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Abstract

During the "RV Polarstern"-Expedition ARK VIII/2 sediment samples were obtained at the conti-
nental slope of NW-Spitsbergen. Detailed sedimentological and geochemical analysis were carried
out at two undisturbed box cores (PS2122-1GKG, PS2123-2GKG) as well as two gravity cores
(PS2122-1SL, PS2123-2SL). The following parameters were determined: Organic carbon, nitrogen
and carbonate contents, hydrogen index, stable isotopes, ice rafted debris, grain-size distribution and
biogenic opal.

The main objective of this study was the reconstruction of paleoenvironmental changes off the
northwest coast of Spitsbergen during the last glacial/interglacial-cycle, i.e., during the last about
128.000 years.

The results of the investigations can be summarized as follows:

- During isotope stage 1 (Holocene) and 5.5 (Eemian Interglacial), light stable isotopes (§180: 3,4-2
%o; 813C: 0,26-0,5 %o), increased bioturbation, high content of planktonic foraminifera and
biogenic opal and low quantity of ice-rafted material, indicate seasonally ice-free conditions along

the northwest coast due to the influence of the Westspitsbergen Current.

- Additionally, the sediment characteristics of the middle of isotope stage 2 (Last Glacial Maximum)
and at the end of stage 3 confirms an inflow of warmer Atlantic water. The highest production of
planktonic and benthic foraminifera (N. pachyderma sin., Cassidulina teretis) (CaCOs3: 10 %) may
reflect the expansion of the "Whalers Bay"-Polynya as a result of the influence of the Westspitsber-
gen Current. Presumably, occasionally open-ice conditions provide sufficient precipitation to build-
up the Svalbard/Barents Ice Sheet.

- The time intervals for the glacier advances on Svalbard given by Mangerud et al. (1992), can be
correlated with increased accumulation of ice-rafted material in the sediments at the northwest coast
of Spitsbergen. Especially during isotope stage 4 and at the beginning of the Last Glacial Maximum
(isotope stage 2), a drastically increased supply of coarse terrigenous material occurs. The high
accumulation rate (0,18-0,21 g/cm?/ky) of terrigenous organic carbon is indicated by high C/N-
ratios (until 16) and low hydrogen index (50 mg HC/gC). In constrast to deep sea sediments in the
Fram-Strait (Hebbeln 1992), the glacier advance between 118.000 and 108.000 years B.P. ist docu-

mented in the continental slope sediments.

- At the end of the Weichselian ice age, the deglaciation at the northwest coast starts with a typical
melt-water signal in the stables isotope record (§180: 3,5 %o; 813C: -0,16 %o) and high contents of
gravel (6-13 %). The signal can be assigned to an event at the westcoast of Spitsbergen (core NP90-
39), dated to 14.500 years B.P. (Andersen et al. 1993).



Zusammenfassung

Das Ziel der vorliegenden sedimentologischen Untersuchungen ist die Rekonstruktion der
paldoozeanographischen, paldoglaziologischen und paldoklimatischen Verhiltnisse im letzten
Glazial/Interglazial-Zyklus am Kontinentalhang nordwestlich Spitzbergens (80° N). Als
Grundlage fiir diese Analyse dienten ungestorte Sedimentoberfldchen und Sedimentkerne, die
mit GroBkastengreifer (GKG) und Schwerelot (SL) wihrend der "FS Polarstern" Expedition
Ark VIII/2 an der Nordwestkiiste Spitzbergens genommen wurden.

In der Analyse der Sedimente wurden insbesondere sedimentologisch/organisch-
geochemische (TOC- und Karbonatgehalt, C/N-Verhiltnisse, Wasserstoffindex HI) und
mikropaldontologische Parameter (Verteilung und Hiufigkeit planktischer Foraminiferen)
sowie die quantitative Bestimmung der eistransportierten Terrigenfracht beriicksichtigt. Die
stratigraphische Einstufung der untersuchten Sedimentabfolgen wurde mit Hilfe stabiler
Sauerstoffisotopenkurven (N. pachyderma sin.) ermoglicht, die mit bereits verdffentlichten
Isotopenkurven aus der Fram-Strafle, auf dem Yermak-Plateau und von der Westkiiste Spitz-

bergens korreliert werden konnten.

Die Ergebnisse der Untersuchungen fiir den letzten Glazial/Interglazial-Zyklus lassen sich wie

folgt interpretieren:

Der Einfluf} des nordlichsten Ausléufers des Golfstroms, des Westspitzbergenstroms, war an
der Nordwestkiiste Spitzbergens im Holozén (Sauerstotfisotopen-Stadium 1) und im Eem-
Interglazial (Stadium 5.5) maximal. Darauf weisen leichte 8180 (3,4 bis 2,0 %.) und 813C-
Werte (0,26-0,5 %o), verstirkte Bioturbation, hohe Anteile an planktischen Foraminiferen
bzw. biogenem Opal und geringe Mengen an eistransportiertem Material (IRD) hin.

DaB der variierende Einflul des Atlantikwassers nicht nur in den Interglazialen eine Rolle ge-
spielt hat, zeigt die Sedimentationsentwicklung im mittleren Stadium 2 und zu Beginn des
Stadium 3. Besonders die maximalen Karbonatgehalte (bis 10 %) in Verbindung mit hohen
Anteilen an planktischen (N. pachyderma sin.) bzw. benthischen Foraminiferen (Cassidulina
teretis) weisen einerseits auf den Zustrom wirmeren Atlantikwassers bis an die
Nordwestkiiste oder andererseits auf die VergroBerung der "Whalers Bay" Polynia infolge der
Ausdehnung des Westspitzbergenstroms im letzten Hochglazial. Vermuilich lieferte diese
saisonale Eisfreiheit den notwendigen Niederschlag zum Aufbau des Svalbard/Barents-Eis-

schildes (vgl. Svendsen & Mangerud 1992).

In den Kaltzeiten, z.B. in Stadium 4 und zu Beginn des Stadium 2, bestitigen die in den Se-

dimentkernen nachgewiesenen erhdhten Eintrdge von eistransportieriem Material die von



Mangerud et al. (1992) abgeleiteten Gletschervorstofie auf Spitzbergen. Wihrend sich der
Vorstoff zwischen 118.000 und 108.000 Jahren vor heute in den Sedimenten an der Nord-
westkiiste nur andeutet, macht sich der zweite Vorstofl zwischen 72.000 und 50.000 Jahren
vor heute durch ein eindeutiges Maximum im Gehalt an eistransportiertem Material bemerk-
bar. Zu Beginn des Hochglazials (24.000 und 20.000 J.v.h.)) wird dieser Anteil noch
libertroffen. Er steht in Verbindung mit der groBiten Ausdehnung der Inlandeismassen an der
Nordwestkiiste ~Spitzbergens (vgl. Salvigsen & Osterholm 1982). Die in diesen
Sedimentabschnitten gefundenen hohen TOC-Gehalte (bis 1,5 %) gehen auf eine
Anreicherung von terrigenem organischem Material zuriick, was sich in erhdhten C/N-
Verhiltnissen (bis 16) und niedrigen Wasserstoff-Index-Werten (um 50 mgHC/gC)

widerspiegelt.

Der Abbau der Inlandeismassen am Ende der Weichselvereisung (Stadium 2) wird an der
Nordwestkiiste durch die exakte Ubereinstimmung eines Schmelzwassersignals (5180: 3,5
Po0; 813C: -0,16 %o) mit hohen Kiesanteilen (13 bzw. 6 %) im Sediment ausgedriickt. Die
Korrelation dieses Ereignisses mit bereits verdffentlichten Datierungen an der Westkiiste
Spitzbergens ergab ein ungefdhres Alter um 15.000 Jahren vor heute (vgl. Andersen et al.
1994, in press.).
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1. Einleitung und Zielsetzung

Die Polarregionen der Erde beeinflussen die ozeanische und atmosphirische Zirkulation und
damit das globale Klimasystem. Besonders die Ausdehnung des Meereises im Arktischen
Ozean gilt als wichtiger Steuerungsmechanismus fiir mogliche globale Klimaverinderungen
(Clark 1990). Das Eis bedeckt ca. 10 % der gesamten Ozeanflidche der nordlichen Hemisphire
(vgl. Untersteiner 1990). Kleinste Verdnderungen in diesem System haben drastische Konse-
quenzen fir die Zirkulation der Atmosphire (Allison 1982, Hupfer 1991). Die Kenntnis der
spatquartiren Entwicklung des Arktischen Ozeans und seiner Randgebiete kann wichtige Er-
kenntnisse fiir die Erstellung von globalen ozeanischen und atmosphirischen Zir-
kulationsmodellen liefern und damit zum Verstéindnis der zu erwartenden globalen Klimaver-
dnderungen beitragen (Hebbeln 1991). Zusammenfassende Arbeiten iiber den bisherigen
Stand der Sedimentationsentwicklung im Arktischen Ozean liegen derzeit in Herman (1989),
Bleil & Thiede (1990) und Grantz et al. (1990) vor.

Die vorliegende Arbeit soll nun helfen, anhand detaillierter sedimentologischer und orga-
nisch-geochemischer Untersuchungen den letzten Glazial/Interglazial-Zyklus im Nordwesten
Spitzbergens zu entschliisseln und damit einen Baustein zur Rekonstruktion der pri- bis post-
glazialen Geschichte des Svalbard Archipels liefern. Das Ziel der Arbeit ist dic Rekonstruk-
tion der paldoozeanographischen, -klimatischen und -glaziologischen Verhiltnisse im letzien
Glazial/Interglazial-Zyklus an der Nordwestkiiste Spitzbergens (80°N) anhand von Sediment-
kernen und Sedimentoberfldchen.

Die Verwirklichung dieser Zielsetzung soll anhand sedimentologischer/organisch-geochemi-
scher (Karbonatgehalt, Gehalt und Zusammensctzung der organischen Substanz) und biologi-
scher Parameter (Verteilung und Hiufigkeit planktischer Foraminiferen) sowie durch die
quantitative Bestimmung der eistransportierten Terrigentracht vollzogen werden.
Grundvoraussetzung ist eine moglichst genaue stratigraphische Einordnung der Sedimente,
die durch Messungen der stabilen Sauerstotf- und Kohlenstoffisotope an der planktischen
Formanifere Neogloboquadrina pachyderma sin. (Ehrenberg 1861) erfolgt. Die Isotopendaten
liefern weiterhin wichtige Informationen liber Schmelzwasserzufliisse.

Es soll dabei versucht werden, die folgenden Fragen zu beantworten:
- Lassen sich die untersuchten Parameter mit Glazial/Interglazialschwankungen korrelieren?

- Ist eine Rekonstruktion der Meereisverhiltnisse an der Nordwestkiiste Spitzbergens im letz-

ten Glazial/Interglazial-Zyklus moglich?



-Geben die analysierten Parameter Hinweise auf Verdnderungen der paldoozeanischen
Zirkulation, insbesondere der Ausbreitung des nordlichsten Auslduters des Golfstroms, des

Westspitzbergenstroms?

- Lassen sich anhand der Sedimentationsentwicklung Aussagen iiber Veriinderungen in der

Ausdehnung der Gletscher an der Nordwestkiiste Spitzbergens ableiten?

Zusammenfassend sollen Unterschiede in der Sedimentationsentwicklung der jeweiligen
Isotopenstadien gesammelt werden, um die Charakteristiken der Glazial-, Deglazial- und In-

terglazialphasen an der Nordwestkiiste Spitzbergens herauszuarbeiten.

2. Untersuchungsgebiet

Der Arktische Ozean ist eines der klimatisch sensitivsten Gebiete des Weltozeans. Mit seiner
wechselnden Meereisbedeckung hat er maligeblichen Einfluf} auf die Variabilitét des Weltkli-
mas (Clark 1990). Da er fast landumschlossen ist, entspricht er geographisch gesehen cinem
typischen Mittelmeer (vgl. Dietrich et al. 1975).

Durch die Fram-Strafle, der einzigen Tiefenwasserverbindung zum Europiischen Nordmeer
zwischen Gronland und dem Svalbard Archipel, erfolgen die wichtigsten Zu- und Abfliissc
des Arktischen Ozeans. Besonders die Oberflichenwassermassen unterscheiden sich durch
einen erheblichen Wirmeimport durch den Westspitzbergenstrom (WSC), dem nordlichsten
Ausliufer des Golfstroms, am Westrand des Svalbard Archipels und einem kalten Ausfluf3
tiber den Ostgronlandstrom (EGC) an der Westseite der Fram-Strafle. Ebenso werden im ge-
samten europiischen Sektor der Arktis die Meereisausdehnung und der Transport durch beide

Strome gesteuert (vgl. Wadhams 1981b).

2.1 Physiogeographie und Hydrographie

Das Untersuchungsgebiet liegt im Hangbereich des Kontinentalrandes nordwestlich von
Spitzbergen und reicht von 80°10'N 09°51'4"E bis 80°23'4" 07°33'E. Im Grenzbereich zwi-
schen Gronland- und Barents See stellt es als Ubergangszone zum Nansen Becken ein wichti-
ges Bindeglied zwischen 0stlicher Hocharktis und der vom Westspitzbergenstrom beeinfluf3-

ten Meeresgebiete dar (vgl. Abb. 1).



Lomonosov Ridge

Makarov
Basin

Abb. 1: Die Grénland- und Norwegen See mit einem vergrofierten Ausschnitt des Svalbard Archipels und den Kernlokationen
(Grundlage: H. Grobe 1993).



Austiihrliche Arbeiten iiber rezente ozeanographische Verhiltnisse im Européischen Nord-
meer und dem Arktischen Ozean liegen von Aagaard et al. (1985, 1987, 1989) und Aagaard
(1981) vor.

Im Arktischen Ozean kennzeichnen zwei Driftsysteme die Oberflidchenstromung: der Beautort
Wirbel im Amerasischen Becken und die Transpolar-Drift im Eurasischen Becken. Sie or-
dern den Transport von Meereis und arktischem Oberflichenwasser iiber den Ostgronland-
strom (EGC) an der Westseite der Fram-Strafie nach Siiden. Das Areal des EGC ist ca. 100
km breit und das Wasser nur schwach salin (< 34,4 %o.) und sehr kalt (< 0 °C). Die
durchschnittliche Eisdriftgeschwindigkeit betridgt nach Thorndike & Colony (1982) ca. 1-3
cm/s bzw. 6 km/Tag. Starke Windgeschwindigkeiten {iber den Haupttransportsystemen, dem
Beaufort Wirbel und der Transpolar-Drift fordern die Bewegung des Packeises entlang der
Ostkiiste Gronlands nach Siiden (vgl. Striibing 1968).

Den gegenldufigen, atlantikwasserfithrenden Westspitzbergenstrom (WSC) an der Ostseite der
Fram-Strafle kennzeichnen zumeist hohe Wassertemperaturen > 0 °C und hohe Salzgehalte
von > 35 %o. Die Abkiihlung des Stromes im Bereich der nordlichen Fram-Strafie fiihrt durch
zunehmende Salinitdt und Dichte zu einer Tiefenwasserbildung. In Hohe des Untersuchungs-
gebietes iiberschichten arktische Oberflichenwasser mit Salinitdten von 32-34 %o das Wasser
des WSC. Maximale Wassertemperaturen von +5,1 °C (Yermak-Plateau) im Sommer in 200-
300 m Wassertiefe lassen jedoch auf eine ausgeprigte Existenz des WSC schlieflen (Schauer
et al. 1991). Oberflichennahe hydrologische Untersuchungen belegen seinen gegenwirtigen
Einfluf} im Nordwesten Spitzbergens bis 81° N (vgl. Stromberg 1989). Die Folge ist eine
weitgehende Eisfreiheit mit gelegentlicher Packeisbedeckung im Winter und eine zumeist
vollkommene Eisfreiheit im Sommer sowie einer durchschnittlichen Jahreslufttemperatur von
ca. -6 °C auf dem nahegelegenen Svalbard Archipel (Langzeitmittel der Station Ny Alesund,
ca. 150 km stidlich des Untersuchungsgebietes im Kongsfjord gelegen) (Steffensen 1982).
Starke Nord- bzw. Nordwestwinde und das Ausbleiben des Wirmezustroms iiber den WSC
konnen zu wochenlanger Bedeckung von 2-5 m méchtigem Packeis fiihren.

Zwischen EGC und WSC erstreckt sich das Gebiet der "Arktischen Doméne", deren Oberfla-
chenwasser saliner und wirmer als das polare, jedoch weniger salin und kilter als das atlanti-
sche Wasser ist (vgl. Swift & Aagaard 1981).

Der Absinkvorgang des wirmeren Atlantikwassers in der nordlichen Fram-Strafie bildet durch
Vermischungvorginge mit Schelfwasser das Arktische Zwischenwasser (AIW), das nach An-
derson et al. (1989) in Wassertiefen von 200-1000 m beobachtet werden kann. Die Tietenwas-
sererneuerung erfolgt in erster Linie in der Gronldndisch-Norwegischen See (Nansen 1906).
Ein wichtiger Bestandteil der Erneuerung sind ebenfalls hochsalinare und sehr dichte Losun-
gen, die bei der Bildung von Meereis auf den Schelfgebieten freiwerden. Nach Aagaard

(1989) fordert dieser "hypercooling"-Prozess die Produktion von dichtem Wasser und damit



eine anhaltende Konvektion in der Wassersiule. Die daraus resultierenden Tiefenstromungen
sind nach Bohrmann (1991) noch weitgehend unbekannt, nehmen jedoch als Arktisch-Ozea-
nisches Tiefenwasser (AODW) ca. 60 % des gesamten Wasservolumens im Arktischen
Ozean ein. Abbildung 2 zeigt die gegenwiirtig charakteristischen Oberflidchenstromungen im

europiischen Sektor der Arktis.

Das Nordpolarmeer hat eine Fliche von ca. 1,2 % 107 km2 und ist zum groften Teil permanent
mit Packeis bedeckt. Die Eisnomenklatur der WMO (1970) definiert jede Art von Meereis,
aufler Festeis und Neueis, als Packeis oder Treibeis. Gesteuert und angetrieben wird das Eis
durch Meeresstromungen, Windstirken, -richtungen, Corioliskraft, Gezeiten, internem Eis-
druck u.a. (vgl. Kovacs 1972). Das Meereis des Nordpolarmeeres ist zumeist mehrjihriges
Packeis, wihrend die Fjorde Svalbards von einjdhrigem bis zweijidhrigem Festeis bedeckt
sind. Die maximale und minimale Meereisausdehnung um den Svalbard Archipel in den Jah-
ren 1919-43 (A) und 1988 (B) zeigt Abbildung 3.

2.2 Geologischer Uberblick

Der Arktische Ozean wird durch den Lomonossow-Ricken in das Amerasische Becken im
Westen und das Eurasische Becken im Osten getrennt. Das Eurasische Becken wird vom
vulkanogen aktiven Nansen-Gakkel-Riicken (NGR) durchzogen. Er stellt den nordlichsten
Teil des ca. 70.000 km langen Mittelozeanischen Riickens dar und reicht von der Fram-Strafle
bis zum Kontinentairand der Laptev See, wo er unter einer méchtigen Sedimentbedeckung
abtaucht (82°N 2°W - 80°N 125°E).

Die Offnung des Eurasischen Beckens vollzog sich nach Srivastava (1985) und Ziegler (1989)
im friilhen Paldozén durch Meeresbodenspreizung. Die Fram-Strafie wird nach Crane et al.
(1982) als Transformsystem interpretiert, das in mehrere kleine Spreizungszentren und
Transformverwerfungen zerbrochen ist. Besonders entlang der Hornsund-Stérungszone be-
wegen sich seit dem mittleren Eozdn die amerasischen und eurasischen Plattengrenzen aus-
einander (Myhre & Eldholm 1988).

Ostlich der Fram-StraBe bildet der Svalbard Archipel den nordwestlichsten Rand des konti-
nentalen Spitzbergen-Barents-Schelfes. Dieser umschlieBt eine Fliche von 1.300.000 km? und
dehnt sich zwischen dem Svalbard Archipel im Nordwesten, der norwegischen Kiste im
Stiden und der Kara See im Osten aus. Das geologische Spektrum reicht von gefalteten pri-
kambrischen Metamorphiten, liber paldozoische Tonschieter, Kalke und Sandsteine, bis hin zu

mesozoischen und tertidren Klastiten.



Lomonosov Ridge

Makarov

Abb. 2: Charakteristische Oberflichenstromungen im européischen Sektor der Arktis (TD:
Transpolare Driftstromung; BW: Beaufort Wirbel; EGC: Ostgronlandstrom; WSC:
Westspitzbergenstrom; ESC: Ostspitzbergenstrom; JMPC: Jan-Mayen Polarstrom;
RAC: Riickwirtiger Atlantikstrom; WSCs: Absinkender Westspitzbergenstrom; nach

Johannessen et al. 1986).
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In die Sedimente des oberen Mesozoikum sind vereinzelt Basalte miteingebettet. Die tektoni-
schen Prozesse in den Becken und Schwellen der Barents See spiegeln sich in den angrenzen-
den Inseln und Kontinenten wider (vgl. Herman 1989, Sundvor & Austegard 1990).

Die geologische Situation des Svalbard Archipels ist gekennzeichnet durch eine fast durchge-
hende Abfolge vom Prakambrium bis zum Quartdr. Devonische Sand- und Siltsteine bilden
neben dem Kristallin des Hekla-Hoek (Prikambrium - Mittelordovizium) das Hauptspektrum
der Nordwest- und Nordkiiste. Flachlagernde mesozoische Gesteinseinheiten treten bevorzugt
im Siiden und Sidosten auf, wihrend braunkohlefiihrende Floze besonders in Tertidrbecken
an der Westkiiste zu finden sind (Birkenmajer 1981). Abbildung 4 gibt einen Uberblick iiber

die Vielfalt des geologischen Spektrums auf und um den Svalbard Archipel.

Tortlary TIT
Jurassic/Cretacoous [FHR
Tiossic MBE [7A
Carboniferous/Pormian 5
Dovoning TG

Hecl Hoek 3588

Abb. 4: Uberblick iiber die geologische Situation des Svalbard Archipels (Worsley & Aga
1986).



3. Materialien und Methodik
3.1 Probennahme

Die bearbeiteten Sedimentkerne PS2122-1S1, PS2123-2SI1, und GroBkastengreifer PS2122-
1GKG und PS2123-2GKG wurden wihrend der "Polarstern"-Expedition ARK VIII/2 ge-
nommen (Rachor 1992) (Tab.1). Die Kernlokationen und diec Wassertiefen im Untersu-
chungsgebiet sind in Abbildung 1 und 5 aufgefiihrt. Zur ungestérten Entnahme von Oberfld-
chenproben wurde der GroBkastengreifer verwendet (nach Gerdes 1990), das Schwerelot

diente zur Entnahme lingerer Sedimentkerne.
Tab.1: Bearbeitete Kerne und Anzahl der jeweils entnommenen Proben.

Kernnummer  Gerit Geogr. Breite Geogr. Linge Wasser- Kern- Proben-

tiefe lidnge anzahl

N E (m) (cm)
PS2122-1 GKG 80°23.4 07°33.0 705 40 21
PS 2123-2 GKG 80°10.0 09°51.4 571 35 18
PS 2122-1 SL 80°23.4 07°33.0 705 578 77
PS 2123-2 SL 80°10.4 09°51.4 571 648 70
W E
0
100~ Yermak Plateau transect TN —

6.07. - 8.07.1991 / \ =
200

300 ;
400 2123-2 /
500 I

212241 }m * /

RV

800

Tiefe (m)

MaBstab 1:50

i
7 8 1agom 9 10 11 12 13 14 15
1.1 o
2T km Langengrad (°E)

Abb. 5: Darstellung der Wassertiefen im Untersuchungsgebiet.
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3.2 Beprobung

Die schematischen Darstellungen in Abbildung 6 und 7 veranschaulichen die Beprobung eines
Sedimentkernes und die durchgefiihrten Arbeitsschritte. Neben der Bestimmung von Karbo-
nat, organischem Kohlenstoff, Gesamtstickstoff, der Durchfithrung der Rock-Eval Pyrolyse
und der Auswertung der Radiographien zur Bestimmung der Eistrachtverteilung und
Sedimentstrukturen, sollte eine stratigraphische Einordnung durch Messungen der stabilen
Sauerstotfisotope an der planktischen Foraminifere Neogloboquadrina pachyderma sin.
(Ehrenberg) durchgetfiihrt werden. Die Ergebnisse der Korngrofienanalyse wurden von Dr.
Hannes Grobe zur Vertiigung gestellt.

In Abbildung 7 sind die einzelnen Arbeitsschritte detaillierter aufgeschliisselt. Von Bedeutung
sind vor allem die Bestimmung des organischen Kohlenstoffs, des Karbonatgehalts, des Was-
serstoff-Index HI und des C/N-Verhiltnisses. Desweiteren wurde aus der Feuchtraumdichte
und der Porositidt! die Gesamtakkumulationsrate und die Akkumulationsrate der einzelnen
Komponenten errechnet.

Nach dem Aufschneiden und Zerlegen des Sedimentkernes in eine Archivhilfte und eine
Arbeitshilfte wurde die Oberfliche zunidchst beschriftet, geglitiet und anschlieend photogra-
phiert. Nach der Beschreibung der sichtbaren Merkmale wie Farbe (nach MUNSELL SOIL
COLOR CHART 1954), Struktur und Textur erfolgte die Beprobung an der Arbeitshilfte. In
den jeweiligen Beprobungstiefen wurden jeweils 5 ml Proben zur Bestimmung des Wasser-
gehalts, der Dichte, der geochemisch-sedimentologischen Parameter und 5 ml Proben fiir die
Kormgrofienanalyse entnommen. An der Restprobe wurde die Grobfraktion > 63 um fir das
Auslesen der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. abgetrennt. Der Abstand der Be-
probung richtete sich nach den Besonderheiten (Grenzen) und der Beschaffenheit des Sedi-

ments und lag zumeist zwischen 5 und 15 cm.

I Diese beiden Parameter gehen aus der Bestimmung des Wassergehalts, der Trockendichte und des Volumens
hervor (vgl. Melles 1992).
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bGrobfraktion >63um

KorngréBen- Teilprobe
verteilung

( Gesamtprobe )

' ¥ '

'

5 ml Spritze Restprobe 5 ml Spritze Scheibe (24*10*1cm)
Tellprobe Grobifralktion >E3um KorngréBen- Radiographien
C ) verteilung C )
Trocknen, Neogloboquadrina
Morsern pachyderma sin. (6-10)
i Ton <2um
Probe teilen Silt 2-63um Sediment-
@@ﬂ PDB, 3619 @@ Sand 63-2000um strulturen
HCI Kies >2000nm Elstrasht-
10 %ig vertsilung

CaC03, TOC, G/, Hl

Elementaranalyse
CHN-Analysator Rock-Eval Pyrolyse
Ctot, Corg, Ntot 82, Tmax (°C)

Abb. 6: Schematische Darstellung der methodischen Anwendungen in der vorliegenden Ar-

beit.
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Tellprobe

Gefrierschrank NaBgewicht
-20°C (24h)
Wassergehalt (%)
Gefriertrockner = Trockengewicht
(24h)
f
) Py Berechnung
Morsern (10 min snometer
Kugelmiihle) ———» Velumen — Porositét (P)
i Korndichts Feuchitraumdishte (F)
Gesamtprobe Akkumulationsrate (AR)
geteilt \AR= LSR * (F-1,026 * P/1 00))
Rock-Eval Pyrolyse ( Berechnung N
100mg s2. T g
HCI 10%ig » Tmax (°C) TOGC=100-(8,888TC)
(100/TOC")-8,338
—-—WI cHil-Analysator / CaGO38=(TC-TOC)"*8,888
TS Nest Hl=S2*100/TOC

CIN=TOG/Ro!
——{somg > q96° - \ )

Abb. 7: Detaildarstellung (schematisch)

3.3 Radiographien und Eisfracht

Der Kernbeschreibung folgt die Abtrennung von Sedimentscheiben im Format von 27,5 « 11
+ 1 cm. Dazu werden Plastikdeckel nacheinander in die Kernhilften hineingedriickt, markiert
und mit einer Kunststotfsehne vom {ibrigen Kern abgeschnitten. Die Priparate werden glatt-
gestrichen, verschweifit und je nach Lithologie in den Rontgengerdten HP 43805 bzw. HP
43855A (Faxitron Serie) der Firma HEWLETT PACKARD 14-15 min bei 32-35 kV gerongt.
Die Auswertung der Sedimentgetiige und -struktur, sowie die Auszdhlung des eistranspor-
tierten Materials (IRD= ice rafted debris) nach der Methode von Grobe (1986, 1987) erfolgt

an den Negativen liber einem Leuchttisch.
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3.4 Bestimmung von Wassergehalt und Dichte

Die Bestimmung des Wassergehalts und der Dichte wird fiir die Berechnung der Akkumulati-
onsrate benotigt. Zunichst wird die Nafprobe gewogen und anschlieffend 24 h tiefgetroren.
Nach weiteren 24 h in einem Lyoval Gefriertrockner der Firma LEYBOLD-HERAEUS wer-

den die Proben nochmal gewogen. Der Wassergehalt wird folgendermafien errechnet:

w (%) = Nafigewicht (g) - Trockengewicht (g) = 100 (1)
Trockengewicht (g)

Die Trockendichte und das Volumen des analysenfeinen Materials wurden am Pycnometer
"Manual AccuPyc 1330" der Firma MICROMERITICS bestimmt. Die gemdrserten Proben
werden eingewogen, und das Gewicht iiber eine digitale Anzeige einem Pycnometer zugeord-
net. Der Mellvorgang erfolgt automatisch und dauert ca. 15-25 Minuten. Das Ergebnis wird in

g/ccm und ccm angegeben.

3.5 Bestimmung von Gesamt-Kohlenstoff und -Stickstoff

Die Bestimmung von Gesamt-Kohlenstoff und -Stickstoff erfolgte an allen Proben mit einem
Elementaranalysator CHN-O Rapid der Firma HERAEUS. Der Vorgang dieser Mefimethode
beginnt mit dem Einwiegen von 30 mg der gemorserten und getrockneten Probe in ein Zinn-
schiffchen. Durch die katalytische Wirkung des Zinns werden in direkier Umgebung der Se-
dimentprobe im Verbrennungsofen Temperaturen von ca. 1400 °C erreicht. Nach
vollstdndigem Aufschluff der Probe werden die Verbrennungsprodukte CO, und verschiedene
Stickoxide iber einen He-Trigerstrom durch ein Quarzrohr mit Kupferdraht geleitet, wodurch
die Stickoxide zu elementarem Stickstoft reduziert werden. Anschliefend wird das CO, in
einem Kupferrohr mit Silikagel aufgefangen, wihrend der Stickstoff in einem
Wirmeleittihigkeitsdetector (WLD) gegen einen unkontaminierten Helium-Vergleichsstrom
gemessen wird. In einem zweiten Analyseschritt wird das "gefangene" CO, freigegeben und
ebenfalls im WLD ermittelt. Die Standardabweichung des Gerits liegt bei 0,2 % fiir
Kohlenstoff und Stickstotf.

Der Fehlerbetrachtung muf3 bei dieser Analyse besonderer Bedeutung zugemessen werden.
Bei jedem neuen Start wird eine Tageseichung des Gerits durch Standardmessungen mit Ace-
tanilid durchgefiihrt. In regelmiBigen Abstinden wird die Messung der Proben mit einem in-
ternen Standard (ST 001: Lias-Schwarzschiefer) kontrolliert (vgl. Tab. 2).
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Tab.2: Standardsubstanzen tiir die CHN-Analyse.

Kohlenstoff Stickstoft

Standard Gew.-% Gew.-%
Acetanilid 71,09 10,36
ST 001 0,6-0,8 0,04-0,08

Zur absoluten Kontrolle der Ergebnisse wurden Doppelmessungen durchgefiihrt. Die Abwei-
chungen der Kohlenstoffmessungen lagen bei 0,02 % (PS2123-2SL), die der Stickstoffmes-
sungen bei 0,01 % (ca. 20 % des Gesamtstickstoffgehaltes) (PS2123-2SL). Die Folgen dieser
Fehler machen sich besonders in den Corg/Ntot-Verhiltnissen bemerkbar. Bereits geringe Ab-
weichungen in den extrem niedrigen Gesamtstickstoffgehalten der Sedimente fiihren zu
erheblichen Schwankungen der C/N-Verhiltnisse (vgl. Kap. 5.4).

3.6 Bestimmung von organischem Kohlenstoff- und Karbonatgehalt

Der organische Kohlenstoff (TOC') wurde - zusammen mit dem Stickstoff (N') - an der kar-
bonatfreien Probe ebenfalls im CHN-Gerét bestimmt (vgl. Kap. 3.5). Dazu wurde zuvor das
Karbonat mittels 10 %iger Salzsdure gelost. Der bendtigte Gehalt an organisch gebundenem
Kohlenstott der Gesamtprobe (TOC) errechnet sich dann nach folgender Gleichung:

TOC (%) = 100 - (8.333 * TC) (2)
(100/TOC") - 8.333

Der Gehalt an Karbonat im Sediment berechnet sich aus Gesamtkohlenstoff (TC) und or-

ganisch gebundenem Kohlenstotf (TOC) nach folgender Gleichung:

CaCOj3 (%) = (TC - TOC)  8.333 A3)

3.7 Rock-Eval-Pyrolyse

Nach Espitali€ et al. (1977) und Peters (1986) dient die Rock-Eval-Pyrolyse zur Bewertung
der thermischen Reife und der Qualitit der terrigen-marinen organischen Substanz. Der Ana-
lysezyklus erfolgt in drei Stufen (vgl. Abb. 8) (Espitalié et al. 1984, Tissot & Welte 1984).
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Die leichtfliichtigen Kohlenwasserstoffe werden bis 300 °C aufgeheizt und in einem Flam-
men-lonisations-Detektor (FID) gemessen (S1-Peak). Die Kerogene werden bei 300-550 °C in
leichtere Kohlenwasserstoffe aufgespalten und im FID registriert (S2-Peak). Die Temperatur,
bei der die maximale Freisetzung von Kohlenwasserstoffen erfolgt, wird als Tmax (°C) be-
stimmt. Wihrend der Pyrolyse des organischen Materials werden die entstehenden CO,-Gase
zwischen 300-370 °C aufgetangen?. Nach Aufheizung der Falle auf 250 °C wird das CO, in
einem Wirmeleitfdhigkeitsdetektor (WLD) gemessen (S3-Peak).

S3
-
CO, Falle [N
« i f
2
§ | | S
2 \
£ | RN
]
~ | | \
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Abb. 8: Schematische Darstellung des Analysevorganges bei der Rock-Eval Pyrolyse ein-
schlieBlich der Anwendungs- bzw. Interpretationsmoglichkeiten. (Unterlegte Para-
meter werden in der vorliegenden Arbeit diskutiert, nach Tissot & Welte 1984).

2 Bei hoheren Temperaturen wiirden die CO,-Gase der Karbonate ebenfalls registriert werden.
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3.8 Bestimmung der stabilen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope

Die Bestimmung der stabilen Sauerstotf- und Kohlenstoffisotope erfolgte an der planktischen
Foraminifere Neoglobogquadrina pachyderma sin. (Ehrenberg) (Abb. 9). Die Foraminiferen
sollten mdglichst vollstdndig intakt sein und keine Anzeichen von sekunddrem Kristall-
wachstum oder Losungsverdnderungen aufweisen. Die Grofie der Foraminferen sollte soweit
moglich zwischen 125 und 250 um liegen, damit Eintliisse durch unterschiedliche Lebens-
rdume im Verlauf der ontogenetischen Entwicklung der Foraminiferen minimiert werden
(Melles 1992).

Plmml1@OkU 212E2 1086-92

s

Abb. 9: Neogloboquadrina pachyderma sin. (Ehrenberg 1861).

In einer Karbonatautbereitungsanlage (FINNIGAN, MAT) werden die Schalen mit 100 %iger
Orthophosphorsiure bei 75 °C zur Reaktion gebracht und zersetzt. In einem Massenspektro-
meter (FINNIGAN, MAT 251) werden die entstandenen CO,-Gase aufgefangen und gegen
ein PDB-Standardgas (Pee Dee Belemnite) auf ihre Isotopenzusammensetzung gemessen
(Craig 1957). Nach folgender Gleichung konnen die Verhiltnisse ausgedriickt werden:

5180 %o = (180/160)Probe - (180/10)Standard * 1000
4

(180/160)Standard

§13C %o = (13C/12C)Probe - (13C/12C)Standard * 1000
)

(13C/12C)Standard
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3.9 Sedimentations- und Akkumulationsraten

Die Berechnung der linearen Sedimentationsrate (LSR) resultiert aus der Beziehung: Mich-
tigkeit der abgelagerten Sedimente pro Zeiteinheit (Stratigraphie) (vgl. Kap. 5). In diesem
Verhiltnis werden Kompaktionsetfekte durch Sedimentauflast oder Schichtliicken jedoch
nicht berticksichtigt. Die Bestimmung der Gesamt-Akkumulationsrate aus LSR, Porositit und
Nafidichte dagegen gibt eine Abschétzung der tatsichlich abgelagerten Sedimentmenge pro
Flache und Zeit (g/cm?2/ky). Sie errechnet sich nach van Andel et al. (1975) und Thiede et al.
(1982) aus folgender Gleichung:

ARGes = LSR * (ND - 1.026 * (PO/100) (6)

AR Ges = Gesamtakkumulationsrate, LSR = Lineare Sedimentationsrate, ND = NafBdichte,
PO = Porositit

Die Akkumulationsrate von einzelnen Sedimentkomponenten (AR Komp) ldfit sich nach fol-

gender Formel berechnen:

ARgomp = (Komp/100) * LSR * (ND - 1.026 * (PO/100))  (7)

4. Ergebnisse

Die Ergebnisdarstellungen werden durch grundsitzliche Anmerkungen zum Versténdnis eini-
ger untersuchter Parameter und eine ausfiihrliche Fehlerbetrachtung bei der Bestimmung der
Zusammensetzung der organischen Substanz komplettiert. Im Anhang sind alle gemessenen

Rohdaten aufgefiihrt.

4.1 Kernbeschreibung

Makroskopisch sichtbare Unterschiede treten kaum auf. Es dominieren Ton-Silt-Gemische
mit geringen, manchmal auch groBeren Anteilen an Sand. Lagen von Sand und Kies kdnnen
mit dem bloBen Auge nicht erkannt werden, sind in den Radiographien aber deutlich nachzu-
weisen. Die untersuchten Sedimentkerne zeigen einheitliche Wechscl von dunkelgrauen iiber

braune bis olive Farbtone. Anhand von Photographien der Kernhilften kbnnen Hell-Dunkel
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Zyklen mit verschiedenen Ubergangsstadien unterschieden werden (Abb. 10). Auffillig sind
die helleren Farbtone in mittleren Abschnitten, die von schwarzen Sequenzen regelméfig un-
terbrochen werden. In den oberen und unteren Abschnitten dominieren in beiden Kernen
Ubergangsfarbtone. Ansitze von Lamination konnen fast iiber die gesamten Kernabschnitte
verfolgt werden. Auch sulfidische Konkretionen treten immer wieder in dunkelfarbigen
Kernsequenzen auf. Dropstones, sowie Kohlebruchstiicke, finden sich iber die gesamie
Kernlinge. Intensive Bioturbationsspuren konnen bis 80 (PS2122-1SL) bzw. 110 cm
(PS2123-2SL) in beiden Kernen anhand der Radiographien beobachtet werden. In grofleren
Tietfen konnen vermehrt strukturlose, geschichtete und laminierte Bereiche, aber auch
Diamiktite unterschieden werden. Bioturbationsspuren treten dagegen immer mehr in den
Hintergrund. Typische Strukturbeispiele sind an vier Radiographieabziigen in Abbildung 11

zu unterscheiden.

Yermak - Plateau soc10.4n, 005142 ARK VII/2 Yermak - Plateau 80°.23.4 N, 07°33.0 £
PS2123-25L Wassertiefe: 571 m PS2122-1SL  wassertisfe: 705 m

_Lithologie Lithologie

Lithologie

dunkel

dunkel-heli
hell-dunkel

hell

oxidierter Horizont

sulfidische Konkretionen

N

 Tiefe im Kern (m)
w Tiefe im Kern {m)

Abb. 10: Hell-Dunkel Zyklen der analysierten Kernhilften.



PS2122S1 55 em
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PS2123SI 175 cm

Abb. 11 a,b: Typische Strukturbeispiele
2SL.

in den analysierten Kernen PS2122-1SL und PS2123-
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PS2123S1 248 cm PS2123SI 602 cm

248

Abb. 11 c,d: Typische Strukturbeispiele in den analysierten Kernen PS2122-1SL und PS2123-
2SL.



21

An der Oberfliche der analysierten Kerne ist das Sediment inhomogen und teilweise ge-
schichtet (Abb. 11a). Auffillig ist die Vielzahl an Bioturbationsspuren (Chondrites-Bauten)
und der geringe Anteil an terrigenem Material.

Mit zunehmender Teufe (Abb. 11b) verstirkt sich die Inhomogenitdt des Sediments. Die
Menge an Terrigenmaterial nimmt deutlich zu, wihrend Bioturbationsspuren erkennbar ab-
nehmen. Die Ablagerungsbedingungen, die die Bildung des oxidierten Horizonts in 192 c¢m
Tiefe (PS2123-2SL) verursacht haben, spiegel sich auch im landferneren Kern (PS2122-1SL)
wider.

In Abbildung 11c ist vorwiegend terrigenes, kantiges bis kantengerundetes Material zu unter-
scheiden. Bioturbationsspuren treten nur noch vereinzelt auf. Diese Ablagerungsbedingungen
stellen Einzelereignisse dar und gehen vermutlich auf Abschmelzprozesse zurtick.

An der Basis der analysierten Kerne (Abb. 11d) zeichnen sich die homogenen Sedimente
durch intensive, teilweise pyritisierte Bioturbationsspuren (Chondrites-Bauten) und geringe
IRD-Gehalte aus.

4.2 Wassergehalt und Dichte

Der Wassergehalt in beiden untersuchten Kernen schwankt durchschnittlich zwischen 20 und
40 %. In PS2123-28S] ist, trotz einer deutlichen Abnahme von 37 % auf 18 % an der Obertla-
che, eine generelle Abnahme des Wassergehalts mit der Tiefe zu erkennen. Auffillig ist der
gleichméBigere Verlauf in Kern PS2123-2SL. In beiden Kernen kann bei 250 cm eine plotzli-
che Abnahme des Wassergehalts im Sediment festgestellt werden. Weiterhin ist ein deutlicher
Riickgang bei 450-500 cm in Kern PS2122-1SL zu beobachten, der in PS2123-2SL nicht
nachvollzogen werden kann (Abb. 12).

Die Variationsbreite der Trockendichte liegt zwischen 2,6 und 2,73 g/ccm. Auch hier fillt der
gleichmifigere Verlauf von PS2123-2SL sofort ins Auge. Ob die ungewohnlich niedrigen
Werte in den obersten 50 cm ebenfalls auf methodische Fehler zuriickzufiihren sind, kann
nicht eindeutig gekldrt werden. Ein leichter Anstieg mit der Teufe ist trotz UnregelmiBigkei-

ten im Verlaut der Kurven zu beobachten (Abb. 13).
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Abb. 12: Der Wassergehalt in beiden analysierten Sedimentkernen PS2122-1SL und PS2123-

2SL.
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Abb. 13: Die Trockendichte der beiden analysierten Sedimentkerne PS2122-1SL und PS2123-
2SL.
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4.3 Eistransportiertes Material und Grobfraktionsanteile

Die Anzahl an eistransportiertem Material (IRD= Ice rafted debris) pro 11 ¢cm? schwankt zwi-
schen 0 und 23 Partikel3. Ausgepriigte Maxima sind in beiden Kernen um 250 und zwischen
400 und 450 (PS2122-1SL) bzw. 400 und 490 cm (PS2123-2SL) zu beobachten. Im Kern
PS2122-1SL ist zwischen 50 und 200 cm ebentfalls ein deutlicher Anstieg an eistransportier-
tem Material (0-7 Partikel/11 cm?) zu erkennen. Im landniheren Kern PS2123-2SL ist in die-
sem Zeitraum die Variabilitit zwischen Maximum und Minimum grofier.

Deutliche Minima sind in PS2122-1SL zwischen 0 und 40 cm, um 300 ¢m, zwischen 450 und
480 cm, sowie bei 520 cm auszumachen. In PS2123-2SL liegen die Minima zwischen 0 und
20 em, um 300 cm, 520 ¢cm und zwischen 580 und 630 cm. Ein vollstindiges Fehlen von
cistransportiertem Material iiber einen lingeren Zeitraum bleibt jedoch aus. Insgesamt fillt
aut, daf im landniheren Kern PS2123-2SL die Menge an eistransportiertem Material deutlich
hoher ist als im Kern PS2122-1SL (Abb. 14).
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Abb. 14: Eistransportiertes Material in beiden analysierten Sedimentkernen PS2122-1SL und
PS2123-2SL.

3 Analysierte Flache anhand der Radiographien (Linge: 11 cm, Breite: 1 cm, Tiefe: 1 cm)
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Abb. 15: Grobfraktionsanteile (> 63 um) in beiden analysierten Sedimentkernen PS2122-1SL
und PS2123-2SL.

Die Grobfraktionsanteile (> 63 um) spiegeln die Verteilung der Maxima und Minima des
eistransportierten Materials wider. Sie schwanken durchschnittlich zwischen 0 und 25 %. Be-
merkenswert ist der einzelne Peak um 60 c¢cm in Kern PS2122-1SL mit 46 % Grobfrakti-
onsanteil, wobei 45 % davon der Sandfraktion zuzurechnen ist. Der Anstieg des
Grobfraktionsanteils bei 640 cm in PS2123-2SL deutet auf ein neuerliches Maximum hin, das
jedoch nicht vollstindig erfasst werden konnte. Auffillig ist in PS2123-2SL die stetige Ab-
nahme der Grobfraktionsanteile nach einem Peak bei 450, 250 und 100 cm und der darauftol-
gende Anstieg. Dagegen wird in PS2122-1SL der regelméBige Verlauf der Kurve immer wie-
der durch deutliche Peaks bei 450, 250 und 60 cm unterbrochen (Abb. 15).

4.4 Karbonat und organischer Kohlenstoff

Der Karbonatgehalt der beiden analysierten Kerne PS2122-1SL und PS2123-2SI variiert zwi-
schen 0 und 10 %. Deutliche Maxima sind im Kern PS2123-2SL zwischen 170 und 300 cm,
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im Kern PS2122-1SL zwischen 150 und 270 ¢m auszumachen. Beide Maxima werden kurz-
fristig bei 250 cm von einem absoluten Minimum unterbrochen. Kleinere Maxima sind noch
um 50 cm und 470 cm bzw. 500 cm zu beobachten (Abb. 16).

Der Gehalt an organischem Kohlenstoff ist in beiden Kernen dem Karbonatgehalt gegenléu-
fig. Die TOC-Gehalte schwanken zwischen 0,2 und 1,8 % (Oberfliche). Minima und Maxima
treten in einem gleichmiBigen Wechsel auf. Auttillig ist der fast identische Verlauf der TOC-
Kurven in beiden Kernen (vgl. Abb. 17).
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Abb. 16: Der Karbonaigehalt in beiden analysierten Sedimentkerne bzw. -oberflichen
PS2122-1SL (GKG) und PS2123-2SL (GKG).
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Abb. 17: Der Gehalt an organischem Kohlenstoff in beiden analysierten Sedimentkernen bzw.
-oberfldchen PS2122-1SL (GKG) und PS2123-2SL (GKG).

4.5 Zusammenseizung der organischen Substanz

Die Elementarverhiltnisse Corg/Ntot (C/N) und die Wasserstoff-Index (HI)-Werte der Rock-
Eval Pyrolyse lassen Aussagen zur Unterscheidung moglicher Ausgangsprodukte des organi-
schen Materials zu (marin oder terrigen). Fiir eine genauere Charakterisierung des organi-
schen Materials stehen als Methode die Kerogenmikroskopie, die stabilen Kohlenstoftisotope
der organischen Substanz und die Gaschromatographie zur Verfiigung. Nach Scheffer &
Schachtschabel (1984) und Suess & Ungerer (1981) deuten niedrige C/N-Verhiltnisse (4-8)
auf organische Substanz von marinem Plankton und erhéhte C/N-Verhiltnisse (15-200) auf
organisches Material hoherer Pflanzen. Die Variabilitit der C/N-Verhiltnisse ist auf den un-
terschiedlichen Stickstoffanteil in den Organismen zuriickzufithren. Wihrend in marinen Or-
ganismen der hohe Stickstoffanteil vorwiegend aus Aminosduren in der Zellsubstanz stammt

(niedrige C/N-Verhilinisse), enthilt organisches Material hoherer Pflanzen nur wenig stick-
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stoffreiche Substanzen. In Abbildung 18 sind Variationen der Verhéltnisse von organischem

Kohlenstoff und Stickstoff in verschiedenen Tier- und Pflanzengruppen dargestellt.

Phytoplankton

Zooplankton

Algen

Terrestrisch

Holz

Blatter

Seegras

Bakterien

Abb. 18: Variation der C/N-Verhiltnisse in verschiedenen Tier- und Ptlanzengruppen (nach
Scheffer & Schachtschabel 1984, Bordowskiy 1965a,b, Hollerbach 1985).

Liegt thermisch unreifes organisches Material vor (Tmax > 435 °C; vgl. Katz 1983; Espitali¢ et
al. 1984), kann iiber den HI-Index der Rock-Eval Pyrolyse (Berechnung nach Formel (8))

ebenfalls das organische Material charakterisiert werden.

HI (mgHC/gC) = (S2-peak)* 100 (8)
TOC

Sind signifikante Anteile an mariner organischer Substanz vorhanden, liegen die HI-Werte
zwischen 200 und 400 mgHC/gC. Dominiert terrestrisches Material, sind die Werte unter 100
mgHC/gC (Katz 1983). Die Charakterisierung der organischen Substanz erfolgt im "Van Kre-
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velen Diagramm" {iber die Bezichung zwischen Wasserstoff- (HI mgHC/gC) und Sauerstoff-
indexwerten (OI mgCO,/gC) (vgl. Tissot & Welte 1984). Unterschieden werden drei Kero-
gentypen, wobei Typ I und II organischer Substanz aquatischer Herkunft entspricht, und Typ

I auf terrigen angelieferte organische Substanz zurilickzufiihren ist (Abb. 19).
20

1.5 -

Atomic ratio H/C
P

Vitrinite reflectance

T

0.10 0.15 0.20 0.25 0.30
Atomic ratio O/C
Abb. 19: "Van-Krevelen Diagramm"

Die Ergebnisse des C/N-Verhiltnisses stehen im Widerspruch zu den Daten der Rock-Eval
Pyrolyse (Abb. 20). Wihrend generell niedrige Wasserstotf-Index (HI) - Werte auf terrigenes
organisches Ausgangsmaterial im Sediment weisen, zeigen die C/N-Verhéltnisse von 4-14 nur
geringe Anteile an terrigenem Material an. Der Verlauf der Wasserstoff-Index- Kurve zeigt
nur an der Oberfliche Werte um 100 mgHC/gC. In den unteren Kernabschnitten werden die
Werte um 50-60 mgHC/gC nur von vereinzelt auftretenden Peaks unterbrochen. Dieser ge-
genldufige Verlauf der HI- und C/N-Kurven wird auch in der Fram-Strafle von Hebbeln
(1991) und Pagels (1991) beschrieben.
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Abb. 20: C/N-Verhiltnisse und die Ergebnisse der Rock-Eval Pyrolyse fiir beide analysierten
Sedimentkerne bzw -oberflichen PS2122-1SL (GKG) und PS2123-2SL (GKG).
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Die Verinderlichkeit der C/N-Verhiltnisse durch verschiedene EinfluSfaktoren werden im
Besonderen von Miiller (1975, 1977), Westerhausen et al. (1993), Emerson & Hedges (1988),
Stevenson & Cheng (1972) und Miiller & Suess (1979) ausfiihrlich diskutiert. Losungsansitze
zur Korrektur der Pyrolyse-Ergebnisse sind vor allem von Langford & Blanc-Vallerond
(1990) gelictert worden.

Die Beeintlussung der C/N-Verhiltnisse kann bevorzugt durch Adsorption von anorgani-
schem Stickstoff an Tonminerale (Illiten und Vermiculiten) hervorgerufen werden (vgl. Miil-
ler 1977). Dieser Anteil an gebundenem Ammonium kann durch verschiedene Methoden ab-
geschitzt werden. Mit geringem Aufwand wurde das Verfahren nach Mogilevkina (1964) an
sieben ausgesuchten Proben angewendet. Bei Temperaturen von 400 °C in einem Muffelofen
wird der organische (Norg) und austauschbare Stickstoff (Naust < 5 % in Nges) aufoxidiert, so
daf} nur noch anorganisch gebundener Stickstoff Nrix (Nanorg) in der Probe verbleibt.

Nach folgender Gleichung ist eine gute Abschétzung des Nanorg-Gehalts im Sediment moglich.

Norg (%) + Naust (%) = Nges (%) - Niix (%) (9)

In Tabelle 3 sind die Abweichungen im Stickstoffgehalt und die Korrektur der C/N-

Verhiltnisse der sieben Proben aus beiden Schwerelotkernen aufgetfiihrt.

Probe TOC Nges TC C/N TC400°C Nfix Norg C/N
2122- 70 0,52 0,11 1,25 4,92 0,478 0,082 6,019 27,3
2122- 74 0,83 0,109 1,04 6,56 0,736 0,067 0,042 19,7
2122-120 1,37 0,1 1,47 14,32 0,257 0,080 0,02 68,5
2122-172 0,5 0,08 1,28 6,08 0,695 0,060 0,02 25

2123-248 0,6 0,1 1,24 5,9 0,581 0,062 0,038 15,7
2123-418 1,01 0,12 1,36 8,3 0,395 0,073 0,047 21,5
2123-517 0,55 0,1 0,99 5,5 0,416 0,052 0,048 11,4

Tab. 3: Korrektur der C/N-Verhiltnisse nach der Methode von Mogilevkina (1964) an sieben
Proben der analysierten Sedimentkerne PS2122-1SL und PS2123-2SL

Die Ctot/Norg-Verhiltnisse nach der Korrektur deuten darauthin, da} eine erhebliche Menge
anorganischen Stickstoffs in Illiten gebunden ist. Zumindest schwankt der Anteil an Nrix zu
Nges im Sediment zwischen 50 und 70 %. Die Erhohung des Ctot/Norg-Verhiltnisses nach der
Korrektur auf Werte zwischen 11 und 68 bestitigen die nach der Rock-Eval Pyrolyse
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abgeschitzte dominierende terrigene Komponente im Sediment. Ob der prozentuale Anteil an
fixiertem Stickstoff im Sediment nach der Oxidation bei 400 °C durch weiteren Glihverlust
anderer Komponenten zu hoheren Werten verfilscht worden ist, ist jedoch nicht geklirt.
Allerdings ist bei der Bewertung des korrigierten Ctot/Norg-Verhiltnisses dieses Problem
unbedingt zu berlicksichtigen.

Eine weitere Mdglichkeit der Abschitzung des Anteils fixierten anorganischen Stickstoffs im
Sediment liefert die Beziehung C/N-Verhiltnis zum Verhéltnis TOC/Ton. Nach Miiller (1977)
zeigen Proben, die ein TOC/Ton-Verhiltnis unter 0,05 aufweisen, eine generelle Anrei-
cherung von fixiertem anorganischem Stickstoff. Abbildung 21 verdeutlicht, dal} in beiden
Schwerelotkernen ein hoher Anteil an fixiertem anorganischem Stickstoff zu erwarten ist. Be-
stitigt wird diese Annahme durch den hohen Illitgehalt von > 60 % in Oberflichensedimenten

nordwestlich Spitzbergens (vgl. Stein et al. 1993).
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Abb. 21: Beziehung zwischen dem C/N-Verhiltnis und dem Verhiltnis TOC/Ton.

Aus der Beziehung K,O und fixiertem anorganischem Stickstoff ist der Ammoniumanteil im
Sediment der beiden Schwerelotkerne ebentalls abzuleiten (Abb. 22). Der Anteil an Kalium-
dioxid in Illiten devonischer Tonschiefer betriagt 8,75 % (Weaver 1965) und in quartéren Se-
dimenten der Norwegischen See 7,47 % (vgl. Thiébault et al. 1989). Bei einem generellen
Illitanteil von 60 % in Interglazialen und 30 % in Glazialen (PS2212-3KAL, Yermak-Plateau,
miindl. Mitt. C. Vogt 1993) schwankt der Gehalt an Kaliumdioxid in der Tonfraktion zwi-
schen 4,2-4.8 und 2,1-2,4 %. Nach Abbildung 22 entspricht dies einem Anteil fixierten anor-
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ganischem Stickstoff von 0,02-0,04 % bzw. 20-40 % des Gesamitstickstoffgehaltes. Tonmine-
ralbestimmungen stehen in den Schwerelotkernen PS2122-1SL und PS2123-2SI jedoch noch
aus, um diese ersten Abschitzungen zu bestitigen.

500 - a a "

400

300

o  Atlantik (NW-Afrika)

& Zentraler Pazifik (Quartér)
a  Zentraler Pazifik (Tertiér)
= Baltische See

Fixiertes Ammonium-N (ppm)
in PS2122-1SL and PS2123-2SL

Fixiertes Ammonium-N (ppm)

K20 (%)

Abb. 22: Beziehung zwischen Kaliumdioxid und fixiertem anorganischen Stickstoff im Sedi-
ment (vgl. Miiller 1977).

Die Pyrolyse-Korrektur nach Langford & Blanc Vallerond (1990) ist von Wagner (1993)
austiihrlich angewendet worden. Um eine verldBliche Interpretation der Rock-Eval Daten zu
gewihrleisten, muf} ein signifikanter EinfluB von Mineral-Matrix-Effekten, d.h. adsorptiv an
die feinkornige Fraktion der Sedimente gebundenes organisches Material, ausgeschlossen
werden (Wagner 1993). Nach Espitalié et al. (1980) und Horsfield & Douglas (1980) konnen
diese Effekte zu reduzierten Absolutwerten und damit ebenfalls zu Verfilschungen fiihren.
Langtord & Blanc Vallerond (1990) korrigieren diesen Fehler durch die Festlegung der
Regressionsgerade im TOC/S2 Diagramm. Der Schnittpunkt der Regressionsgerade mit der
X-Achse gibt den Anteil des mineralisch gebundenen TOC der Probe wider (Abb. 23).

Die Korrektur dieses "Schwellenwertes" ermoglicht eine Neuberechnung des Wasserstoff-In-
dex und fiihrt damit zu erhohten Werten. Im Schwerelotkern PS2122-1SL verlduft dic Regres-
sionsgerade im TOC/S2 Diagramm geradewegs durch den Ursprung und eriibrigt damit cine
Korrektur der HI-Werte. Im Schwerelotkern PS2123-2SL kann ein Schwellenwert von 0,3 %

mineralisch gebundenem TOC festgestellt werden, der aber nur vernachléssigbare Korrektu-
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ren der HI-Werte erfordert. Die Hlkor-Ergebnisse liegen zumeist unter 100 mgHC/gC, d.h.,

diese Werte zeigen ebenfalls eine Dominanz von terrigener organischer Substanz an (Abb.

24).
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Abb. 23: TOC/S2-Diagramm
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Abb. 24: Vergleich des Wasserstoff-Index HI (PS2123-2SL) vor und nach der Korrektur
durch die Methode von Langford & Blanc Vallerond (1990).
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4.6 Stabile Isotope

Mit der Bestimmung der Sauerstoffisotope mariner Karbonate ist es moglich, Verdnderungen
im kontinentalen Eisvolumen wihrend globaler Klimaschwankungen im Quartér zu bestim-
men (vgl. Emiliani 1955, Shackleton & Opdyke 1973). So wird in Glazialzeiten das leichte
Sauerstottisotop 100 vorwiegend im Eis gebunden und damit im Meerwasser abgereichert,
das schwere Isotop 180 dagegen angereichert. Neben diesem Einblick in die Abfolge der
spidtquartdren Vereisungsphasen, ermoglichen die Sauerstoffisotopenkurven eine detaillierte
Rekonstruktion der Oberflichenwasserzirkulation (Kohler 1992). Desweiteren geben sie Aus-
kunft tiber Temperatur- und Salinitdtsverhéltnisse zur Ablagerungszeit der Sedimente.

Die Verinderungen der Kohlenstottisotope 12C und 13C im Karbonat kinnen eine zusitzliche
Information zur Durchliiftung der Oberflachenwassermassen, sowie Hinweise auf quartire
Klimaschwankungen geben (Kohler 1992). Nach Shackleton (1977) und Broecker (1982)
wird in Interglazialen eine Steigerung des 13C im Meerewasser erwartet, da das leichte 12C in

terrestrischer Biomasse und/oder kontinentalen Schelfsedimenten angereichert ist.

Zur stratigraphischen Korrelation von Isotopenkurven hoher geographischer Breiten mit der
globalen Klimakurve werden i.d.R. hochaufldsende Sauerstoffisotopenmessungen aus niede-
ren und mittleren Breiten herangezogen (vgl. Hays et al. 1976a,b, Shackleton 1977, Imbrie et
al. 1984). Die beiden analysierten Schwerelotkerne wurden auf die globale Isotopenstratigra-
phie nach Imbrie et al. (1984) kalibriert.

Aus Abbildung 25 geht hervor, daB die Schwankungsbreite des §180-Verhiltnisses ca. 2,5 %o
betrigt. Auffallend ist der zyklische Verlauf der Kurven in beiden Schwerelotkernen. An der
Basis der Kerne schwanken die 180-Werte um 3,5 %., wobei im Kern PS2123-2SL die
Schwankungsbreite zwischen 3,0 und 4,0 %o liegt. Nach einem abrupten Anstieg auf 2,6 %o
(2122-1, 400 cm) bzw. 3.0 (2123-2, 480 cm) fallen die Werte auf 3,7 bis 4,0 %o ab. Nach ei-
nem erneuten Anstieg auf 2,8 %o (2122-1, 320 cm) bzw. 2,9 %o (2123-2, 390 cm) sinken dic
Werte kontinuierlich auf minimale Werte um 4,6 %o (2123-2, 180 cm) bzw. 4,5 %o (2122-1,
220 cm). Ab 150 cm (2122-1) bzw. 180 cm (2123-2) steigen die Werte zur Oberfliche hin
allméahlich wieder an, um am Kerntop mit 2,0 %o das absolute Maximum zu erreichen.

Der Verlauf der Kohlenstoffisotopenkurven beginnt an der Basis in beiden Kernen mit relativ
schweren Werten um 0,5 %o. Ab 450 cm (2122-1) bzw. 500 cm (2123-2) steigen die Werte
bis auf -0,7 %o an, um ab 400 cm (2123-2) bzw. 430 cm (2122-1) erneut abzufallen. Bis 160
cm pendeln die Werte in beiden Kernen zwischen 0,2 und -0,3 %o. Nach einem kurziristigen
Anstieg auf -0,5 (2122-1) bzw. -0,8 %o (2123-2) fallen die Werte bis zur Obertliche in beiden
Kernen allmihlich auf 0,5 %o ab. Am Top der Kerne ist jedoch erneut ein Anstieg bis auf 0
(2123-2) bzw. 0,4 %o (2122-1) zu verzeichnen (Abb. 25).
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Abb. 25a: Stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope gemessen an der Foraminifere

Neogloboquadrina pachyderma sin. (Ehrenberg) im analysierten Sedimentkern

PS2122-1SL.
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Abb. 25b: Stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope gemessen an der Foraminifere

Neogloboquadrina pachyderma sin. (Ehrenberg) im analysierten Sedimentkern

PS2123-2SL.
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S. Stratigraphie und Sedimentationsraten

Die zeitliche Einstufung der analysierten Sedimentkerne ist eine Voraussetzung fiir die Re-
konstruktion paldoozeanographischer und -klimatischer Verhiltnisse im Nordwesten Spitz-
bergens. Sie wurde auf der Interpretation der Sauerstotf- und Kohlenstotf-Isotopenanalysen
der planktischen Foraminifere Neogloboquadrina pachyderma sin. autgebaut. Die zeitliche
Korrelation erfolgt an etablierten Sauerstoffisotopen-Stratigraphien von Kohler (1992), No-
waczyk (1993) (Yermak-Plateau), Morris (1988), Morris & Clark (1986) (Fram-Strafle) und
insbesondere von Andersen et al. (1993) (Westkiiste Spitzbergens). Soweit moglich, wurden
14C-Datierungen von Andersen et al. (1993) auf die analysierten Kerne tbertragen. Die Al-

terseinstufung bzw. Stadiengrenzen wurden von Imbrie et al. (1984) libernommen.

5.1 Schwerelot PS2122-1SL
5.1.1 Stratigraphie

Die Sauerstoffisotopen-Stratigraphie an der Westkiiste Spitzbergens (NP90-39) von Andersen
et al. (1993) spiegelt sich in den Isotopenstadien 1-4 im Schwerelotkern PS2122-1SL wider
(Abb. 26). Ob der Basis des Kerns Substadium 5.5 zugeordnet werden kann, ist nicht ohne
weiteres zu beantworten. Nur die Korrelation mit anderen Kernen (Yermak-Plateau; Fram-
Strafle (Kohler 1992)) erlaubt eine ungefihre Aussage zur stratigraphischen Einordnung (Abb.
27, 28). Deutlicher ist der markante Anstieg eines leichten Sauerstoffisotpenpeaks des Substa-
dium 5.1 zu einem Intervall schwerer §180-Werte des Stadium 4 bei 400 cm. Dieser offen-
sichtliche Ubergang ist sowohl auf dem Yermak-Plateau (Kohler 1992, Nowaczyk et al. in
press) als auch in der Fram-Strafie (Kohler & Spielhagen 1990, Morris 1988) beschricben
worden (vgl. Abb. 26, 27).

Die Untergliederung in die Substadien 5.4-5.2 ist nur schwer am Verlauf der
Sauerstoffisotopenkurve nachzuvollziehen (vgl. Abb. 28). Die Abkiihlung nach Substadium
5.5 (?) auf Werte von durchschnittlich 3,6-3,7 %o zwischen 550 und 500 cm konnte durchaus
mit Substadium 5.4 in Verbindung gebracht werden. Der darauffolgende Abfall mit gleich-
bleibenden Werten um 3,35 %o schwankt zwischen 490 und 420 cm und kdnnte Substadium
5.3 zugeordnet werden. Bemerkenswert ist der steile Anstieg der Isotopenkurve aut 3,8 %o bei
412 cm (Substadium 5.2) und der daran anschlieBende abrupte Abfall bis auf 2,6 %o
(Substadium 5.1). Der dhnliche Verlautf der Sauerstotfisotopenkurve des analysierten Kerns
NP90-39 an der Westkiiste Spitzbergens (vgl. Andersen et al. 1993) liefert zusitzlich Hin-
weise fiir diese stratigraphische Einordnung (Abb. 26).
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Abb. 27b: Sauerstoff- (a) und Kohlenstoff-Isotopenprofile (b) des Kernes 212533-3 vom
Yermak-Plateau des Nordpolarmeeres aufgetragen gegen die Teufe (nach Kohler
1992).

Im gesamten Stadium 4 schwanken die Sauerstotfisotopenwerte zwischen 3,8 und 4,0 %o.. Der
Ubergang zum leichten Sauerstoffisotopenpeak bei 320 cm (2,8 %o) korreliert mit der Festle-
gung des Substadium 3.3 im Kern NP90-39 (Andersen et al. 1993) (Abb. 26). In Sau-
erstoffisotopenkurven vom Yermak-Plateau sind zu Beginn des Stadium 3 ebenfalls leichte
8180-Werte zu vermerken (vgl. Nowaczyk et al. in press) (Abb. 27). Generell zeichnet sich
Stadium 3 durch geringe Foraminiferengehalte aus, so daf} eine gute Aufldsung nicht erreicht
werden konnte. Substadium 3.1 kann durch eine 14C-Datierung im Kern NP90-39 ebenfalls
auf den analysierten Schwerelotkern ibertragen werden. Beide Sauerstoff- und
Kohlenstotfisotopenkurven zeichnen sich durch einen gegenldufigen Verlaut aus. Dieses in
Kern NP90-39 postulierte Schmelzwasserereignis im Ubergang zum Hochglazial des Stadium
2 kann in PS2122-1SL in einer Tiefe von 256 cm vermerkt werden (5180: 3,45 %.; 813C: -
0,38 %o).
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Abb. 28: Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenstratigraphie fiir den Kern PS2122-1SL.

Das Einsetzen des Hochglazials bei 250 cm ist verbunden mit schweren Sauerstotfisotopen-
werten von 4,3 %e.. Das charakteristische Schmelzwasserereignis bei 230 cm (§180: 3,9 %o,
813C: -0,36 %.) ist vermutlich auf lokale Verinderungen der klimatischen bzw. hydrologi-
schen Situation zuriickzufiihren und kann nicht mit Ereignissen auf dem Yermak-Plateau um
18.000 Jahren vor heute (Kohler 1992) bzw. dem ostgronlidndischen Kontinentalhang um
22.000 Jahren vor heute (Nam Seungil pers. Mit. 1993) in Ubereinstimmung gebracht werden.
Der gegenliufige Verlauf der Sauerstotf- (3,6 %o.) und Kohlenstoffisotopenkurve (-0,166 %o)
bei 170 cm im Stadium 2 ist dagegen korrelierbar mit einem Schmelzwasserereignis in NP90-
39 um 130 cm, dall Andersen et al. (1993) auf 14.495 Jahren vor heute datiert (vgl. Abb. 26).

Der nachfolgende Abfall im Verlauf der Sauerstotfisotopenkurve im Stadium 1 ist tiber eine
Sedimentmaichtigkeit von 150 cm zu verfolgen. Diese hohe Aufldsung ermdglicht die genaue

Betrachtung des abrupten Klimawechsels vom letzten Hochglazial {iber die Termination I zum
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heutigen Interglazial (vgl. Broecker & van Donk 1970). Nach Duplessy et al. (1981) und Mix
& Ruddiman (1985) 146t sich die Termination I in drei Enteisungsphasen Ia, Ib und Ic unter-
scheiden. Termination Ia beginnt mit dem Abfall der Sauerstottisotopenkurve nach dem leiz-
ten Hochglazial bzw. dem Schmelzwasserereignis in PS2122-1SL bei 159 cm. Nach Duplessy
et al. (1986), Bard et al. (1987), Broecker et al. (1988), Stein et al. (1994) und Vogelsang
(1990) wird der Beginn auf 15.800 bis 14.500 Jahren vor heute datiert, das Ende liegt zwi-
schen 13.600 und 12.900 Jahren. Der Ubergang zur ersten Abkiihlungsphase der Termination
I, der Jiingeren Dryas, driickt sich durch den Anstieg der §180-Werte von 3,3 auf 3,5 %o bei
115 c¢m aus. Der darauffolgende Abfall der Sauerstoffisotopenkurve kann der Termination Ib
zugeordnet werden. Ob eine Termination Ic noch zu unterscheiden ist, bleibt fraglich.

Der Top des Kerns ist noch einmal gekennzeichnet durch ein relativ leichtes Sauerstoffisoto-
pensignal (2,0 %o) und einem schweren Kohlenstoffisotopenwert von -0,34 %., was aut ein

ausgeprigtes Schmelzwassersignal hindeutet.

5.1.2 Sedimentations- und Akkumulationsraten von PS2122-1SL

Die Berechnung der Sedimentationsraten (Abb. 29a) basiert auf dem in Kapitel 5.1 dis-
kutierten stratigraphischen Rahmen. Die durchschnittliche lineare Sedimentationsrate (LSR)
fiir den gesamten Kern liegt bei 6,3 cm/ky. Der hochste Wert liegt bei 11,6 cm/ky im Stadium
1, der kleinste Wert in Stadium 3 bei 2,5 cm/ky. Die treppenartigen Variationen beruhen auf
der Tatsache, dal} mittlere Raten fiir jeweils ein bestimmtes Intervall bzw. fiir ein bestimmtes
Stadium berechnet wurden. Die durchschnittlichen Sedimentationsraten fiir die Glazial- und
Interglazialzeiten zeigen einen deutlichen Trend zu hoheren Werten in den Kaltzeiten (Abb.
29a).

Die Gesamt-Akkumulationsrate (Abb. 29b) bestitigt den Verlauf der LSR. Die auf wenigen
Punkten basierende stratigraphische Auflosung des Kerns verursacht ebentfalls treppenartige
Variationen der Akkumulationsrate. Die Maximalwerte in Stadium 1 schwanken um 15

g/cm?2/ky, die Minimalwerte in Stadium 3 um 4 g/cm2/ky.
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Abb. 29: Sedimentations- und Gesamt-Akkumulationsraten fiir den Kern PS2122-1SL.

5.2 Schwerelot PS2123-2SL
5.2.1 Stratigraphie

Die Stratigraphie des Schwerelotkerns PS2123-2SL basiert auf Korrelationen mit Ergebnissen
von Kohler (1992) vom Yermak-Plateau (Kern 21533-3) und von Andersen et al. (1993) von
der Westkiiste Spitzbergens (Kern NP90-39). Abbildung 30 zeigt den Verlauf der Sauerstoffi-
sotopen- und Kohlenstoffisotopenkurven im Kern PS2123-2SL und die jeweilige stratigraphi-
sche Einordnung,.

Substadium 5.5 driickt sich zwischen 588 und 636 cm durch ein relativ leichies
Sauerstoffisotopensignal (3,3-3,5 %o.) in Verbindung mit schweren Kohlenstoffisotopenwer-
ten von 0,4 %o aus. An der Basis des Kerns wird der Ubergang zum Stadium 6 nur durch er-
hohte Kies- (2 %) und Sandanteile (10 %) angedeutet. Desweiteren sind nicht geniigend
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planktische Foraminiferen der Gattung N. pachyderma sin. in 646 cm Tiefe gefunden worden,

um stabile Isotope zu messen. Auch dies deutet auf eher kalte Bedingungen hin.
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Abb. 30: Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopenstratigraphie fiir den Kern PS2123-2SL.

An der Stadiengrenze 5/4 bei 490 cm tritt erneut das bereits beschriebene hohe Sauerstotfiso-
topensignal (3,09 %o) in Verbindung mit einem leichten Kohlenstoffisotopenpeak (-0,5 %o)
auf. Dieses Schmelzwasserereignis entspricht vermutlich Substadium 5.1 (vgl. Kohler &
Spielhagen 1990). Zwischen den Substadien 5.1 und 5.5 schwanken die §!80-Werte zwischen
3,4 und 4.0 %o. Auch hier ist eine weitere Untergliederung in die Substadien 5.4-5.2 nicht
moglich. Der Vergleich mit Isotopenkurven vom Yermak-Plateau (Kern 21533-3) erlaubt,
trotz dhnlichem Verlauf, nur undeutliche Korrelationen (vgl. Kohler 1992) (Abb. 27).

Der Ubergang zum Stadium 4 ist nicht so eindeutig erkennbar wie in Kern PS2122-1SL. Die
8180-Werte steigen tendenziell von durchschnittlich 3,4 in Stadium 5 aut 3,8 %o an. Eindeu-
tiger ist der Verlauf der §13C-Kurve. Hier fillt die Tendenz zu leichteren Werten (zwischen 0
und -0,3 %o) in Stadium 4 deutlich ins Auge. Sie liefern ausreichend Hinweise fiir glaziale
Bedingungen in Stadium 4. Der Ubergang zum Substadium 3.3 ist, wie in PS2122-1SL, durch



einen leichten Sauerstotfisotopenpeak (2,9 %) gekennzeichnet. Die Korrelation mit 14C-Da-
tierungen an der Westkiiste Spitzbergens (NP90-39) von Andersen et al. (1993) bestiitigt diese
Vermutung (Abb. 26). Substadium 3.1 ist im Verlauf der stabilen Isotopenkurven nicht er-
kennbar. Im oberen Abschnitt des Stadium 3 werden die §180-Werte immer schwerer bis zu
einem absoluten Maximum im Hochglazial bei 230 cm (4,5 %o.). Schmelzwasserereignisse
sind In diesem landndheren Kern nicht erfasst worden. Das Einsetzen der Termination Ia (ab
172 ¢m) wird durch den unmittelbar folgenden Abfall der Sauerstoffisotopenkurve bestitigt.
Auch in diesem Kern erlaubt die hohe Sedimentationsrate die Untergliederung in Termination
Ia, Ib und vermutlich auch in Ic. Die erste Abkiihlungsphase der Termination, die Jiingere
Dryas wird durch einen deutlichen Anstieg der Sauerstoftisotopenkurve von 3,4 auf 3,8 %o
bei 150 cm ausgedriickt. Sein Ende setzt mit dem deutlichen Abfall auf 3,3 %o bei 115 cm ein.
Bis an die Kernoberfliche steigen die §180-Werte bis auf 2,0 %.. Ob neben der Termination
Ib noch die Termination Ic zu unterscheiden ist, bleibt fraglich. An der Kernoberfliche ist
erneut ein Schmelzwasserereignis wie in Kern PS2122-1 SL festzuhalten (5180: 2,0 %.; 813C:
-0,036 %o).

5.2.2 Sedimentations- und Akkumulationsraten von PS2123-2SL

Auch im Kern PS2123-2SL basiert die Berechnung der Sedimentationsraten (Abb. 31a) auf
dem oben beschriebenen stratigraphischen Rahmen. Der dhnliche Verlauf der Sedimentations-
raten verglichen mit PS2122-1SL driickt die geringe Distanz zwischen beiden analysierten
Kernen aus. Die mittlere Sedimentationsrate des Kerns liegt bei 7,26 cm/ky. Die im Vergleich
zum Kern PS2122-1SL um ca. 1 cm/ky hohere Sedimentationsrate mag auf die geringere Di-
stanz (stidrkere Schiittung) zum Festland zurlickzufiihren sein.

Der landnéhere Kern PS2123-28L zeigt im Stadium 1 eine deutlich h6here Sedimentationsrate
von 14 cm/ky. In den ilteren Stadien schwankt sie zwischen 8 und 2,5 cm/ky. Der Trend zu
hoheren Sedimentationsraten in Glazialen ist auch in diesem Kern zu verfolgen.

Diec Gesamt-Akkumulationsraten in PS2123-2SL (Abb. 31b) schwanken zwischen 4 und 20
g/cm?/ky, mit Extremwerten von 25 g/cm?/ky an der Oberfliche. Die treppenartigen Varia-
tionen sind, wie in PS2122-1SL, auf die auf wenige Punkte basierende stratigraphische Auflo-
sung zuriickzufiihren. Generell ist die Akkumulationsrate im landndheren Kern hoher als im

landferneren (um 2-5 g/cm?/ky).
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Abb. 31: Sedimentations- und Gesamt-Akkumulationsraten fiir den Kern PS2123-2SL.
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6. Diskussion

Anhand der erzielten Ergebnisse der sedimentologischen und organisch-geochemischen Ana-
lyse der Sedimentkerne- und oberfldchen werden zunichst die Ablagerungsbedingungen am
Kontinentalhang Nordwestspitzbergens fiir jedes einzelne Isotopenstadium (1-5) in Bezug auf
Oberflichenzirkulationsmuster, Meereisausdehnung, Vor- und Riicksto3 der Gletscher und
der damit verbundenen Schmelzwasserzufuhr interpretiert. AbschlieBend sollen die generellen
Ablagerungsbedingungen in den Kalt- und Warmzeiten, sowie in den Enteisungsphasen re-
konstruiert und die paldoozeanographischen, -klimatischen und -glaziologischen Verhiltnisse
an der Nordwestkiiste Spitzbergens im letzten Glazial/Interglazial-Zyklus zusammenfassend

dargestellt werden.

6.1 Der letzte Glazial/Interglazial-Zyklus

Im Verlaut der letzten 130.000 Jahren sind in der Fram-Strafle und an der Westkiiste Spitz-

bergens anhand von organisch-geochemischen und sedimentologischen Parametern folgende

paldoozeanographischen, -klimatischen und -glaziologischen Ablagerungsbedingungen fest-
gestellt worden: Die ausgeprigtesten Vorstofie wirmeren atlantischen Wassers traten in den
Isotopenstadien 5.5 und 1 auf, die global als die wirmsten Perioden des letzten Klimazyklus
angesehen werden (Kellog 1980, Hebbeln 1991). In Substadium 5.1 weisen hohe Cocco-
lithenzahlen und leichte §180-Werte in der ostlichen Fram-Strae und auf dem Yermak-Pla-
teau auf ein dhnliches Obertlichenzirkulationsmuster wie in Stadium 5.5 und 1 hin (K&hler &
Spielhagen 1990). Der erste Gletschervorstofl wihrend der Weichselvereisung auf Spitzber-
gen zwischen 118.000 und 108.000 Jahren vor heute im Stadium 5 (Mangerud et al. 1990),
macht sich in den Sedimenten der Fram-Strafle und im Bereich des Kontinentalhanges an der
Westkiiste Spitzbergens nicht bemerkbar (Hebbeln 1992) (Abb. 32). Weitere Vorstdle der
Gletscher im Verlauf der Isotopenstadien 4 und 3 driicken sich vergleichsweise in einem ge-
ringen Eintrag terrigenen Materials aus. Dagegen ist der Gletschervorsto8 zwischen 26.000
und 10.000 Jahren vor heute in Stadium 2 (Mangerud et al. 1990) verbunden mit einem ma-
ximalen Eintrag eistransportierten Materials (Hebbeln 1992) (Abb. 32). Neben dieser grofiten
Ausdehnung der Inlandeismassen des Svalbard/Barents-Eisschildes im letzten Gla-
zial/Interglazial-Zyklus ist gleichzeitig, zu Beginn des Hochglazials (26-23 ky) und zwischen
19.000 und 13.000 Jahren vor heute, ein verstirkter Zustrom wirmeren Atlantikwassers bis an
die Westkiiste Spitzbergens nachgewiesen worden (Andersen 1993, Hebbeln 1991, 1992)
(Abb. 32).
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Alter (* 1000 Jahre)

Standardkurve fiir offenes Wasser/saisonale Eisbedeckung

Standardkurve fiir verstérkten Eintrag eistransportierten
Materials/ ganzjéhrige Eisbedeckung

GletschervorstoBe auf Spitzbergen (nach Mangerud et al. 1990)

I
X

Funde von Schreibkreidefragmenten in dem Kern 1535-8 aus der
Fram-StraBle (nach Spielhagen 1990)

Abb. 32: "Zusammenfassung der Indikatoren fiir "offenes Wasser und saisonale Eisbedec-
kung" und fiir "Eisbedeckung und verstirkter Eintrag eistransportierten Materials"
fir die Fram-Strafle fiir den letzten Glazial/Interglazial-Zyklus. Zusitzlich aufge-
fiihrt sind die Gletschervorstofie auf Spitzbergen (vgl. Mangerud et al. 1990) und
die Funde von Schreibkreidefragmenten (Spielhagen 1990)" (iibernommen von
Hebbeln 1991).

6.2 Sauerstoftisotopen-Stadium 5 (128-71 ky)

6.2.1 Substadium 5.5

Im Substadium 5.5, dem letzten Klimaoptimum zwischen 124.000 und 115.000 Jahren vor
heute (Eem-Interglazial), wird davon ausgegangen, dal} die Ostliche Fram-Stral¢ und Teile
des Nordpolarmeeres vom Westspitzbergenstrom beeinflufit worden sind (vgl. Henrich et al.
1989, Kellog 1980, Khler 1992, Markussen et al. 1985).

In den hier analysierten Sedimentkernen ist unter Vorbehalt Substadium 5.5 zu unterscheiden
(vgl. Kap. 5). Die giinstige klimatische Entwicklung im Eem-Interglazial wird an der Nord-
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Abb. 33: Kerndiagramm der parallelisierten geochemischen und sedimentologischen Parameter der Station PS2122-1 in Bezug auf das

Alter (Korngrofienverteilung: H. Grobe; Opal: D. Niirnberg, unverdff.).
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westkiiste Sptizbergens durch relativ leichte §180-Werte (3,4-3,1 %o) wiedergegeben. Weiter-
hin geben die geringen Grobfraktionsanteile, die intensiven Bioturbationsspuren im Sediment
(pyritisierte Chondrites-Bauten) (vgl. Abb. 11a), die erhohte Planktonproduktion und der
verstirkte Anteil an biogenem Opal (0,2 g/cm?/ky) weitere Hinweise fiir eine Ausdehnung des
Westspitzbergenstroms bis iiber 80° N hinaus (vgl. Abb. 33, 34, 35).

Akkumulationsrate 1 (Si02
Opal (Si02) op(awt(.‘%la) )
(g/lem2/Ky)

00 02 04 06 1 2 3 4
0+— .

201

2] >
o o

[o2]
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120

PS2122-1SL - 1 PS2122-1SL
140 } ! 140 ’ }
Abb. 35: Akkumulationsrate und Gewichtsprozent des biogenen Opalgehaltes des analysierten

Kerns PS2122-1SL .

Hohe 813C-Werte (0,26-0,42 %o) konnen ebenfalls als Anzeichen fiir relativ eisfreic Bedin-
gungen und damit fiir eine gute Oberflachendurchliiftung der Wassermassen gesehen werden.
Die Grenze zum Stadium 6 wird an der Basis des landndheren Kerns PS2123-2SL durch an-
steigende Grobfraktionsgehalte und fehlende planktische Foraminiferen4 (N. pachyderma

4 Diese Foraminifere lebt in der Fram-StraBe vermutlich in Wassertiefen von 150-300 m (Carsten & Wefer
1992). Ihr Vorkommen ist verbunden mit relativ eisfreien Bedingungen, Schwankungen in der Salinitdt von 30,5
bis 50 %o (vgl. Boltovsky & Wright 1976) und einer erheblichen Spannbreite der Wassertemperaturen bis min. -
1,4 °C (vgl. Bé & Tolderlund 1971). Optimale Lebensbedingungen finden sie bei Wassertemperaturen von 0-9
°C (vgl. Bé & Tolderlund 1971). Auch im Meereis kann sie ihren Lebenszykius verbringen, jedoch sind in 19
beprobten Eiskernen aus der Fram-Strafle nur vier Exemplare gefunden worden (Spindler, unverdff. Daten in
Dieckmann et al. 1991). Nach Spindler (1990) ist die differenzierte Eisbildung die Hauptursache fiir dieses Aus-
bleiben. Allerdings ist zu betonen, so Carstens & Wefer (1992), da N. pachyderma sin. die einzige planktische
Foraminfere ist, die vermutlich auch unter einer relativ dichten Meereisdecke iiberleben kann.
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sin.) angedeutet (vgl. Abb. 34) (Baumann ct al. 1993). Ebenso bestitigt der Anstieg des Kies-
gehalts im Gesamtsedimet (1,8 %) an der Basis des landndheren Kerns PS2123-2SL den
Ubergang vom Stadium 6 zum Eem-Interglazial (Abb. 36).

1. Enteisung
+ Schmelzwasser-
Ereignis (0180) at 14,5 ky
(Andersen et al. 1993)
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Abb.: 36: Beziehung zwischen der Sauerstotfisotopenstratigraphie und dem Kiesanteil im Se-
diment fiir den Kern PS2123-2SL.

Die Akkumulationsrate der Grobfraktion von fast null (vgl. Abb. 37) deutet darauthin, daf}
Packeis die Nordwestkiiste Spitzbergens nur zeitweilig bedeckten. Ebenso belegt die kleine
Anzahl an Dropstones (1 bis 2 Partikel/11 cm?2) die geringe Kalbungsrate bzw. den verminder-
ten Transport von Eisbergen bis an die Nordwestkiiste Spitzbergens.

Hebbeln (1992) hat an Kernen der Ostlichen Fram-Strafie festgestellt, dal ein bodennaher
Transport am nordwestlichen Kontinentalhang fiir Substadium 5.5 nicht nachzuweisen ist.
Auffallend sind daher nur die geringen Karbonatakkumulationsraten im Sediment des Substa-
dium 5.5. Sie schwanken, trotz zahlreichem Auftreten planktischer Foraminifere, nur um 0,1
g/cm?/ky (Abb. 38) 5. Ebenso spiegeln sich die intensiven Bioturbationsspuren im Substadium
5.5 (Abb. 13 a) nicht durch erhdhte TOC-Akkumulationsraten (0,05 g/cm?2/ky) (Abb. 39)
wider, obwohl die Pyritisierung der Bioturbationsspuren (Chondrites-Bauien), so Leventhal
(1983), auf lokal deutlich erhdhte Anteile an organischer Substanz schlieffen lassen, da sie fir

die Ausbildung reduzierender Bedingugen erforderlich sind.

5 Die niedrigen Karbonatgehalte resultieren vermutlich aus methodischen Fehlern.
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Abb. 37: Akkumulationsrate der Grobfraktion der analysierten
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‘Abb. 39: Akkumulationsrate des organischen Kohlenstoffs der analysierten Kerne PS2122-1
und PS2123-2.

Stattdessen weisen die HI-Werte (um 50 mgHC/gC) als auch das C/N-Verhiltnis (8-10 ohne
Korrektur) trotz der relativ eisfreien Bedingungen auf einen vergleichsweise hohen terrigenen
organischen Eintrag hin (Abb. 33, 34).

Insgesamt ist jedoch, in Anlehnung an Kohler (1992) und Kellogg (1977, 1980) aus den ge-
messenen Parametern am Kontinentalhang Nordwestspitzbergens zu entnehmen, daf3 ein Ein-
strom warmen atlantischen Wassers im Substadium 5.5 bis in das Untersuchungsgebiet vor-
gelegen hat. Der Eisrand lag vermutlich nordlich des Yermak-Plateaus, da weder ein
Schmelzwassersignal noch Verdinnungsetfekte bzw. hohe Anteile an terrigenem Material
vorgefunden worden sind. Die glaziologischen und klimatischen Bedingungen lassen sich mit
den heutigen vergleichen, obwohl die §180-Werte auf kiltere Oberflichenwassertemperaturen
als im Holozén hinweisen (vgl. Gard 1988a) und die zentrale Fram-Strafle im Gegensatz zu
heute nicht vom Westspitzbergenstrom erfasst worden ist (vgl. Kohler 1992, Spielhagen
1990).
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6.2.2 Substadien 5.4-5.2

Anhand der Zusammensetzung der Grobfraktion und der Sauerstoffisotopenstratigraphie in
der zentralen und 6stlichen Fram-Strafie sowie auf dem Yermak-Plateau vermuten Spielhagen
& Kohler (1990), daB in den Substadien 5.4 und 5.2 die Vergletscherung der zirkum-Arkti-
schen Gebiete wieder zugenommen hat. Gleichzeitig deuten Coccolithenfunde in Substadium
5.3 und der Transport von Eisbergen aus Ost-Svalbard in die Ostliche Fram-Strafle auf eine
nordlich gerichtete Eisdrift iiber den Westspitzbergenstrom und einen Riickzug des Ostgron-
landstroms nach Westen hin (Gard & Backmann 1990, Spielhagen 1990). Dagegen schliefit
Kohler (1992) aus ihren Untersuchungen, dafl in den Substadien 5.4-5.2 der West-
spitzbergenstrom die Fram-Strafie nicht erreicht hat, jedoch eine Meereisbedeckung nicht un-
bedingt vorgeherrscht haben muf}. Der von Mangerud et al. (1990) postulierte Gletscher-
vorstof} auf Spitzbergen zwischen 118.000 und 108.000 Jahren vor heute (Substadium 5.4)
kann von Hebbeln (1992) in den Sedimenten der dstlichen Fram-Straf3e nicht nachgewiesen

werden.

An der Nordwestkiiste Spitzbergens kann in diesem Zeitraum aufgrund der relativ schweren
5180-Werte (4,0-3,4 %) von niedrigeren Oberflichenwassertemperaturen ausgegangen wer-
den als in den Substadien 5.5 und 5.1 (Kohler & Spielhagen 1990). Allerdings konnen
"vollglaziale" Bedingungen vermutlich ausgeschlossen werden. Pyritisierte Bioturbationsspu-
ren, eistransportiertes Material, Lagen von Grob- und Mittelsand deuten auf saisonal eisbe-
deckte Gebiete. Diese Interpretation stimmt mit Uberlegungen von Spielhagen (1990) iiberein.
Im Vergleich zum letzten Interglazial bestitigen die analysierten Parameter im Untersu-
chungsgebiet cine Verschlechterung der Klimaverhiltnisse. Unter anderem macht sich der
Gletschervorstofl zwischen 118.000 und 108.000 Jahren vor heute (vgl. Mangerud et al. 1990)
im landferneren Kern PS2122-1SL durch einen deutlichen Anstieg im Eintrag von eistrans-
portiertem Material bemerkbar (vgl. Abb. 40). Allerdings verlduft der Anstieg an eistranspor-
tiertem Material nicht zeitgleich mit dem von Mangerud et al. (1990) postulierten VorstoB.
Zuriickzufiihren ist diese Tatsache auf die unsichere stratigraphische Gliederung des mittleren
Stadium 5, doch ist von einer Korrelation der "peaks" mit der Gletschereisausdehnung bzw.
Meereisausdehnung an der Westkiiste Spitzbergens durchaus auszugehen.

In Substadium 5.3 sprechen konstant leichte §180-Werte und eine erhdhte Karbonatproduk-
tion (Karbonat-Akkumulationsrate: 0,2 bis 0,4 g/cm?/ky) (Abb. 38) im landferneren Kern
(PS2122-1SL) fiir eine leichte Erwidrmung. Diese wird durch das Vorkommen von Coc-
colithen in der Fram-Strafle bestitigt (Gard 1987). Die mit diesem Vorkommen verbundene

nordwirts gerichtete Stromung war nach Meinung von Kellog (1980) allerdings nur saisonal
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ausgeprigt und verhidltnisméBig kithl. Weitere Hinweise fiir wechselnde Ablagerungs-

bedingungen in den Substadien 5.4-5.2 sind anhand der analysierten Parameter nicht moglich.

Insgesamt ist an der Nordwestkiiste Spitzbergens vermutlich von zwischeneiszeitlichen bis
kaltzeitlichen Ablagerungsbedingungen auszugehen. Diese These ist nicht eindeutig an der
Sedimentationsentwicklung im Untersuchungsgebiet nachzuweisen, sondern basiert auf Kor-
relationen mit Untersuchungen auf dem Yermak-Plateau und in der Ostlichen Fram-Stralie
bzw. am westlichen Kontinentalhang Spitzbergens (Hebbeln 1991, 1992, Kohler & Spiel-
hagen 1990).

6.2.3 Substadium 5.1

Die hydrologischen, klimatischen und glaziologischen Bedingungen in der Fram-Strafle und
auf dem Yermak-Plateau in Substadium 5.1 dhneln nach Meinung von Koéhler & Spielhagen
~ (1990) und Hebbeln (1992) den Verhiltnissen im letzten Interglazial. Die hohe Coccolithen-
haufigkeit und der EinfluB} von niedrig salinem Oberflaichenwasser auf das Isotopensignal las-
sen einerseits auf die unmittelbare Nahe des Eisrandes und andererseits auf einen stidndigen
Einstrom von warmen Atlantikwasser bis 82 ° nordlicher Breite schlieBen (Gard 1988a, Gard
& Backmann 1990, Kohler & Spielhagen 1990). Generell wird ein teilweise eisbedecktes und
stark saisonal geprigtes "Meeresoberfldchengebiet" angenommen. Trotzdem ist zu betonen,
daf} die Oberfldchentemperaturen vermutlich niedriger gewesen sind als im letzten Intergla-
zial, da subpolare planktische Foraminiferen (N. pachyderma dex.) in dieser Breitenregion in

Substadium 5.1 nicht gefunden worden sind¢ (Kellog et al. 1980).

Im Nordwesten Spitzbergens kennzeichnen hohe Anteile an eistransportiertem Material in
Verbindung mit hohen Vorkommen der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. das
Substadium 5.1. Besonders in den Radiographien ist diese Anreicherung an terrigenem Mate-
rial im landnéheren Kern deutlich zu unterscheiden (vgl. Abb. 34). Grob- und Mittelsandlagen
deuten auf Abschmelzereignisse in unmittelbarer Nihe des Eisrandes. Die Anreicherung von
eistransportiertem Material (IRD) geht vermutlich auf die zunehmende Kalbungsrate von Eis-
bergen infolge der allméhlichen Erwdrmung in Substadium 5.1 zuriick. Dabei ist nicht zu dif-
ferenzieren, ob die Eisberge von Gletschern an der Nordwestkiiste stammen oder iiber den
Ostspitzbergenstrom an der Westkiiste Spitzbergens entlang nach Norden transportiert worden
sind (vgl. Spielhagen 1990). Der Wasserstoff-Index HI (um 50 mgHC/gC) bestitigt die An-

6 Sie treten verstirkt im Stadium 1 (Holozén) und Substadium 5.5 (Eem-Interglazial).
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reicherung von Terrigenmaterial in diesem Zeitraum. Die hohe TOC-Akkumulationsrate von
0,18 g/cm?/ky im landnéheren Kern PS2123-2SL zwischen 0,7 und 1,1 % spricht fiir die ver-
stirkte Zufuhr von terrigenem organischem Material (Abb. 39). Ob die niedrigen C/N-Ver-
hiltnisse zwischen 5 und 7 eher den erhohten Anteil an biogener Produktion beriicksichtigen,
ist nicht eindeutig geklart.

Eine hohe Akkumulationsrate von biogenem Kalziumkarbonat (0,4 g/cm?/ky) bestitigt das
gleichzeitige Vorkommen der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. Ihr Sauerstoti-
und Kohlenstoftisotopensignal (§180: 2,6 %o; §13C: -0,5 %.) deutet auf niedrig salines Ober-
flachenwasser im Untersuchungsgebiet und bestétigt damit die These der Schmelz- und Fluf-
wasserzufuhr in der Fram-Strafle und auf dem Yermak-Plateau durch lokales Abschmelzen
der Eisschilde und der Meereisdecke. Die unterschiedliche Distanz der beiden analysierien
Kerne zum Festland ist besonders durch ein eindeutigeres Schmelzwasserereignis (6180: 3
Poo; 813C, -0,6 %o) im landniheren Kern erkennbar (Abb. 34). Damit verbunden ist ein hihe-
rer Anteil an eistransportiertem Material und die verstirkte Zufuhr terrigener organischer Sub-
stanz. Auch die Karbonatakkumulationsrate nimmt durch die zunehmende Verdiinnung von
0,4 g/cm?/ky im landferneren auf 0,3 g/cmZ/ky im landniheren Kern ab (Abb. 38). Ob
Suspensionsflisse ("Gletschermilch") oder Bodenstromungen am Kontinentalhang auf die
Sedimentationsentwicklung Einflufl nehmen, ist ebenfalls nicht geklrt.

Hohe Coccolithenvorkommen, die fiir diesen Zeitraum in der Fram-Strafle und auf dem Yer-
mak-Plateau typisch sind (Salztoleranz: 18 %o.) (Gard 1987, Haq 1978), wurden nicht festge-
stellt.

Insgesamt kann man anhand der Sedimentationsentwicklung davon ausgehen, daf3 der West-
spitzbergenstrom die Nordwestkiiste Spitzbergens in Substadium 5.1 erreicht hat. Die klimati-
schen, glaziologischen und hydrologischen Bedingungen waren nur unwesentlich schlechter
als in Stadium 5.5 und 1. Die Uberlagerung mit gering salinem Oberfldchenwasser ist ver-
mutlich auf eine deutlich dichtere Meereisbedeckung bzw. auf eine geringere Distanz zum
Eisrand als im letzten Interglazial zuriickzufiihren. Die Anreicherung von terrigenem Material
im landndheren Kern PS2123-2SL gibt Hinweise auf die zunehmende Kalbung der Gletscher

bei gleichzeitiger Erwdrmung infolge des Zustroms des WSC.

6.3 Sauerstotfisotopen-Stadium 4 (71-59 ky)

Wihrend Spielhagen (1990) aufgrund von Coccolithenfunden an der Stadiengrenze 4/5 (vgl.
Gard & Backmann 1990), "polare Bedingungen" nur noch der jiingeren Hilfte des Stadium 4
(65-59 ky) zuschreibt, vermutet Hebbeln (1992), dafl die Gletscher Westspitzbergens zwi-
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schen 65.000 und 50.000 Jahren vor heute wahrscheinlich bis an die Kiiste bzw. bis an den
Schelfrand reichten. Diese Vermutung basiert einerseits auf Ergebnisse von Mangerud et al.
(1990), der in diesem Zeitraum einen weitreichenden Gletschervorstofl auf Spitzbergen nach-
gewiesen hat, und andererseits auf einen verstérkten terrigenen Eintrag in marinen Sedimen-
ten, den Hebbeln (1992) auf sedimentbeladene Eisberge (Dowdeswell & Dowdeswell 1989)
und intensiven bodennahen Suspensionstransport (Pfirman & Solheim 1989) zuriickfiihrt.

Die permanente Bedeckung der Fram-Strafle und des Yermak-Plateaus mit Meereis, wie sie
von Kellog (1977, 1980) postuliert wird, wird von vielen Autoren aufgrund von Coccolithen-
funden und den hohen Anteilen an planktischen Foraminiferen im Sediment angezweifelt.
Vermutlich kann von einer (saisonal?) aufgelockerten Eisbedeckung ausgegangen werden
(vgl. Spielhagen 1990). Dagegen geht Hebbeln (1991) davon aus, daf im ilteren Teil des Sta-
dium 4 eine ganzjihrige Eisdecke vorgeherrscht haben muf. Er beruht sich dabei auf die ge-
ringen Grobfrakionsgehalte im Sediment, die er der Unterdriickung der Kalbungsrate bzw. der
Eisbergproduktion durch eine permanente Eisbedeckung zuschreibt.

Die Obertlichenzirkulation in der Fram-Strafie ist im Stadium 4 weitaus weniger intensiv
ausgepragt als im Substadium 5.5. Eine "starke" Nordkomponente der obertldchlichen Eisbe-
wegung ist nach Spielhagen (1990) nicht ersichtlich. Dagegen schlieBit Vogelsang (1990) an-
hand von Vorkommen der benthischen Foraminifere C. wuellerstorfi auf einen relativ starken
Einstrom nordatlantischen Oberflichenwassers, zumindest zwischen 71.000 und 65.000 Jah-
ren vor heute (Substadium 4.2). Hebbeln (1991) kommt zu dem Ergebnis, dafl die Verteilung
des terrigenen Materials in der Fram-Strale (Herkunftgebiet: Barents Schelf, Spitzbergen)

eine nordgerichtete Oberflachenzirkulation voraussetzt.

Im Nordwesten Spitzbergens werden die glazialen Bedingungen in Stadium 4 durch schwere
8180-Werte (3,5-4 %o) in Verbindung mit schlecht durchliifietem Oberflichenwasser (813C:
um 0 %o) bestitigt (vgl. Abb. 33, 34). Zeitgleich mit einem von Mangerud et al. (1990) postu-
lierten Gletschervorstofl auf Spitzbergen von 72.000 bis 50.000 Jahren vor heute ist im land-
ndheren Kern PS2123-2SL ein Maximum im Eintrag terrigenen Materials zu erkennen,
wihrend das Signal im landferneren Kern ausbleibt (Abb. 40). Parallel dazu weisen die hohen
TOC-Akkumulationsraten (zwischen 0,1 und 0,18 g/cm?/ky) (Abb. 39), C/N-Verhiltnisse
zwischen 10 und 14 und HI-Werten um 50 mgHC/gC auf den Transport von terrigenem
organischem Material in Eisbergen oder Meereis hin (vgl. Henrich et al. 1989) (Abb. 33, 34).

Die geringe Erhaltung von Biogenkarbonat erkldrt Henrich et al. (1989) durch Oxidation von
marinem organischem Material und verringerter Bodenwasserzirkulation bei zunehmendem
Eintrag von terrigenem organischem Material. Korrosives Bodenwasser, das, in Verbindung
mit niedrigen Temperaturen, hochsalinaren Losungen bei der Eisbildung und hoher Sedimen-
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tation von organischem Material auf den Schelfen entsteht, kann die Karbonatlosung am
Kontinentalhang beschleunigen (Pagels 1991).

Im landferneren Kern PS2122-1SL ist diese Anreicherung von terrigener organischer Sub-
stanz nicht zu erkennen, da der Anteil an eistransportiertem Material vergleichsweise gering
ist (Abb. 36) und die Akkumulationsrate der organischen Substanz nur um 0,07 g/cmZ/ky
schwankt (Abb. 39). Bei der geringen Produktion an planktischen Foraminiferen und der rela-
tiv homogenen Sedimentation mit wenig Bioturbation, ist vermutlich davon auszugehen, dal}
"vollglaziale" Bedingungen, d.h. stindige Eisbedeckung, vorlagen. Diese Annahme ist darauf
zuriickzutiihren, daf} die Eismassen an der Nordwestkiiste nur unwesentlich iiber die Fjordoff-
nungen hinaus vorgestoBen sind (Salvigsen & Osterholm 1980) und die abbrechenden Eis-
berge vermutlich nur bis zur landnéheren Kernposition (PS2123-2SL) abschmelzen konnten.
Desweiteren geben die dunklen Ton- und Siltsteine in der Terrigenfracht Hinweise daraut, daf3
dieses Material durch Eisberge aus Ost-Svalbard iiber eine vorhandene Norddrift das Untersu-

chungsgebiet erreicht haben kdnnte (Hebbeln 1991, Spielhagen 1990).

6.4 Sauerstoffisotopen-Stadium 3 (59-27 ky)

Nach Mangerud et al. (1990) endet der zweite Gletschervorstofl auf Spitzbergen im élteren
Teil des Stadium 3 (50 ky). Gleichzeitig nimmt die Phase verstirkten Eintrags terrigenen Ma-
terials in Sedimenten der Ostlichen Fram-StraBe ab (Hebbeln 1992). Der Grobiraktionsanteil
in der Ostlichen Fram-Strafle deutet auf ein dhnliches Obertlidchenzirkulationsmuster wie in
Stadium 4 hin (Spielhagen 1990).

Zwischeneiszeitliche Verhiltnisse zwischen 45.000 und 26.000 Jahren vor heute, wie sie Ve-
litchko et al. (1989) postulieren, sind mit einer ganzjahrigen Eisdecke an der Westkiiste Spitz-
bergens und geringem Eintrag terrigenem Material verbunden (Hebbeln 1991). Im spéten Sta-
dium 3 leiten Schmelzwasserereignisse an der Westkiiste den Ubergang zum letzten glazialen
Maximum (LGM) ein (Andersen et al. 1993). Ob der Einstrom von Atlantikwasser zu diesem
Signal gefiihrt hat, ist nicht eindeutig geklart (Kohler 1992). Allerdings haben Hebbeln (1991)
und Andersen et al. (1993) fiir den Zeitraum zwischen 27.000 und 23.000 Jahren vor heute
anhand erhohter Karbonatakkumulationsraten in Verbindung mit einem verstirkten Auftreten
der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. saisonal eisfreie Bedingungen an der West-
kiiste Spitzbergens nachgewiesen. Sie lieferten vermutlich den bendtigten Niederschlag zum
Aufbau des Svalbard-Barents Eisschildes (Svendsen & Mangerud 1992).

An der Nordwestkiiste Spitzbergens setzt iibereinstimmend mit dem Riickzug der Gletscher zu
Beginn des Stadium 3 (Mangerud et al. 1990) die Abnahme des Terrigenmaterials im Sedi-
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ment ein (Abb. 40). Wihrend im landniheren Kern PS2123-2SL dieses Signal deutlich zu ver-
folgen ist, bleibt es im landferneren (PS2122-1SL) aus. Sowohl der Anteil an eistransportier-
tem Material als auch der Grobfraktionsgehalt zeichnen sich durch relative Minima im mittle-
ren und friihen Stadium 3 aus. Die Ursache ist vermutlich in einer weitaus geringeren Glet-
scherausdehnung an der Nordwestkiiste als in Stadium 2 zu suchen.

Im Ubergang von Stadium 4 zum Substadium 3.3 driickt sich die allméhliche Erwirmung in
Verbindung mit einem stetigen Riickzug der Gletscher durch ungewohnlich leichte §180-
Werte (3,3-2,8 %o) aus. Trotz der vergleichsweise leichten §13C-Werte (um 0,2 %) in Substa-
dium 3.3 ist in Anlehnung an Kohler (1992), Vogelsang (1990) u.a. von einem Schmelzwas-
sereintrag infolge des Gletscherriickzugs auszugehen. Die damit verbundene Auflockerung
der Meereisdecke in Substadium 3.3 ermoglicht die ansteigende Planktonproduktion.

Die ganzjihrige Eisbedeckung im mittleren Stadium 3, wie sie von Hebbeln (1991) postuliert
wird, kann an der Nordwestkiiste Spitzbergens vermutlich bestitigt werden. Fehlende plankti-
sche Foraminiferen im Sediment, minimaler Anteil eistransportiertem Material, erkennbare
Ansitze von Lamination und die fehlenden Bioturbationsspuren liefern ausreichend Hinweise
fiir diese These (Abb. 33, 34). Nach Spielhagen (1990) hat sich das Oberflichenzirkulations-
muster in der Ostlichen Fram-Strafle bzw. am Westrand des Svalbard Archipels im mittleren
Stadium 3 vermutlich unter glazialen Bedingungen herausgebildet. Wihrend Vogelsang
(1990) anhand von Sauerstoff- und Kohlenstoffisotopendaten eine Umkehr des Stromungssy-
stems im Europiischen Nordmeer postuliert, vermuten Spielhagen (1990) und Hebbeln (1991)
einen "zyklonalen Wirbel" im Osten der Fram-Srafle, der im Westen vom Ostgronlandstrom
begrenzt wird. Der Transport von Eisbergen aus Ost-Svalbard tiber den Ostspitzbergenstrom
nach Norden kann, so Spielhagen (1990), iiber das gesamte Stadium 3 verfolgt werden. Die
Sedimentationsentwicklung an der Nordwestkiiste Spitzbergens spricht fiir die Existenz des
"zyklonalen Wirbels" mit seiner ausgedehnten Packeisbedeckung in der zentralen Fram-
Strafle. Der Anstieg des Sauerstoffisotopensignals 8180 auf Werte um 4 %o im landnéheren
Kern und 3,6 %o im landferneren belegen die verstirkte Ausdehnung der Gletscher bzw. die
niedrigeren Oberflichentemperaturen an der Nordwestkiiste. Die §13C-Werte schwanken um
0 %o. Sie weisen auf schlecht durchliiftete Oberflichenwassermassen hin. Die Ausbildung
dieses "zyklonalen Wirbels" wihrte nur im mittleren Stadium 3, da der Zerfall der Eisdecke
vermutlich schon zu Beginn des Substadiums 3.1 infolge des Zustroms wirmeren
Atlantikwassers {iber den Westspitzbergenstrom begann. Merkmale, wie leichie §13C-Werte (-
0,37 %o) verbunden mit relativ leichten §180-Werte (3,4 %o), hohe Karbonatakkumulations-
raten (0,5 g/cmZ/ky) verbunden mit erhdhten Anteilen planktischer Foraminiferen und die Zu-
nahme an eistransportiertem Material im Sediment belegen diese Annahme im landferneren
Kern (Abb. 33). Im landnidheren Kern ist ein Schmelzwasserereignis nicht nachzuweisen; da-

fiir sprechen hohe Anteile an planktischen Foraminiferen und ein relativer Anstieg der IRD im
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Sediment fir eine aufgelockerte Meereisbedeckung (Abb. 34). Die Interpretation der orga-
nisch-geochemischen Parameter liefert keine zusdtzlichen Informationen iiber wechselnde
Ablagerungsbedingungen.

Die Ausdehnung des Westspitzbergenstroms in Substadium 3.1 bis an die Nordwestkiiste
Spitzbergens belegt die These von Hebbeln (1992) und Andersen et al. (1993), die infolge des
Zustroms von Atlantikwasser eine vollstandige Eisfreiheit an der Westkiiste Spitzbergens

zwischen 27.000 und 23.000 Jahren vor heute nachgewiesen haben.

6.5 Sauerstoffisotopen-Stadium 2 (27-12 ky)

Die Ausdehnung der Gletscher an der Westkiiste begann vermutlich um 25.000 Jahren vor
heute. 14C-Datierungen an glazialmarinen Tonen iiber Tilliten auf dem kontinentalen Schelf
von Westspitzbergen belegen den VorstoBl der Gletscher bis zum dufersten Schelfrand
(Mangerud et al. 1992, 1992, Svendsen et al. 1992). Dies widerspricht den Annahmen von
Salvigsen (1977, 1979), Salvigsen & Nydal (1981), Salvigsen & Osterholm (1982), Troitsky
et al. (1979), Boulton (1979, 1990), Boulton et al. (1982), Miller et al. (1989), Forman (1990,
1993), die anhand von detaillierten sedimentologischen Untersuchungen an der Westkiiste
einen derartigen Vorstof3 der Gletscher nicht nachweisen konnten.

Die Ausdehnung der Gletscher bis zum Schelfrand wird in Sedimentkernen der Ostlichen
Fram-Strae durch Erhthung des Anteils an eistransportiertem Material dokumentiert (Heb-
beln 1991). Die Anlieferung des Sediments vollzieht sich nach Kalben und Abschmelzen der
Gletscher tiber den bodennahen Transport. Der Autbau des Eisschildes durch verstérkte
Schneeakkumulation wurde durch den ersten Warmwasservorstofl zwischen 26.000 und
23.000 Jahren vor heute begiinstigt (Svendsen & Mangerud 1992). Der zweite VorstoB ist von
Anderson et al. (1993) zwischen 19.000 und 13.000 Jahren vor heute nachgewiesen worden.
Die Deglaziation des Svalbard/Barents-Eisschildes beginnt nach Andersen et al. (1993) um
15.000 Jahren vor heute. Die Dauer der Enteisung an der Westkiiste Spitzbergens (Isfjord)
wird in Abbildung 41 dokumentiert. Im Nordwesten Spitzbergens ist die maximale Ausdeh-
nung der Gletscher bis 20 km vom Festland entfernt festgestellt worden (Salvigsen 1979) (vgl.
Abb. 42).
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Abb. 41: Vor- und RiickstoB der Gletscher an der Westkiiste Spitzbergens im Hochglazial des
Stadiums 2 (vgl. Mangerud et al. 1992).
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Abb. 42: Ausdehnung der Gletscher an der Nordwestkiiste Spitzbergens im letzten Hochgla-
zial des Stadiums 2 (vgl. Salvigsen & Osterholm 1982).
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Zu Beginn des Stadium 2 zeigen die 6180-Kurven der analysierten Kerne an der Nordwest-
kiiste Spitzbergens "vollglaziale" Werte zwischen 4,1 und 4.6 %.. Die §13C-Werte um 0 %o
sprechen fiir schlecht beliiftete Oberflichenwassermassen, die auf eine saisonal schwankende
Packeisbedeckung hindeuten. Der Vorstofl der Gletscher zu Beginn des Hochglazials driickt
sich in der Sedimentationsentwicklung durch eine Anreicherung eistransportierten Materials
aus (vgl. Abb. 40). Die Zunahme an terrigenem organischem Material macht sich besonders
im C/N-Verhiltnis bemerkbar (maximale Werte 13 bis 16). Die Abnahme des Karbonatge-
halts bzw. der Produktion an planktischen Foraminiferen und die erhohten Grob-
fraktionsgehalte zwischen 20 und 22 % bestitigen den Vorstol der Gletscher zu Beginn des
Stadiums 2 (Abb. 33, 34). Auch die Akkumulationsrate der Grobfraktion (2,6 g/cm?/ky) (Abb.
37) und des organischen Kohlenstoffs (0,17 g/cmZ/ky) (Abb. 39) zeichnen sich zu Beginn des
Hochglazials durch ansteigende Werte aus. Zuriickzufiihren ist diese Anreicherung an
eistransportiertem Material auf die zunehmende Produktion von Eisbergen infolge der
GletschervorstdBe zu Beginn des Hochglazials der Weichselvereisung. Beschleunigt wird die
Kalbungsrate der Gletscher durch "surges", d.h., da} durch Temperaturunterschiede an der
Gletscherbasis ein ruckartiges Vorstofien der Eismassen innerhalb sehr kurzer Zeit erfolgt.
Sobald der Bodenkontakt der Gletscher wihrend des Vorstosses auf den Schelf verlorengeht,
vergrofert sich die Angriffsfliche durch das Wasser und damit auch die Eisbergproduktion
(Elverhoi et al. 1983, 1984, 1989). Das Abschmelzen der Eisberge macht sich im
Sauerstotfisotopenverlauf des landferneren Kerns (6180: 3,9 %0;613C: -0,36 %o.) bemerkbar.
Auch die hohere Sedimentationsrate in Stadium 2 ist auf erhéhte Zufuhr von eistransportier-
tem Material zuriickzufiihren (Spielhagen 1990). Dabei ist der Eintrag an terrigenem Material
im Kontaktbereich zwischen Meereis und eisfreien Flichen zumeist hoher als unter vollstin-
dig eisbedeckten Gebieten mit niedrigen Oberflichenwassertemperaturen (Hebbeln & Berner
1993). Hohere Transportraten von Eis bzw. hohere Anteile an mitgefiihrten Sedimenten im
Eis konnen in Glazialen diese Unterschiede ausgleichen (Hebbeln 1991).

Die Ablagerung dieses Diamikts ist infolge fehlender absoluter Datierungen nicht genau
einzustufen. Die Korrelation mit datierten Sedimentkernen an der Westkiiste (Andersen et al.
1993) 1aBt auf ein Alter von 24.000 bis 20.000 Jahren vor heute vermuten. Bis zu diesem
Zeitpunkt sind die Gletscher an der Nordwestkiiste vorgestofien, da die Menge an eistrans-
portiertem Material im Sediment im Anschluf} in beiden Kernen abrupt abnimmt (Abb. 40).
Besteht ein Gleichgewicht zwischen Akkumulation und Ablation von Eis, wird die Produktion
an Eisbergen vermindert und ihre Sedimentlast erreicht nur noch selten die Kernlokationen.
Der Wechsel zu oxidativen Bedingungen nach der Ablagerung des Diamiktits driickt sich
auch in der Sedimentationsentwicklung aus. Wihrend die stabilen Isotope immer noch
"vollglaziale" Bedingungen andeuten, nimmt der Anteil der planktischen Foraminifere N. pa-

chyderma sin. und die Karbonatakkumulationsrate (0,9 g/cmZ2/ky) sowie der Anteil an bio-



63

genem Opal (0,2-0,3 g/cm?/ky) deutlich zu (Abb.38, 35). Die Menge an eistransportiertem
Material schwankt zwischen 3 und 6 Partikeln pro 11 em?. Trotzdem bestitigen die in regel-
mifligen Abstinden auftretenden erhohten Kiesanteile im Gesamtsediment (vgl. Abb. 36, 43)
die zeitweilige Bedeckung mit Packeis bzw. Eisbergen. Mit dem Anstieg des Karbonatanteils
im Sediment sinkt der Gehalt an organischem Kohlenstoff aut Werte um 0,08 g/cm?/ky.
Trotzdem wird die Dominanz der terrigenen organischen Komponente durch HI-Werte zwi-
schen 30 und 50 mgHC/gC weiterhin belegt.

1. Enteisung
+ Schmelzwasser-

Ereignis (3180) at 14,5 ky
(Andersen et al. 1993)
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Abb. 43: Beziehung zwischen der Sauerstoffisotopenstratigraphie und dem Kiesanteil im Se-
diment fiir den Kern PS2122-1SL.

Die Sedimentationsentwicklung in den analysierten Kernen weicht trotz der unterschiedlichen
Entfernung zum Festland im mittleren Stadium 2 nur unwesentlich voneinander ab. Die Abla-
gerungsbedingungen an beiden Kernpositionen sind daher rdumlich und zeitlich durchaus ver-
gleichbar. Nur die Menge an eistransportiertem Material ist im landniheren Kern etwas hoher.
Obwohl eine zeitliche Kontrolle durch absolute Datierungen an der Nordwestkiiste nicht vor-
liegt, ist eine Korrelation der Ablagerungsbedingungen an der Westkiiste zwischen 19.000
und 13.000 Jahren vor heute durchaus mdglich (vgl. Abb. 26). Die anhand von erhGhtem
Biogenkarbonat postulierte Eisfreiheit an der Westkiiste Spitzbergens (Andersen et al. 1993)
spiegelt sich an der Nordwestkiiste wider. Ob der Zustrom des Westspitzbergenstroms an der
Westkiiste eine durchgehende Eisfreiheit bis 80° N verursacht hat, ist jedoch bisher nicht

geklért. Detaillierte sedimentologische Untersuchungen an Sedimentkernen am westlichen
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Kontinentalhang zwischen 78° und 80° nordlicher Breite von Lloyd et al. (1993) erlauben
noch keine eindeutige Aussage.

Andererseits kommt auch eine lokale Auflockerung der Meereisdecke, unabhidngig von der
Eistreiheit an der Westkiiste, durch die Ausdehnung der "Whalers Bay"-Polynia in Betracht.
Sie ist in den letzien Jahren w.a. von Vinje (1982) beobachtet worden. Es handelt sich um eine
sogenannte "sensible heat"-Polynia, d.h. durch den Zustrom wirmerer ozeanischer Was-
sermassen (WSC) wird die Eisbildung verhindert (vgl. Smith et al. 1990)7. Als Beleg fiir re-
lativ eisfreie Bedingungen an der Nordwestkiste gilt das haufige Vorkommen der plankti-
schen Foraminifere N. pachyderma sin. und der benthischen Foraminifere Cassidulina teretis
im Sediment. Sie existieren bei kaltem, aber eisfreiem Wasser unter glazialen Bedingungen.
Besonders das Vorkommen von Cassidulina teretis gilt als Indikator fiir glazialmarine Bedin-
gungen (vgl. Mackensen & Hald 1988).

Der Beginn der Enteisung an der Nordwestkiiste Spitzbergens wird im landferneren Kern
durch ein typisches Schmelzwasserereignis eingeleitet (§180: 3,6 %0;813C: -0,166 %.). Nach
der stratigraphischen Einstufung der analysierten Kerne korreliert es vermutlich mit einem Er-
eignis an der Westkiiste um 14.500 Jahren vor heute (vgl. Abb. 26) (Andersen et al. 1993,
Siegert 1993). Generell wird diese Korrelation im landferneren Kern durch den maximalen
Kiesanteil von 13,1 % im Gesamtsediment in 170 cm Tiefe bestdtigt (Abb. 43). Im
landnéheren Kern sind Schmelzwasserereignisse nicht erfasst worden. Trotzdem ist durch die
maximale Zunahme des Kiesanteils im Gesamtsediment auf 6,1 % bei 190 cm eine
Korrelation mit dem 14C-datierten Schmelzwasserereignis um 14.500 Jahren vor heute
moglich (Abb. 36). Allerdings ist zu betonen, daff dieses Ereignis vermutlich auf einen
unwesentlich jiingeren Zeitpunkt datiert ist, da die Lokation des Standorts nordlicher gelegen
ist als Kern NP90-39 und die Folgen des Abschmelzens der Inlandeismassen den Standort erst
spéter erreichten. Durch die Zunahme der Akkumulationsrate der Grobfraktion (1,8 bzw. 2,1
g/cm?/ky) (Abb. 37) wihrend der Abschmelzphase der Gletscher nimmt die
Planktonproduktion deutlich ab. Gleichzeitig erhtht sich der Anteil an organischem
Kohlenstoff auf 0,12 g/cm?Z/ky (Abb. 39). Wihrend im landnidberen Kern ein Anstieg des
C/N-Verhiltnisses von 3 auf 7 zu verzeichnen ist, sind im landferneren Kern keine
Unterschiede zu erkennen.

Nach einem erneuten Minimum im Sauerstoffisotopenverlauf im Anschluf3 an dieses Ereignis
steigen die 5180-Werte an. In dieser Phase sind in beiden Kernen wiederum hohe Foraminife-

7 Zur Beibehaltung der relativen Eisfreiheit wird ¢in Warmeverlust der Wassermassen von 200 W/m2 benotigt
(Aagaard et al. 1987). Dagegen betragt der Warmeverlust der Wassermassen bei vollstandiger Eisbedeckung der
"Whalers Bukta"-Polynia nur ca. 20 W/m2 (Perkin & Lewis 1984).



65

renvorkommen festzustellen. Neben N. pachyderma sin. treten bevorzugt Cassidulina teretis
auf, die wiederum auf kalte, aber eisfreie Ablagerungsbedingungen hinweisen.

Obwohl die §13C-Werte (um 0 %.) schlecht beliiftete Oberflichenwassermassen andeuten, be-
weist der stetige Anstieg der §180-Werte den Ubergang zur Termination I bzw. zum Inter-

glazial (Stadium 1).

Die Ablagerungsbedingungen im Hochglazial sind an der Nordwestkiiste Spitzbergens fol-
gendermaflen zusammenzufassen. Der Vorstof der Gletscher zu Beginn des Hochglazials (um
25.000 Jahren vor heute) driickt sich durch einen ungewohnlich hohen Eintrag eistranspor-
tierten Materials aus. Das Untersuchungsgebiet war vermutlich von einer saisonal variieren-
den Packeisdecke bedeckt und der Gletscherrand lag nach Salvigsen & Osterholm (1982) 20
km vom Festland entfernt. Im mittleren Stadium 2 verhinderte vermutlich eine geschlossene
Eisdecke nahe des Gletscherrandes oder aber Gleichgewichtsbedingungen zwischen Akku-
mulation und Ablation von Eis die hohe Produktion an eistransportierten Material. Das hiu-
fige Vorkommen von N. pachyderma sin. und Cassidulina teretis sprechen fiir eine Ausdeh-
nung der "Whalers Bay"-Polynia oder einen verstdrkten Zustrom wirmeren Atlantikwassers
zwischen 19.000 und 13.000 Jahren vor heute (vgl. Andersen et al. 1993). Der Beginn der
Deglaziation um 14.500 Jahren vor heute basiert erneut auf einer Erh6hung des eistranspor-
tierten Materials im Sediment und einem typischen Schmelzwasserereignis, ausdriickt durch
die stabilen Isotope (Hald et al. 1991). Der nachfolgende Anstieg der Sauerstoffisotopenkur-

ven leitet den Ubergang zur Termination I bzw. zum Interglazial ein.

6.6 Sauerstoffisotopen-Stadium 1 (ab 12 ky)
6.6.1 Termination 1 a

Den abrupten Klimaumschwung vom letzten Glazial zum heutigen Interglazial leitet die erste
Enteisungsphase der Termination Ia ein. Nach Bard et al. (1987b) ergaben 514C-Alter fiir Be-
ginn und Ende der Termination Ia Alter zwischen 14.500 und 13.600 Jahren vor heute. In der
Fram-Stra8le ist diese klimatische Entwicklung mit ansteigenden Luftiemperaturen und einer
Erhthung des Meeresspiegels verbunden (vgl. Spielhagen 1990, Jones & Keigwin 1988, Pa-
gels 1990). Im Westen Spitzbergens kennzeichnen, wie oben beschrieben, leichte §180-Werte
(3,6 %o) den Beginn der Enteisung um 14.500 Jahren vor heute (vgl. Andersen et al. 1993).
Im zentralen arktischen Ozean und vor Ostgronland ist ein erstes deutliches Schmelzwassersi-
gnal bereits vor 15.700 Jahren vor heute dokumentiert (Stein et al. 1994). Nach Elverhoi &

Solheim (1983) schwimmen die Eismassen mit ansteigendem Meeresspiegel auf den Schelten
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auf, was zum Abrechen grofier Gletscherteile fiihrt. Dabei werden grofle Mengen von Eisber-
gen und sedimentbeladenen Schmelzwassersuspensionen freigesetzt, die ihre sedimentire
Last, vorwiegend dunkle Ton-Siltsteine, aus der nordwestlichen Barentssee bis in die Ostliche
Fram-Strafle bzw. Nordwestkiiste Spitzbergens transportierten konnen (vgl. Spielhagen 1990).
Im Sauerstoffisotopenverlaut auf dem Yermak-Plateau und der Ostlichen Fram-Strafie wird
der Abfall der §180-Werte in Termination Ia um ca. 1 %. als reines Eiseffekt-Signal infolge
der Deglaziation interpretiert (vgl. Kohler 1992). An der Nordwestkiiste Spitzbergens besti-
tigt der Anstieg der 5180-Werte von 4,6 (4,4) auf 3,4 (3,2) %o im landniheren (landferneren)
Kern PS2123-2SL (PS2122-1SL) dieses Signal. Die Schmelzwasserzufuhr durch andauerndes
Abbrechen und Abschmelzen der Eismassen driickt sich in relativ leichten §13C-Werten zwi-
schen O und -0,6 %o aus. Die zunehmende Verdiinnung durch grofe Mengen an terrigencm
Material und niedrig-saline Oberflachenwasser bewirken eine starke Verdiinnung der bioge-
nen Komponente. Die Akkumulationsrate des Biogenkarbonats sinkt zu Beginn von Stadium
1 auf 0,4 g/em?/ky ab. Die Dominanz der terrigenen organischen Komponente in Termination
Ia driickt sich durch hohe Gehalte an organischen Kohlenstott (0,2 g/cm?/ky) in Verbindung
mit C/N-Verhiltnissen zwischen 10-15 aus. Hohe Kiesanteile im Sediment (3 %), wie in Abb.
36 und 43 ersichtlich, und der Anstieg der IRD im landferneren Kern PS2122-1SL bestidtigen
den Zerfall der Inlandeismassen an der Nordwestkiiste. Hohe Sedimentations- und Gesamt-
Akkumulationsraten konnen zu diesem Zeitpunkt nur vermutet werden, da keine genaueren
Datierungen vorliegen. Generell zeichnet sich Stadium 1 in beiden analysierten Kernen durch
maximale Sedimentations- (14 cm/ky) und Akkumulationsraten (25 g/cm2/ky) aus. Nach
Hebbeln & Berner (1993) ist dies vermutlich auf einen verstdrkten bodennahen Transport zu-
riickzufiihren. Bei Stromungsgeschwindigkeiten von 10 cm/s am Kontinentalhang des Sval-
bard Archipels sind insbesondere "gravity flows" als hangabwirts gerichteter Sedimenttrans-
port nachweisbar.

Nach Andersen (1981) und Elverhoi & Solheim (1983) fand der stirkste Riickzug der Verei-
sung des Svalbard/Barents Eisschildes im Nordwesten statt, da von dem ehemals ausgedehn-
ten Inlandeisschild gegenwairtig nur noch vergleichsweise geringe Reste im Ostlichen Teil des
Archipels verblieben sind. Anzunehmen ist, daf} der Westspitzbergenstrom wihrend der Ter-
mination Ia die Enteisung, auch an der Nordwestkiiste, erheblich gefordert hat. Bestitigung
findet diese Annahme bei Andersen et al. (1993) und Hald et al. (1991). Andersen et al.
(1993) behaupten, daB die rasche Enteisung des Svalbard/Barents Eisschildes zwischen
15.000 und 10.000 Jahren vor heute nicht nur auf eine hohere Sonneneinstrahlung zuriickzu-
fiihren ist, sondern vorwiegend auf von "auBen einwirkende Krifte", z.B Verinderung der
"Eisdynamik", aber auch verstirkter Zustrom wirmeren Altantikwassers. Ein rapider Riickzug

der Gletscher bis zu ihrer gegenwirtigen Position zwischen 11.400 und 9.500 Jahren vor
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heute leitet den klimatischen Ubergang zum Holozin ein (Forman et al. 1993, Landvik et al.
1987, Lehman & Forman 1992, Mangerud et al. 1992).

6.6.2 Jiingere Dryas

Die erste Phase der Enteisung wird durch einen erneuten Gletschervorstof in der Jiingeren
Dryas zwischen 10.700 und 10.400 Jahren vor heute unterbrochen (Berglund 1977, Duplessy
et al. 1981).

Wihrend im Osten Svalbards ein deutlicher Vorstol der Gletscher zu verzeichnen ist (z.B.
Nagy 1984), riicken die Gletscher an der Westkiiste nur unwesentlich vor (Mangerud et al.
1992). Auch im Nordwesten Spitzbergens ist die erneute Ausdehnung der Gletscher in der
Jingeren Dryas nicht nachzuweisen. Stattdessen stellen Salvigsen & Osterholm (1982) fest,
daf sich die Enteisung bzw. der Riickzug der Gletscher in diesem Zeitraum fortsetzt.

Trotz der anhaltenden Deglaziation an der Nordwestkiiste ist im Verlauf der Sauerstotfisoto-
penkurven ein deutlicher Knick zu schwereren Werten zu Beginn der jiingeren Dryas festzu-
stellen (vgl. Stratigraphie, Kap. 5). Vermutlich spiegelt sich die Ausdehnung der Gletscher im
Gstlichen Teil des Svalbard Archipels im Isotopenverlauf wider. AuBBer einer deutlichen Zu-
nahme der Akkumulationsrate der Grobfraktion (bis 2 g/cm?/ky) bzw. erhdhten Kiesanteilen
im Sediment (vgl. Abb. 37, 43), liefern die untersuchten Parameter keine weiteren Hinweise

fiir eine andauernde Enteisung an der Nordwestkiiste.

6.6.3 Termination Ib und Holozén

Nach Vogelsang (1990) schliefit sich an die Jiingere Dryas die zweite Enteisungsphase, Ter-
mination Ib, zwischen 10.500 und 9.900 bzw. 9.400 Jahren vor heute an. Bei hoher Sedimen-
tationsrate ist zwischen 8.000 und 6.000 Jahren vor heute noch eine dritte Enteisungs- bzw.
Erwirmungsphase (Termination Ic) zu unterscheiden.

Durch den Einflu8 warmen atlantischen Oberflichenwassers wihrend der Termination Ib fal-
len die 6180-Werte auf dem Yermak-Plateau nochmals um durchschnittlich 1,2 %o (Kohler
1992). An der Nordwestkiiste Spitzbergens bestitigt der Anstieg der 5180-Werte auf mini-
male 2,0 %o in Verbindung mit hohen 8!3C-Werten (0,3-0,5 %o) diese Behauptung. Ter-
mination Ib und das Holozin zeichnen sich an der Nordwestkiiste durch die leichtesten §180-
Werte im gesamten letzten Glazial/Interglazial-Zyklus aus. Neben Schmelzwasseretfekten
wird der EinfluB wirmeren atlantischen Oberflichenwassers deutlich. Anhand der analy-
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sierten Parameter ist zu vermuten, daf} dieser Eintluf} im letzten Glazial/Interglazial-Zyklus
nicht iibertroffen worden ist.

An der Obertliche der analysierten Kerne driickt sich die Dominanz des Westspitzbergen-
stromes durch hohe Gehalte an organischem Kohlenstoff (bis 0,38 g/cm?/ky) in Verbindung
mit niedrigen C/N-Verhiltnissen (5-8) und hohem Wasserstoft-Index HI (80-100 mgHC/gC)
aus. Diese verstirkte marine Produktion an organischer Substanz an der Nordwestkiiste Spitz-
bergens hat schon Stein et al. (1993) an Oberflichensedimenten beschrieben. Wihrend in der
Grobfraktion besonders biogenes Opal (0,3-0,6 g/cm?2/ky) (Schwammnadeln) in den Vorder-
grund tritt, bleibt der Anteil an biogenem Karbonat vergleichsweise gering (0,5 g/cmz/ky).

Ob der kurzfristige Anstieg der §180-Werte am Top der Kerne die Termination Ic noch ditfe-
renziert, ist nicht nachzuweisen. Kohler (1992) behauptet, dafl erst nach der Termination Ic
warmes atlantisches Oberflichenwasser die Fram-Strafle und die siidlichen Teile des Nord-
polarmeeres erreicht hat. Diese Annahme kann anhand der analysierten Parameter nicht be-

stitigt werden.

7. Palidoozeanographische Zirkulation, Paldoglaziologie und Paldoklimatologie am
Kontinentalhang von Nordwestspitzbergen im letzten Glazial/Interglazial-Zyklus

Die Analyse der organisch-geochemischen und sedimentologischen Parameter erlaubt eine
gute Korrelation der untersuchten Sedimentkerne und -oberflichen an der Nordwestkiiste
Spitzbergens.

Die Korrelation mit Sauerstoffisotopenstratigraphien vom Yermak-Plateau (Kohler 1992) und
der Westkiiste Spitzbergens (Andersen et al. 1993) legt den stratigraphischen Rahmen fir die
analysierten Kerne fest. Grundlage fiir die Stadiengrenzen bilden die Sauerstoffi-
sotopenstratigraphien nach Imbrie et al. (1984), da weitere absoluten Datierungen fehlen.

Die Sedimentationsrate beider Kerne bestétigt den Glazial/Interglazial-Trend, mit hohen Ra-
ten in den Kaltzeiten und niedrigen in den Warmzeiten. Die hohe Sedimentation am Konti-
nentalhang von Spitzbergen wird nach Hebbeln (1991) vorwiegend auf die Zufuhr von Sedi-
mentmaterial durch bodennahen Transport zuriickgefiihrt. Besonders in Stadium 1 dominiert
dieser Verlagerungsprozel gegeniiber der Sedimentation von eistransportiertem Material
(IRD).

Die Veridnderungen der paldoozeanographischen Zirkulation an der Nordwestkiiste Spitzber-
gens im letzten Glazial/Interglazial-Zyklus werden insbesondere durch die variicrenden Vor-
stoBe wirmeren atlantischen Wassers hervorgerufen. I Abbildung. 44 ist die zeitliche
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Aufeinanderfolge der Oberflichenzirkulationsmuster I bis V in der Fram-Strafle wihrend der

letzten 500.000 Jahre dargestellt.
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Abb. 44: Kurzbeschreibung der Oberflichenzirkulationsmuster I bis V fiir die Fram-Stralle
und Angaben iiber Tiefenwasserbildung in der Norwegisch-Gronldndischen See,
sowie die Oberflichenzirkulationsmuster I bis V in der Fram-Strale wihrend der
letzten 500.000 Jahre (aus von Hebbeln 1991).

Der EinfluB des nordlichsten Auslidufers des Golfstroms, des Westspitzbergenstroms, war an
der Nordwestkiiste Spitzbergens maximal im Holozin (Sauerstottisotopen-Stadium 1) und im
Eem-Interglazial (Stadium 5.5), worauf die leichtesten Werte der stabilen Sauerstoff- (3,4 bis
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2,0 %o) und Kohlenstoffisotopenkurven (0,26-0,5 %s.), die verstirkte Bioturbation, die hohen
Anteile an planktischen Foraminiferen bzw. biogenem Opal (0,3-0,6 g/cm?/ky) und die gerin-
gen Mengen an eistransportiertem Material (IRD) hinweisen. Die Rekonstruktion der Ab-
lagerungsbedingungen anhand der analysierten Parameter, wie in Abbildung 45 dargestellt,

setzt eine fast vollstdndige Eisfreiheit an der Nordwestkiiste voraus.
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Abb. 45: Schematische Darstellung der paldoozeanographischen, -glaziologischen und klima-
tischen Situation an der Nordwestkiiste Spitzbergens im Holozén.

Eine geringe Verschiebung der Packeisbedeckung nach Siiden konnte im Substadium 5.1 be-
stitigt werden (vgl. Kohler & Spielhagen 1990). Trotz der Abschwichung im Zustrom war-
meren Atlantikwassers ist von unwesentlichen klimatischen Verdnderungen auszugehen.
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Daf} der variierende Einfluf des Atlantikwassers nicht nur in den Interglazialen eine Rolle ge-
spielt hat, zeigt die Sedimentationsentwicklung im mittleren Stadium 2 und zu Beginn des
Stadiums 3. Hohe Vorkommen der planktischen Foraminifere N. pachyderma sin. weisen ei-
nerseits auf den Zustrom wirmeren Atlantikwassers bis an die Nordwestkiiste oder anderer-
seits auf die VergroBerung der "Whalers Bay" Polynia infolge der Ausdehnug des Westspitz-
bergenstroms im letzten Hochglazial. Diese generelle Eisfreiheit an der Nordwest- und West-
kiiste Spitzbergens (vgl. Andersen et al. 1993) lieferte vermutlich den bendtigten Niederschlag
. zum Autbau des michtigen Svalbard/Barents Eisschildes (Svendsen & Mangerud 1992). In
Abbildung 46 sind die Ablagerungsbedingungen in diesem Zeitraum an der Nordwestkiiste

modellhaft dargestellt.
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Abb. 46: Schematische Darstellung der paldoozeanographischen, -glaziologischen und klima-
tischen Situation an der Nordwestkiiste Spitzbergens im Hochglazial der Weichsel-

vereisung.
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Im frithen Stadium 2, im mittleren Stadium 3, im gesamten Stadium 4 und in den Substadien
5.2-5.4 konnte anhand der analysierten Parameter saisonal bis vollkommene Eisbedeckung in-
folge der Reduzierung des Einstroms wirmeren atlantischen Wassers an der Nordwestkiiste

Spitzbergens festgestellt werden.
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Abb. 47: Schematische Darstellung der paldoozeanographischen, -glaziologischen und klima-
tischen Situation an der Nordwestkiiste Spitzbergens im mittleren Stadium 3.

In den Kaltzeiten, z.B. in Stadium 4 und zu Beginn des Stadium 2, bestitigen die in den Se-
dimentkernen nachgewiesenen erhohten Eintrige von eistransportiertem Material die von
Mangerud et al. (1992) abgeleiteten Gletschervorstdfie aut Spitzbergen. Wihrend sich der
Vorstoll zwischen 118.000 und 108.000 Jahren vor heute in den Sedimenten an der Nord-
westkiiste nur andeutet, macht sich der zweite VorstoB3 zwischen 72.000 und 50.000 Jahren
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vor heute durch ein eindeutiges Maximum im Gehalt an eistransportiertem Material bemerk-
bar. Zu Beginn des Hochglazials wird dieser Anteil noch tibertroffen. Er steht in Verbindung
mit der groBten Ausdehnung der Inlandeismassen an der Nordwestkiiste Spitzbergens
(Salvigsen & Osterholm 1982). Die in diesen Sedimentabschnitten gefundenen hohen TOC-
Gehalte (bis 1,5 %) gehen auf eine Anreicherung von terrigenem organischem Material zu-
riick, was sich in erhohten C/N-Verhiltnissen (bis 16) und niedrigen Wasserstoff-Index HI-
Werten (um 50 mgHC/gC) widerspiegelt.

Die Ablagerungsbedingungen in den Kaltzeiten, insbesondere im mittleren Stadium 3 werden
ebenfalls modellhatt fiir die Nordwestkiiste in Abbildung 47 dargestellt.
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Abb. 48: Schematische Darstellung der paldoozeanographischen, -glaziologischen und klima-
tischen Situation an der Nordwestkiiste Spitzbergens wihrend der Enteisung am

Ende des Hochglazials.
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Der Abbau der Inlandeismassen am Ende der Weichselvereisung wird an der Nordwestkiiste
durch die exakte Ubereinstimmung eines Schmelzwassersignals mit hohen Kiesanteilen im
Sediment ausgedriickt. Die Korrelation mit einem dhnlichen Schmelzwasserereignis an der
Westkiiste Spitzbergens (Andersen et al. 1993) ergibt ein ungefihres Alter von 14.500 Jahren
vor heute. In Abbildung 48 werden die dominierenden Faktoren der Enteisungsphase mo-

dellhaft wiedergegeben.

Zu betonen ist, dafl die Klimaoptima in den Interglazialzeiten (Stadium 1 und 5.5) mit einem
verstirkien Zustrom wirmeren Atlantikwasser korrelieren. In allen {ibrigen Stadien im letzten
Glazial/Interglazial-Zyklus sind bei ausbleibendem oder vergleichsweise geringerem Zustrom

von Atlantikwasser "ungiinstigere" Klimabedingungen festgestellt worden.

AbschlieBend ist zu erwihnen, da3 die vorliegende Studie, neben weiteren marinen und ter-
restrischen Untersuchungen im Westen Spitzbergens, im Rahmen des interdisziplinéren For-
schungsprogramms PONAM (Polar Ocean North Atlantic Margins) die spdtquartire Ent-
wicklung des Svalbard Archipels prizisieren sollen. Ein vollstandiger Uberblick iiber die Er-

gebnisse der Untersuchungen wird im Jahr 1995 erscheinen.
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10

14
16
18
20
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24
26
28
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36
38
40
50
60
70
74

79

80

90
100
110
120
130
140
150
155
159
165
168
172
175
179
180
190
200
204
215

1. Anhang

Dichte
(g/ccm)

2,64

2,66

2,66

2,67

2,65
2,64
2,64

2,68
27

2,67
2,64
2,66
2,66
2,64
2,69
2,65

2,65
2,65
2,68
2,67

27
2,67
2,72
2,66

2,67
2,66
2,65
2,66

Abb. 1: Uberblick iiber alle gemessenen und statistisch ermittelten Rohdaten des Kernes PS2122-1SL (1. Teil).

H20
(%)

39,3

34,3

35,3

40,4

37,4
34,6

346
428
33,4
343
35,2
357
43,1
40,8
30,4

35
39
37,8
36,2
35,5
37,2
40,9
37,5

32,8
34,2
40,3
36,1

9180 PDB
(%)

2,019

2,488

2,625

2,649
2,773
2,951
2,857

3,423
3,407
3,25

3,635
3,566
3,556
3,966
4,412
4,145
3,595
4,147
4,116

4,33

4,35
4,288
4,407
4,387
4517

013CPDB TC
(%) (%)
1,72

1,62

1,56

1,51

1,48

-0,347 1,51
1,47

1,48

1,49

1,47

0,17 1,46
1,43

1,46

1,42

1,41

0,231 1,39
1,33

1,32

1,28

1,26

0,451 1,34
0,327 1,24
0,281 1,44
0,354 1,25
1,05

0,93

0,93

1,17

0,041 1,07
0,215 1,33
-0,421 1,36
1,47

-0,271 1,12
0,215 1,36
-0,16 1,41
-0,032 1,65
0,016 1,445
0,033 13
-0,166 1,104
0,156 1,28
0,107 - 1,433
0,092 152
0,037 157
-0,153 1,54
-0,001 1,54
0,058 1,35
0,009 1,537

TOC”
(%)

1,33
1,31
1,33
1,31
1,31
1,24
1,2
1,2
1,27
1,18
1,14
1,2
1,21
1,18
1,2
1,17
1,08
1,07
1,11
1,08
0,82
0,85
12
0,56
0,84
0,77
0,76
0,97
0,88
1,07
1,25
1,39
0,76
1,12
1
0,74
0,42
0,35
0,41
0,54
0,68
0,72
0,69
0,59
05
0,59
0,73

Ntot
(%)

0,22
0,22
0,19
0,18
0,18
0,19
0,18
0,18
0,18
0,18
0,18
0,17
0,17
0,16
0,18
0,17
0,16
0,17
0,16
0,15
0,11
0,1
0,15
0,11
0,13
0,09
0,08
0,12
0,08
0,09
0,09
0.1
0,11
0,1
0,09
0,08
0,078
0,1
0,108
0,08
0,124
0,08
0,07
0,06
0,06
0,07
0,099

TOC
(%)

1,28
1,27
13
1,28
1,29
1,21
1,17
1,17
1,25
1,13
11
1,18
1,18
1,14
1,18
1,15
1,06
1,05
1,09
1,06
0,78
0,82
1,18
0,52
0,83
0,76
0,75
0,95
0,87
1,04
1,24
1,37
0,73
1,1
0,97
0,68
0,38
0,32
0,39
0,5
0,63
0,67
0,64
0,54
0,45
0,55
0,68

CNN

5,95
5,69
6,69
7,05
7.37
6,21
6,41
6,67
6,96
6,35
6,2
6,96
6,89
6,93
6,51
6,75
6,79
6,05
7,06
7,16
7.2
7,92
7,74
492
6,56
8,86
9,48
8,08
10,97
11,44
13,17
14,32
6,97
11,43
10,28
8,19
5,38
3,25
3,79
6,06
5,48
8,86
9,2
9,12
7,09
7.6
7,37

CaCO3
(%)

3,68
2,04
2,18
1,9
1,58
2,54
2,53
2,51
2,02
2,86
2,96
2,08
2,27
2.4
1,94
2,04
2,26
2,31
1,52
1,64
4,66
3,49
2,22
6,03
1,89
1,43
1,47
1,79
17
2,37
1,02
0,83
3,26
2,18
3,66
8,05
8,85
8,14
5,99
6,48
6,65
7,01
7,82
8,31
9,06
6,59
7,16

Hi
(mgHC/gC)

938
92,9
80
85,2
88,4
93,4
88
88
80,8
93,8
92,7
94,1
915
87,7
79,7
78,3
80,2
82,9
78,9
745
79,49
79,27
56,78
103.8
48,19
60,53
53,33
63,16
56,32
67,31
66,12
55,47
54,79
52,73
44,33
69,11
39,18
34,38
31,13
30
34,66
38,81
48,44
37,04
31,1
54,55
45,74

Tmax
(°C)

447
441
448
447
447
447
452
453
453
453
456
455
455
454
451
456
452
449
422
442
438
423
434
430
434
433
417
424
442
426
436
440
428
450
436
433
418
419
421
403
444
459
425
441
436
435
420

S2
(mgHC/gS)

12
118
1,04
1,09
1,14
1,13
1,03
1,03
1,01
1,06
1,02
1,11
1,08
1
0,94
0,9
0,85
0,87
0,86
0,79
0,62
0,65
0,67
0,54
0,4
0,46
0,4
06
0,49
0,7
0,82
0,76
0,4
0,58
0,43
0,47
0,15
0,11
0,12
0,15
0,22
0,26
0,31
0,2
0,14
0,3
0,55

Forams Masse Volumen Ms
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(9)

3,42

3,61

4,05

4,59

3,42
3,62
2,96

3,19
4,03
3,91
4,36
3,83
3,92
3,89
3,37
4,03

4,52
5,70
3,98
4,32
3,52
3,03
3,91
4,72

4,56
4,31
4,20
4,43

(cem)

1,30

1,36

1,52

1,73

1,30
1,36
1,11

1,19
1,50
1,47
1,65
1,44
1,47
1,47
1,25
1,52

1,71
2,15
1,48
1,62
1,30
1,18
1,44
1,77

1,71
1,62
1,59
1,66

0,05

0,04

0,05

0,07

0,04
0,08
0,05

0,04
0,06
0,05
0,05
0,05
0,05
0,06
0,05
0,04

0,06
0,08
0,05
0,06
0,05
0,04
0,06
0,06

0,05
0,05
0,06
0,06

Vs

0,02

0,02

0,02

0,03

0,02
0,04
0,02

0,02
0,03
0,02
0,03
0,02
0,02
0,03
0,02
0,02

0,03
0,04
0,03
0,03
0,02
0,02
0,03
0,03

0,03
0,03
0,03
0,03

Vws Poros.
(%)
136 51,64
1,25 48732
1,45 49,17
1,88 52,48
1,18 50,81
2,25 50,80
1,41 4853
1,12 48,82
1,75 54,27
1,32 47,70
151 4823
1,36 49,05
1,42 49,46
1,69 54,04
1,39 53,15
1,24 4524
1,60 4873
225 5156
152 51,15
1,58 49,85
1,26 49,71
1,14 49,59
162 5337
1,79 50,70
151 47,35
1,49 4830
171 5232
1,62 49,81

NaBdichte
(g/ccm)

1,81

1,87

1,86

1,80

1,84
1,82
1,87

1,88
1,79
1,88
1,87
1,86
1,86
1,77
1,81
1,92

1,86
1,82
1,84
1,85
1,88
1,81
1,82
1,84

1,89
1,87
1,80
1,85

88



Tiefe

(cm)

225
230
234
242
246
251
256
262
278
288
298
303
306
312
321
328
338
343
348
353
363
371
377
378
388
398
404
412
421
431
436
443
448
452
460
463
472
488
495
505
517
527
537
542
551
567
578

Dichte H20
(g/cem) (%)
2,67 33,9
2,66 36,7
267 338
2,68 31,1
2,68 248
2,68 21
2,68 237
2,69 349
2,67 27,2
268 315
2,66 36,4
2,67 30,4
2,69 33,3
2,66 324
2,66 373
2,69 34,9
2,71 29,9
2,69 31
2,67 33,9
2,69 30,7
2,69 338
2,68 30,3
2,69 31,4
2,65 29,3
27 345
2,67 322
2,63 325
2,65 32,3
2,69 255
2,68 20,1
2,68 271
2,69 20,5
2,69 24,7
2,66 31,3
2,67 26,2
2,67 21,8
2,69 26,2
2,67 28,1
2,67 28,9

J180PDB 013CPDB TC

(%)

4,442
3,975
4,243
4,369
4,402

3,45

3,631

2,816

3,342
4,154
3,975
3,98
3,624
3,857
3,868

4,239
2,685
3,711
3,833

3,35
3,407
3,345
3,346

3,282
3,384

3,445
3,36
3,319
3,735
3,535
3,695
3,339

3,777
3,109
3,194

(%e)

0,064
-0,36
0,137
-0,066
-0,055

-0,379

-0,091

0,202

0,214
0,047
0,231
-0,048
0,133
-0,164
0,088

0,044
0,062
-0,385
-0,2
-0,322
-0,049
-0,303
-0,274

0,142
0,392

0,541
0,211
0,111
0,494
0,402
0,449
0,166

0,241
0,26
0,277

(%)

1,33
1,22
1,437
1,38
14
1,766
1,911
1,898
1,04
0,78
0,82
0,81
0,84
1,14
117
0,87
0,99
0,99
1,39
138
1,08
1,103
117
1,29
1,11
1,34
0,89
1,37
1,64
1,54
1,55
0,75
0,98
1,01
1,17
1,36
1,432
1,33
1,66
1,4
1,18
1,48
1,28
0,88
1,36
1,27
1,42

TOC”

(%)

0,63
0,55
0,85
1,16
1,32
1,38
1,55
0,77
0,58
0,46
0,58
0,55
0,6
0,82
0,74
0,64
0,68
0,67
1,04
0,94
0,92
0,88
0,98
1
0,86
0,77
0,7
1,13
1,44
1,52
1,22
0,46
0,62
0,48
0,87
0,97
0,63
1,16
1,15
1,01
0,93
1,02
1,06
0,63
1,17
1,13

Ntot
(%)

0,07
0,06
0,103
0,08
0,08
0,094
0,107
0,11
0,09
0,08
0,1
0,1
0,11
0,08
0,09
0,1
0,007
0,08
0,1
0,1
0,09
0,112
0.1
0,09
0,12
0,08
0,08
0,12
0,12
0,12
0,09
0,05
0,07
0,07
0,13
0,1
0,117
0,14
0,11
0,16
0,1
0,13
0,1
0,07
0,11
0,11
0,12

TOC
(%)

0,59
0,52
0,8
1,13
1,31
1,33
1.5
0,69
0,56
0,45
0,56
0,54
0,59
0,79
0,71
0,62
0,66
0,65
1,01
0,9
0,9
0,86
0,96
0,97
0,84
0,73
0,68
1,1
1,42
1,52
1,19
0,45
0,6
0,46
0,85
0,93
0,59
1,15
1.1
0,97
0,91
0,97
1,04
0,61
1,15
1,12

C/N

8,95
8,26
8,25
14,14
16,41
14,68
14,48

5,93
5,49
5,41
55
5,42
9,79
7,97
6,38
7,01
8,18
10,48
9,35
10,63
7,86
9,8
10,43
6,75
3,09
8,55
8,94
11,7
13,2
12,75
8,8
8,38
6,51
6,76
9,34
5,38
8,3
10,26
6,05
9,15
7,65
10,48
9,15
10,52
10,24

CaCoO3
(%)

6,13
5,86
5,26
2,06
0,68
3,63
3,45
10,04
4,05
2,71
2,11
2,27
2,08
2,85
3,86
2,06
2,74
2,82
3,18
4,03
1,46
2
1,74
2,63
2,27
5,08
1,72
22
1,85
0,17
3,04
2,49
3,16
463
27
3,58
7,05
1,52
4,69
3,58
2,29
422
2,05
2,21
1,8
1,29

HI
(mgHC/gC)

80,8
36,54
48,43
46,02
64,12
72,19
42,77
28,87
121,43
44,44
57,14
57,67
55,93
53,16
42,25
48,39
52,92
56,92
52,48
47,78
52,22
39,53
38,54

39,29
47,95
55,88
40,54
57,75
39,47
46,22
104,44
51,67
52,17
28,24
45,16
74,57
41,74

43,3
43,96
50,52
47,12

54,1
58,26
57,14

Tmax
°C)

4286
434
428
440
430
436
436
436
454
403
434
427
427
393
439
431
433
427
423
434
435
434
421
443
429
428
441
437
434
432
443
409
444
404
430
427
437
430
431
424
454
425
425
435
418
425
426

s2
(mgHC/gS)

0,19
0,19
0,39
0,52
0,84
0,96
0,64
0,2
0,68
0,2
0,32
0,31
0,33
0,42
03
0,3
0,35
0,37
0,53
0,43
0,47
0,44
0,37

0,33
0,35
0,38
0,45
0,82
0,6
0,55
0,47
0,31
0,24
0,24
0,42
0,51
0,48

0,42
0,4
0,49
0,49
0,33
0,67
0,64
0,6

Forams Masse Volumen Ms

BAHEANWHIPWDLDWDEADPWALOUNWGAREOONOD2LWHAEWNWWW=SNNDBEN= == NAEBAN=NDAEMEO

(@

4,90
5,26
4,91
3,72
3,41
5,77
4,79
3,77
3,76
4,71
4,60
3,76
3,65
4,46

4,98
3,98
3,33
3,91
4,47
3,37
3,75
4,26

3,82
5,20
3,30
3,34
4,26

4,36

3,58
4,4

3,94

3,29
4,58
6,08

5,28
5,48
4,03
3,24
3,62

(ccm)

1,84
2,66
1,84
1,39
1,27
2,15
1,79
1,40
1,41
1,76
1,73
1,41
1,35
1,68

1,87
1,48
1,23
1,46
1,67
1,25
1,40
1,59

1,42
1,96
1,22
1,25
1,62

1,65

1,33
1,64

1,47

1,22
1,70
2,66

1,98
2,05
1,50
1,21
1,36

Abb. 2: Uberblick iiber alle gemessenen und statistisch ermittlelten Rohdaten des Kernes PS2122-1SL (2. Teil).

0,06
0,07
0,06
0,04
0,03
0,04
0,04
0,05
0,04
0,05
0,06
0,04
0,04
0,05

0,07
0,05
0,04
0,04
0,06
0,04
0,05
0,05

0,04
0,06
0,04
0,04
0,05

0,05

0,03
0,03

0,04

0,02
0,04
0,07

0,05
0,04
0,04
0,03
0,04

Vs

0,03
0,03
0,03
0,02
0,01
0,02
0,02
0,02
0,02
0,03
0,03
0,02
0,02
0,02

0,03
0,02
0,02
0,02
0,03
0,02
0,02
0,02

0,02
0,03
0,02
0,02
0,02

0,02

0,02
0,02

0,02

0,01
0,02
0,03

0,02
0,02
0,02
0,02
0,02

Vws Poros.
(%)
1,68 48,16
1,95 42,62
1,68 48,12
1,17 46,10
0,85 40,50
122 36,49
1,15 39,33
1,33 49,14
1,03 42,59
150 46,43
1,69 49,89
1,16 45,45
123 48,07
1,46 46,91
1,88 50,55
1,40 49,08
1,01 4535
1,23 46,00
1,53 48,29
1,05 4591
1,28 48,18
1,31 45,44
1,21 46,43
1,54 44,38
1,15 48,96
1,09 46,89
1,40 46,78
1,43 46,74
092 41,30
0,90 35,58
1,08 42,66
0,68 36,04
1,15 40,55
1,93 42,30
1,40 41,70
1,21 37,28
1,07 41,92
0,92 4352
1,06 44,10

NaBdichte

(g/ccm)

1,88
1,67
1,88
1,92
2,02
2,08
2,03
1,88
1,97
1,91
1,85
1,92
1,90
1,89

1,84
1,88
1,95
1,92
1,88
1,93
1,89
1,93

1,92
1,93
1,89
1,80
1,88

1,89

2,01
2,10

1,98

2,10
2,02
1,75

1,99
2,06
1,99
1,96
1,94

68



Tiefe Dichte
(em) (g/ccm)

268
278
288

2,6
2,61
2,63
2,63
2,62
2,63
2,63
2,63
2,63
2,64
2,64
2,64
2,64
2,64
2,64

2,66
2,69
2,72

2,67
2,66
2,69
2,69
2,67
2,69

2,69
2,68

2,68
2,69
272
2,72
2,69
27
2,69

2,67
2,68
2,73
2,7

H20 J180PDB J13CPDB TC

(%)
36,94
30,76
24,83
22,25
22,84
17,73
21,09

24,84

33,37
33
35,25

36,45
33,97
37,78
39,47
35,01
32,72

32,83
32,38

37,46
36,28
37,32
31,13
35,66
33,34
27,66

228
25,63
34,77
33,16

Abb. 3: Uberblick iiber alle gemessenen und statistisch ermittelten Rohdaten des Kernes PS2123-2SL (1. Teil).

(%)
2,083

2,083

2,687

2,552
2,479
2,573

3,363
3,804

3,413
3,892
4,122
3,958
4,585
4,444
4337
4,351
4,341
4,502
4,473

4,37
4247
4314
4,259
4,251
4,168
4,181
4,167

(%)
-0,036

0,036

0,534

0,544
0,048
0,409

-0,03
-0,063

0,673
0,055
0,043
0,086
0,078
0,057
-0,079
-0,061
-0,229
0,095
0,016
0,065
0,058
-0,006
-0,123
-0,06
-0,137
-0,079
0,178

(%)

2,05
1,98
2,06
1,98
1,98
1,97
1,89
1,88
1,83
1,77
1,75
1,52
1,60
2,60
1,53
1,53
1,53
1,43
1,48
1,35
1,23
1,34
1,17
1,42
1,64
1,37
1,26
1,36
1,59

Ntot
(%)

0,23
0,17
0,17
0,16
0,17
0,15
0,14
0,13

0,14
0,14
0,14
0,14
0,11
0,1
0,11
0,12
0,13
0,12
0,11
0,11
0,11
0,1
0,13
0,11
0,12
0,15
0,1
0,1
0,1
0,12
0,11
0,1
0,09
0,12
0,11
0,11

N
(%)

0,247
0,237
0,265
0,231
0,262
0,251
0,25
0,204
0,231
0,221
0,226
0,218
0,203
0,18
0,177
0177
0,183
0,14
0,13
0,13
0,12
0,124
0,118
0,145
0,16
0,118
0,116
0,133
0,11
0,097
0,113
0,131
0,105
0,104
0,099
0,097
0,097
0,097
0,104
0,107
0,111
0,145
0,134
0,121

TOC” TOC
(%) (%)
1,83 1,79
1,73 1,69
176 1,71
1,71 1,66
1,74 17
168 1,63
1,66 1,62
161 157
159 156
1,56 1,52
1,51 1,48
146 1,46
135 1,31
1,31 1,15
1,31 1,28
1,33 1,31
1,33 1,3
1,06 1,02
1,03 0,99
098 0,95
1,01 0,99
1,11 1,09
1,05 1,04
126 1,24
16 148
1,13 1,11
095 0,92
1,03 1
086 08
037 0,34
063 059
0,77 0,72
0,63 0,58
055 05
062 057
062 057
063 06
0,79 0,75
1,19 1,18
124 1,21
133 1,28
141 135
058 0,83
06 057

CIN

8,06
8,02
8,16
7,76
8,43
78
8,73
8,41

8,11
8,91
8,37
9,23
4,03
9,66
7,39
7,26
7.36
7,07
6,71

10,9
9,45
10,3
11,4
9,25
8,36
9,09
7,36
34

454
6,55
483
3,33
5,8

57

59

6,25
10,7
12,1
142
1,3
482
5,18

(mgHC/gC) (mgHC/gC) (mgHC/gS)

HIY Hi
116,22 96,09
127,54 104,14
97,14 79,53
128,15 104,22
128,78 105,29
128,79 104,29
130,53 105,56
141,27 113,38
130,4 104,49
131,4 104,61

125 99,34
109,57 86,3
119,81 92,7
145,24 106,09
121,78 93,18

119 90,84
109,09 83,08
97,18 66,99
80,88 55,56
79,69 54,26
83,82 57,58
66,67 47,71
82,19 57,69
77,42 58,06
76,07 60,14

77,5 55,86
70,49 46,74
59,42 41
67,35 40,74
366,67 34,34
71,43 33,9
48,78 27,78
77,78 36,21
89,47 34
53,85 24,14
80,77 36,84
75,86 37,29
54,55 32
52,87 38,98
68,89 51,24
103,09 78,13
60,58 46,67
68,18 28,3
65,38 29,82

S2

1,72
1,76
1,36
1,73
1,79
1.7
1,71
1,78
1,63
1,59
15
1,26
1,27
1,22
1,23
1,19
1,08
0,69
0,55
0,51
0,57
0,52
0,6
0,72
0,89
0,62
0,43
0,41
0,33
0,11
0,2
0,2
0,21
0,17
0,14
0,21
0,22
0,24
0,46
0,62

0,63
0,15
0,17

Tmax CaCO3 Forams Masse Volumen Mw

G

461
463
464
467
466
468
467
456
453
452
451
455
452
452
451
452
452
420
422
422
431
423
425
428
427
447
424
426
425
424
423
428
432
422
431
435
435
429
438
428
434
439
411
429

(%)

2,17
2,42
2,92
2,67
2,33
2,83
2,25
2,58
2,256
2,08
2,27
0,5
2,43

2,08
1,83
1,02
3,33
4,06
3,41
2,04
2,12
11
1,47
1,32
2,17
2,82
2,98
6,47
8,89
6,26
6,41
7.9
8,67
7,52
7,63
5,35
49
0,79
2,68
3,58
43
7.97
4,96
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(9)

3,86
4,27
4,61
5,34
4,88
4,83
6,11

4,44
5,49
4,35
3,77

4,71
4,98
3,656
2,75
3,89
4,23

417
4,01

4,02
4,03
3,3
3,84
3,82
4,12
5,27

5,95
5,25

474

(ccm)

1,67
2,07
1,61
1,39

1,77
1,87
1,36
1,02
1,46
1,57

1,55
1,49

15

15

1,21
1,41
1,42
1,53
1,96

2,23
1,96
1,46
1,75

1,51
1,46
1,23
12

1,36
1,37
1,46

1,36
1,35
1,39
1,57

Ms

0,04
0,04
0,04
0,04
0,03
0,04

0,06

0,07
0,05
0,05

0,06
0,06
0,05
0,04
0,05
0,05

0,05
0,05

0,05
0,05
0,04
0,04
0,05
0,05
0,05

0,05
0,05
0,05
0,06

Vs

0,02
0,02
0,02
0,02
0,01
0,02

0,03

0,03
0,02
0,02

0,03
0,03
0,02
0,02
0,02
0,02

0,02
0,02

0,03
0,03
0,02
0,02
0,02
0,02
0,03

0,02
0,02
0,02
0,03

Vws Porositit

12
1,07
1,04
123
0,88
1,03

1,54

1,85
1,45
1,34

1,74
1,71
1,4
1,1

1,38
1.4

1,39
1,31

1,52
1,48
1,25
1,21
1,38
1,39
1,48

1,37
1,36
1,41
1,59

(%)

45,32
39,97
3747
38,06
32,3
36,26

40,11

47,63
47,82
48,59

49,96
48,19
51,09
52,31
48,96
47,53

47,58
47,24

50,83
50,08
51,18
46,54
49,68
47,99
43,26

38,35
41,28
49,5
48

NaBdichte

(g/ccm)

2,03
2,02
2,12
2,06
1,99

2,66
1,88
1,9
1,88

1,85
1,88
1,84
1,83
1,87
1,91

1,9
1,91

1,84
1,86
1,86
1,94
1,87
1.9

1,97

2,04

1,9
1,9

06



Tiefe Dichte
{cm) (g/ccm)

301
314
324
340
348
362
375
384
394
404
418
428
435
444
451
455
460
474
488
495
499
503
509
513
517
521
527
539

555
568
577
588
598
608
618
628
636
648

2,69
2,68
2,67
2,69
2,67
2,71
2,66

2,67
2,65
2,66
2,65

2,64
2,68
2,65
2,65
2,62
2,68
2,65
2,66
2,67
27

2,67
2,69

2,68
2.7

2,69
2,71
2,68
2,68
2,68
2,7
2,69
2,72

H20 0180PDB 013CPDB TC

(%)

33,58
32,76
32,51
32,75
28,69
30,22

25,38
28,45
26,53
27,35

26,64
25,85
20,81
28,75
33,086
25,94
32,72
32,29
28,45
30,16

22,6
23,85

27,35
22,68

24,42
20,82
2314
25,49
25,63
25,52
26,81
20

Abb. 4: Uberblick iiber alle gemessenen und statistisch ermitielten Rohdaten des Kernes PS2123-2SL (2. Teil).

(%)

3,877
3,94
3,791
3,949
4,248
3,829
3,763

2,9
3,387
3,814
3,691
3,565

3,59
3,873
3,355
3,457
3,986
3,162

3,09
3,627
3,901
4,083

3,349

3,772
3,368
3,427
3,687
3,613
3,377
3,253
3,528
3,296
3,427

(%)

0,082
0,06
-0,033
0,072
0,115
-0,061
0,123

0,183
0,1
0,031
0,31
-0,17
-0,236
-0,103
-0,225
-0,326
-0,194
-0,361
-0,5622
-0,169
0,024
0,23

-0,131

0,181
0,272
0,317

0,33
0,566
0,335
0,247
0,436
0,416
0,426

(%)

1,32
1,35
0,85
0,87
0,97
0,94
1,06
1,48
1,28
1,32
1,36
1,24
1,11
1,52
1,31
0,96
1,61
1,80
1,91
1,54
1,36
0,96
0,95
0,86
0,99
1,28
1,08
1,22
1,70
1,62
1,85
1,50
1,49
1,70
1,73
1,74
1,53
1,18
1,26

Ntot
(%)

0,12
0,1
0,1
0,1

0,11
0,12

0,13
0,15
0,12

0,15
0,12
0,13
0,13
0,12
0,1
0,09
0,13
0,13
0,12
0,13
0,11
0,1
0,1

0,09
0,1

0,12
0,1
0,16
0,15
0,16
0,16
0,15
0,16
0,15
0,16
0,16
0,14
0,12
0,11

(%)

0,092
0,112
0,1
0,095
0,099
0,095
0,11
0,117
0,109
0,129
0,12
0,149
0,124
0,127
0,128
0,065
0,129
0,131
0,131
0,155
0,13
0,105
0,09
0,079
0,077
0,108
0,103
0,109
0,148
0,135
0,145
0,133
0,166
0,145
0,161
0,143
0,148
0,105

TOC’

(%)

0,76
0,77
0,47
0,6
0,67
0,59
0,72
1,02
0,78
1,05
1,04
0,92
0,84
1,23
1,05
0,78
1,16
1,58
1,61
1,17
0,72
0,71
0,52
0,47
0,57
0,84
0,68
0,87
1,28
1,33
1,59
1,18
1,26
1,33
1,41
1,87
1,29
09

TOC
(%)

0,72
0,73
0,45
0,59
0,65
0,57
07
0,98
0,75
1,02
1,01
0,89
0,82
1,2
1,03
0,77
1,11
1,55
1,56
1,13
0,68
0,69
05
0,45
0,55
0,81
0,66
0,84
1,23
1,29
1,55
1,09
1,23
1,28
1,37
1,32
1,26
0,88

C/N

6,08
73
45
5,9

5,91

475

5,38

6,53
6,25
6.8
8,33

6,85

6,31

9,92
10,3

8,44

8,54
11,9
13,1
8,69
6,18

55
6,75
6,5
5,25

8,13
9,69
7.27
7,75
8,53
8,56
8,25

7.33

HI HI . s2
(mgHC/gC) (mgHC/gC) (mgHC/gS)
68,29 38,36 0,28
78,57 45,21 0,33
135,71 42,22 0,19
71,43 33,9 0,2
132,35 69,23 0,45
103,85 47,37 0,27
76,92 42,86 03
82,09 56,12 0,55
72,73 42,67 0,32
69,01 48,04 0,49
71,43 50 05
65,52 427 0,38
58,82 36,59 03
89,89 67,23 0,8
58,33 40,78 0,42
71,74 43,42 0,33

60 4324 0,48
63,71 50,97 0,79
57,6 45,86 0,72
56,1 40,71 0,46
54,05 29,41 0.2
73,68 40 0,28
84,21 32 0,16

107,14 33,33 0,15
108,33 47,27 0,26

92 56,79 0,46
88,57 47,69 0,31
67,92 42,86 0,36
89,13 66,67 0,82
55,1 41,54 0,54
77,42 61,94 0,96
83,33 59,63 0,65
66,3 49,19 0,61
78,35 59,38 0,76
74,53 57,66 0,79
68,32 52,27 0,69
58,95 44,44 0,56
61,4 39,77 0,35

0,45

Tmax CaCO3 Forams Masse Volumen Mw

<)

425
427
404
423
459
4
423
420
406
423
424
427
427
430
431
433
428
428
429
428
429
436
435
415
416
413
412
429
442
425
426
418
417
118
47
416
422
414
427

(%)

4,92
523
33
2,34
2,66
3,08
3
4,13
4,41
2,54
2,99
2,88
24
2,69
2,34
1,68
4,16
2,06
2,88
3,43
5,68
2,19
3,74
3,46
37
3,93
3,55
3,13
3,98
2,68
25
3,42
214
3,49
2,97
3,53
2,31
2,54
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452
47
4,86
5,23
5,37
3,77
4,02

3,98
4,66
4,12
5,15

4,39
3,46
4,13
5,95
4,75
3,59
4,88
4,38
4,49
3,36

5,07
3,35

4.6
3,3

3,97
3,34
4,01
4,61
5,27
3,97
4,29
4,18

{ccm)

1,68
1,75
1,82
1,95
2,01
1,39
1,51

1,49
1,76
1,55
1,94

1,66
1,29
1,56
1,84
1,81
1,34
2,25
1,64
1,68
1,25

1,9
1,25

1,71
1,22

1,48
1,24
1,5
1,72
1,97
1,47
1,6
1,54

1,52
1,54
1,58
1,71
1,54
1,14
1,27

1,01
1,33
1,09
1,41

1,17
0,89
0,86
1,7
1,57
0,93
1,6
1,41
1,28
1,01

1,15
08

1,26
0,75

0,97
0,7
0,93
1,18
1,35
1,01
1,15
0,84

Ms

0,06
0,06
0,06
0,06
0,06
0,04
0,05

0,04
0,05
0,04
0,05

0,04
0,03
0,03
0,06
0,06
0,03
0,06
0,05
0,05
0,04

0,04
0,03

0,05
0,03

0,04
0,03
0,03
0,04
0,05
0,04
0,04
0,03

Vs

0,03
0,03
0,03
0,03
0,03
0,02
0,02

0,02
0,02
0,02
0,02

0,02
0,02
0,01
0,03
0,03
0,02
0,03
0,02
0,02
0,02

0,02
0,01

0,02
0,01

0,02
0,01
0,02
0,02
0,02
0,02
0,02
0,01

Vws Porositat

1,54
1,56
1,6

1,73
1,56
1,15
1,29

1,02
1,34
1,11
1,43

1,18
0,91
0,87
1,73
1,59
0,94
1,62
1,43
1,29
1,03

1,16
0,81

1,27
0,76

0,98
0,7
0,94
1,19
1,37
1,03
1,16
0,85

(%)

48,15
47,48
47,14
47,44
44,01
45,69
46,35

40,97
43,58
41,94
42,66

41,92
41,53
36,02
48,88
47,13
41,58
42,1

46,98
43,81
4542

38,15
39,54

42,99
38,56

40,14
36,43
38,75
41,16
4125
41,38
42,42
35,67

NaBdichte
{g/cem)

1,89
1.9
1,9
1,9
1,95
1,95
19

2
1,94
1,98
1,96

1,97
2
2,07
2,16
1,87
1,98
1,69
1,9
1,95
1,94

2,04
2,03

1,98
2,06

2,02
2,09
2,04
2
2
2,01
1,98
2,12

16
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Depth in core (m)

PS2122-1 (SL) Yermak Plateau ARK VIII/2
80°23.4 N, 07°33.0 E Water depth: 705 m
Lithology | | Texture Color Description Age
55
55
553
2svaz | 0-72 cm, silty clay, dark grayish brown, mottled (bioturbated)| ©
-
o
[ e
©
[ *~w | 5Y5/2 72-80 cm, sandy mud, olive gray, very fine laminated, pyritic concretions 8
1 o
o 2.5Y4/2
oy 80-156,5 cm, sandy clay, dark grayish brown, fine laminated
-
= dropstone 151-158 cm; limestone with print of shell
:"J 166,5-168 c¢m, sandy clay, grayish brown, fine laminated,
e | 2.5Y5/2 pyritic concretions
] 2,.5Y5/6-6/2 168-172 cm, sandy-silty clay, light olive brown-grayish brown, oxidicpatches
- \ | 252 176-203 cm, silty f;lay, gray.ish brown, fine laminated,
2 pyritic concretions
I: _: 203-205 cm, oxidic horizon
el Rl s 203-243 cm, silty clay, very fine laminated
:—:—“ 2.5Y5/2 215-220 cm, strongly pyritic concretions
E_‘ 218,5 cm, bioturbated E’
;; 225 cm, dropstones (2,5 cm) sandstone g
= S avas —
N | 25Y32 ]
. et
S~ 259-292 cm, silty mud, grayish brown, strongly pyritic concretions ®
- 2.5Y5/2 . . ; ! . =
i with oxidic horizons at 275 cm (light olive brown) O
O B e L L Lt L EE TP ROP PO
3 iy 2.5Y4/2 292-308 cm, sandy-silty clay, dark grayish brown, fine laminated, pyritic
=] . concretions, oxidic horizon at 308 cm
= syar2 309 cm, colour boundary (clive gray)
] silty clay, greenish olive gray
329-371 cm, sandy clay, dark grayish brown
25Y4/2 341 cm: pieces of shells
~ 362 cm: sulfidic concretions, coal? 0,5 cm
=nd™ 5Y4/2 371 cm, colour boundary (olive gray)
_— C 273-398 cm, silty clay, dark grayish brown, fine laminated
Sl R 34 376 cm, piece of coal, . .
L] 2.5Y4/2 378-394 cm: bioturbation (light ofive brown)
—— 391 cm: dropstone (sandstonez
B y.arwacwa | §¥5/ - i i y)
:::: - 2.5val2 405-438 cm, silty clay, dark_ grayish brown, fine laminated Z\
iy pyritic concretions o)
— 5Y5/3 438-444 cm, silty clay, olive gray-yellow 444-446 cm, olive-yellow (strong) E
gl (¢h]
-~ 452-453 cm, pyritic concretions (1 cm), H2S-smelis *(-6'
iy 2.5Y4/2 _ _ ' . >
- 446-490 cm, silty-sandy clay, dark grayish brown, fine laminated @]
5Ya4/3 490-510 cm, silty clay, olive gray




PS2122-1 (SL)

Yermak Plateau
80°23.4 N, 07°33.0 E

93

ARK VIIl/2
Water depth: 705 m

Abb. 5: Detaillierte Beschreibung des Schwerelotkerns PS2122-1SL.

Lithology | {Texture Color Description Age
5 5Y4/3
-] 510-540 cm, sandy clay, dark grayish brown, fine laminated
L-_ - pyrin)é concretiongs, l}qzs-smells Z‘
EEREEERIE] | o L
.............. - 517 cm, dropstone (1,5 cm), brown, E
NECCEEEEy Y43 540-552 cm, sandy clay, olive-yellow o
i 552-578 c¢m, sandy clay, dark grayish brown, fine laminated ©
R B 2.5Y4/2 pyritic concretions 8
j O End of core: 578 cm
6 —
Graphical Core Descriptions
Lithology
sand .
sandy silt
silt
sandy clay
cla .
y silty clay
mud
Structure
2233322. . .
ettt bjoturbation - sharp boundary
— stratification —~~ gradational boundary
pa— Iamination - - tI’anSItlon zZone
pebbles, dropstones [ @ | piece of coal
shells oxidic horizons or patches
pyritic concretions




Depth in core (m)

N
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PS2123-2 (SI)
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Yermak Plateau

ARK VIIlI/2
[0} o}
80°23.4N,07°33.0E Water depth: 571 m
Lithology | | Texture Color Description Age
a2l &o13/4 |
—145Y 4/&-6/‘4_1
2.5Y4/2 8-48 cm, sandy clgy, dark grayish brown, Z’
fine laminated ©
C
| -
crystalline dropstone at 50 cm _'q_,)
©
25v4i2 48-90 cm, silty clay, dark grayish brown, =S
fine laminated O
droptstone (2 cm) at 90 cm
222\\(;;//22 90-125 cm, sandy clay, dark grayish brown-very dark grayish
brown, laminated
2.5Y4/2 125-148 cm, silty clay, dark grayish brown, very fine laminated
T 22%43//22 148-168 cm, sandy-silty clay, dark grayish-very dark grayish brown,
Y : laminated, HyS-smells
I 2.5Y4/2 168-178 cm, siity clay, dark grayish brown, very fine laminated
Ey 2] sver 178-193 cm, silty clay, olive gray, bioturbated (184-186 cm)
= 2.5Y5/6 T93-196 cm, silty clay, light olive brown
- |- -Z8Y3/4 17 196-198 cm, silty clay, light olive_brown, very fine. laminated,.light.sulfidic concretions. . . . . ... .. .. Z,
- ©
e 2.5v4/2 198-252 cm, sandy-silty clay, dark grayish brown, E
o fine-medium laminated ()]
u e
X ©
2,5Y3[2. | . .253-257 cm,.sandy.clay, vary dark grayish brown,daminated . . . . ... .. oL oL oL L. -
2.5Y4/2. | . 257-269 cm,.dark grayish.brown, fine laminated.. (258 cm: lightolivebrown). . . . ... .. ... ... . O
2.5Y312. 266-269 cm, sandy clay, very dark grayish brown, laminated
5Y5/2 269-282 cm, silty clay, olive gray, very fine laminated
5Y5/3 282-301 cm, silty clay, olive gray, oxidic patches
5Y8/2 301-318 cm, sandy-silty clay, olive gray, very fine laminated
5Y5/3 318-343 cm, silty clay, olive gray
2.5v4/2 343-432 cm, sandy-silty clay, dark grayish brown, fine laminated
pyritic concretions (375 cm, 410 cm)
«©
BB (| | dde-adslci, sandy oiay, ight olive trovr-live, dropsions ai 432 i, Weathered sandstone 04cm) | | &=
2.5Y4/2 _'(l_‘)
438-488 cm, sandy clay, dark grayish- very dark grayish brown, (4]
2.5Y4/2- fine laminated )
2.5Y3/2 O
....... .. .485cm,pyriticconcretions. . .. L.
Attt 3%YAD R 486-498 ci saridy clay. very daik dravish' dark arayisibrowd Tt
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PS2123-2 (Sl) Yermak Plateau ARK VIII/2
o} ¢
80°23.4 N, 07°33.0 E Water depth: 571 m
Lithology | [Texture Color Description Age
S ) 54 sysi2-a2 498-508 cm, sandy clay, olive gray-darker greenish olive gray, bioturbated
b TN U, 25Y5/4 H08-R13 cm_sandy clay, olive
_-.'_'.-'.-'-'—'—' 2.5Y5/2-5/4 513-518 cm, sandy clay, grayish brown-light olive brown
e e et 2.5Y4/2 518-524 cm, sandy clay, dark grayish brown
S intadintadelinl ey 2.5Y5/2-4/2 524-529 cm, sandy clay, grayish brown-dark grayish brown
e [ 2.5Y4/2- 529-548 cm, sandy clay, dark grayish-very dark grayish brwon, E‘
S AR very fine laminated
e el g esvan 548-555 cm, bioturbated Tttt ®©
N, N 2.5Y6/2 559-563 cm, sandy clay, grayish brown E
Ta v n w aow of [4 2.5Y4/2 570-579 cm, bioturbated 574 cm, pieces of shells (¢h)
| e ¢ S K : SITITI]l T B8Q-682 G, bioturbated 28y 4/4 11T T I I 6doc, plecesiof shells 11|
L L B s 611 cm, dropstone (1,2 cm) (U
b L ' 613 cm, pieces of shells 8
6 _::::::::::g 25Y4i2 563-638 cm, dark grayish brown, very fine laminated
B A I W LW .;:-__:._: .

1
|
|
|
i

628 cm, laminated, pyritic concretions, pieces of coals

End of core: 648 cm

sand

silt

clay

mud

Graphical Core Descriptions

Lithology

sandy silt
sandy clay
silty clay

Structure
bioturbation —— sharp boundary
stratification - gradational boundary
lamination -~ transition zone

pebbles, dropstones | # | piece of coal
shells oxidic horizons or patches
pyritic concretions

Abb. 6: Detaillierte Beschreibung des Schwerelotkerns PS2123-2SL.




