Reinstmineralfiles, *) Gruppe, *. Untergruppe), 

1) ALLGEMEINE 

1. Quarz: Quarz, Tydymit, Christoballit 

2. Talk: Talk, Talk (Balmat, N.Y., U.S.A.) 

7. Zirkon Sri Lanka, Zirkon AND227 

8. Apatit, Fluorapatit (Cantley, Quebec, Canda) 

10. Olivin Zypern, Olivin Schottland 

11. Fluorit 

15. Anhydrit, Gips, Bayt, Baryt (Frizington, Cumbria, England) 
17. Korund ( y- Korund, Martoxid, Fa. Martinswerk) 

2) ILLITE UND GLIMMER 

Biotit (Mg-reich), Biotit AND119, Biotit AND551, Biotit AND558, Phologopit, Mus- 

kovit, Muskovit (Upton, England), Muskovit (Einkristall, Custer County, S-Dakota, 

U.S.A. U.Mosler)), Illit (Cambrian Shale,Silver Hill, Montana, U.S.A., IMt2 ( 

ocietyl Source Clay Project; 2x), Glaukonit, Glaukonit (Haziet, N.J., U.S.A.) 

3) CHLORITE 

Chlorit, Chlorit (Salzburger Land, Ã–sterreich) Chlorit (U. Mosler, Uni Freiberg, 

"Aphrosiderit") 

4) KAOLINITE 

Kaolin (gut kristallisiert, Washington County, Georgia, U.S.A., KGa-1 (CMS); 3x), 

Kaolinit (ÃŸath England), Kaolin (schlecht kristallisiert, Warren County, Georgia, 

U.S.A., KGa-2 (CMS)) 

5) SMEKTITEI MONTMORILLONITE 

Smektit (MÃ¶sburg Deutschland, AWI (F. Gingele)), IllitISmektit 60:40 geordnete 

Schichtlagerung (Mancos Shale. Ordovizium, IsMt-2 (CMS)), Montmorillonit 



(Cameron, Arizona, U.S.A., 2x), Montmorillonit (Bayard 344, N.M., U.S.A.), Mont- 

morillonit (Soil 474, Ethiopien), Montmorillonit (Geisenheim 699, Deutschland), Na- 

Montmorillonit (Crook County, Wyoming, U.S.A., SWy-1 (CMS)), Ca-Montmorillonit 

(Stx-1 (CMS)), Vermikulit (Kola-Halbinsel, Russland, (U. Mosler, Uni Freiberg)) 

6) KALIFELDSPATE 
Sanidin AND210, Adular AND234, Orthoklas AND371, Kalifeldspat AND352, Mi- 

kroklin AND442, Mikroklin (Perry Sound, Ontario, Canada) 

7) PLAGIOKLASE1 ALKALIFELDSPATE 

Albit AND204, AND248, AND250, AND354, AND439, Albit (Val Christallina, 

Schweiz), Oligoklas AND351, Labradorit AND209, AND440, Bywtonit AND441, An- 

orthit, Plagioklas HK35, MH52, AND375, AND463 

8) ORTHOPYROXENE 

Enstatit AND414, Fe-Enstatit, Hypersthen AND401 

9) KLINOPYROXENE 

Augit AND79, AND417, AND592, Augit (Ti-Ag Eitel), Augit (Monte Rossi Italien), 

Augit (CSSR), Diopsid, Jadeit, Spodumen AND533 

10) TRIGONALE KARBONATE 

Kalzit (synthetisch), Kalzit (Chihuahua, Mexiko), Kalzit (Eejunga, Island), Kalzit 

(reinst), Siderit (Siegerland), Siderit (GrÃ¶nland 

11) MONOKLINE KARBONATE 

Dolomit (Traversella, Italien), Dolomit (reinst), Dolomit (Snarum, Norway), Dolomit 

(Sussex, N.Y., U.S.A.), Aragonit 

12) AMPHIBOLE 

Hornblende AND213, AND356, AND382, AND406, AND409, AND444, Aktinolith 

AND261, Tremolith AND455, Barhevikit AND445, Anthophyllit AND255, Apophyllit 

AN D526 

13) GRANATE 

Andradit AND286, AND287, AND289, Grossular AND288, Almandin AND317, 

Granat AND201, AND251, AND333, VH586, Granat (&Korund) AND315 



14) AL2SI 05-GRUPPEN 

SILIKATE 
Sillimanit (Italien), Andalusit 
AND515, Andalusit 

19) SPINELLGRUPPE 
Spinell (Indien) 

16) ZEOLITHEJPREHNIT 
18) FELDSPATOIDE (FOIDE) 

Chabasit, Phillipsit (Mineral Reserve Nephelin 
271 54), Natrolith, Prehnit 

20) SULFIDERZE 
17) EPIDOTE 
Epidot AND512, JA48, H234, 
H465, Epidot (Indien), Zoisit 

Pyr i t ,  Markas i t ,  Phy ro th in ,  

MolybdÃ¤nsulfi 

21) OXIDERZE 

Rutil (Newcastle, W-Australien & Eneabba, Australien;2x), Zinnstein, Ilmenit, 

Magnetit, HÃ¤matit Titanomagnetit 

22) MINERALE DER METAMORHOSE 24) AMORPHE MINERALE 

Cordierit, Chloritoid, Serpentin Kieselglas 
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