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Zusammenfassung 

Sediment- und Porenwasseranalysen wurden an OberflÃ¤chensedimente durchge- 

fÃ¼hrt die im Ã¶stlichen und sÃ¼dliche Weddellmeer auf 24 Stationen mit dem GroÃŸ 

kastengreifer bzw. dem Multicorer beprobt wurden. Zu den Sedimentanalysen zÃ¤hl 

die Quantifizierung des Opal-, Karbonat- und Kohlenstoffgehaltes. An drei Sedi- 

mentkernen wurde die ^Pb-AktivitÃ¤ bestimmt. Die Porenwasseranalysen quanti- 

fizierten die Aluminium-, Fluor-, Mangan-, Nitrat-, Nitrit-, Sauerstoff- und Silikat-Kon- 

zentration sowie die AlkalitÃ¤ und den pH-Wert. 

Zu den Zielen der vorliegenden Arbeit gehÃ¶r die AbschÃ¤tzun der Mengen an Opal 
und organischem Kohlenstoff (Corg), die ins Sediment eingetragen werden, die 

regionale Verteilung dieser FluÃŸrate und die Betrachtung der frÃ¼hdiagenetische 

Prozesse, die die sedimentÃ¤r Ãœberlieferun von organischem Kohlenstoff und 

Opal kontrollieren. 

Die FluÃŸ und Abbauraten von organischem Kohlenstoff wurden durch die Model- 

lierung der gemessenen Sauerstoff- und Nitratprofile ermittelt. Bezogen auf das 

Untersuchungsgebiet weist der Bereich des schelfeisnahen Kontinentalschelfes die 
hÃ¶chste FluÃŸ und Abbauraten auf. Der Corg-Eintrag (>500 mmol C m 2 a - l )  be- 

dingt, daÂ der aerobe Lebensraum in diesen Ablagerungen auf die obersten 3 cm 

begrenzt ist. In den Tiefseeablagerungen des Weddellmeeres ist die aerobe Zone 
vermutlich mehrere Meter mÃ¤chtig Der aus dem Nitrat-FluÃ berechnete Corg- 

Eintrag in diese Sedimente betrÃ¤g weniger als 50 mmol C m-2 a". Der FluÃ von 
Corg in die Sedimente des Kontinentalhanges liegt in der Regel zwischen den fÃ¼ 

die Schelf- bzw. Tiefseeablagerungen ermittelten Werten. Eine Ausnahme bilden 

die Ablagerungen vom nÃ¶rdlic von Halley Bay gelegenen Kontinentalhang. Die in 

diesen Sedimenten gemessenen Sauerstoff- und Nitratdaten lassen auf einen 
vergleichsweise hohen Corg-Eintrag schlieÃŸen der mit der wiederholten Bildung 

von KÃ¼stenpolynie in Verbindung stehen kÃ¶nnte Die aus dem 210Pb-Profil abge- 

leitete Bioturbationsrate betrÃ¤g in diesem Bereich 0,019 cm2 a'l. 

Die Opalgehalte in den OberflÃ¤chensedimente (0-1 cm Sedimenttiefe) des 

Weddellmeeres variieren zwischen 0,l und 7 Gew.-%. Diese Opalkonzentrationen 

sind deutlich niedriger als die von LEDFORD-HOFFMANN et al. (1986) in den 

Sedimenten des Ross-Meeres ermittelten Werte. Die von LEDFORD-HOFFMANN et 

al. (1986) betonte Bedeutung der antarktischen Schelfbereiche fÃ¼ den globalen 

Silikat-Stoffkreislauf muÃ deshalb relativiert werden. Die regionale Verteilung der 



Opalgehalte und die berechnete OpalfluÃŸrat korrellieren mit den Ergebnissen der 
Corg-FluÃŸraten 

Ausgehend von den gemessenen Aluminium- und Silkatkonzentrationen des 

Porenwassers und dem Opalgehalt des Sedimentes, werden die Prozesse, die die 

Ãœberlieferun von Opal kontrollieren, diskutiert. Die Tiefenverteilung der Si - und 

AI-Konzentration deuten daraufhin, daÂ innerhalb der obersten Zentimeter des 

Sedimentes die Neubildung von Tonmineralen stattfindet. Eine nÃ¤her Bestimmung 

der Mineralneubildung z.B. dessen SiIAI-VerhÃ¤ltni (MACKIN & ALLER, 1984 a, b) 

war nicht mÃ¶glich Um abschÃ¤tze zu kÃ¶nnen welche Minerale sich im Sediment 

bilden kÃ¶nnten wurden mit dem Programm WATEQ2 SÃ¤ttigungsindize berechnet. 

In diesem Zusammenhang wird die Anwendbarkeit von Programmen wie WATEQ2 

zur Berechnung von Speziesverteilungen und SÃ¤ttigungsindize auf ionenstarke 

LÃ¶sunge wie Meerwasser untersucht. 

Summary 

During the ANT V14 (1986187) and ANT V113 (1987188) cruises of R.V. Polarstern 

sedirnents from the eastern, southern and central Weddell Sea were sarnpled with a 

boxcorer andlor a multicorer. The 24 sampling locations are distributed over the 

whole depth range, from shelf to pelagic environments. Porewater concentrations of 

aluminium, fluoride, manganese, nitrate, nitrite, oxygen and silicate, the pH and the 

alkalinity were measured. Of the sediment the opal, calcium carbonate and organic 

carbon content were quantified. The z10Pb-profile was measured for three sedirnent 

cores. 

This investigation deals with the estimation of the amounts of opal and organic 

carbon (Corg) that are transported into the sediment, the regional distribution of 

these flux rates and the early diagenetic processes that control the preservation of 

organic carbon and opal in the sediment. 

The flux and degradation rates of organic carbon were determined by modelling the 

rneasured oxygen and nitrate profiles. The highest flux and degradation rates were 
found in the eastern shelf sediments. Due to the high Corg-flux (>500 rnmol C m-2 

a-1) in this area the oxic environment is restricted to the upper 3 cm of the sediment. 

In contrast to this, the oxic Zone in the pelagic sedirnents of the Weddell Sea has 
probably an extension of a few meters. The Corg-flux here, computed from the flux of 



nitrate throug h the sedimentlwater-interface, is less than 50 mrnol C m^a- l .  The 

flux of organic carbon into the sediments of the continental slope area is usually 

intermediate between the values computed for the shelf and pelagic sediments. 

Exceptions are the continental slope region north of Halley Bay. In these sediments 

the measured oxygen and nitrate profiles indicate a relatively high organic carbon 

flux. This could be a result of the recurrent development of a coastal polynia in this 

area. The bioturbation rate determined in this region by a ^Pb-profile is 0,019 cm2 
a-I . 

In the Weddell Sea the opal content at the sediment surface (0-1 cm depth) varies 

between 0,1 and 7 %-wt. These opal concentrations are rnuch lower than the opal 

contents determined for the sediments of the ROSS Sea by LEDFORD-HOFFMANN 
et al. (1986). Therefore the importance of the Antarctic shelf regions for the global 

silica cycle as stated by LEDFORD-HOFFMANN et al. (1986) has to be 

reconsidered. The regional distribution of the opal content and the computed opal 

flux rates are correlated with the organic carbon flux rates. 

The processes controlling the preservation of opal are discussed based On the 

measured aluminium and silicate concentrations in the Pore water and the opal 

content of the sediment.The depth distribution of the Si- and Al-concentration of the 

porewater indicates that the reconstitution of clay minerals takes place in the 

immediate vicinity of the sediment-water nterface. A characterization of these 

minerals e.g. the estimation of the SiIAI-ratio (MACKIN & ALLER, 1984 a, b) is not 

possible. With the program WATEQ2 saturation indices are computed to estimate 

which minerals could reconstitute. In this context the applicability of programs like 

WATEQ2 for computations of the species distribution and saturation indices in 

solutions with the ionic strength of sea water is investigated. 



1 EinfÃ¼hrun und Fragestellung 

Die Interpretation von Sedimentparametern zur Rekonstruktion palÃ¤oozeano 

graphischer oder klimatischer Entwicklungen wird durch LÃ¶sungsprozess in der 

WassersÃ¤ul und frÃ¼hdiagenetisch VorgÃ¤ng wÃ¤hren der Sedimentbildung 

erschwert. FrÃ¼hdiagenetisch Prozesse sind von Bedeutung fÃ¼ die Mengen an 

Kohlenstoff und Opal, die Ã¼be geologische ZeitrÃ¤um im Sediment fixiert und aus 
den vergleichsweise kurzskaligen StoffkreislÃ¤ufe der HydrosphÃ¤r herausgenom- 

men werden. Insgesamt betrachtet, ist die Kenntnis und Quantifizierung der 

Prozesse, die die Bildung und den Abbau von Kohlenstoff und Klimaindikatoren 

steuern, notwendig, um die VerÃ¤nderungen die mit den anthropogenen Beeinflus- 

sungen des globalen Stoffkreislaufes verbunden sind, abzuschÃ¤tzen 

Im Bereich der SedimentlWasser-GrenzflÃ¤ch sind die VerÃ¤nderungen denen die 
sedimentierten Partikel unterliegen, am ausgeprÃ¤gtesten Dies dokumentiert sich in 

der meist dichten und artenreichen Besiedlung dieses Sedimentbereiches mit epi- 

und endobenthischen Organismen und den deutlichen Ã„nderunge im Chemismus 

des Porenwassers. FÃ¼ die Quantifizierung frÃ¼hdiagenetische Prozesse bietet die 

chemische Zusammensetzung des Porenwassers einen sensitiven Indikator, der 

geringe VerÃ¤nderunge in der Zusammensetzung der Festphase abbildet 

(BERNER, 1980 a). Die Konzentrationsgradienten des Porenwassers geben 

beispielsweise im Bereich der SedimentIWasser-GrenzflÃ¤ch einen Hinweis auf 

den diffusiven FluÃ gelÃ¶ste Substanzen ins Bodenwasser und auf die Mengen an 

abbaubaren organischen Komponenten und Opal, die ins Sediment eingetragen 

werden. Speziell an den Eintrag von organischem Kohlenstoff (Corg) sind zahlreiche 

Prozesse gekoppelt, die sich unter anderem auf die vertikale Ausdehnung des 

oxischen Lebensraumes und die Mobilisierung von Schwermetallen im Sediment 

auswirken. 

Aufgrund der Bedeutung, die das Weddellmeer fÃ¼ die Rekonstruktion der glazialen 

Klimageschichte und die Bildung des Antarktischen Bodenwassers hat, sind die 

Prozesse und das AusmaÃ mit dem Corg und Opal in diesen polaren Sedimenten 

abgebaut werden von besonderem Interesse. Weiterhin bilden die antarktischen 

Sedimente eine wichtige Komponente innerhalb des globalen Silikatkreislaufes 

(DeMASTER, 1981 ; LEDFORT-HOFFMANN et al., 1986). 

Ein Themenbereich dieser Arbeit befaÃŸ sich mit der FrÃ¼hdiagenes von Opal. Opal 

ist sowohl im Meerwasser als auch im Porenwasser, bezogen auf die in Laborver- 

suchen bestimmten LÃ¶slichkeitsprodukte untersÃ¤ttig und sollte aus thermodyna- 



mischer Sicht nicht erhaltungsfÃ¤hi sein. Welche Prozesse und Faktoren die Ãœber 

lieferung von Opal Ã¼be geologische ZeitrÃ¤um kontrollieren, ist bisher nicht hinrei- 

chend bekannt. Zum einen gilt die an der OpaloberflÃ¤ch ablaufende authigene 

Mineralbildung als kontrollierender ProzeÃ fÃ¼ die Ãœberlieferun von Opal (HURD, 

1973), andererseits wird dessen ErhaltungsfÃ¤higkei den unterschiedlichen 

physikochemischen Eigenschaften von Opal zugeschrieben (MARTIN & KNAUER, 

1973). Neuere Untersuchungen von Van BENNEKOM et al. (1 988, 1989) betonen 

die AbhÃ¤ngigkei der OpallÃ¶sun von dessen AI-Gehalt als wichtigen Faktor fÃ¼ die 

sedimentÃ¤r 0pal-Ãœberlieferung Ob sich dieser Zusammenhang in der Relation 

zwischen der AI- und Si-Konzentration des Porenwassers und dem jeweiligen 

Opalgehalt des Sedimentes abbildet und welche Folgerungen sich aus diesen 

Daten fÃ¼ die Opaldiagenese ergeben, gehÃ¶r zu den Fragestellungen der vor- 

liegenden Arbeit. 

Ein weiterer Schwerpunkt ist die Quantifizierung der FluÃŸ und Abbauraten von 

organischem Kohlenstoff und Opal und deren regionale Verteilung im Weddellmeer 

sowie die Modellierung frÃ¼hdiagenetische Prozesse. Die Untersuchungsziele, die 
in diesem Zusammenhang betrachtet werden, sind: Welche Opalmengen sind in 

den Sedimenten des Weddellmeeres fixiert und welche Bedeutung haben die 
Antarktischen Schelfbereiche fÃ¼ den globalen Silikat-Kreislauf; wie hoch ist der aus 

dem diffusiven Transport von Si bzw. NO3' durch die Sediment/Wasser-GrenzflÃ¤ch 

bestimmte Opal- bzw. Corg-FluÃŸ bis in welche Sedimenttiefe reicht der aerobe 

Lebensraum und welche regionalen Unterschiede und Relation bestehen 
zwischen der Sauerstoffeindringtiefe und dem Corg-Eintrag in die Sedimente des 

Weddellmeeres ? 

Ein weiteres Ziel ist es, ein rechnergestÃ¼tzte frÃ¼hdiagenetische Modell zu erstel- 

len, in dem der EinfluÃ der Sedimentations- und Reaktionsrate sowie der Bioturba- 

tion auf die Zusammensetzung der Festphase berÃ¼cksichtig wird. In diesem 

Zusammenhang wird untersucht, ob sich die Tiefenverteilung von Corg im Sediment 

mit den in diesem Modell berÃ¼cksichtigte Parametern beschreiben lÃ¤ÃŸ 

Fragestellungen, die sich mit der Opaldiagenese befassen, sind: Lassen sich mit 

Porenwasser- und Sedimentanalysen die Prozesse bestimmen, die im Sediment 

die ErhaltungsfÃ¤higkei von Opal kontrollieren; besteht eine Relation zwischen der 

Si- und AI-Konzentration des Porenwassers und welche Aussagen sind aus dieser 

Relation Ã¼be das SiIAI-VerhÃ¤ltni authigener Tonminerale ableitbar ? Desweiteren 

wird untersucht ob thermodynamische Modelle auf ionenstarke LÃ¶sunge wie 



Meerwasser anwendbar sind und welche Aussagekraft sie fÃ¼ diagenetische 

Untersuchung haben. 

2 Untersuchungsgebiet 

Das Weddellmeer erstreckt sich in N-S Richtung vom Antarktischen Kontinent bis 

zum SÃ¼d-Scoti RÃ¼cken die Antarktische Halbinsel begrenzt es im Westen, im 

Osten geht es bei ca. 0'-LÃ¤ng in das Enderby-Becken Ã¼ber Die KÃ¼stenlini des 

Weddellmeeres wird von den SchelfeisflÃ¤che des Antarktischen Kontinentes ge- 

bildet: im Westen vom Larsen-Schelfeis, im SÃ¼de vom Ronne- und Filchner- 

Schelfeis und im Ã¶stliche Weddellmeer vom Brunt- und Riiser-Larsen-Schelfeis 

(Abb. 1 ) .  

Abb. 1: Karte des Weddellmeeres. A: Lage des Arbeitsgebietes in dem Sediment- und 
Porenwasserproben genommen wurden (Abb.5). 1: Filchner-Rinne. 2: Berkner-Island. 
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Auf der bathymetrischen Karte des Untersuchungsgebietes ist die von SSW nach 

NNE angelegte Filchner-Rinne ein markantes Merkmal (Abb. 1). Sie wurde von 

glazigenen Erosionsprozessen geformt (MELLES, 1987), deren Ablagerungen am 

Nordrand der Rinne eine Schwelle bildeten, die den Ãœbergan von der Filchner- 

Rinne zur Tiefsee darstellt . Im SÃ¼de der Filchner-Rinne ermÃ¶glicht das Kalben 

und anschlieÃŸend Verdriften von groÃŸflÃ¤chig Eisinseln die Beprobung von 

Sedimenten, die bis Ca. 1986 Ã¼be mehrere Jahrzehnte vom Filchner-Schelfeis 

bedeckt und von der PrimÃ¤rproduktio des OberflÃ¤chenwasser abgeschlossen 

waren. Aufgrund dieser speziellen Bedingungen stellen die Sedimente aus dem 

Bereich vor dem Filchner-Schelfeisrand einen gesonderten Sedimentationsraum 

neben den Schelf- Kontinentalhang- und Tiefseeablagerungen dar (Kap.11). 

2.1 Hydrographie 

Im Weddellmeer prÃ¤g der zyklonische Weddellwirbel die Richtung und die 

IntensitÃ¤ der oberflÃ¤chennahe MeeresstrÃ¶mungen Er induziert den Antarktischen 

KÃ¼stenstrom dessen Hauptzweig entlang des Ã¶stliche Kontinentalrandes bis in 
den Bereich der Berkner-Insel flieÃŸt um dann, dem Larsen-Schelfeis folgend, nach 

Norden zu ziehen. Neben dem Weddellwirbel fÃ¼hre Wechselwirkungen von 

TidenstrÃ¶mungen Abschmelz- und Anfrierprozessen zu weiteren Meeres- 

strÃ¶mungen Sie folgen, zum Teil als Konturstrom, dem westlichen und 

nordwestlichen Rand des Wedellbeckens (FOSTER et al., 1987) und haben eine 

betrÃ¤chtlich Bedeutung fÃ¼ die dortigen Sedimentationsprozesse (FUTTERER et 

al., 1988, PUDSEY et al., 1988). 

Der Ã¼berwiegend Teil des Antarktischen Bodenwassers, das fÃ¼ den Stofftransport 

und die Tiefenzirkulation der Ozeane von groÃŸe Bedeutung ist, wird im 

Weddellmeer gebildet. Die Hauptquelle fÃ¼ die Bildung des Antarktischen 

Bodenwassers ist das, aus dem Zirkumpolaren Tiefenwasser stammende, Warme 

Tiefenwasser (CARMACK, 1977 in HELLMER & BERSCH, 1985). Die Vermischung 

des Warmen Tiefenwassers mit dem salzreichen Winter Wasser fÃ¼hr zur Bildung 

des Modifizierten Warmen Tiefenwassers. Es dringt im Westen des Weddellmeeres 

Ã¼be die Schelfkante und strÃ¶m in 300-500 m Wassertiefe nach SÃ¼dwesten Die 

Meereisbildung erhÃ¶h die SalinitÃ¤ dieser Wassermasse und fÃ¼hr zur Bildung des 

Westlichen Schelfwassers, welches am Kontinentalhang absinkt und durch die 

Vermischung mit dem Ã¼berliegende Warmen Tiefenwasser das Weddellmeer 

Bodenwasser bildet. Das im SÃ¼doste des Weddellmeeres gebildete 

Eisschelfwasser ist eine weitere Komponente fÃ¼ die Bildung des Weddellmeer 

Bodenwassers. Unterhalb des Filchner-Schelfeises fÃ¼hre Abschmelz- und 



Anfrierprozesse zur Bildung von Eisschelfwasser (HELLMER, 1989), das entlang 

des Westhanges der Filchner-Rinne nach Norden abflieÃŸt Ein Teil des 

Eisscheifwassers flieÃŸ mit Geschwindigkeiten bis zu ca. 40 cmls Ã¼be die Schwelle 

am Nordrand der Filchner-Rinne in die Tiefsee (FOLDVIK et al., 1985) bzw. flieÃŸ 

entlang des Osthanges erneut sÃ¼dwÃ¤r (CARMACK & FOSTER, 1975). Die weitere 

Vermischung des Weddellmeer Bodenwassers mit dem Warmen Tiefenwasser fÃ¼hr 

zur Bildung des Antarktischen Bodenwassers, das zum Teil in den 

Zirkumpolarstrom eingeht bzw. die Bodenwassermassen des Atlantiks erneuert. 

2.2 Meereisbildung und PartikelfluB 

In den hohen Breiten sind die Meereisverbreitung und die LichtverhÃ¤ltniss 

wichtige Faktoren fÃ¼ den zeitlichen Verlauf und das Ausma8 der marinen 

PrimÃ¤rproduktion Weite Bereiche des Weddellmeeres sind ganzjÃ¤hri vom Meereis 

bedeckt. Die maximale Meereisbedeckung ist im AugustISeptember zu beobachten. 

Gegen Ende September verlagert sich die Meereisgrenze nach SÃ¼de (HELLMER 

'& BERSCH, 1985). Dieses groÃŸrÃ¤umi Muster wird von katabatischen Winden 

modifiziert, die innerhalb des schelfeisrandnahen Meereises zur Bildung von 

eisfreien FlÃ¤chen sogenannten Polynien, fÃ¼hre kÃ¶nnen 

Die Menge und die Zusammensetzung des Partikelflusses wurde im zentralen 

Weddellmeer mit einer in 3800 m Wassertiefe verankerten, zeitgesteuerten 

Sinkstoff-Falle untersucht, deren Probensammler sich 863 m unter der Wasser- 

oberflÃ¤ch befand (FISCHER et al., 1988). Der gemessene GesamtfluÃ von 371 mg 
-2  a - ~  gilt als der niedrigste bisher in den Weltozeanen beobachtete 

Jahresdurchschnittswert. Die Hauptbestandteile des gesammelten Materials stellen 

biogene Komponenten, von denen Ca. 95 % von Diatomeenskeletten und -resten 

gebildet werden. Der zeitliche Verlauf des Partikelflusses zeigt eine starke 

SaisonalitÃ¤t die mit der Eisbedeckung an der Verankerungsposition korreliert 

(FISCHER at al., 1988). 

2.3 Sedimentologischer Ãœberblic 

Sedimentologische Bearbeitungen des nord- und sÃ¼dÃ¶stlich Weddellmeeres 

wurden von ANDERSON et al. (1983), GROBE (1986), MELLES (1987) und 

FUTTERER et al. (1 988) vorgelegt. Die sedimentpetrographische Beschreibung, der 





FÃ¼ die Betrachtung frÃ¼hdiagenetische Prozesse bietet die chemische 

Zusammensetzung des Porenwassers einen sensitiven Indikator, der kleinste 

VerÃ¤nderunge in der chemischen und mineralogischen Zusammensetzung der 

Festphase widerspiegelt. Die Konzentration einer im Porenwasser gelÃ¶ste 

Substanz wird von chemischen Reaktionen, Transportprozessen und biologischen 

Wechselwirkungen kontrolliert. Die zeitliche Entwicklung der Konzentration einer 

gelÃ¶ste Spezies im Porenwasser lÃ¤Ã sich mit der diagenetischen Grundgleichung 

(BERNER, 1980 a) beschreiben : 

: Konzenration der Spezies i im Porenwasser bzw. Sediment 

0 : PorositÃ¤ 
t : Zeit 
z : Sedirnenttiefe 
Ds : molekularer Diffusionskoeffizient im Sediment 
D. : Biodiffussionskoeffizient 
CD : Sedimentationsrate 
Ri : Umsatzraten der Reaktionen an denen Ci beteiligt ist 

Diese Gleichung verknÃ¼pf die Prozesse der Diffusion, Bioturbation und Advektion 
mit der Summe der ablaufenden chemischen Reaktionen, an denen die Spezies i 

beteiligt ist, und ermÃ¶glich die Quantifizierung von Reaktionsraten und Mineral- 

stabilitÃ¤ten 

3.1 Diffusion 

Die molekulare Diffusion lÃ¤Ã sich mit dem ersten und zweiten Fick'schen Gesetz 

quantifizieren. Den diffusiven Transport (J;) einer ungeladenen Spezies (i) 

beschreibt das erste Fick'sche Gesetz : 



Mit dem zweiten Fick'schen Gesetz lÃ¤Ã sich die diffusive, zeitabhÃ¤ngig 

KonzentrationsÃ¤nderun an einem "Punkt" (z) berechnen: 

Die durch die Sedimentpartikel bedingte TortuositÃ¤ (das VerhÃ¤ltni zwischen der 

realen und kÃ¼rzeste WeglÃ¤ng zwischen zwei Punkten irn Porenraurn) bewirkt, 

daÂ ein Ion nicht ungehindert entsprechend des stÃ¤rkste Gradienten diffundieren 
kann. Dieser Effekt lÃ¤Ã sich durch die Einbeziehung der Tortuositat (9) in die 

Diffusionskonstante (Di) berÃ¼cksichtige (BERNER, 1980 a): 

Die direkte Messung der Tortuositat ist nicht mÃ¶glich jedoch bietet der 
Forrnationsfaktor (f) - das VerhÃ¤ltni von elektrischem Widerstand irn Sediment 

(Rsed) zum Widerstandswert des Bodenwassers (RBw) - ein indirektes MaÃ fÃ¼ die 
TortuositÃ¤ der PorenwasserkanÃ¤le Aus dem Formationsfaktor und der PorositÃ¤ (4) 
lÃ¤Ã sich der Diffusionskoeffizient einer gelÃ¶ste Spezies irn Sediment (Dsed) 

berechnen (MANHEIM & WATERMANN, 1972; McDUFF & ELLIS, 1979): 

FÃ¼ das Porenwassersystem lÃ¤Ã sich der diffusive FluÃ wie folgt quantifizieren : 

FÃ¼ die Diffusion geladener Spezies ist neben dem Konzentrationsgradient, der 

Gradient des elektrischen Potentiales (hervorgerufen durch die Konzentrations- 

gradienten anderer Ionen) und die lonenpaarbildung zu berÃ¼cksichtige (BEN- 

YAAKOV, 1972; LASAGA, 1979). In marinen PorenwÃ¤sser sind diese Effekte im 

Vergleich zum EinfluÃ der TortuositÃ¤ von untergeordneter Bedeutung (SAYLES, 
1981 ). 



3.2 Bioturbation und Bioirrigation 

Modelle zur Quantifizierung biogener Mischungsprozesse wurden u.a. von 

GOLDBERG & KOIDE (1962), BERGER & HEATH (1968), SCHINK & GUINASSO 

(1977, 1978), ALLER (1 980, 1982), BOUDREAU (1986 a, b) und BOUDREAU & 

IMBODEN (1986) erstellt. Sie unterscheiden sich in dem AusmaÃŸ in dem z.B. un- 
terschiedliche FreÃŸ und Bewegungsstrategien, Populationsdichten und deren 

rÃ¤umlich Variationen mit in Betracht gezogen werden. Nach diesen Kriterien 

lassen sich die Modelle in zwei Gruppen unterteilen. Bei den Bioturbationsmodellen 

steht die Homogenisierung eines Sedimentbereiches im Vordergrund, hingegen 

beschreiben die Bioirrigationsmodelle den reinen Porenwassertransport. 

3.2.1 Diffusive ioturbationsmodelle 

Unter den Annahmen, daÂ die TÃ¤tigkei von Organismen zu einer vollstÃ¤ndige 

Durchmischung eines Sedimentbereiches und zu einem Massentransport aus 

Bereichen hÃ¶here in Bereiche geringerer Konzentrationen fÃ¼hrt lÃ¤Ã sich die 

BiÅ¸turbatio in Analogie zur molekularen Diffusion beschreiben (GOLDBERG & 

KOIDE, 1962; GUINASSO & SCHINK, 1975; COCHRAN, 1985; BOUDREAU, 

1986 a). Der bioturbate FluÃ partikulÃ¤re Substanzen wird dementsprechend mit 

dem ersten Fick'schen Gesetz errechnet: 

Die Proport ional i tÃ¤tskonstant  ( D o )  bezeichnet den sogenannten 

Biodiffusionskoeffizienten. Da der Biodiffusionskoeffizent in diesem Modellansatz 

keine Funktion der Sedimenttiefe ist, bleibt die Abnahme der Populationsdichte 

und vermutlich auch die der AktivitÃ¤ der grabenden Organismen mit zunehmender 

Sedimenttiefe unberÃ¼cksichtig (JUMARS, 1978; SCHINK & GUINASSO, 1977). 

Modelle in denen die rÃ¤umlich Variation des Biodiffusionskoeffizenten involviert 

sind, entwickelten u.a. SCHINK & GUINASSO (1977) und CHRISTENSEN (1982). 

Die Quantifizierung von Bioturbationsprozessen erfolgt aus der Analyse von 

Tracerprofilen im Sediment. Als Tracer kÃ¶nne Partikel bzw. partikulÃ¤ gebundene 

Substanzen wie Mikrotektite, ^C und adsorbtiv gebundenes *'lopb (Kap. 7.3) 

dienen. 



3.2.2 Bioirrigation 

FÃ¼hr die Lebensweise einiger Organismen zu einer gesteigerten Vermischung von 

Boden- und Porenwasser, ohne einen damit verbundenen Transport von 
Sedimentpartikeln zu bewirken, wird dies mit dem Begriff Bioirrigation bezeichnet 

(BERNER, 1980a) .  Die Bioirrigation kann zu Anomalien in  den 

Porenwasserprofilen fÃ¼hren Beispiele hierfÃ¼ sind die in den Flachwasser- 

sedimenten des Puget Sounds (USA) beobachteten RedoxÃ¤nderungen die von 

GRUNDMANIS & MURRAY (1977) und EMERSON et al. (1984) durch das Einstru- 

dein von Bodenwasser ins Sediment erklÃ¤r wurden. Diese Prozesse lassen sich 
vereinfacht in Form einer scheinbaren Advektionskonstante modellieren 

(EMERSON et al., 1984). Bioirrigationsprozesse kÃ¶nne mit Hilfe von gelÃ¶ste 
Tracern wie ^ ~ a + ,  ^CF und Br' quantifiziert werden. 

Im Rahmen dieser Arbeit wird die biogene Durchmischung mit einem diffusiven 

Bioturbationsmodell betrachtet, bei dem die TiefenabhÃ¤ngigkei des Biodiffusions- 

koeffizenten vorgegeben wird (Kap. 12). Dieser Ansatz stellt eine Vereinfachung der 

tatsÃ¤chlic ablaufenden Prozesse dar. Eine realistischere Betrachtung, die einer 

Vielzahl schwer quantifizierbarer Parameter bedarf, bietet jedoch fÃ¼ die hier 

untersuchten Fragestellungen kaum Vorteile (EMERSON et al., 1985). 

3.3 Advekt ive Prozesse 

Die Advektion beschreibt die relative Bewegung des KorngerÃ¼ste und des 

Porenwassers  bezogen auf eine Referenzf lÃ¤che wie die 

Sediment/WassergrenzflÃ¤ch (BERNER, 1980 a). Zu den advektiven Prozessen 

gehÃ¶re die Sedimentakkumulation und -kompaktion und die mit diesen 

VorgÃ¤nge verbundene Porenwasserbewegung. Eine Porenwasseradvektion kann 

auch mit submarinen hydrothermalen Ereignissen verknÃ¼pf sein. Im Vergleich zur 

Diffusion sind diese VorgÃ¤ng in den Sedimenten des Untersuchungsgebietes 

vernachlÃ¤ssigbar 

3.4 Mikrobieller Abbau von organischem Material 

Organische Verbindungen, die auf die SedimentoberflÃ¤ch gelangen bzw. 

Endprodukte des mikrobiellen Abbaues sind, werden definitionsgemÃ¤ in 



abbaubare Biopolymere und nicht reaktive Geopolymere differenziert (BERNER, 
1980 a). Zu den Geopolymeren zÃ¤hle neben den Fulvo- und HuminsÃ¤ure auch 
die Kerogene. 

Als Biopolymere werden organische Verbindungen wie Kohlenhydrate und EiweiÃŸ 

bezeichnet, die, wenn auch mit unterschiedlichen Abbauraten, von Organismen 

katabolisierbar sind. BERNER (1 980 b) beschreibt den mikrobiellen Abbau von Bio- 

polymeren mit dem Multi-G Modell, bei dem die Abbaurate von oraanischem 

Material als gewichtete Summe einzelner "materialspezifischer" Abbauraten 

beschrieben wird. Dieser Ansatz wurde von WESTRICH & BERNER (1984) in 

Laborversuchen bestÃ¤tigt Sie zeigten, daÂ das von ihnen untersuchte organische 

Material als eine Mischung dreier Degradationsraten beschreibbar ist: einer schnell 

abbaubaren Komponente, die nur in den obersten Zentimetern des Sediments zu 

finden ist, einer Corg-Komponente mit vergleichsweise langsamerer Abbaurate und 

den nichtabbaubaren (refraktÃ¤ren Geopolymeren. 

Das MengenverhÃ¤ltni zwischen Geo- und Biopolymeren lÃ¤Ã sich analytisch bisher 

nicht bestimmen. Seine AbschÃ¤tzun ist jedoch aus der Modellierung des Corg- 

Abbaues mÃ¶glich Untersuchungen von WESTRICH & BERNER (1984), EMERSON 

et al. (1985) und BERELSON et al. (1987) ergaben, daÂ der GroÃŸtei des die 

SedimentoberflÃ¤ch erreichenden Corg-Flusses aus abbaubaren organischen 

Substanzen besteht. 

FÃ¼ die Modellierung frÃ¼hdiagenetische Prozesse ist das C:N:P- VerhÃ¤ltni im 

organischen Material von Bedeutung. Das idealisierte C:N:P-VerhÃ¤ltni von 

marinen Organismen wurde mit Plankton- und Meerwasseranalysen bestimmt. 

Ausgehend von dem Redfield-VerhÃ¤ltnis lÃ¤Ã sich eine hypothetische 

Summenformel fÃ¼ marine organische Substanz ableiten (REDFIELD, 1958): 

Beim mikrobiellen Abbau von organischem Material werden bevorzugt diejenigen 

Oxidationsmittel gezehrt, die den Organismen einen hohen Energiegewinn 

ermÃ¶gliche (FROELICH et al., 1979). Im obersten Bereich des Sedimentes, der 

oxischen Zone, wird von den Organismen Sauerstoff zum Abbau von Corg 

verbraucht, dabei ist Nitrat eines der Abbauprodukte (Tab. 1). 



Milieu 

oxisch 
(Nitrifizierung) 
suboxisch 

suboxisch 
Den itrifizierung 
suboxisch 

suboxisch 

anoxisch 
anoxisch 

Abbaureaktion 

(CH20)so6 (NH3)16 (H3P04) + 84,8 HN03 ---- > 106 CO2 + 42,2N2 + 16 NH3 + H3P04 + 
148.4 H20 

(CH20)lo6 (NH3)16 (H3P04) + 212 F a  (oder 424 FeOOH) + 848 H+ ----> 

424 ~ e ~ + +  106 CO2 + 16 N i 3  + H3P04 + 530 H20 (oder 742 H20) 

(CH20)io6 (H3P04) + 53  SO^^-----> 53 s2' + 106 CO2+ 16 NH3 + H3PO4 + 106 H20 

(CH20)lo6 (NH3)l6 (H3PO4) ---- > 53 CO2 + 53 CH4 +16 NH3+ H3PO4 

Tab. 1: Chemische Reaktionen beim mikrobiellen Abbau von organischem Material 
(nach FROELICH et al., 1979) und die daraus resultierenden Milieus. 

Unterhalb der Sauerstoffeindringtiefe schlieÃŸ sich der suboxische Bereich an, in 

dem Mangan und Nitrat als Oxidationsmittel verwendet werden. Den ProzeÃŸ bei 

dem NO3' fÃ¼ den Abbau von Corg benÃ¶tig wird, bezeichnet man als Denitrifizierung 

(Tab. 1). Sind die verfÃ¼gbare Mangan- und Nitratrnengen verbraucht, dominieren 

Mikroorganismen, die Eisenoxide und anschlie Â§en Sulfat zehren (Abb. 2). An 

diese Zonen schlieÃŸ in grÃ¶ÃŸer Tiefen die Methanbildung an. Neben dieser verti- 

kalen Abfolge, kann es bevorzugt in Flachwassersedimenten aufgrund der 

Bioturbation und der Ausbildung von Mikromilieus zu einer kleinrÃ¤umige 

horizontalen Zonierung der Oxidationsmittel kommen (ALLER, 1980, 1982; 

JAHNKE, 1985). 
CONCENTRATION 

Abb. 2: Schematische Darstellung von Porenwasserprofilen, die die vertikale Zonierung der 
Oxidationsrnittel zeigt. Die Skalierung der Tiefen- und Konzentrationsachse wurde frei gewÃ¤hl 
(nach FROELICH et al., 1979) 



Die aufgefÃ¼hrte Abbauprozesse reprÃ¤sentiere nur unvollstÃ¤ndi die tatsÃ¤chlic 

im Sediment ablaufenden Reaktionen, die ein komplexes System zahlreicher 

mikrobieller Enzymreaktionen sind, sondern geben eine phÃ¤nomenologisch 

Beschreibung des Corg-Abbaues wieder. Ihre Quantifizierung beruht auf dem 

Redfield-VerhÃ¤ltnis der Massenbilanz von Reaktanten und Produkten und der Re- 

aktionskinetik. Die Reaktionskinetik lÃ¤Ã sich mit Reaktionen nullter und hÃ¶here 

Ordnung beschreiben (Kap. 9). Reaktionen nullter Ordnung quantifizieren die 

Menge an Corg, die unabhÃ¤ngi von den Konzentrationen anderer Reaktanten pro 
Zeiteinheit abgebaut wird: 

Bei Reaktionen 1. Ordnung steht die Abbaurate in linearer Beziehung zu 

Reaktionsteilnehmern, wie z.B. der verfÃ¼gbare Menge an Cera: 

3.5 Mineralreaktionen 

Aus den physikochemischen Eigenschaften der flÃ¼ssige Phase laÃŸ sich 

tendenziell ableiten, ob eine mineralische Festsubstanz chemisch stabil ist oder 

LÃ¶sungs/FÃ¤llungsprozess unterliegt. Der SÃ¤ttigungsinde (SI) : 

SI = log (IPK*) 

gibt das VerhÃ¤ltni zwischen dem lonenprodukt (IP) und der die Mineralreaktion 
beschreibenden Gleichgewichtskonstanten (Kp) wieder. Der SÃ¤ttigungsinde grenzt 

drei StabilitÃ¤tsbereich ab : 

SI = 0 Stabil 
SI > 0 FÃ¤llun 
SI < 0 LÃ¶sun 

Das lonenprodukt wird aus den AktivitÃ¤te bzw. Konzentrationen der an der 

Mineralreaktion teilnehmenden Spezies berechnet. 



3.5.1 Gleichgewichtskonstanten 

Im marinen Milieu werden stÃ¶chiometrisch und thermodynamische 

Gleichgewichtskonstanten zur Beschreibung von homogenen, in einer Phase 

ablaufenden, und heterogenen, mit einem PhasenÃ¼bergan verbundenen (TB. fest- 

flÃ¼ssig) Reaktionen benutzt (STUMM & MORGAN, 1981; DICKSON et al., 1981; 

MILLERO & SCHREIBER, 1982). 

Thermodynamische Konstanten beziehen sich auf infinit verdÃ¼nnt LÃ¶sunge 

(IonenstÃ¤rk (I) = 0). HierfÃ¼ werden die bei 1>0, gemessenen Werte durch Extra- 

polation bzw. mittels AktivitÃ¤tskoeffiziente (Kap. 3.5.2) auf diesen Standardzustand 

umgerechnet (STUMM & MORGAN, 1981).  Die Verwendung von 

thermodynamischen Konstanten zur Berechnung von Gleichgewichtsreaktionen 

erfordert deshalb die Umrechnung von Konzentrationen in AktivitÃ¤ten 

Die Bestimmung von stÃ¶chiometrische Konstanten, die auch als scheinbare 

Konstanten bezeichnet werden, erfolgt in LÃ¶sungen deren IonenstÃ¤rk der des zu 

untersuchenden Mediums entspricht (MILLERO & SCHREIBER, 1982). Im 

Unterschied zu den thermodynamischen Konstanten ist die Berechnung von 

AktivitÃ¤tskoeffiziente bei der Verwendung von stÃ¶chiometrische Konstanten nicht 

notwendig. Zur Beschreibung von heterogenen Reaktionen wurde, im Vergleich zu 

den thermodynamischen Konstanten, bisher nur eine geringe Zahl von 

stÃ¶chiometrische Konstanten ermittelt. 

STUMM & MORGAN (1981) kommen zu dem SchluÃŸ daÂ thermodynamische 

Konstanten und die damit verbundene Berechnung von AktivitÃ¤tskoeffiziente nur 

auf Gleichgewichtsreaktionen angewendet werden sollten, fÃ¼ die keine 

stÃ¶chiometrische Konstanten bestimmt wurden. Aufgrund ihrer geringen Anzahl 

lassen sich irn marinen Milieu bisher nur wenige Mineralreaktionen mit 

stÃ¶chiometrische Konstanten beschreiben. 

3.5.2 Berechnung von AktivitÃ¤tskoeffiziente 

Die  auf thermodynamischen Konstanten basierenden Gleichge- 

wichtsberechnungen erfordern irn Falle nichtidealer wÃ¤ÃŸrig LÃ¶sunge die 

Umrechnung von Konzentrat ionen in AktivitÃ¤ten Dies erfolgt mit 

AktivitÃ¤tskoeffizienten die entsprechend der Ionen-Assoziations-Theorie bzw. der 

Ionen-Interaktions-Theorie berechnet werden. Beide Theorien unterscheiden sich 



u.a. in dem Konzentrationsbereich, auf den sie anwendbar sind. In wÃ¤ÃŸrig 

LÃ¶sunge mit der lonenstÃ¤rk von Meerwasser (I = 0,7 M) ist die Anwendung der 

Ionen-Assoziations-Theorie nicht uneingeschrÃ¤nk mÃ¶glic (NORDSTROM & BALL, 

1984). 

3.5.2.1 Ionen-Assoziations-Theorie (IAT) 

Der IAT zufolge resultieren die Abweichungen zwischen den realen und idealen 

Eigenschaften einer ElektrolytlÃ¶sun ausschlieÃŸlic aus elektrostatischen Wech- 

selwirkungen zwischen ungleich geladenen Ionen. Weitreichende elektrostatische 

Wechselwirkungen werden mit der Debye-Huckel Gleichung, kurzreichende Wech- 

selwirkungen mit der Bildung von lonenpaaren beschrieben. Die lonenassoziation 

ist daher primÃ¤ ein phÃ¤nomenologische Konzept zur Beschreibung von Abwei- 

chungen zwischen realen und idealen LÃ¶sungseigenschafte (STUMM & MOR- 

GAN, 1981). Der Definitionsbereich der Debye-Huckel Gleichung beschrÃ¤nk sie auf 

stark verdÃ¼nnt LÃ¶sunge (l<0,01 M). Modifikationen der Debye-Huckel Gleichung 

von DAVIS (STUMM & MORGAN, 1981)  oder  TRUESDELL 

& JONES (NORDSTROM & MUNOZ, 1985) ermÃ¶gliche die Berechnung von 

AktivitÃ¤tskoeffiziente in ionenstÃ¤rkere LÃ¶sunge (Kap. 13.3.1). 

3.5.2.2 Ionen-Interaktions-Theorie (IIT) 

Diese Theorie basiert auf den Arbeiten von BRÃ–NSTED & GUGGENHEIM (1922, 

1935, in WHITFIELD, 1975) und PITZER (1 973, 1974, in PITZER, 1987). Sie be- 

schreibt die realen Eigenschaften einer ElektrolytlÃ¶sun mit elektrostatischen 

Wechselwirkungen zwischen ungleich geladenen Ionen, gleich geladenen Ionen 

und berÃ¼cksichtig spezielle ionare Wechselwirkungen. Die in verdÃ¼nnte LÃ¶sun 

gen dominierenden weitreichenden Wechselwirkungen werden, wie bei der IAT, mit 

der Debye-Huckel Gleichung berechnet. Die mit zunehmender IonenstÃ¤rk an Ein- 

fluÃ gewinnenden kurzreichenden Wechselwirkungen und die KrÃ¤ft zwischen 

gleichgeladenen Ionen erfaÃŸe meÃŸbar ionenspezifische Interaktionsparameter 

(PITZER, 1987). 

Das Konzept der lonenassoziation ist fÃ¼ die Betrachtung der thermodynamischen 

Eigenschaften von ElektrolytlÃ¶sunge primÃ¤ nicht notwendig (HARVIE et al., 

1984). Die BerÃ¼cksichtigun der lonenpaarbildung zwischen stark wechselwirken- 

den Ionen und die Einbeziehung von komplexierten Spezies, die nicht aus- 

schlieÃŸlic aus der IAT abgeleitet wurden, helfen die Resultate der IIT weiter zu 

verbessern (HARVIE et al., 1984). 



fÃ¼ 1 - 1,2- 1,3- 1 und 4- 1 Electroly te sind BMX und BMX gegeben durch : 

fÃ¼ 2-2 Elektrolyte sind BMx und gegeben durch : 

: IonenaktivitÃ¤tskoeffizien 
: Ionenladung 
: Kationen 
: Anionen 
: molale Konzentration 
: Konstante (b=l,2) 
: Ionenladung 

: Debye-HÃ¼cke Koeff. ( ~ k 0 . 3 9 2  bei t=25OC) 

: Interaktionsparameter 

: Konstanten. Bei 2-2 Elektrolyten (CaSO4) a l=1,4 w = 1 2  sonst al=a:2=2,0 

Tab. 2: Pitzer-Gleichungen (nach KRUMGALZ & MILLERO, 1982). In Kap. 13.3.1 werden 
AktivitÃ¤tskoeffiziente die mit den Pitzer-Gleichungen bzw. der IAT berechnet wurden vergli- 
chen, um einen Eindruck Ã¼be die Anwendbarkeit der IAT auf LÃ¶sunge mit der IonenstÃ¤rk 
von Meerwasser zu bekommen. Eine Ã¼be den Rahmen dieser Arbeit hinausgehende 
Betrachtung dieser Gleichungen ist in WHITFLELD (1975) und PITZER (1987) zu finden. 



Mit den Pitzer-Gleichungen (Tab. 2) werden im Abschn. 13.3.1 AktivitÃ¤tskoef 

fizienten entsprechend der 11T berechnet (KRUMGALZ & MILLERO, 1982) und mit 

den Ergebnissen der IAT verglichen. 

Spezifische Interaktionsparameter wurden von PITZER & MAYORGA und PITZER & 

PEIPER bestimmt (aus WHITFIELD, 1975). Den weiten Konzentrationsbereich 

(lonenstÃ¤rke bis zu 10 M) auf den die IIT anwendbar ist, zeigten HARVIE & 

WEARE (1980) und HARVIE et al. (1984) bei der Modellierung der Meerwasser- 

eindampfung und der daraus folgenden Salzbildung. 

FÃ¼ ElektrolytlÃ¶sunge mit der lonenstÃ¤rk von Meerwasser vergleichen MILLERO & 

SCHREIBER (1982) gemessene und berechnete AktivitÃ¤tskoeffiziente und die 

daraus folgende Beziehung zwischen thermodynamischen und stÃ¶chiometrische 

Gleichgewichtskonstanten. Sie kommen zu dem SchluÃŸ daÂ die Aktivi- 

tÃ¤tskoeffiziente der Hauptmeerwasserionen durch das 11T am besten approximiert 

werden. Bei stark wechselwirkenden Ionen und einigen Spurenelementen fÃ¼hr die 

IAT zu besseren Ãœbereinstimmungen Dies beruht vorwiegend darauf, daÂ starke 

lonenpaare bisher nicht in die IIT einbezogen worden sind (HARVIE et al., 1984) 

und auf der zum Teil nicht ausreichenden Datenbasis an experimentel bestimmten 

Interaktionsparametern. Aus diesen GrÃ¼nde schlagen WHITFIELD (1975) und 

MILLERO & SCHREIBER (1 982) die Anwendung von Hybrid-Modellen vor, in denen 

die bisherigen "LÃ¼cken der IIT durch die Verwendung der IAT geschlossen werden. 

Im Rahmen dieser Arbeit wurden MineralstabilitÃ¤te mit dem Computerprogramm 

WATEQ2 (BALL et al., 1980) bestimmt (Kap. 13). Um zu untersuchen welchen 

EinfluÃ die IonenstÃ¤rk auf diese Berechnungen, haben wurden die AktivitÃ¤te 

freier Ionen entsprechend der IIT mit den PITZER-Gleichungen (Tab. 2) und ent- 

sprechend der IAT mit dem Programm WATEQ2 bei lonenstÃ¤rke von 0,4-2,4 M 

berechnet und verglichen (Kap. 13.3.1). 

3.5.3 Berechnung der Speziesverteilung 

Ausgehend von der analytischen Zusammensetzung einer wÃ¤ÃŸrig Phase, 

kÃ¶nne mit entsprechenden Computerprogrammen die Speziesverteilung und 

somit die AktivitÃ¤te freier Ionen ermittelt werden, die zu den notwendigen 

Eingangsdaten fÃ¼ die AbschÃ¤tzun von MineralstabilitÃ¤te zÃ¤hle (Kap. 13). Eine 

Ãœbersich dieser Programme geben NORDSTROM et al. (1979), SMITH & MISSEN 

(1 982), WOLERY (1 983) und NORDSTROM & BALL (1 984). 



Die Berechnung der Speziesverteilung bedingt, daÂ sich die wadrige Phase des 

betrachteten Systems im Zustand des chemischen Gleichgewichtes befindet. Ein 

geschlossenes System ist im chemischen Gleichgewicht, wenn seine freie 

Gibb'sche Energie ein globales Minimum annimmt (DENBIGH, 1981). Die freie 

Gibb'sche Energie ist bei definierten Druck- und Temperaturbedingungen von der 

chemischen Zusammensetzung und der Speziesverteilung abhÃ¤ngig Neben der 

chemischen Zusammensetzung des Systems werden entweder die freien 

Gibb'schen Energien der Reaktionsteilnehmer oder Gleichgewichtskonstanten zur 

Berechnung der Speziesverteilung benÃ¶tigt Beide AnsÃ¤tz sind thermodynamisch 

Ã¤quivalent unterscheiden sich jedoch, in Bezug auf ihre numerische LÃ¶sung Bei 

der Wahl von Gleichgewichtskonstanten ist ein nichtlineares Gleichungssystern zu 

lÃ¶sen wÃ¤hren die Verwendung von Gibb'schen Energien ein Minimie- 

rungsproblem darstellt (SMITH & MISSEN, 1982). Im Vergleich zu den Gibb'schen 

freien Energien lassen sich in wÃ¤ÃŸrig LÃ¶sunge Gleichgewichtskonstanten mit 

einer hÃ¶here Genauigkeit bestimmen. Aus diesem Grunde sind zahlreiche, auf 

Gleichgewichtskonstanten basierende, Computerprogramme zur Berechnung von 

Speziesverteilungen in wÃ¤ÃŸrig LÃ¶sunge entwickelt worden (NORDSTROM et 

al., 1979; NORDSTROM & BALL, 1984). 

Eine Betrachtung Ã¼be die Existenz und Eindeutigkeit der mathematischen LÃ¶sun 

von chemischen Gleichgewichtsberechnungen geben SMITH & MISSEN (1982). 

Ihnen zufolge haben diese Berechnungen in Einphasensystemen eine eindeutige 

LÃ¶sung Bei heterogenen Gleichgewichten in nichtidealen Mehrphasensystemen ist 

es nicht zwingend, daÂ die mathematische LÃ¶sun zu einem eindeutigen Ergebnis 

fÃ¼hrt da die Gibb'sche Funktion mehrere lokale Minima aufweisen kann (SMITH & 

MISSEN , 1982). 

Zahlreiche geochemische Prozesse werden von Transportraten und der Kinetik der 

ablaufenden Reaktionen kontrolliert. Diese Prozesse lassen sich mit chemischen 

Gleichgewichtsberechnungen, die die Speziesverteilung und die SÃ¤ttigungs 

indizes ermitteln, nur unvollstÃ¤ndi beschreiben (LASAGA, 1981; AARGARD & 

HELGESON, 1982). Die Reaktionskinetik hat fÃ¼ die Erhaltung von Mineralen, die in 

Bezug auf ihren SÃ¤ttigungsinde relativ instabil erscheinen, eine groÃŸ Bedeutung 

(MORSE & CASEY, 1988). 

Die LÃ¶sungskineti von Silikatmineralen wird von OberflÃ¤chenreaktione 

kontrolliert (STUMM & FURRER, 1987; SCHOTT & PETIT, 1987). Bei diesen 



Mineralen lÃ¤Ã sich die LÃ¶sungsrat aus der Freisetzungsrate von Silizium in die 

wÃ¤l3rig Phase ableiten (RIMSTIDT & BARNES, 1980; KNAUSS & WOLERY, 1986, 

1988; DAHMKE, 1988). Der experimentelle Aufbau zur Bestimmung dieser 

Freisetzungsraten wird so gestaltet, daÂ die LÃ¶sungskineti nicht durch die Bildung 

von SekundÃ¤rminerale kontrolliert wird. Deshalb mÃ¼sse LÃ¶sungsrate entfernt 

vom chemischen Gleichgewicht bestimmt werden (LASAGA, 1984, CHOU & 

WOLLAST, 1985). LASAGA (1981 a) und AARGARD & HELGESON (1982) ent- 

wickelten Gleichungen, mit denen diese LÃ¶sungsrate auf Mineralreaktionen, die in 

der NÃ¤h des jeweiligen Mineralgleichgewichtes ablaufen, umgerechnet werden 

kÃ¶nnen 

4 Betrachtung der physikochemischen Eigenschaften von 
Opal 

Die Ãœberlieferun von Opal wird im Sediment wesentlich durch dessen 

physikochemische Eigenschaften bestimmt. Nachfolgend werden deshalb die 

strukturelle und chemische Zusammensetzung sowie die LÃ¶sungseigenschafte 

VOR Opal betrachtet. 

Biogenopal, auch mit Opal-A bezeichnet, besteht zum Hauptteil aus hydratisiertem 

Si02, das ein zufÃ¤lli angeordnetes dreidimensionales Netzwerk bildet (WILLIAMS 

et al., 1985). Der Wassergehalt und die spezifische Dichte von Opal-A variiert 

zwischen 5-15 Gew.-% bzw. 1,8 bis 2,01 g/cm3 (HURD, 1983). Die spezifische 

OberflÃ¤ch von Biogenopal betrÃ¤g 60 bis 300 m2/g. Sie ist abhÃ¤ngi von der Form, 

der PorositÃ¤ und der Ultrastruktur des Opalskelettes (HURD, 1983). Die Losung von 

Opal fÃ¼hr anfÃ¤nglic zu einer Aufrauhung der Ultrastruktur und somit zu einer 

VergrÃ¶ÃŸeru der spezifischen OberflÃ¤ch (HURD & BIRDWHISTELL, 1983). 

Chemische Analysen von sÃ¤uregereinigten silikatischen Phytoplanktonskeletten 

zeigten, daÂ Spurenelemente wie AI, Ti, Fe, Cu und Zn in Opal-A enthalten sind 

(MARTIN & KNAUER, 1973). An Planktonproben, bei denen lediglich der 

organische Anteil durch eine Niedertemperaturveraschung entfernt wurde, 

bestimmten Van BENNEKOM et al. (1989) die Aluminiurngehalte mittels EDAX und 

Mikrosonde. Diese Untersuchungen zeigten, daÂ der Aluminiumgehalt in erster 

NÃ¤herun mit der regionalen Herkunft und den ozeanographischen Gegebenheiten 

des Produktionsgebietes variiert und Konzentrationen von 6-7 Gew.-% annehmen 

kann. Weiterhin deuten die von Van BENNEKOM et al. (1989) durchgefÃ¼hrte 



Untersuchungen daraufhin, daÂ Aluminium nicht nur an der OpaloberflÃ¤ch 

angereichert ist, sondern im gesamten Opalskelett Silizium substituiert. 

Bei fortschreitender Diagenese wird Opal-A in stabilere Si02-Phasen umgewandelt, 

wobei die Zunahme des Ãœberlagerungsdrucke und der Temperatur zu einer 

Umkristallisation von Opal-A in Opal-CT und schlieÃŸlic in Quarz fÃ¼hr (KASTNER et 

al., 1977; WILLIAMS & CREAR, 1985). Der Ãœbergan von Opal-A zu Opal-CT ist in 

den untersuchten OberflÃ¤chensedimente nicht zu erwarten (KASTNER et al., 1977, 
MORSE & CASEY, 1988). 

4.1 L~sungseigenschaften von 

Die OpallÃ¶sun wird von OberflÃ¤chenreaktione kontrolliert, die sich mit einer 

Reaktion erster Ordnung beschreiben lassen (BERNER, 1978; RIMSTIDT & 

BARNES 1980, SCHOTT & PETIT, 1987). Die LÃ¶sungsrat hÃ¤ng von den 

experimentellen Bedingungen (2.B. Temperatur und pH), der verfÃ¼gbare 

OpaloberflÃ¤ch und dem Grad der UntersÃ¤ttigun ab (HURD, 1973): 

d̂  = k( CÃ - C,) S 
dt 

k : Reaktionskonstante 1. Ordnung (cdsec) Ceq : SÃ¤ttigungskonzentratio 
Ct : Konzentration zum Zeitpunkt t S : spezifische OberflÃ¤ch (cm^/cd) 

Die druck-, temperatur- und pH-abhÃ¤ngig SÃ¤ttigungskonzentratio von Opal in 
Meerwasser wurde unter anderem von HURD (1973), LAWSON et al. (1978), 

KAMATANI & RILEY (1979) und WILLEY (1974, 1980) bestimmt (Tab.3) 

Autor 
K & R 1979 
HURD 1973 

> , P b  !,M 

L 1978 
WI LLEY 1980 

,M,, ,D 8 ,  

Mater ia l  
Diatomeen 
nicht nÃ¤he be- 
zeichneter Opal 
Phytoplankton 
Silikatgel 
Silikatgel 

K & R = KAMATANI & RILEY (1979) L = LAWSON et al. (1978) 

Tab. 3: SÃ¤ttigungskonzentratio von Opal in Meerwasser. Die Zusammenstellung zeigt, daÂ 
bei pH 8 und +2OC die SÃ¤ttigungskonzentratio Ca. 1000-1200 pM betrÃ¤gt 



Von WILLEY (1 982) wurde die Ã„nderun des partiellen Molvolumens (dV) von 

amorphem Silikat in Seewasser (0-2OC) auf -9,9 cm3 mol" bestimmt. Mit diesem 

Wert lÃ¤Ã sich die Zunahme der OpallÃ¶slichkei bei einer DruckÃ¤nderun 

berechnen (STUMM & MORGAN, 1981): 

Die TemperaturabhÃ¤ngigkei der SÃ¤ttigungskonzentratio (Cgq) wird von 

KAMATANI & RILEY (1979) mit der folgenden empirischen Relation beschrieben: 

Empirische Relationen zwischen der SÃ¤ttigungskonzentratio und der 

Konzentration an Spurenelementen irn Opal wurden bisher nicht publiziert. Die 

Untersuchungen von LEWIN (1961), Van BENNEKOM et al. (1988, 1989) deuten 

jedoch auf eine Abnahme der SÃ¤ttigungskonzentratio bei zunehmendem 

Aluminiumgehalt des Opales hin. 

Å DEGREES C 
30 25 20 15 10 5 0 

6: 

Abb. 3: Heterogene LÃ¶sungsrate von Opal als Funktion der Temperatur. Die schraffierte 
FlÃ¤ch entspricht den Gsungsraten von unbehandeltem, biogenem Opal. Die als gefÃ¼llt Kreise 
dargestellten Daten wurden an sÃ¤uregereinigte Diatomeen ermittelt, die offenen Kreise ent- 
sprechen nicht vorbehandelten Diatomeen und die Dreiecke stellen LÃ¶sungsrate dar, die an nie- 
dertemperatur veraschten Diatomeen bestimmt wurden. Daten nach LAWSON et al. (1978), 
mit Ausnahme von M=MIKKELSEN (1977); K+R=KAMATANI & RILEY (1979); 3=LEWIN 
(1961); V = Van BENNEKOM (1981). (aus: Van BENNEKOM, 1981) 



Die Kinetik der OpallÃ¶sun wurde mit Laborversuchen von LEWIN (1961), HURD 

(1 973), LAWSON et al. (1 978), KAMATANI & RILEY (1 979), KAMATANI et al. (1 986) 

und Van BENNEKOM et al. (1989) bestimmt. Eine Zusammenstellung dieser 

OpallÃ¶sungsrate zeigt, daÂ sÃ¤uregereinigt Opalproben die hÃ¶chste Werte 

annehmen. Opalproben, bei denen die organischen Komponenten ohne intensive 

SÃ¤urereinigun entfernt wurden, weisen 10 bis 150- fach niedrigere LÃ¶sungsrate 

auf (Abb. 3). 

Untersuchungen von LEWIN (1961), ILER (1979) und Van BENNEKOM (1981) 

zeigten, daÂ die niedrigeren OpallÃ¶sungsrate durch adsorbierte bzw. inkorporierte 

Spurenmetalle wie AI, Be und Fe verursacht werden kÃ¶nnen Dabei wiesen VAN 

BENNEKOM et al. (1989) besonders auf die mit zunehmendem Aluminiumgehalt 

retardierte OpallÃ¶sun und deren EinfluÃ auf die Ãœberlieferun von Opal im 

Sediment hin (Abb. 4). Welche physikochemischen Mechanismen die Retardation 

der OpallÃ¶sun verursachen, ist bisher nicht bekannt. RÃ¶ntgendiffraktionsanalyse 

deuten auf eine Kontraktion der Opalstruktur, verursacht durch die Substitution von 

Silizium durch Aluminium (Van BENNEKOM et el., 1989). 

Si02 (~IIIOIA) 

dissolved from diatoms 

l plankton WeddeU Sea, 0.01% Al 
0 00000 

0 
1000 0 

plankton Cap Blanc, 0.13% AI r Ã 

A A A A  

plankton North Sea, 0.33% AI 

Abb. 4:  Freisetzung von Silikat in Meerwasser (T=12OC) bei der LÃ¶sun von 
niedertemperaturveraschten Diatomeen (nach Van BENNEKOM et al., 1989). Die Si- 
Freisetzungsrate nimmt mit zunehmendem Al-Gehalt des Opals ab. 

Die LÃ¶sungsrat von Opal wird nicht nur von dessen Gehalt an Spurenelementen, 

sondern auch von Faktoren wie der spezifischen OberflÃ¤ch und der 



OberflÃ¤chenenergi des Opales beeinfluÃŸt Diese Faktoren untersuchten HURD & 

BIRDWHISTELL (1983) an sÃ¤uregereinigte Radiolarienproben. Ihr Modell liefert 

eine gute Ãœbereinstimmunge zwischen den von ihnen gemessenen und 

berechneten LÃ¶sungsraten Eine Nutzung dieses Modellkonzeptes zur 

AbschÃ¤tzun der LÃ¶sungskineti von nicht-sÃ¤uregereinigte Opalproben bzw. den 

im Sediment wirkenden LÃ¶sungsrate wird dadurch erschwert, daÂ die 
lÃ¶sungsverfÃ¼gba OpaloberflÃ¤ch dieser Materialien bisher nicht bestimmbar ist. 



5 Material und Methodik 

Auf den Fahrtabschnitten ANT Vl4, Dezember-MÃ¤r 1986187 und ANT Vl13, 

Dezember-MÃ¤r 1987188 wurden im Ã¶stliche und sÃ¼dÃ¶stlich Weddellmeer mit 

GroÃŸkastengreife (GKG) und Multicorer (MUC) Sedimentproben genommen. Die 

Stationspunkte sind Ã¼be den gesamten Tiefenbereich, vom Schelf bis zur Tiefsee 

verteilt (Abb. 5, Tab. 4). 

- SO0 - 40' - 30' - 20Â - 10Â - O0 

L 
Legende: 

I Schelfeis I 

01587 

6% 

ysÃ‘iOOO' 
Kapp 
Norvegia 

U auf AXT V14 beprobte Stationen 
0 auf ANT ViE  beprobte Stationen 
0 Position Sinkstoff-Falle WS1 

(Fischer et al., 1988) 

Bereich der bis Anfang 1986 
von Eisrnassen des Filchner- 
Schelfeises bedeckt war 

Abb. 5: Karte des Untersuchungsgebietes, dessen Lage im Weddellmeer in Abb.1 
eingezeichnet ist. Die Koordinaten der Stationspunkte sind fÃ¼ ANT V113 in Tab. 4 und fÃ¼ 
ANT V/4 im Anhang zusammengefaÃŸt Im Bereich der sÃ¼dliche Filchner-Rinne entspricht der 
gestrichelte Bereich der Ausdehnung des Schelfeises, bevor 1986 groÃŸflÃ¤chi Eisinseln ab- 
brachen. Die speziellen Sedimentationsbedingungen die mit der EisÃ¼berdeckun verbunden 
waren werden in Kap.11.3.4 diskutiert.WS1 : Position der Sinkstoff-Falle WS1 (FISCHER et 
al.,1988). 



Station ~ e r Ã ¤  Breite 1 LÃ¤ng 1 Tiefe 1 1  Opal C Pb $I 1 Si NO3 pH A l k  f AI 0 2  F Mn 

GKG 
GKG 
GKG 
MG 

GKG 
GKG 
MUC 
GKG 
MUC 
GKG 
MUC 
GKG 
M u c  
GKG 
MUC 
GKG 
GKG 

MUC 
GKG 
MUC 

GKG 
Muc 
GKG 

M u c  
GKG 
GKG 
M u c  
GKG 

M u c  
Muc 
GKG 
MUC 
GKG 
MUC 
GKG 
GKG 

MUC 

34 OO'W 2933 1 34 02-W 1 2931 

X  X  x x  x x  X X X  

X  X  X X  X X  X X X  

X  X  X X  X X  - X X  
X X  - X  - X - X X  

X  X  X X  X X  - X X  

X  X  X X  X -  X X X  
- -  - - - -  X - -  

X  X  X X  X -  X X X  
. -  - - - -  X - -  

X X  X X X X X - X  
- -  - - - -  X - -  

X  X  X X  X X  - X X  
. .  . . - -  X - -  

X  X  X X  X X  - X X  
- .  . . - -  X - -  

X X  X X X X - X X  

X  X  X X  X -  - X X  
- -  - - - -  X - -  

X  X  - X  - -  X  
. . X -  X - X - -  

X  X  X X  X X  - X -  
- .  . . - -  X - -  

X  X  X X  - -  - X X  
. . . .  X X  X - -  

X X  X X X X X - X  

X  X  - X  X -  X - -  

X  X  X X  X -  - X X  
. .  . . - -  X - -  

X  X  X X  X -  - - -  
X  X  X X  X X X X -  
X  X  - X  - -  X X X  

X  X  X X  X -  x x -  
. .  . . - -  X - -  

X X  X X X - X - -  
. .  . . - -  X X  

X  X  X -  - -  X - -  
. . . .  - X  - - X  

X  X  X .  - -  - - -  

X  X  X X  X -  - - -  
X  X  . . - .  . - -  

Tab. 4: Geochemische Stationen wÃ¤hren ANT V113 und die an diesen Proben 
durchgefÃ¼hrte Sediment- und Porenwasseranalysen (die an Bord durchgefÃ¼hrte Analysen 
sind kursiv gedruckt). C= Corg U. Canore; 4> = Wassergehalt, f = Formationsfaktor 

Sobald der GKG bzw. MUC an Deck gelangte, erfolgte die Beprobung des 

sedimentÃ¼berstehende Wassers und des Sedimentes. HierfÃ¼ wurden aus dem 

GKG Teilproben des Sedimentes mit Stechrohren von 8 bzw. 12 cm Durchmesser 

genommen und zur Minimierung von TemperatureinflÃ¼sse (GIESKES, 1969; 

FANNING & PILSON, 1971 ; MASUZAWA et al., 1980) im KÃ¼hllabo des Schiffes bei 

ca. +2OC bearbeitet. FÃ¼ die Porenwassergewinnung wurde das in einem vertikal 

eingespannten Stechrohr von 12 cm Durchmesser enthaltene Sediment mit einem 

Stempel aus Polythen nach oben bewegt und mit Hilfe von PaÃŸringe in 1, 2,5 bzw. 

5 cm Segmente unterteilt. Das Porenwasser dieser Segmente wurde in Nieder- 



druckpressen (Abb. 6), bei 300 bis 400 kPa mit Stickstoff ausgepreÃŸ und dabei 

Ã¼be 0,2 pm Natriumacetatfilter filtriert. Um Kontaminationen gering zu halten, 

wurden ausschlieÃŸlic Bauelemente aus Teflon verwendet. Zu Beginn des 

Fahrtabschnittes wurden die Pressen fÃ¼ zwei Tage in 2 n SalzsÃ¤ur gereinigt und 

anschlieÃŸen mehrere Tage in deionisiertem Wasser gespÃ¼lt Nachdem die an 

Bord durchgefÃ¼hrte Porenwasseranalysen abgeschlossen waren, wurden die 
jeweiligen PorenwÃ¤sse mit HgC12 versetzt und bei Ca. +2OC gelagert. FÃ¼ 

Sedirnentanalysen wurden die ausgepreÃŸte Sedimentsegrnente verpackt und 

ebenfalls bei + 2OC aufbewahrt. 

@ - - Deckplatte V2A 

Gurnmimatte 
Parafilm 
Probe 

Natri~maceta~lter (0,2 pm) 
Teflongewebe 
Porenwasser-Auslauf 

R n 
Gewindestangen 

Grundplatte V2A 

Abb. 6 :  Zur Porenwassergewinnung verwendete Niederdruck-Presse aus Teflon (nach 
BALZER, If'M-Kiel) 

Um eine hohe vertikale AuflÃ¶sun der Tiefenverteilung des Wassergehaltes, der 

Konzentrationen an organischem und anorganischem Kohlenstoff (Corg, Canorg) und 

der 2 1 0 ~ b - ~ k t i v i t Ã ¤  zu erhalten, wurden einige Sedimentkerne mit 25 ml Einweg- 

spritzen beprobt. AnschlieÃŸen wurde die Spritze vertikal in einen LaborstÃ¤nde 

eingespannt, ein MillimetermaÃ angelegt und der Kolben um definierte Strecken 

hochbewegt, so daÂ 1-10 mm starke Sedimentlagen mit einem Spatel in ein 

Schnapdeckelglas Ã¼berfÃ¼h werden konnten. Diese Proben wurden bei + 2OC 

gelagert. 



5.1 Porenwasser- und Sedimentanalysen 

Eine Ãœbersich der an den Proben der jeweiligen Stationspunkte durchgefÃ¼hrte 

Analysen (Tab. 4) und der angewendeten Analysenmethoden (Tab. 5) wird der 
Beschreibung der einzelnen Analysemethode vorausgestellt, 

Si, N O ,  NO2 
AlkalitÃ¤ 

I O2 
P H 
Formationsfaktor 
F 
Mn 
Wassergehalt 
Opalbestirnmung 
C0rg~Cmorg 
21o~b 

: Lumogallion-Methode 
: Autoanalyser nach GRASSHOFF et al.(1983) 
: Gran-Titration 
: Winkler-Methode, Sauerstoffminielektrode 
: pH-Sonde 
: Leifahigkeitssonde 
: ionenselektive Sonde 
: Atomabsorbtionsspektrometrie 
: LeitfÃ¤higkeits-Method 
: Extraktion mit 2 M Na2C03 bei 85OC 
: LECO CS-125 
: Methode von FLEER & BACON (1984) 

Tab. 5: Ãœbersich der in dieser Arbeit angewendeten Analysemethoden. 

5.2 Aluminium 

Die Konzentration von gelÃ¶ste Aluminium wurde mit der von MACKIN & ALLER 

(1984 b)  modif izierten Lurnogallion-Methode bestimmt, die auf den 

Untersuchungen von SHIGEMATSU et al.(1970) und HYDES & LISS (1976) 

basiert. Irn Vergleich zur Atomabsorbtionsspektrometrie (AAS) ist die 

Empfindlichkeit dieses fluorometrischen Verfahrens ausreichend, um die 

Konzentrationen an gelÃ¶ste Aluminium in Meer- und Porenwasserproben zu 

bestimmen. Alle benÃ¶tigte LaborgerÃ¤te mit Ausnahme der Natriumacetatfilter und 

Pressen, wurden in heiÃŸe 6 n SalzsÃ¤ur gereinigt und wiederholt mit 

deionisiertem Wasser gespÃ¼lt Die Reagenzien und Standards wurden in 

deionisiertem Wasser aus einer MILLI-Q Reinstwasseranlage angesetzt. Die 

Fluoreszenzmessung erfolgte mit einem KONTRON SFM-25. 

Aufgrund von Kontaminationen zeigten die Alurniniumbestimrnungen zu Beginn des 

17 wÃ¶chige Fahrtabschnittes (ANT VIl3) eine geringe Reproduzierbarkeit. Der 



Analysengang konnte wÃ¤hren des Fahrtabschnittes soweit optimiert werden, daÂ 

bei AI-Konzentrationen von Ca. 10 nM die Abweichungen zwischen Parallel- 

messungen weniger als 10% betrugen. Die AI-Konzentration von Meerwasser 
wurde als < I0  nM bestimmt. Diese untere Nachweisgrenze des Analysenganges 

war nicht ausreichend, um die AI-Konzentration des jeweiligen Bodenwassers, die 

vermutlich weniger als 3 nM betragen (frdl. pers. Mittl. Van BENNEKOM), zu 

bestimmen. Die Nachweisgrenze und Reproduzierbarkeit der AI-Analysen ist je- 
doch ausreichend zur Messung der AI-Konzentration von PorenwÃ¤ssern 

5.3 Silikat, Nitrat und Nitrit 

Die Silikat-, Nitrat- und Nitritanalysen wurden mit einem AKEA-Autoanalysersystem 
durchgefÃ¼hrt Die von GRASSHOFF et a!. (1983) publizierten Methoden kamen zur 

Anwendung. 

5.4 pH - Messung 

Bei der pH-Messung in Suspensionen zÃ¤hle der Pallman-Effekt und der EinfluÃ 

von OberflÃ¤chenladunge auf das gemessene Potential zu den potentiellen 

Problemen. Aufgrund der hohen lonenleitfÃ¤higkei von Meerwasser hat der 

Pallmann-Effekt einen zu vernachlÃ¤ssigende EinfluÃ auf die pH-Messung in Se- 

dimenten (BERNER, 1971, CAMMANN, 1979). Die Auswirkung von negativ ge- 

ladenen OberflÃ¤chenpotentiale auf die pH-Bestimmung wird von STUMM & 

MORGAN (1981) beschrieben. Sie zeigen, daÂ der pH-Wert in der unmittelbaren 

NÃ¤h von z.B. Kaolinit niedriger als in der wÃ¤ÃŸrig Phase sein sollte. Nach einer 

AbschÃ¤tzun von ARCHER et al. (1989) ist der EinfluÃ dieses Effektes auf das MeÃŸ 

resultat aufgrund der geringen KontaktflÃ¤che von pH-Elektrode und Mineralober- 

flÃ¤che zu vernachlÃ¤ssigen 

Die pH-Wertmessung im Sediment und wÃ¤hren der AlkalitÃ¤tsbestimmun erfolgte 

mit INGOLD-Sonden (LOT-406-M4), die in pH-StandardpufferlÃ¶sunge kalibiriert 

wurden. Als pH-Meter diente ein RADIOMETER PHM-84. Zur Minimierung von 

TemperatureinflÃ¼sse wurde der pH-Wert des Sediments im KÃ¼hlrau des Schiffes 

bei + 2OC bestimmt. Diese Messungen erfolgten in einem mit Bohrungen ver- 

sehenen Plexiglasstechrohr. Um eine hÃ¶her vertikale AuflÃ¶sun i m  Grenzbereich 

WasserISediment zu erzielen, wurde die pH-Sonde bei einigen Proben von oben 

mit einem Mikromanipulator in das Sediment bewegt. 



Eine in einem offenen GefÃ¤ mit einem Probenvolumen von einem Milliliter 

durchgefÃ¼hrt Gran-Titration diente zur potentiometrischen AlkalitÃ¤tsbestimmun 

(GRAN, 1950, 1952, DYRSSEN, 1965, JOHANSSON & WEDBORG, 1982, 

WEDBORG, 1988). Zur Minimierung von Potentialeffekten bei der pH-Messung 
(INGOLD-Sonde, LOT-406-M4) wurde die TitrationslÃ¶sun (0,l M HCI) in einer 

3,3 % NaCI-LÃ¶sun angesetzt (GIESKES & ROGERS, 1973). Um die Zeitdauer der 

Gran-Titration zu verringern, erfolgte die AlkalitÃ¤tsmessun zu Beginn des 

Fahrtabschnittes ANT V113 mit einem automatisiertem System, das aus einem 

METROHM Dosimat 665 fÃ¼ die SÃ¤urepipettierung einem RADIOMETER PHM-64 

fÃ¼ die pH-Messung, einem 8 bit AID-Wandler und einem IBM-AT Rechner besteht. 

Der Rechner kontrolliert den Zeitablauf der Messung, die SÃ¤urezugabe den pH- 

Wert und fÃ¼hr die AlkalitÃ¤tsberechnun durch. Es zeigte sich, daÂ die Wieder- 

holgenauigkeit des METROHM-GerÃ¤te die Reproduzierbarkeit der Messung 

(2 3 %) bestimmte. Der GroÃŸtei der Messungen erfolgte trotz des erhÃ¶hte 

Zeitbedarfes manuell, weil ein manuelles Micro-PipettiergerÃ¤ von STROHLEIN mit 

einer besseren Wiederholgenauigkeit zur VerfÃ¼gun stand. 

5.6 Sauerstoff 

Zur quantitativen Bestimmung von gelÃ¶ste Sauerstoff im Sediment diente ein 

polarographisches Verfahren. Das MeÃŸprinzi basiert auf der Reduktion des zur 

Sonde diffundierenden Sauerstoffes. Der resultierende Strom von wenigen Nano- 

amper bis Picoamper ist proportional zur Sauerstoffkonzentration (REVSBECH et 

al., 1980, 1981, REVSBECH, 1983; REIMERS et al., 1984). Arbeiten von GUST et 

al. (1987) und RUTGERS van der LOEFF (1989) zeigen, daÂ das MeÃŸsigna von 

diffusionsbeschrÃ¤nkende VorgÃ¤nge an der GrenzflÃ¤ch SondeIWasser abhÃ¤ngi 

ist. Diese VorgÃ¤ng sind vom Aufbau der Sonde (GrÃ¶Ã der SondenoberflÃ¤che 

Membrandicke der Sonde), aber auch von Ã¤ufiere Faktoren wie der 

StrÃ¶mungsgeschwindigkei des umgebenden Wassers abhÃ¤ngig Bei Messungen 

im Sediment kann das KorngerÃ¼s diffusionsbeschrÃ¤nken wirken. Der EinfluÃ 

dieser Prozesse auf die Messung ist vornehmlich bei Sonden mit einem hohen 

Sauerstoffverbrauch zu berÃ¼cksichtigen bei denen es im Grenzbereich 

SondeISediment zu einer Abreicherung von Sauerstoff und zur Ausbildung eines 

02-Gradienten kommen kann. Im Vergleich zu den mechanisch stabileren 

Minielektroden ist der Sauerstoffverbrauch bei den fragilen Mikroelektroden 



wesentlich geringer. Der MeÃŸstro dieser Sonden liegt im Bereich von Ca. 10-60 

pA (REIMERS et al., 1984). Bei den in dieser Arbeit verwendeten Minielektroden 

betrÃ¤g er 0,1-1,5 nA. Im Grenzbereich WasserISediment, in dem die 

PorositÃ¤tsÃ¤nderu am stÃ¤rkste ist, haben diese Effekte den grÃ¶ÃŸt EinfluÃ auf 

die Sauerstoffmessung. Aus diesem Grunde erfolgte aus den gemessenen 

Sauerstoffprofilen keine Berechnung des diffusiven Transportes von Sauerstoff 

durch die Sediment/WassergrenzflÃ¤che Eine Korrektur der Sauerstoffdaten nach 

RUTGERS van der LOEFF (1989) wurde nicht durchgefÃ¼hrt 

Die Sauerstoffmessung begann unmittelbar nach der Probenahme im KÃ¼hlrau 

des Schiffes mit einer in die Spitze einer Polypropylen-Pipette eingegossenen 

Sauerstoffminielektrode von DIAMOND ELECTRO-TECH INC. (HELDER & 

BAKKER, 1985). Die Sonde wurde vor und nach der Messung in einer an der 

jeweiligen Station genommenen Bodenwasserprobe kalibriert, deren Sauer- 

stoffkonzentration mit der Winklermethode (GRASSHOFF et al., 1983) ermittelt 

wurde. Die Nullpunktbestimmung wurde in Meerwasser durchgefÃ¼hrt in dem 

durchperlender Stickstoff den gelÃ¶ste Sauerstoff verdrÃ¤ngte Um eine hohe 

vertikale AuflÃ¶sun des Konzentrationsverlaufes zu erzielen, wurde die Sonde mit 

einem Mikromanipulator ins Sediment bewegt. 

Die Messung des Formationsfaktors erfolgte mit einer 4-poligen Widerstandssonde 

im KÃ¼hllabo des Schiffes. Die Pole der Sonde liegen in einer Reihe und sind in 

einem aus Plexiglas bestehenden SondenkÃ¶rpe eingegossen, der mit einer 

Zentimetereinteilung versehen ist. An den beiden Ã¤uÃŸer Pole wird eine 

Wechselspannung angelegt, mit den beiden inneren wird das Potential gemessen. 

Diese Anordnung minimiert Polarisationseffekte (ANDREWS & BENNET, 1981). 

5 .8  Mangan 

Ein Perkin-Elmer Zeemannl3030 Atomabsorptionsspektrometer mit 

GraphitrohrkÃ¼vett wurde zur Bestimmung von gelÃ¶ste Mangan in den 

angesÃ¤uerte Bodenwasser- und Porenwasserproben genutzt. 



5.9 Fluorid 

Die Fluoridkonzentration des Porenwassers wurde mit einer ionenselektiven 

Einstabsonde (ORION 96-09-00) gemessen. Um Interferenzen mit polyvalenten 

Ionen zu reduzieren, den optimalen pH-Bereich einzustellen und ein Medium mit 
konstanter IonenstÃ¤rk zu gewÃ¤hrleisten wurde TISAB IV als Konditionie- 

rungslÃ¶sun verwendet (NICHOLSON, 1983). Zu Anfang wurden die Fluoridmes- 

sungen mit der Standardadditionsmethode durchgefÃ¼hr (CAMMANN, 1979). Da 

diese Messungen eine geringe VariabilitÃ¤ der Fluoridkonzentrationen im 

Porenwasser ergaben, wurden die nachfolgenden Analysen mit dem Standardkali- 

brationsverfahren ermittelt, das ebenfalls die fÃ¼ diese Fragestellung notwendige 

MeÃŸgenauigkei lieferte. 

5.1 0 Quantifizierung von Opal 

FÃ¼ die Quantifizierung von Opal wurden bisher mehrere Verfahren entwickelt 

(Tab. 6). Keine dieser Methoden bietet bisher eine allgemeine, auf 

unterschiedliche Sedimenttypen anwendbare Analysetechnik. Dies ist u.a. in der 

amorphen Struktur und der Spannbreite der physikochemischen Eigenschaften von 

biogenem Opal (Kap. 4) begrÃ¼ndet die die materialspezifische Definition von Opal 

erschweren. Der Zusammenhang zwischen der Si-Konzentration des 

Porenwassers und des Opalgehaltes des Sedimentes ist eine der Fragestellungen 
dieser Arbeit. Deshalb werden nachfolgend verschiedene Methoden zur 

Opalquantifizierung betrachtet und verglichen. 

Methode 
AuszÃ¤hl 
methode 

I ~ a i 0 t -  
Spektroskopie 

Nonnative 
Berechnungen 

Dichtetrennung 

Literaturz i tat  Methode 
LEINEN (1985) RÃ¶ntgcno 
PUDSEY et al. (1988) graphische 

Methoden 

CHESTER & ELDERFIELD (1968) 

LEINEN (1977,1979) Extraktions- 
BREWSTER (1980) methoden 
BOHRMANN (1988) 

Literaturzitat  I 
GOLDBERG (1958) 
CALVERT (1966) 
EISMA & V.d. GAAST (1971) 
ELLIS & MOORE (1973) 
V.d. GAAST & JANSEN (1984) 
LEINEN (1985) 
LEINEN et.al. (1986) 
JANSEN & V.d. GAAST (1988) 

Kap. 5.2.10 

Tab. 6: Ãœbersich der verschiedenen Opalbestirnrnungsrnethoden 



FÃ¼ die Opalquantifizierung in Sedimenten mit niedrigen Opalgehalten und 

teilweise hohen Anteilen an eistransportiertem Material kommen die Infrarot- 

spektroskopie aufgrund von Interferenzen bei Quarzgehalten von >5 Gew-%, die 

RÃ¶ntgendiffraktion deren untere Nachweisgrenze bei ca. 10 Gew-O/O Opal liegt, und 

die AuszÃ¤hlmethode wegen ihrer geringen Genauigkeit, nicht in Frage. Das 

normative Verfahren von LEINEN (1977) ist mit einem hohen analytischen Aufwand 

verbunden und verbessert im Vergleich zu den Extraktionsmethoden die 

Genauigkeit der Opalbestimmung nicht. Die Extraktionsmethoden nutzen die unter- 
schiedlichen LÃ¶sungseigenschafte von Opal und nichtopalinen Phasen im 

basischem Milieu zur quantitativen Opalbestimmung und sind prinzipiell auf die irn 

Rahmen dieser Arbeit untersuchten Sedimente anwendbar. Sie definieren die 

Opalmenge Ã¼be die LÃ¶sungseigenschafte von amorphen Silikaten und 

erscheinen auch aus diesem Grund geeignet fÃ¼ die Fragestellungen dieser Arbeit. 

5.1 0.1 Extraktionsmethoden 

Bei diesen Methoden wird eine Teilprobe des Sedimentes mit einem basischen 

LÃ¶sungsmitte versetzt, um amorphes Silikat bei Temperaturen von 85-100Â° im 

Wasserbad zu extrahieren. Nach einer definierten Reaktionszeit wird eine 

Teilmenge der ExtraktionslÃ¶sun entnommen und dessen Si-Konzentration be- 

stimmt. Die Konzentration setzt sich aus der Menge des extrahierten Opals und der 

Si-Freisetzung aus Silikatmineralen zusammen. Eine Aufteilung der 

Gesamtkonzentration in diese beiden Komponenten ist notwendig, um den Anteil 

von Si02 aus der OpallÃ¶sun zu errechnen. HierfÃ¼ wurden von HURD (1973), 

DeMASTER (1981) und EGGIMANN et al. (1980) Verfahren vorgeschlagen, auf die 

nachfolgend eingegangen wird. 

Korrektur nach H U R D  (1973) 

Ein synthetisches Sediment, das der opalfreien Matrix der Sedirnentproben 

entspricht, wird zusammengestellt, mit unterschiedlichen Opalrnengen versetzt und 

mit einer 5 Gew-% Na2C03 LÃ¶sun vier Stunden bei 85OC extrahiert. Die Si- 

Konzentration in den ExtraktionslÃ¶sunge dieser Kunstsedimente wird analysiert 

und gegen ihren prozentualen Opalgehalt aufgetragen. Mit dieser "Kalibrations- 

kurve" werden den Si-Konzentrationen in den ExtraktionslÃ¶sunge der 

Sedimentproben Opalgehalte zugeordnet. 



Analytische Schwierigkeiten bei quantitativen Mineralbestimmungen wirken sich 

auf die Kalibrationskurve und somit auf die Genauigkeit der Opalquantifizierung 

aus. Das LÃ¶sungsverhalte von Opal im Sediment kann stark variieren (MARTIN & 

KNAUER, 1973, Van BENNEKOM, 1981, Van BENNEKOM et al., 1988), daher ist 

die Wahl des zur Erstellung der Standardkurve genutzten Opals von groÃŸe 

Bedeutung fÃ¼ die Genauigkeit der Methode. Entscheidungshilfen hierfÃ¼ sind kaum 

gegeben. Im Vergleich zu den anderen Extraktionsmethoden liefert dieses 

Verfahren keine hÃ¶her Genauigkeit, bedarf aber eines grÃ¶ÃŸer analytischen 

Aufwands. 

Korrektur nach EGGIMANN et al. (19801 

Die Sedimentproben werden bei 100Â° vier Stunden mit 2 M Na2C03 extrahiert 

und die Konzentration von gelÃ¶ste Si und AI in den ExtraktionslÃ¶sunge bestimmt. 

Aus der Konzentration von gelÃ¶ste Aluminium in der ExtraktionslÃ¶sun und einem 

empirischen Korrekturfaktor, der aus der Tonmineralzusammensetzung des 

Sediments abgeleitet wird, erfolgt die Bestimmung des Anteiles gelÃ¶ste 

~ilikatminerale an der Si-Gesamtkonzentration. 

Der empirische Korrekturfaktor kann Schwankungen bis zu 20% aufweisen 

(EGGIMANN et al., 1980). Das inkongruente LÃ¶sungsverhalte einiger 

Silikatminerale (STUMM & MORGAN, 1981) muÃ bei der Bestimmung des Kor- 

rekturfaktors berÃ¼cksichtig werden. Aufgrund dieser Schwierigkeiten ist die 

Genauigkeit dieser Methode nur schwer abzuschÃ¤tzen 

Korrektur nach DeMASTER (1 981) 

Diese Methode basiert auf der Annahme, daÂ das Sediment aus zwei 

LÃ¶sungsgemeinschafte - schnell lÃ¶sliche Opal und deutlich langsamer lÃ¶sliche 

Silikatmineralen - besteht. Im Verlauf der Extraktion werden nach 1, 2, 3 und 5 
Stunden Teilmengen der ExtraktionslÃ¶sun entnommen, die Si-Konzentration ana- 

lysiert und daraus der Anteil an extrahiertem Opal errechnet. Aufgrund der 

unterschiedlichen LÃ¶sungsgeschwindigkeite wird davon ausgegangen, daÂ nach 

Ca. 1-1,5 Stunden das Opal aus der Probe herausgelÃ¶s ist. Die weitere Zunahme 

der Si-Konzentration in der ExtraktionslÃ¶sun ist auf die LÃ¶sun von Silikat- 

mineralen zurÃ¼ckzufÃ¼hr und zeigt in der Regel einen linearen Anstieg. Aus der 



Extrapolation dieser linearen Freisetzung auf den Achsenabschnitt wird der Anteil 

von gelÃ¶ste amorphen Silikaten bestimmt (Abb. 7). 

Gew.-% Si02 aus 
Silikatmineralen 

% Si02 (korrigiert) 

Gew.-% Si02 aus 
Extraktionskurve 

0 250 500 750 1000 

Zeit (min) 

Abb. 7: Sequenzielle Extraktionsmethode nach DeMASTER (198 1). Der Opalgehalt der Probe 
entspricht dem Achsenabschnitt der Regressionsgraden. 

Die LÃ¶sungsgeschwindigkei von Opal kann betrÃ¤chtlic variieren. Dies bedingt 

eine VerlÃ¤ngerun der Extraktionszeiten und eine Auswahl der Datenpunkte, die fÃ¼ 

die lineare Regression herangezogen werden. Die Genauigkeit der Methode 

verschlechtert sich, wenn die Vorraussetzung zweier deutlich trennbarer 

LÃ¶sungsgemeinschafte nicht gewÃ¤hrleiste ist ( 2 .B .  bei einem hohen 

Radiolariengehalt). Die Methode bietet allerdings den Vorteil, den zeitlichen Verlauf 

der OpallÃ¶sun zu ermitteln. 

Extraktion nach MORTLOCK & FROELICH (1 989) 

Die Sedimentprobe wird mit 2 M Na2COs 5 Stunden extrahiert, die Si-Konzentration 

in einer Teilprobe der ExtraktionslÃ¶sun analysiert und daraus der Opalgehalt des 

Sedimentes berechnet. Eine Korrektur des Opalgehaltes um den Anteil gelÃ¶ste 
Tonminerale erfolgt nicht. 

An Sedimenten mit unterschiedlichen Opalgehalten vergleichen MORTLOCK & 

FROELICH (1989) ihre und die Methode von DeMASTER (1 981). Germanium dient 

ihnen als Tracer, um den Anteil der Si-Konzentration aus der OpallÃ¶sun 

(FROELICH et al.,1985) an der extrahierten Si-Gesamtkonzentration zu berechnen. 

Diese Vergleiche zeigen, daÂ die Abweichungen beider Methoden maximal 6% 



betrÃ¤gt Daraus folgern die Autoren, daÂ die Unsicherheiten bei der Korrekturme- 

thode von DeMASTER (1981) den Aufwand dieser sequenziellen Extraktions- 

rnethode nicht rechtfertigt, weil sie die Genauigkeit der Opalbestimmung nicht 

verbessert. 

Der angefÃ¼hrt Vergleich verschiedener Extraktionsmethoden zeigt, daÂ mit keiner 

der Methoden eine eindeutige Aufteilung der extrahierten Si-Gesamtkonzentration 

in den Anteil der Opal- bzw. TonminerallÃ¶sun mÃ¶glic ist. Der vergleichsweise 

groÃŸ Aufwand der Verfahren von HURD (1 973) bzw. EGGIMANN et al. (1 980) ver- 

bessert die Genauigkeit der Opalquantifizierung im Vergleich zur DeMASTER- 

Methode (1981) nicht (Kap.6) .  Daher wurde in dieser Arbeit das 
Korrekturverfahren von DeMASTER (1981) zur Quantifizierung von Opal verwendet. 

Extraktionsverfahren 
lach: 

HURD (1972) 

EGGIMANN et al. (1980) 

DeMASTER (1981) 

LYLE et al. (1988) 
MORTLOCK & FROELICH 

(1989) 

Ent- 
nahme 

Korrektur 

Standardkalibration 
mit synth. Sediment 

Si/Al VerhÃ¤ltni 

lineare Extrapolation 

lineare Extrapolation 

keine 
keine 

Tab. 7: Ãœbersich verschiedener Extraktionsmethoden. ("Entnahmen" entspricht der 
Beprobungszahl der ExtraktionslÃ¶sung 

Von zahlreichen Autoren wurden Extraktionsmethoden mit unterschiedlichen 

Reagenzien und pH-Werten der ExtraktionslÃ¶sun verwendet (Tab. 7). 

Systematische Untersuchungen Ã¼be den EinfluÃ z.B. des pH-Wertes auf die be- 

stimmte Opalmenge und somit auf die Vergleichbarkeit von Opaldaten, die mit 

verschiedenen ExtraktionslÃ¶sunge erstellt wurden, sind dem Autor dieser Arbeit 

bisher nicht bekannt. Da die Opalquantifizierung ein wichtiger Schritt fÃ¼ die 

Betrachtung der FrÃ¼hdiagenes von Opal ist, wurden entsprechende 

Untersuchungen im Rahmen dieser Arbeit durchgefÃ¼hr (Kap. 6). 



5.1 1 Wassergehalt 1 PorositÃ¤ 

Der Wassergehalt wurde aus dem Salzgehalt der Sedimentprobe bestimmt 

(JAHNKE et al., 1986). Diese Methode bietet den Vorteil, daÂ  sich 

lagerungsbedingte Wasserverluste nicht wie bei der herkÃ¶mmliche Bestimmung 

aus dem Gewichtsverlust nach der Gefrier- bzw. Ofentrocknung auf die Ergebnisse 

der Wassergehaltsbestimmungen auswirken. Bei dem Verfahren von JAHNKE et 

al.(1986) wird die gefriergetrocknete Sedimentprobe in einer KugelmÃ¼hl homo- 

genisiert, 10-20 rng des Sedimentes in 10 ml SchnappdeckelglÃ¤se eingewogen 

und mit 10 rnl deionisiertem Wasser versetzt. Zur vollstÃ¤ndige LÃ¶sun des in den 

getrockneten Proben enthaltenen Meersalzes wurde diese Suspension Ca. 12 Std. 

stehengelassen und anschlieÃŸen ihre LeitfÃ¤higkei mit einem Konduktometer 
(WTW LF-191) bestimmt, dessen LeitfÃ¤higkeitssond (WTW LR ?/T) in einer 

VerdÃ¼nnungsreih eines Meerwasserstandards kalibriert wurde. 

Sofern die Sedimente nicht aus hydrothermal geprÃ¤gte Gebieten stammen, weicht 

der Salzgehalt in den PorenlÃ¶sunge oberflÃ¤chennahe mariner Sedimente nur 

sehr geringfÃ¼gi vom Salzgehalt des Meerwassers ab, so daÂ aus der LeitfÃ¤higkei 

der Suspension der primÃ¤r Wassergehalt der Sedimentprobe errechnet werden 
kann. Die Reproduzierbarkeit der Methode liegt bei 0,8%. Aus dem Wassergehalt 

der Proben und einer angenommen Korndichte von 2,6 g/cm3 wurde die PorositÃ¤ 

errechnet. 

5.12 Bestimmung von organischem und anorganischem 
Kohlenstoff (Corg bzw. Canorg) 

Der Kohlenstoffgehalt der Sedimentproben wurde mit einem LECO-CS125 an einer 

Probeneinwaage von Ca. 100-400 mg ermittelt. Nach der Bestimmung des 

Gesamtkohlenstoffgehaltes der Probe wurde in einer Parallelprobe der 

karbonatische Anteil mit 9 n SalzsÃ¤ur verdrÃ¤ngt so daÂ der Kohlenstoffgehalt 

dieser Probe der Menge an organischem Kohlenstoff (Corg) entspricht. Die Differenz 

zwischen dem Gesamtkohlenstoffgehalt und dem Corg- Gehalt der Probe wird mit 

C a n o r g  bezeichnet. Der Hintergrundwert dieser Methode wurde an 
Tonmineralstandards auf <0.05 Gew-% C bestimmt. 



5.1 3 Messung der 210Pb-Aktivitat 

Die AktivitÃ¤ von 2 1 0 ~ b  im Sediment wird aus der AktivitÃ¤ des Tochterisotopes ^OPO 

bestimmt (FLEER & BACON, 1984). Die notwendigen Extraktions- und 

Anreicherungsschritte sind nachfolgend verkÃ¼rz zusamrnengefaÃŸ (Tab. 8) . 

Einwaage von Ca. 0,5 g gemahlenem Sediment in Zentrifugenbecher 

Extraktion von Kalziumkarbonat mit 40 ml 1 n HC1 bei 40Â° 

5 rnin Zentrifugieren bei 930g 

Dekantieren der ExtraktionslÃ¶sun in Teflonbecher 

208~o-~tandard in Telfon-DruckaufschluJ3bomben einwiegen 

Sediment mit 6 rnl HF in Telfon-Druckaufschluf~bomben 

Ã¼berfÃ¼hr 

5 stÃ¼ndige DruckaufschluÃ bei 170Â° 

4 stiindiges Abdampfen der SÃ¤ure bei 90Â° 
2 stÃ¼ndige AufschluÃ nach Zugabe von 0,3 rnl HC10, 

2-3 ml konz. HN03 zufÃ¼ge und SÃ¤ure abdampfen 

RÃ¼ckstan mit HC1 in Teflonbecher ÃœberfÃ¼hr und Extraktions- 

lÃ¶sun aus 4. addieren anschlieÃŸen Eindampfen 

fÃ¼ elektrochemiscbe Abscheidung von 2 1 0 ~ o  die Probe in OSn HCl 

aufnehmen und AscorbinsÃ¤ur sowie Silberscheibe hinzufÃ¼ge 

Aufzeichung der alpha-Spektren (EG&G alpha Spektrometer) und 

anschlieknde Berechnung der 210~b-AktivitÃ¤ 

Tab. 8: Ãœbersich des Analysenganges zur Quantifizierung von l 0 p b  



6 Quantifizierung von Opal. Voruntersuchungen und 
Diskussion 

Extraktionsmethoden in Verbindung mit dem Korrekturverfahren von DeMASTER 

(1981) sind die am meisten verwendeten Methoden zur Quantifizierung von Opal 

(Kap. 5.2.9). Die Extraktionseffizienz dieser Methoden ist abhÃ¤ngi vom LÃ¶sungs 

mittel und dessen Konzentration, dem MengenverhÃ¤ltni zwischen Extraktions- 

lÃ¶sun und Sediment sowie der Extraktionsdauer und -temperatur. Als 

Extraktionsreagenzien finden vorwiegend 0 , l  bis 2,O M Na2C03- bzw. NaOH- 

LÃ¶sunge mit pH-Werten von 11,7 - 14 Anwendung (Tab. 7). Systematische 

Untersuchungen Ã¼be den EinfluÃ des pH-Wertes und der Extraktionsdauer auf die 

Opalbestimmung sind dem Autor der vorliegenden Arbeit bisher nicht bekannt. 

Entsprechende Versuche wurden mit folgenden Sedimentproben und 

Tonmineralen durchgefÃ¼hrt 

- PS1467 Maudkuppe, 250 cm Sedimenttiefe 

- PS1509 zentrales Weddellmeer, 30-35 cm Sedimenttiefe 

- PS1587 SW-Maudkuppe, 0-1 cm Sedimenttiefe 

- Montmorillonit (Fa. KRANTZ ) 
- Illit (Fa. KRANTZ). 

Als ExtraktionslÃ¶sunge fanden Anwendung : 

- 0,l M Na2COs pH = 11,7 

- 0,5 M Na2C03 pH = 12 

- 1  M Na2C03 pH = 12,2 

- 2 M  Na2C03 pH - 12,5 

- 0, l  n NaOH pH 13 

- 1  n NaOH pH 14 

Die Extraktion erfolgte in Zentrifugenbechern, in die, abhÃ¤ngi vom erwarteten 

Opalgehalt, 30-200 mg Sediment eingewogen, mit 50 ml der LÃ¶sun versetzt und 

bei 85% im Wasserbad extrahiert wurden. Nach definierten Zeitspannen wurden 

die Proben 5 Minuten bei 930 g zentrifugiert und danach ein Milliliter der 

ExtraktionslÃ¶sun entnommen. Die Resuspension der Proben erfolgte mit einem 

VORTEX-GENIE-SchÃ¼ttler Die Si-Konzentration der ExtraktionslÃ¶sunge wurde mit 

dem Atomemissionsspektrometer mit induktiv gekoppeltem Plasma (PERKIN- 

ELMER: ICP 6500) der Abteilung Geochemie der Univ. Bremen (Prof. Dr. SCHULZ) 

gemessen. 





- In NaOH pH 14 - 0,111 NaOH p H 1 3  + 2 M Na2C03 pH 12,5 
1 M Na2C03 pH 12,2 

+ 0, lM Na2C03 pH 11,7 

1000 Zeit (min) 1500 

Abb. 8: Sequenzielle Extraktion von Illit, Montrnorillonit und einer Sedimentprobe der Station 
PS 1509 (zentrales Weddellmeer) mit unterschiedlichen LÃ¶sungsmitteln Die Markierungen am 
linken Rand der Abbildung ( --> ) bezeichnen die mit dem Verfahren von DeMASTER (1981) 
berechneten % Si02-Mengen. 



6 I n  NaOH pH 14 
0 , l n  NaOH pH13  

-- 2 M Na2C03 pH 12,5 
1 M Na2C03 pH 12,2 -- 0,5 M Na2C03 pH 11,7 - 0,lM Na2C03 pH 11,7 

Abb. 9: Sequenzielle Extraktion von Sedimentproben mit unterschiedlichen LÃ¶sungsmitteln 
Die Markierungen am linken Rand der Abbildung (-->) bezeichnen die mit dem Verfahren von 
DeMASTER (198 1) korrigierten Si02-Mengen. 

Anders als bei den Tonmineralen (Abb. 8) nimmt die Steigung der Extraktionskurve 

in dem zur Korrektur genutzten Bereich (t>300 min.) mit steigendem pH-Wert 

tendenziell ab (Abb. 9). Dies kÃ¶nnt ein Indiz fÃ¼ eine innerhalb des Extraktionszeit- 

raums unvollstÃ¤ndig LÃ¶sun von extraktionsfÃ¤hige Silikat bei pH-Werten <12,2 

sein. 



Die Untersuchunaen liefern folaende Aussagen : 

- In AbhÃ¤ngigkei vom pH-Wert der ExtraktionslÃ¶sun variiert die extrahierte Si02- 

Menge um bis zu 300% (Abb. 9). 

- Die Steigungen des linearen Anteils der Extraktionskurven und REM- 

Untersuchungen zeigen, daÂ die "OpallÃ¶sung bei pH-Werten von <I  2,2 auch nach 

mehrstÃ¼ndige Extraktion unvollstÃ¤ndi bleibt. 

- Die fÃ¼nf bis siebenstÃ¼ndig Extraktion mit 2 M Na2C03 bzw. 0, l  n NaOH fÃ¼hr zu 

relativen Opalwerten, die, im Vergleich zu anderen Extraktionsmitteln, nahezu den 

gesamten Diatomeenanteil der Probe erfassen (eine Ausnahme bilden 
lÃ¶sungsresistenter Diatomeen wie Ethmodiscus rex), ohne die bei der Ver- 

wendung von 1 n NaOH zu erwartende starke AnlÃ¶sun von Silikatmineralen. 

- Bei Proben mit hohen Opalgehalten ist die Zunahme der extrahierten SiO2-Menge 

als Funktion des pH-Wertes am ausgeprÃ¤gteste (Abb. 10). 

l - PS1509 
0 lllit 

Montrnorillonit t 

Abb. 10: Extrahierte SiOa-Konzentration (korrigiert nach DeMASTER, 198 1) als Funktion 
des pH-Wertes der ExtraktionslÃ¶sung Die unterschiedliche Steigung der Kurven zeigt, daÂ der 
pH-Wert der ExtraktionslÃ¶sun die Quantifizierung von opalreichen Proben am ausgeprÃ¤gteste 
beeinfluÃŸt 

- Das Korrekturverfahren von DeMASTER (1981) kann den pH-Effekt nicht 

kompensieren, verringert aber dessen AusmaÃŸ 

- BetrÃ¤g der Opalgehalt weniger als ungefÃ¤h 6 Gew-%, muÃ eine Korrektur 

durchgefÃ¼hr werden. Der aus der AI-Konzentration abgeleitete relative EinfluÃ der 



TonminerallÃ¶sun (Daten aus EGGIMANN et al., 1980) entspricht angenÃ¤her dem 

Korrekturbetrag, welcher sich bei Anwendung des Korrekturverfahrens von 

DeMASTER (1 981 ) ergibt. Gleiches gilt fÃ¼ die von MORTLOCK & FROELICH (1 989, 

Kap. 5.2.9.1) angewendete Germanium-Korrektur (Abb. 11). Bei Opalgehalten von 

mehr als 6% ist der EinfluÃ der Tonkorrektur gering (Abb. 11) und das Verfahren 

von MORTLOCK & FROELICH (1 989) anwendbar. 

A Mortlock & Froelich 

% Si02 (nach Korrektur) 

Abb. 11: Zusammenhang zwischen dem EinfluÃ der Tonkorrektur (Differenz zwischen dem 
mit der Methode von MORTLOCK & FROELICH (1989) und dem nach DeMASTER (1981) 
bestimmten Si02-Gehalt, in %) und dem auf der Abszisse aufgetragenen SO2-Gehalt der mit 
der Korrekturmethode von DeMASTER (1981) bestimmt wurde. Alle Extraktionen wurden mit 
2 M N a 2 C 0 3  durchgefÃ¼hrt ZusÃ¤tzlic zu den eigenen Messungen sind Daten von 
EGGIMANN et al. (1980) und MORTLOCK & FROELICH (1989) dargestellt, die mit Hilfe 
der Al- bzw. Ge-Konzentration der ExtraktionslÃ¶sun Korrekturen durchfÃ¼hren Bei 
Opalgehalten von weniger als Ca. 4-6 Gew-% ist eine Korrektur der extrahierten Si02-Menge 
um den Anteil der TonminerallÃ¶sun notwendig, dabei stimmen die Korrektur-Methoden von 
DeMASTER (1981) bzw. entsprechend der Al- bzw. Ge-Konzentration gut Ã¼berein 

- Die Quantifizierung von Opal mit Extraktionsverfahren fÃ¼hr zu methodisch 

definierten Mengenangaben. Opalbestimmungen, die in Bezug auf ihren pH-Wert 

mit unterschiedlichen ExtraktionslÃ¶sunge durchgefÃ¼hr wurden, sind nicht 

vergleichbar. 

- Absolutbestimmungen des Opalgehaltes im Sediment oder in Proben aus 

Sinkstoff-Fallen z.B. fÃ¼ Silikatbilanzierungen (DeMASTER, 1981, LEDFORD- 

HOFFMAN et.al., 1986) kÃ¶nne mit betrÃ¤chtliche Fehlern behaftet sein. 



6.1 Angewendete Methode zur Quantifizierung von Opal 

Aufgrund dieser Voruntersuchungen wurde ein Extraktionsverfahren mit 

2 M Na2CO3 und anschlieÃŸende Mineralkorrektur nach DeMASTER (1981) zur 

Bestimmung relativer Opalgehalte in den Sedimenten des Weddellmeeres gewÃ¤hlt 

Dazu wurde eine gemÃ¶rsert Sedimentmenge von 100 bis 200 mg in Zentrifugen- 

rÃ¶hrche eingewogen und mit 2 M Na2C03 bei 85OC im Wasserbad extrahiert. Eine 
Vorbehandlung der Proben mit H202 zur Oxidation von organischem Material hatte 

keinen signifikanten EinfluÃ auf die Ergebnisse. Nach 1-2, 3 ,5 und 7 Stunden 

wurden die Proben 5 Minuten mit Ca. 930g zentrifugiert und 0,5 ml der LÃ¶sun in 2 

ml Polythen-ReaktionsgefÃ¤Ã pipettiert. Die Si-Analyse erfolgte mit der von 

MORTLOCK & FROELICH (in Druck) modifizierten photometrischen Molydbat-Blau- 

Methode von STRICKLAND & PARSONS (1968). 

FÃ¼ die Umrechnung auf den prozentualen Opalgehalt des Sedimentes muÃ der 
Wassergehalt des amorphen Opals eingerechnet werden. Er kann 4 bis 10 Gew-% 

betragen (MORTLOCK & FROELICH, 1989). Um die Daten ohne 

Umrechnungsaufwand zugÃ¤nglic zu machen, wurden sie nicht als Menge an 

extrahiertem Si02 errechnet, sondern unter Annahme eines 10 Gew-%igen 

Wassergehaltes des Opales: 

*Opal : mit 2 M Na2COs extrahierbares Silikat (Gew-%j 
Siext : Si-Konzentration der ExtraktionslÃ¶sun (mMj 
Gein : Sedimenteinwaage (mg j 
Vext : Volumen der ExtratkionslÃ¶sun (ml) 
k : Umrechnung von Siext auf Opal (+10% HsO), k=67,4 

Nachfolgend werden alle gemessenen Opalgehalte mit *Opal bezeichnet 

(MORTLOCK & FROELICH, unverÃ¶ffentlichte Manuskript), um auf die Definition des 

Opalgehaltes als extrahierbares Silikat zu verweisen. Bei *Opalgehalten von 1-5 

Gew-% betrug die Reproduzierbarkeit des Verfahrens Â 90h des *Opalgehaltes. 

Neben analytischen Fehlern, wird sie durch die InhomogenitÃ¤te der 

Sedirnentprobe bestimmt. Aufgrund der Voruntersuchungen (Abb. 8) wird die 

Nachweisgrenze auf ca. 0,3 Gew-% geschÃ¤tzt Die Reproduzierbarkeit der 

Methode ist ausreichend, um VerÃ¤nderunge des "Opalgehaltes mit der 

Sedirnenttiefe abzubilden (Abb. 12). 
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Abb. 12: *Opalprofil der Station PS1596. Irn rechten Teil der Abbildung sind fÃ¼n Extrakti- 
onskurven dargestellt, aus deren Verlauf die *Opalwerte in den jeweiligen Horizonten ermittelt 
wurden. 



7 Ergebnisse der Sedimentanalysen 

7.1 Vertikale und horizontale Verteilung von *Opal im 
Sediment 

Der Opalgehalt des Sedimentes wird von der Opalakkumulation, die in Relation zur 

PrimÃ¤rproduktio des OberflÃ¤chenwasser steht und dem AusmaÃ der in der 

WassersÃ¤ul bzw. im Sediment ablaufenden OpallÃ¶sun bestimmt. Neben 

zeitlichen Variationen der Akkumulation fÃ¼hr die LÃ¶sun im Sediment zu einer 

Abnahme der Opalkonzentration (Kap. 13). Beispiele hierfÃ¼ sind die *Opa!profile in 

den Sedimenten des zentralen. Weddellmeeres und in den Ablagerungen des 

Kontinentalhanges (Abb. 13) 

Abb. 13: Verteilung von *Opal in den Sedimenten des zentralen (PS1509, PS1508, PS1.507) 
und NE-lichen Weddellmeeres (PS 1587) sowie in den Ablagerungen vom Kontinentalhang vor 
Kapp Norvegia (untere Reihe). 

Auf dem Ã¶stliche Schelf deuten die zahlreichen Kieselschwamm-Nadeln, die 
sowohl auf der SedimentoberflÃ¤ch als auch im Sediment zu finden sind, hohe 

*Opalgehalte an. Da die Extraktionsmethode kieselige Schwammnadel nicht 

vollstÃ¤ndi erfaÃŸt unterschÃ¤tze die gemessenen *Opalgehalte die hier zu er- 



wartenden Werte. Im Vergleich zum Ã¶stliche Schelfbereich sind die 

Opalkonzentrationen in den westlich der Filchner-Rinne gelegenen 

Schelfablagerungen deutlich niedriger (Abb. 14). Weitere *Opalprofile z.B. aus dem 

Bereich der Filchner-Rinne werden im Zusammenhang mit den gemessenen Si- 
Konzentrationen des Porenwassers dargestellt (Kap. 8.5). 

Abb. 14: Verteilung von *Opal in den Sedimenten des Ã¶stlic der Filchner-Rinne (PS1475), 
vor Kapp Norvegia (PS 1593) und westlich der Filchner-Rinne (PS 161 1, PS 1609) gelegenen 
Kontinentalschelfs. 

Die im obersten Zentimeter des Sedimentes, nachfolgend als OberflÃ¤chensedimen 

bezeichnet, gemessenen *Opalgehalte variieren irn zentralen, sÃ¼dliche und 

sÃ¼dÃ¶stlich Weddellmeer zwischen 0-7 Gew-% (Abb. 15). Unter der Annahme, 

daÂ die Akkumulationsrate und die in der WassersÃ¤ul gelÃ¶st Opalmenge von der 

Wassertiefe abhÃ¤ngen geben diese *Opalgehalte fÃ¼ OberflÃ¤chensediment aus 

Ã¤hnliche Wassertiefen in erster NÃ¤herun ein MaÃ fÃ¼ die regionalen Unterschiede 

der PrimÃ¤rproduktion Die hÃ¶chste *Opalgehalte sind mit Ca. 3-7 Gew-% in den 

schelfeisnahen OberflÃ¤chensedimente des Kontinentalhanges und den 

Schelfablagerungen vor Kapp Norvegia und Halley Bay zu finden (Abb. 15). Dabei 

ist speziell vor Halley Bay ein Bereich hoher *Opalgehalte zu beobachten, der bis in 

den Bereich nÃ¶rdlic der Filchner-Rinne reicht. In diesem Gebiet deuten, neben den 

*Opalkonzentrationen, die geringen Sauerstoffeindringtiefen (Kap. 8.1.2) auf einen 

vergleichsweise hohen Eintrag an biogenen Komponenten hin. Mit zunehmender 

Entfernung vom Schelfeisrand nehmen die *Opalgehalte ab. Dies zeigt sich in den 

westlich der Filchner-Rinne gelegenen Schelfsedimenten und den pelagischen 

Sedimenten des zentralen Weddellmeeres, deren *Opalgehalte weniger als 

1 Gew-% betragen (Abb. 15). Die geringen *Opalgehalte in den OberflÃ¤chensedi 

menten vor dem Filchner-Schelfeis weisen bereits daraufhin, daÂ die Zufuhr von 

Opal in diesem Bereich aufgrund der langjÃ¤hrige SchelfeisÃ¼berdeckun (Kap. 2) 

eingeschrÃ¤nk war. Im nordÃ¶stliche Weddellmeer, dem Ãœbergangsbereic zur 

Maudkuppe, deren OberflÃ¤chensediment >20 Gew.-% *Opal enthalten 



(D.CORDES, 1990), steigen die *Opalgehalte an der SedimentoberflÃ¤ch auf 

Ca. 7 Gew-% an. 

Abb.15: Verteilung von *Opal in den OberflÃ¤chensedimente des NE- und S- Weddellmeeres. 
In den schelfeisnahen Ablagerungen des Kontinentalschelfes und im Bereich vor Halley Bay 
sind die hÃ¶chste Gehalte an extrahierbarem Opal (*Opal) zu finden. 



7.2 Ergebnisse der Corg- und Canorg-Analysen 

In den untersuchten Sedimenten betragen die Corg-Konzentrationen weniger als 0,5 

Gew.-%, die Canorg-Gehalte liegen unter 0,3 Gew.-% (Abb.16). Irn Gegensatz zu den 

gemessenen *Opalprofilen (Kap. 7.1) sind signifikante Unterschiede zwischen den 

Corg-Gehalten der Schelf- bzw. Tiefseesedimente nicht zu beobachten (Abb. 16). 

Corg (Gew.-%) 
A 0,O 0.2 0,4 0,O 0.2 0.4 0,O 0,2 0,4 0.0 0.2 0.4 

B Canorg (Gew .- %) 
0,O 0,2 0,4 0,O 0,2 0,4 0,O 0,2 0,4 

Abb. 16: Tiefenverteilung von Corg (A) und Canorg (B) im Sediment (gegliedert nach zunehmender 
Wassertiefe). In den Ablagerungen der Stationen PS1605, PS1638 und PS1596 nimmt der Corg- und Canorg- 
Gehalt, vermutlich aufgrund mikrobieller Abbaureaktionen in den obersten 8-10 cm des Sedimentes, deutlich ab. 
Im Gegensatz dazu variieren die Corg- und Cmorg -Gehalte in den Sedimenten vom Schelf (PS1611, PS1637) 
und aus dem Bereich vor dem Filchner-Scheifeis (PS1625) nur geringfÃ¼gig 



Um die Struktur des Corg- und Canorg-Profiles in der NÃ¤h der Sedirnent~Wasser- 

GrenzflÃ¤ch zu untersuchen, wurden diese Profile mit einer vertikalen AuflÃ¶sun 

von 1 bis 3 mm bestimmt. Dabei zeigt sich, daÂ der mikrobielle Abbau meist 

innerhalb der obersten 5-10 cm des Sedimentes zu einer Abnahme der Corg- und 

Canorg-Konzentration fÃ¼hr (Abb. 16). Diese Tendenz setzt sich in den Sedimenten 

der Stationen PS1 596 und PS1 635 innerhalb der Beprobungstiefe fort. Die lang- 

jÃ¤hrig EinschrÃ¤nkun der PrimÃ¤rproduktio im Bereich vor dem Filchner-Schelfeis 

(Kap. 2) ist, wie der Vergleich mit den Corg-Profilen der Schelfsedimente zeigt, aus 

den gemessenen Corg-Konzentrationen nicht erkenntlich (Abb. 16, PS1 61 1 ,  

PS1 625, PS1 637). 

7.3 Ergebnisse der 210Pb-Messungen und Berechnung der 
Biodiffusionskoeff izienten 

Zur Quantifizierung von Bioturbationsprozessen wurde die Tiefenverteilung der 

^ ~ b - ~ k t i v i t Ã ¤  an Sedimenten vom Kontinentalhang (PS1596, PS1 638) und der 

Tiefsee (PS1 635) bestimmt (, 

Abb. 17: Tiefenverteilung der ^~b-~kt iv i tÃ¤t  Der oberflÃ¤chennah Sedimentbereich in dem 
die 210~b-~kt ivi tÃ¤ rasch abnimmt, entspricht der Bioturbationszone. Unter der Annahme, daÂ 
die AktivitÃ¤ von 2 2 6 ~ a  nicht mit der Sedimenttiefe variiert, wurde diese HintergrundsaktivitÃ¤ 
gleich der 1Â°pb-~ktivitÃ des jeweils untersten Profilpunktes gesetzt. 



Unter der Annahme, daÂ die AktivitÃ¤ von 2 2 6 ~ a  nicht mit der Sedimenttiefe variiert, 

entspricht diese 2 2 6 ~ a  HintergrundsaktivitÃ¤ der 210~b-~k t i v i tÃ¤  in Sedirnenttiefen 

von ca.20-30 cm. Die Differenz zwischen der 210~b-~k t i v i tÃ¤  und der so ermittelten 

HintergrundsaktivitÃ¤ wird nachfolgend als e x ~ e s s - ~ ^ ~ b  bezeichnet. Bei 

Anwendung eines diffusiven Modelles (Kap. 3.2.1) lÃ¤Ã sich der 

Biodiffusionskoeffizient aus dem Profilverlauf der e x c e ~ s - ~ ' ~ P b  AktivitÃ¤ ableiten 

(DeMASTER & COCHRAN, 1982): 

A = AI) exp [ ( CD - ~ c D ~ + ~ ? L D B  
~ D B  

A : AktivitÃ¤ von e x ~ e s s - ~ l ~ ~ b  
Ao : AktivitÃ¤ von e x ~ e s s - ~ l ~ ~ b  an der SedimentoberflÃ¤ch 
DB : Biodiffusionskoeffizient 
z : Sedimenttiefe 
A, : 2loPb Zerfallskonstante (0,03 1 a-1) 
CD : Sedimentationsrate 

Bei Sedimentationsraten von 4 - 2  cm/1000 a hat dieser Parameter eine geringe 

Bedeutung fÃ¼ die Berechnung des Biodiffusionskoeffizienten. Sedimentationsraten 

konnten fÃ¼ die OberflÃ¤chensediment des Weddellmeeres bisher nicht quantifiziert 

werden. Die 2 1 0 ~ b - ~ n a l y s e n  wurden daher an Kernen durchgefÃ¼hrt deren 

Ablagerungsmilieu auf niedrige Sedimentationsraten schlieÃŸe lassen (GROBE, 

1986). Diese AktivitÃ¤tsprofil zeigen innerhalb der obersten 1-2 cm des Sedi- 

mentes eine Abnahme der ^ O ~ b - ~ k t i v i t Ã ¤  von Ca. 20-30 dpmlg auf Werte von 5- 

6 dprnlg. Unterhalb dieses Bereiches bleibt die 2 1 0 ~ b - ~ k t i v i t Ã ¤  relativ konstant 

(Abb. 17). In den Profilen der Station PS1596 und PS1635 ist im Bereich von 

ca. 3-6 cm ein leichter Anstieg der 210~b-~k t i v i tÃ¤ te  zu beobachten. Dies kÃ¶nnt 

auf weitere Bioturbationsprozesse hindeuten, die neben den diffusionsÃ¤hnliche 

Durchmischungen zu einem Transport von Sediment in diesen Tiefenbereich 

fÃ¼hre (DeMASTER & COCHRAN, 1 982). 

Die Berechnung der Biodiffusionskoeffizienten erfolgte mit einer linearen 

Regression der logarithmisch linearisierten e x ~ e s s - ~ ^ P b  AktivitÃ¤ten Die 

entsprechenden Werte betragen an Station PS1 638 0,024 cm2/a, PS1 596 

0,02 cm2/a und an PS1635 0,01 cm2/a (Abb. 18). Diese Biodiffusionskoeffizienten 

werden bei der Modellierung des frÃ¼hdiagnetische Corg-Abbaues zur Berechung 

von 02, NO3' und Corg-Profilen genutzt (Kap. 12). 



210 
excess Pb (dpmlg) 

Abb. 18: Tiefenverteilung der e~cess-~~()Pb-~ktivitÃ¤t Die durchgezogene Linie entspricht der 
linearen Regression durch die abgebildeten Datenpunkte. Die Biodiffusionskoeffizienten 
wurden aus der Steigung der jeweiligen Geradengleichung berechnet. Der Biodif- 
fusionskoeffizient betrÃ¤g an PS1638 0,024 cm21a an PS1596 0,019 cm2/a und an PS1635 
0,010 cm21a. 

7.4 Ergebnisse der Formationsfaktor- und PorositÃ¤tsmes 
sungen. Relation zwischen Formationsfaktor und PorositÃ¤ 

Der Formationsfaktor steht Ã¼be die TortuositÃ¤ in Beziehung zum Wassergehalt und 

zur KorngrÃ¶ÃŸenverteilu des Sedimentes. Die relativen Schwankungen der 

Formationsfaktorwerte bilden somit in erster NÃ¤herun die Schichtung des 

Sedimentes ab. 

In den pelagischen Sedimenten steigt der Forrnationsfaktor innerhalb der obersten 

5-10 crn des Sedimentes auf Werte von 2-3 an und variiert mit zunehmender 

Sedimenttiefe kaum (Abb. 19). Messungen in den Ablagerungen des 

Kontinentalhanges ergeben Werte von 2-4, der Profilverlauf zeigt im Vergleich zu 

den pelagischen Sedimenten stÃ¤rker Variationen (Abb. 19). 

Ein anderes Bild ergeben die gemessenen Forrnationsfaktorprofile in den 

Schelfablagerungen. Hier steigen die Werte innerhalb weniger Zentimeter auf >4 

an (Abb. 19), dies kann als ein Indiz fÃ¼ die Kornpaktion dieser Sedimente, bedingt 

durch die Auflast der Schelfeise wÃ¤hren der jÃ¼ngste geologischen 

Vergangenheit, gedeutet werden. 



Formationsfaktor 
1 3 5 7 9 

Abb. 19: Tiefenverteilung des Formationsfaktors in Tiefsee-, Kontinentalhang- und 
Schelfablagerungen. Die vergleichsweise hohen, fÃ¼ die Schelfsedimente bestimmten Werte 
sind ein Indiz fÃ¼ die Kompaktion dieser Ablagerungen, bedingt durch die ehemalige Auflast 
des' Schelfeises. 

Entsprechend den Formationsfaktorwerten ist im Bereich der WasserISediment- 

GrenzflÃ¤ch der PorositÃ¤tsgradien am stÃ¤rksten Ab 5-1 0 cm Sedimenttiefe bleibt 

die PorositÃ¤ Ã¼be die beprobte Sedimenttiefe nahezu konstant (Abb. 20). 

PorositÃ¤ (a), 1/f (P) 
0 0,5 1 0 0,5 1 0  0,5 1 0  0,5 1 

Abb. 20: HochauflÃ¶send Forrnationsfaktor- und PorositÃ¤ts-Profile die die Korellation 
zwischen diesen Werten zeigen. 



Nach ARCHIE (1942, in: BERNER, 1980 a) ist der Formationsfaktor und die 
PorositÃ¤ Ã¼be folgende empirische Relation verknÃ¼pft 

f = qm (16) 

= PorositÃ¤t f = Formationsfaktor, m = Koeffizient. 

Eine Ãœbersich der von verschiedenen Autoren bestimmten Koeffizienten (m) geben 
ULLMANN & ALLER (1982). Ihnen zu folge approximiert die obige Gleichung bei 

PorositÃ¤te <0,7 mit m=2 und bei hÃ¶here PorositÃ¤te mit m=3 den 

Formationsfaktor am besten. 

3,s , 

Abb. 21: Relation zwischen PorositÃ¤ und Formationsfaktor. Neben den in dieser Arbeit 
ermittelten Werten sind Daten aus ULLMAN & ALLER (1982) eingetragen. Die mit der 
empirischen Relation f = ~ $ ' ' ~  konstruierten Kurven geben bei PorositÃ¤te >0,7 mit m=l,7 und 
<0,7 mit m=2,2 eine gute Anpassung an die gemessenen Wertepaare. Weiterhin ist die mit dem 
von ULMMANN & ALLER (1982) ermittelten Koeffizienten, m=3, berechnete Kurve 
eingetragen, die bei PorositÃ¤te von >0,7 deren Daten am besten approximiert. 

Um fÃ¼ Sedimente des Untersuchungsgebietes die Relation zwischen der PorositÃ¤ 

und dem Formationsfaktor zu ermitteln, wurden diese Daten an einigen Kernen mit 

einer vertikalen AuflÃ¶sun von 2-5 mm ermittelt. Bei Porositaten >0,75 bzw. 

Formationsfaktorwerten c1,8 liegen die gemessenen Wertepaare unterhalb der von 

ULLMANN & ALLER (1982) mit einer vertikalen AuflÃ¶sun von 1-5 cm ermittelten 

Daten (Abb, 21). Diese Abweichungen kÃ¶nnte z.B. auf Ã„nderunge des 



Salzgehaltes mit der Sedimenttiefe (bei den Ã¤stuarine Proben aus der Mud Bay, 

Abb. 21), Unterschiede in der vertikalen AuflÃ¶sun bei der Beprobung der steilen 

Gradienten in den oberflÃ¤chennahe Sedimentschichten (Abb. 21) sowie auf 

Ungenauigkeiten bei der Tiefenpositionierung der Sonde bzw. Wasserge- 

haltsbestimmung und PorositÃ¤tsberechnun zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein. Anhand der in 

dieser Arbeit gemessenen Wertepaare wurde der Koeffizient (m) bestimmt. Bei 

PorositÃ¤te >0,7 fÃ¼hr m=1,7, bei geringeren Porositaten m=2,2 zu einer guten 

Anpassung der errechneten an die gemessenen Werte (Abb. 21). FÃ¼ die 

Berechnung von FluÃŸrate (Kap. 10) und fÃ¼ frÃ¼hdiagenetisch Modellierungen 

(Kap. 9) wurden die PorositÃ¤ten sofern sie nicht aus den Wassergehaltsbestim- 

mungen abgeleitet wurden, mit diesen Koeffizienten aus den gemessenen 

Formationsfaktorwerten berechnet. 

8 Ergebnisse der Porenwasseranalysen 

8.1 Ergebnisse der Sauerstoff- und Nitratanalysen 

Im Sediment sind zahlreiche biologische und chemische Prozesse an das 

Vorhandensein von Sauerstoff gebunden. Die Eindringtiefe von Sauerstoff ins 

Sediment ist daher eine wichtige GrÃ¶Ã zur Rekonstruktion sedimentÃ¤re 

LebensrÃ¤um (CORLISS et al., 1985) und frÃ¼hdiagenetische Prozesse (REIMERS 

et al., 1984). Der Tiefenbereich der oxischen Zone lÃ¤Ã sich indirekt aus dem Nitrat- 

bzw. Mn-Profil des Porenwassers ableiten (FROELICH et al., 1979). Die Messung 

der Sauerstoffkonzentration mit Hilfe von Elektroden fÃ¼hr jedoch zu einer exakteren 

Festlegung der Sauerstoffeindringtiefe. In Verbindung mit dem Sauerstoffprofil 

ermÃ¶glich das vom AusmaÃ der Nitrifizierung und Denitrifizierung geprÃ¤gt 

Nitratprofil die Modellierung des frÃ¼hdiagenetische Corg-Abbaues (Kap. 9 U. 12). 



8.1 . I  Vergleich von Sauerstoffmessungen in MUC und GKG 
Proben 

Vergleichende Messungen von Sauerstoffprofilen in GroÃŸkastengreifer und 

Multicorer-Proben, die am selben Stationspunkt genommen wurden, sollen einen 

Einblick Ã¼be den EinfluÃ der Probennahme auf die MeÃŸergebniss geben. Obwohl 

eindeutige Aussagen nur durch den Vergleich mit Daten aus z.B. WasserschÃ¶pfer 

Beprobungen mÃ¶glic sind, deuten die niedrigeren 02-Konzentrationen der MUC- 

Proben, bezogen auf die GKG-Proben, eine geringe Beeinflussung der chemischen 

Zusammensetzung des sedimentÃ¼berstehende Wassers beim Einholen des MUC 

an (Abb. 22). 

PS1595 PS1596 PSI605 PS1607 PS1611 PS1620 PS1622 PS1625 

E GKG 

Station MUC 

Abb. 22: Sauerstoffkonzentrationen im sedimentÃ¼berstehende Wasser des an derselben 
Station eingesetzten GKG bzw. MUC. Die im Vergleich zum MUC hÃ¶here 0 2 -  
Konzentrationen in den GKG-Beprobungen deuten auf eine intensivere Vermischung des 
sedimentÃ¼berstehende Wassers mit den Wasserrnassen durch die der GKG gehievt wird. 

Die in den GKG- bzw. MUC-Sedimentproben gemessenen Sauerstoffprofile zeigen 

im obersten Zentimeter des Sedimentes die grÃ¶ÃŸt Abweichungen voneinander, 

wobei die 02-Konzentrationen in den GKG-Proben hÃ¶he als in den MUC-Proben 

sind (Abb. 23).  Neben der kleinrÃ¤umige VariabilitÃ¤ des Sedimentationsmilieus 



und der dikrotopographie (JORGENSEN & REVSBECH, 1985) wird diese Differenz 

durch die Diffusion von O2 aus dem Ã¼berliegende Wasser in das Sediment 

(REIMERS et al., 1984) und durch die Vermischung von Bodenwasser und 

Sediment bewirkt. Aufgrund der Bauweise des MUC (BARNETT et al., 1984) sind 

Vermischungen im Grenzbereich von Wasser und Sediment weit geringer ausge- 

prÃ¤g als in den GKG-Proben. Die Vermischungstiefe lÃ¤Ã sich wegen der 

genannten Prozesse, die zu Unterschieden in diesen 02-Profilen fÃ¼hre kÃ¶nnen 

nur abschÃ¤tze und betrÃ¤g in diesen Proben vermutlich weniger als 0,5 cm 

(Abb. 23). 

Oz (PM) 02 (PM) Oz (PM) 
0 100 200 300 0 100 200 300 0 100 200 300 

Abb. 23: Tiefenverteilung von Sauerstoff in Sedimenten, die mit dem GKG bzw. MUC an 
derselben Station beprobt wurden (die Pfeile markieren die Bodenwasserkonzentrationen). Aus 
diesen Messungen lÃ¤Ã sich abschÃ¤tzen das die Tiefe bis zu der eine Vermischung zwischen 
"Bodenwasser" und Sediment stattfindet, weniger als 0,5 cm betrÃ¤g 

8.1.2 Sauerstoff- und Nitratprofile 

WÃ¤hren ANT V113 wurden im Weddellmeer an 16 Stationen Sauerstoffmessungen 

durchgefÃ¼hrt deren Ergebnisse zusammen mit den Nitratprofilen dargestellt sind. 

Obwohl das entsprechende Modell erst nachfolgend beschrieben wird (Kap. 9), 

sind in den abgebildeten Oy und NOs'-Profilen die Porenwasserdaten und die 

modellierten Konzentrationsprofile dargestellt. Die errechneten Abbauraten und 

Abbaumengen werden in Kap. 9 zusammengefaÃŸt Die gemessenen 0 2 -  und Nos'- 

Profile zeigen deutliche regionale Unterschiede, die in erster NÃ¤herun in der 

AbhÃ¤ngigkei des Corg-Eintrages von der PrimÃ¤rproduktio und der Wassertiefe 

begrÃ¼nde sind (Kap. 1 1 ). 



Schelfbereich 

Die geringsten Sauerstoffeindringtiefen sind in den Schelfablagerungen westlich 

der Filchner-Rinne und vor Halley Bay gemessen worden. Hier haben die 

Organismen bereits nach 1-3 cm den verfÃ¼gbare Sauerstoff zum Abbau von Corg 

gezehrt (Abb. 24). In der suboxischen Zone bewirkt der mikrobielle Abbau von Corg 

eine vollstÃ¤ndig NOs'-Zehrung in den obersten 10-1 5 cm des Sedimentes. Die 

hohen Urnsatzraten sowohl in der oxischen als auch der suboxischen Zone lassen 
einen hohen Corg-Eintrag vermuten (Kap 

Abb. 24: In den Schelfsedimenten gemessene und mit dem diagenetischen Modell (Kap. 9) 
berechnete (eingetragene Kurven) OT- und NO3'-Profile. Die Pfeile markieren die 
Bodenwasserkonzentration. Mit Ca. 1-3 cm sind die geringsten Sauerstoffeindringtiefen in den 
Schelfablagerungen gemessen worden. Im 02-Profil der Station PS 161 1 ist unterhalb 1,5 cm 
eine geringe Konzentrationszunahme zu beobachten, die z.B. durch WurmgÃ¤ng bedingt sein 
kÃ¶nnte 

Aufgrund der zahlreichen "dropstones" konnten irn Schelfbereich vor Kapp 

Norvegia keine ungestÃ¶rte Sedimentproben zur Messung von 02-Profilen 



genommen werden. Das an Station PS1 593 gemessene NOs'-Profil deutet auf 

einen ausreichenden Corg-Eintrag, um die oxische Zone auf die obersten 5-6 cm 

des Sedimentes zu begrenzen (Abb. 25). 

Abb. 25: Nitratverteilung in den Schelfsedimenten der Stationen PS1593 und PS1609. 
Aufgrund der zahlreichen "dropstones" konnten in diesen Sedimenten keine Sauerstoffprofile 
gemessen werden, daher erfolgte keine Modellierung dieser NOi--Profile. 

Kontinentalhanq 

Am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia wurden Sauerstoffprofile an den Stationen 

PS1639 und PS1645 bestimmt. Die oxische Zone ist in diesen Sedimenten auf die 

obersten 5 cm begrenzt. Im Vergleich zu den Schelfablagerungen ist die 

Nitrifizierung und Denitrifizierung weniger ausgeprÃ¤g (Abb. 26). An den Stationen 

PS1591 und PS1638 erfolgten keine 02-Messungen. Die gemessenen NO3'Profile 

deuten jedoch an, daÂ sich die oxische Zone Ã¼be die obersten 30 cm des 

Sedimentes erstreckt (Abb. 27). 



Abb. 26: Sauerstoff- und Nitratprofile die in Ablagerungen des Kontinentalhanges vor Kapp 
Nomegia gemessen wurden. Die eingetragenen Kurven stellen die Ergebnisse der Modellierung 
dar. 

Abb. 27: Nitratverteilung in den Sedimenten des Kontinentalhanges vor Kapp Norvegia 



Die 02- und Nos'-Profile die in den Sedimenten des nÃ¶rdlic von Halley Bay 

gelegenen Kontinentalhanges gemessen wurden, deuten bereits an, daÂ die 

Sauerstoffeindringtiefe mit der Wassertiefe zunimmt (Kap. 13). Mit Ausnahme von 

PS1595 fÃ¼hr die Denitrifikation nicht zum vollstÃ¤ndige Verbrauch von NO3" 

innerhalb der beprobten Sedimenttiefe (Abb. 28). 

Abb. 28: Sauerstoff- und Nitratprofile die in den Ablagerungen des nÃ¶rdlic von Halley Bay 
gelegenen Kontinentalhanges gemessenen bzw. modelliert (eingetragene Kurve) wurden. Diese 
Daten deuten bereits daraufhin, daÂ tendenziell die Sauerstoffeindringtiefe mit der Wassertiefe 
zunimmt. 



Mit den Stationen PS1613, PS1607 und PS1 605 wurden die Sedimente des nÃ¶rd 

lich der Filchner-Rinne gelegenen Kontinentalhanges beprobt. An PS1 61 3 ist die 

oxische Zone auf die obersten 2-3 crn begrenzt. Der unterhalb dieser Tiefe zu ver- 

zeichnende Anstieg der Os-Konzentration (Abb. 29) ist vermutlich auf die Probe- 

nahme zurÃ¼ckzufÃ¼hre da die Bioirrigation sich auch in den AlkalitÃ¤t- Mn- und 

Abb. 29: Sauerstoff- und Nitratprofile die in den Ablagerungen des nÃ¶rdlic der Filchner- 
Rinne gelegenen Kontinentalhanges gemessen wurden. Die eingezeichnete Kurve bildet die 
Ergebnisse der Modellberechnungen ab, die entsprechenden Parameter sind in Kap. 9 
zusammengefaÃŸt Der an PS1613 unterhalb von ca. 2 cm gemessene Anstieg der 02- 
Konzentration wird auf die Probenahme zuruckgefÃ¼hrt 



Si-Konzentrationen des Porenwassers abbilden mÃ¼ÃŸ (Kap. 8.2, 8.3 U. 8.5). Im 

Bereich von PS1607 ist der Sauerstoff nach Ca. 20 cm verbraucht. Die Deni- 

trifizierung fÃ¼hr nach ca. 30-40 cm zur vollstÃ¤ndige NO3'-Zehrung (Abb. 29). Im 

westlichen Teil des Profiles (PS1605) betrÃ¤g die Sauerstoffeindringtiefe ca. 5- 

0 Cm. Die Denitrifizierung fÃ¼hr hier innerhalb der Beprobungstiefe zum voll- 

stÃ¤ndige Nitratabbau (Abb. 29). Ein weiterer Beprobungspunkt in diesem Bereich 

ist die in einer Wassertiefe von 2933 m gelegene Station PS1606. Die 

durchgefÃ¼hrte 02-Messungen ergeben in einer Sedimenttiefe von 17 cm 

Sauerstoffkonzentration von >I00 pM. In Verbindung mit dem geradlinigen Nos'- 

Profil deuten diese Messungen auf Sauerstoffeindringtiefen von >1 m (Abb. 30). 

Abb. 30: Gemessene und modellierte (eingezeichnete Kurve) Sauerstoff- und Nitratprofile 
aus dem Bereich des nÃ¶rdlic der Filchner-Rinne gelegenen Kontinentalhanges 

Aufgrund der niedrigen Corg-FluÃŸrate Ã¼bersteig die Sauerstoffeindringtiefe in den 

pelagischen Sedimenten die mit dem MUC bzw. GKG erreichbare Beprobungstiefe 

(Abb. 31). Die 02-Konzentrationen, die in 20 cm Sedimenttiefe z.T. mehr als 

100 pM betragen, in Verbindung mit den flachen Sauerstoffgradienten und den 

nahezu geradlinigen NOs'-Profilen deuten an, daÂ die oxische Zone mehrere Meter 

mÃ¤chti ist (Abb. 31). 



Abb. 31: Mit >40 cm sind die hÃ¶chste Sauerstoffeindringtiefen fÃ¼ die Sedimente des 
unteren Kontinentalhanges und der Tiefsee bestimmt worden. Die eingezeichnete Kurve bildet 
die Ergebnisse der Modellberechnung ab. Die entsprechenden Parameter sind in Kap. 9 
zusamrnengefaÃŸt 



Bereich vor dem Filchner-Schelfeisrand 

Vor dem Filchner-Schelfeis weisen die flachen N0.T-Gradienten an der 

Wasser/Sediment-GrenzflÃ¤ch (Abb. 32, 33) auf geringe Corg-FluÃŸrate hin. Sie 

resultieren aus den speziellen EisverhÃ¤ltnissen die in diesem Bereich Ã¼be 

vermutlich mehrere Jahrzehnte die PrimÃ¤rproduktio im OberflÃ¤chenwasse 

einschrÃ¤nkte (Kap. 2). Wie die an PS1622 und PS1625 gemessenen 02-Profile 

zeigen, umfaÃŸ die oxische Zone zumindest die obersten 20-30 cm des 

Sedimentes (Abb. 32). Unterhalb von 2 cm verlÃ¤uf das an PS1622 und PS1625 

bestimmten 02-Profile nahezu linear. Da die 02-Messung sofort nach dem Einholen 

des GerÃ¤te erfolgte, ist dieser Verlauf nicht auf die Diffusion von 0 2  

zurÃ¼ckzufÃ¼hre An PS1625 weichen die, von der zeitlichen Konstanz des Corg- 

Eintrages ausgehenden Modellergebnisse betrÃ¤chtlic von den gemessenen Nos'- 
Konzentrationen ab. Desweiteren deutet der gemessene NOs'-Gradient daraufhin, 

daÂ abbaubarer organischer Kohlenstof in einer Sedimenttiefe von 

Abb. 32: Die hohen Sauerstoffeindringtiefen im Bereich vor dem Filchner-Schelfeis 
entsprechen denen der Tiefsee. Die Ergebnisse der Modellberechnung (durchgezogene Linie) 
sind in Kap. 9 zusammengefaÃŸt 





beitrÃ¤gt Desweiteren kann es als Folge mÃ¶gliche KalzitfÃ¤llun zur Abnahme der 

ca2+-Konzentration in der anoxischen Zone fÃ¼hren In den Schelfsedimenten 

wurden Kalzit-SÃ¤ttigungsindize nicht berechnet, weil die ca2+-Konzentration des 

Porenwassers nicht bestimmt wurden. 

Abb. 34: AlkalitÃ¤t und pH-Profile in den Schelfablagerungen von PS1611 und PS1609. Die 
Pfeile markieren die Bodenwasserkonzentration. Der intensive mikrobielle Corg-Abbau (Abb. 
24) fÃ¼hr in diesen Sedimenten zur deutlichen Abnahme der pH-Werte und im oberflÃ¤chennahe 
Sedimentbereich vermutlich zur KalzitlÃ¶sung 

Vor dem Filchner-Schelfeis sind die Ã„nderunge der pH- und AlkalitÃ¤tswert im 

Vergleich zu den Schelfablagerungen gering (Abb. 35). Ausgehend von 
gemessenen AlkalitÃ¤ts und pH-Daten wurde die ~o~~ ' -Konzen t ra t ion  des Boden- 

bzw. Porenwassers mit den stÃ¶chiometrische Dissoziationskonstanten von 

MEHRBACH et al. (1973) berechnet. Der EinfluÃ von BorsÃ¤ur auf die gemessene 

AlkalitÃ¤ wurde mit der stÃ¶chiometrische Konstante von LYMAN (in STUMM & 

MORGAN, 1981 ) korrigiert. Die Druckkorrektur des pH-Wertes erfolgte mit der von 

CULBERSON & PYTKOWICZ (1968, in STUMM & MORGAN, 1981) bestimmten 

Relation. Die SÃ¤ttigungsindize von Kalzit wurden mit dem stÃ¶chiometrische 



Kalzit-LÃ¶slichkeitsproduk von INGLE (1 975) ermittelt. HierfÃ¼ wurde die c a 2 + - ~ o n -  

zentration des Porenwassers der Meerwasserkonzentration gleichgesetzt. Abwei- 

chungen der ca2+-Konzentration des Porenwassers von der des Meerwassers 

kÃ¶nne in diesen Proben vernachlÃ¤ssig werden, da  eine AlkalitÃ¤tsÃ¤nderu von 

<0,5 meqll (PS1625, Abb. 35),  auch wenn sie vollstÃ¤ndi aus der KalzitlÃ¶sun 
resultieren wÃ¼rde eine Ã„nderun der ca2+-Konzentration von weniger als 1 % zur 

Folge hat. Der Tiefenverlauf der errechneten SÃ¤ttigungsindize deutet auf eine 

potentielle KalzitfÃ¤llun innerhalb der obersten 5 cm des Sedimentes. Unterhalb 
dieses Bereiches ist Kalzit im Gleichgewicht mit der PorenlÃ¶sung Dies ist ein Indiz 

fÃ¼ eine durch den Corg-Abbau bedingte KalzitlÃ¶sung 

Abb. 35: Gemessene pH- und AlkalitÃ¤tswert in den Ablagerungen vor dem Filchner- 
Schelfeis und die daraus berechneten SÃ¤ttigungsindize (SI) von Kalzit. Die SI zeigen, daÂ an 
PS1620 U. PS1622 Kalzit nach ca. 5 cm im Gleichgewicht mit der PorenlÃ¶sun ist. Dies 
deutet auf eine durch den mikrobielen Corg-Abbau bedingte KalzitlÃ¶sung Welche Prozesse das 
SI-Profil an PS1625 verursachen, lÃ¤Ã sich anhand der durchgefÃ¼hrte Untersuchen nicht 
klÃ¤ren 



8.3 Ergebnisse der Mn - Analysen 

Irn oxischen Bereich liegen die Mangankonzentrationen der PorenwÃ¤sse unterhalb 

der Nachweisgrenze. Mit dem Ãœbergan von oxischen zu suboxischen 

Redoxbedingungen erfolgt im Sediment die Mobilisierung von Manganoxiden und - 

hydroxiden. Dies zeigt sich in den Sedimenten der Stationen PS1 595, PS1609 und 

PS1 61 3, in denen die Mn-Konzentrationen unterhalb der Sauerstoffeindringtiefe 
(Zn) nahezu linear mit der Sedirnenttiefe ansteigen (Abb. 36). 

Abb. 36: Mn-Porenwasserprofile der Stationen PS1611 (0-60 PM), PS1609, PS1595, 
PS 1613, PS 1605, PS 1587 (0-10 FM). Die Pfeile markieren die Bodenwasserkonzentration. 
Sofern 02-Messungen an diesen Stationen erfolgten, ist die Sauerstoffeindringtiefe (Zn) 
eingetragen. Unterhalb der oxischen Zone steigt die Mn-Konzentration an. Dabei wird der je- 
weilige Anstieg von der VerfÃ¼gbarkei an Manganoxiden- und -hydroxiden und dem mikro- 
biellen (&-Abbau in der suboxischen 'Zone bestimmt. Die Diffusion von gelÃ¶ste Mn kann zu 
diagenetischen Mangananreicherungen im Bereich der Sauerstoffeindringtiefe fÃ¼hren In den 
pelagischen Sedimenten (PS 1587) ist kein Anstieg der Mn-Konzentration zu verzeichnen. 
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Entsprechend dem Konzentrationsgradienten diffundiert gelÃ¶ste Mn nach oben 

und wird im Bereich der Sauerstoffeindringtiefe gefÃ¤llt Zu den Vorrausetzungen fÃ¼ 

die Bildung diagenetischer, an der FÃ¤rbun des Sedimentes erkenntlicher Mn- 

Anreicherungen gehÃ¶r die ausreichende VerfÃ¼gbarkei von mobilisierbarern, 
partikulÃ¤re Mangan in der suboxischen Zone und die Konstanz der 

Sauerstoffeindringtiefe. Verschiebungen der Sauerstoffeindringtiefe z.B. als Folge 

von Ã„nderunge in der Corg-Akkumulation kÃ¶nne sich daher als geschichtete 

Abfolgen diagenetischer Mn-Anreicherungen abbilden (Kap. 13). 

8.4 Ergebnisse der Fluorid-Messungen 

Obwohl die gemessenen Fluoridkonzentrationen eine geringe Variationsbreite 

zeigen und nur geringfÃ¼gi von der Meerwasserkonzentration, ca. 69 pM, 

abweichen, ist in einigen F-Profilen eine tendenzielle Konzentrationsabnahme mit 

der Sedimenttiefe zu beobachten (Abb. 37). Von FROELICH et al. (1983) wird der 

in Sedimenten vor Peru beobachtete RÃ¼ckgan der F-Konzentration durch die 

authigene Bildung von Fluorapatiten erklÃ¤rt Ob dies auch fÃ¼ die Sedimente des 

Weddellmeeres zutrifft, kann in dieser Arbeit nicht geklÃ¤r werden. 

Vom beschriebenem tendenziellen Verlauf der F-Profile weicht das an Station 

PS1595 gemessene Profil ab. Hier steigt die F-Konzentration innerhalb der 

obersten 5 cm des Sedimentes auf 85 pM an (Abb. 37). Solche VerÃ¤nderunge in 

den Fluoridkonzentrationen des Porenwassers, wurden von SUESS (1981) in 

Auftriebsgebieten vor Peru gemessen und mit der LÃ¶sun von Fischknochenapatit 

erklÃ¤rt 

In dieser Arbeit dient die quantitative Fluoridbestimrnung zur Berechnung der 

Speziesverteilung von gelÃ¶ste ~ lumin ium in PorenwÃ¤sser (Kap. 13). Die Frage, 

welche MineralstabilitÃ¤te das geochemische Verhalten von Fluorid im Poren- 

Wasser bestimmen, wird nachfolgend nicht diskutiert. 



Abb. 37: Tiefenverteilung von Fluorid im Porenwasser. Mit Ausnahme von PS 1595 weichen 
die F-Konzentrationen kaum von der Meerwasserkonzentration ab. Die geringfÃ¼gig Abnahme 
der F-Konzentration mit zunehmender Sedimenttiefe kÃ¶nnt auf die autochtone Bildung von 
'2.B. Fluor-Apatiten zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein (FROELICH et al., 1983). Die ~odenwasserkoizen- 
tration ist mit einem Pfeil markiert. 

8.5 Konzentration von AI und Si im Porenwasser und von 
*Opal im Sediment 

Trotz der Bedeutung von gelÃ¶ste Aluminium fÃ¼ die Untersuchung diagenetischer 

Mineralreaktionen wurden aufgrund analytischer Probleme bisher nur wenige Al- 

Porenwasserprofile bestimmt. Der GroÃŸtei der publizierten Daten ist in den Arbeiten 

von MACKIN & ALLER (1984 a,b; 1986) und MACKIN (1986), die AI-Profile in 

Schelf- und Flachwassersedimenten untersuchten und STOFFYN-EGLI (1982, 

1983), die AI-Konzentrationen in PorenwÃ¤sser pelagischer Sedimente bestimmte, 

zu finden. 

Bedingt durch die hohe LÃ¶slichkei des Opals und seine Reaktionsraten hat die 

OpallÃ¶sun einen betrÃ¤chtliche EinfluÃ auf die Si-Konzentration und vermutlich 

auch auf die AI-Konzentration des Porenwassers (Kap. 4). Aus diesem Grund wer- 

den die gemessenen AI- und Si-Profile zusammen mit den *Opalprofilen dargestellt 

und entsprechend der horizontalen *Opalverteilung (Kap. 7.1) in Schelf-, Kontinen- 



talhang- und Tiefsee-Profile sowie in die vor dem Filchner-Schelfeis gemessenen 

Profile gegliedert. Mit dem Ãœbergan von oxischen zu suboxischen Bedingungen ist 

die Mobilisierung von z.B. Manganoxiden und -hydroxiden verbunden, die an Opal- 

partikel angelagert sind und dessen LÃ¶sun beeinflussen kÃ¶nnen Aus diesem 

Grunde wurden, bei Stationen an denen ebenfalls 02-Messungen erfolgten (Kap. 
8.1.2), die Sauerstoffeindringtiefe (Zn) im Si-Profil markiert. 

In den untersuchten Sedimenten des Weddellmeeres steigt die AI-Konzentration 

bereits im obersten Zentimeter des Sedimentes deutlich an und liegt oberhalb der 

zu erwartenden Bodenwasser-Konzentration, die vermutlich <3 nM betrÃ¤g (frdl. 

pers. Mittl. Van BENNEKOM). Dieser Konzentrationsanstieg resultiert aus der 

raschen AI-Freisetzung, die z.B. mit Mineralreaktionen oder der Freisetzung von 

komplexiertem AI in Verbindung steht (Kap. 13). Im Vergleich zu den "typischen" Si- 

Profilen, die in zahlreichen Meeresgebieten bestimmt wurden (vgl. HURD, 1973; 

SAYLES, 1981) und innerhalb der obersten ca. 5 cm des Profiles die jeweiligen 

Maximalkonzentration erreichen und anschlieÃŸen nur geringe KonzentrationsÃ¤n 

derungen aufweisen, zeigen die AI-Profile keinen einheitlichen Profilverlauf. Bei 

einem Teil der AI-Profile bleibt die Konzentration innerhalb der beprobten Sedi- 

menttiefe nahezu konstant (PS1 596, Abb. 40; PS1 635, PS1 587, Abb. 42). Ein deut- 

liches Konzentrationsmaximum und eine anschlieÃŸend Abnahme der AI-Konzen- 

tration mit zunehmender Sedimenttiefe zeigen die an PS1 607, PS1 605 (Abb. 41) 

und PS1 61 9 bestimmten Profile. Irn Gegensatz dazu weist das an PS1 639 gemes- 

sene AI-Porenwasserprofil in einer Sedimenttiefe von Ca. 5 cm ein Minimum auf 

(Abb. 39). Diese unterschiedlichen VerlÃ¤uf der AI-Profile, wie sie auch von STOF- 

FYN-EGLI (1982) in pelagischen und hemipelagischen Sedimenten gemessen 

wurden, resultieren aus den Ã„nderunge der Prozesse, die die AI-Konzentration 

des Porenwassers kontrollieren. Inwieweit eine Relation zwischen den AI-, Si- und 

'Opalprofilen besteht, wird in Kap. 13 diskutiert. 

Ein Merkmal zahlreicher Si-Profile ist die Abnahme der Si-Konzentration unterhalb 

des, in einer Sedimenttiefe von 3-1 0 cm gelegenen, Konzentrationsmaximums. 

Beispiele hierfÃ¼ sind die in den PorenwÃ¤sser der Schelfablagerungen gemes- 

senen Si-Konzentrationen, die in den obersten 3-6 cm des Sedimentes auf 400- 

600 pM ansteigen (Abb. 38). An PS1 609 und PS1 61 1 ist unterhalb des Konzentra- 

tionsmaximums eine deutliche Konzentrationsabnahme zu beobachten, wobei der 

in das Sediment gerichtete Konzentrationsgradient auf Ã„nderunge der das Si- 

Profil kontrollierenden Parameter bzw. Reaktionen deutet (Kap. 13). Wie die ge- 

messenen *Opal-Profile belegen hÃ¤ng diese Konzentrationsabnahme nicht mit 

einer vollstÃ¤ndige LÃ¶sun von Opal zusammen (Abb. 38). 



Abb. 38: Tiefenverteilung von *Opal und der Si- und Al-Konzentration des Poren- und 
Bodenwasser (markiert als Pfeil) in Schelfsedimenten. Sofern die Sauerstoffeindringtiefe (Zn) 
gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. Unterhalb der Si-Maximalkonzentration 
ist bei PS161 1 und PS1609 eine deutliche Abnahme der Si-Konzentration zu beobachten, die 
nicht mit dem *0palgehalt korreliert. 

- 

- 

an Proben aus 10-25 
cm erfolgte keine 
Opalbestimmung 

PS1611 419m 



Si-Konzentrationen bis zu 600 PM sind ebenfalls in den Ablagerungen des 

Kontinentalhanges aus dem Bereich von Kapp Norvegia (Abb. 39), nÃ¶rdlic von 
Halley Bay (Abb. 40) und nÃ¶rdlic der Filchner-Rinne gemessen worden (Abb. 41). 

Diese Si- und *Opalprotile zeigen bereits, daÂ die maximale Si-Konzentration des 

Porenwassers nicht mit dem "Opalgehalt des Sedimentes korreliert (Kap. 13). 

Unterhalb des Konzentrationsmaximums ist auch in diesen Porenwasserprofilen 

eine Abnahme der Si-Konzentration zu beobachten. Auch in diesen Ablagerungen 

liegt das Si-Maximum innerhalb der oxischen Zone des Sedimentes. Diese deutet 

nicht auf einen mit dem Ãœbergan von oxischen zu suboxischen 

Redoxbedingungen verbundenen Anstieg der Si-Freisetzung bzw. Opal- 

LÃ¶sungsrat hin. 

Abb. 39: Tiefenverteilung von *Opal und der Si-Konzentration des Poren- und Bodenwasser 
(markiert als Pfeil) am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia. Sofern die Sauerstoffeindringtiefe 
(Zn) gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. 



Abb.  40: Tiefenverteilung von *Opal und der Si-Konzentration des Poren- und 
Bodenwassers am Kontinentalhang nÃ¶rdlic von Halley Bay. Diese Profile deuten bereits an, 
daÂ keine Beziehung zwischen der Si- und *Opal-Konzentration besteht. Sofern die Sauer- 
stoffeindringtiefe (Zn) gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. 



Abb.  41: Tiefenverteilung von *Opal und der Si-Konzentration des Poren- und 
Bodenwassers am Kontinentalhang nÃ¶rdlic der Filchner-Rinne. Sofern die Sau- 
erstoffeindringtiefe (Zn) gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. 
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Generell sind die niedrigsten Si-Konzentrationen in den Ablagerungen des unteren 

Kontinentalhanges und aus der Tiefsee gemessen worden. Innerhalb der 

beprobten Sedimenttiefen betragen sie maximal 160-300 FM. Im Profilverlauf 

nimmt die Si-Konzentration mit der Sedimenttiefe zu und bleibt ab Ca. 20-30 cm 

nahezu konstant, ein ausgeprÃ¤gte Konzentrationsmaximum ist nicht zu 

beobachten (Abb. 42). 

Abb. 42: Geringe Si- und *Opalgehalte, mit Ausnahme von PS1587, sind in den Sedimenten 
des unteren Kontinentalhanges und der Tiefsee festzustellen. Sofern die Sauerstoffeindringtiefe 
(Zn) gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. 



Geringe *Opal und Si-Konzentrationen sind ebenfalls in den bis 1986 unter dem 

Filchner-Schelfeis gelegenen Sedimenten gemessen worden (Abb. 43). Im 

Unterschied zu den Tiefseesedimenten, ist unterhalb der maximalen Si- 
Konzentration ein RÃ¼ckgan der Konzentration in diesen Profilen zu verzeichnen 

(Abb. 43). 

Abb. 43: Bereits die 02 -  und NOi--Profilen (Abb. 32, 33) verdeutlichen die Ãœberein 
stimmung zwischen den bis 1986 langjÃ¤hri unter dem Filchner-Schelfeis gelegenen 
Sedimenten und denen der Tiefsee. Dies zeigen auch die hier dargestellten *Opal- und Si- 
Konzentrationen aus den Ablagerungen der sÃ¼dliche Filchner-Rinne. Sofern die 
Sauerstoffeindringtiefe (Zn) gemessen wurde, ist sie in den Si-Profilen eingetragen. 



9 Modellierung von Nitrifikations- und Denitrifikationsraten 
sowie von Corg-Abbauraten 

VANDERBORGHT & BILLEN (1975), JAHNKE et al. (1982 a) und GOLOWAY & 

BENDER (1982) entwickelten Modelle, mit denen anhand gemessener NOS'-Profile 

die Nitrifikations-, Denitrifikations- und Corg-Abbauraten berechnet werden kÃ¶nnen 

Das auf dem Ansatz von VANDERBORGHT & BILLEN (1975) basierende Modell 

von JAHNKE et al. (1982 a) beschreibt den Corg-Abbau in der oxischen Zone mit 

einer Reaktion nullter Ordnung. Die Denitrifizierung wird als Reaktion erster 

Ordnung betrachtet (Tab. 9). 

obere Randbedingung : 0 2  = 0 2  (Bodenwasser) 

N03 = (Bodenwasser) 

Tab. 9: Gleichungen zur Berechnung von Abbauraten 



In dieser Arbeit werden die Nitrifizierungs- und Denitrifizierungsraten sowie Corg- 
Abbauraten mit einer modifizierten Version des Modelles von JAHNKE et al. 

(1982 a) berechnet. In dieser Version wird die TiefenabhÃ¤ngigkei der PorositÃ¤ 

und des Formationsfaktors berÃ¼cksichtig und ein oberflÃ¤chennahe Bereich mit 

erhÃ¶hte Abbauraten ist definierbar, der dem gesteigerten Corg-Abbau im Bereich 

der SedimentoberflÃ¤ch berÃ¼cksichtig (Kap. 9). Durch die Einbeziehung dieser Pa- 

rameter ist eine analytische LÃ¶sun nicht gegeben. Daher erfolgte die LÃ¶sun des 

Gleichungssystem (Tab. 9) mit dem in Kap.12 beschriebenem numerischen 

Verfahren. Um die Zahl der Iterationen klein zu halten, wird bei der numerischen 

Berechnung des NOS'-Profiles die untere Randbedingung aus der analytischen 

LÃ¶sun von JAHNKE et al. (1982 a) bestimmt (Tab.9). 

Die in der oxischen Zone abgebaute Menge an organischem Kohlenstoff lÃ¤Ã sich 

aus den Abbauraten und der Sauerstoffeindringtiefe berechnen : 

Die Menge an Corg, die in der suboxischen Zone abgebaut wird, entspricht dem 
FluÃ von NOs' aus der Nitrifizierungszone in den Bereich der Denitrifizierung 
(JAHNKE et al.,1982 a): 

: 1.. . n, n= Maximale Zahl der Zellen 
: ZellgrÃ¶Ã bei der numerischen Berechnung 
: Nitrifizierungsrate im Sedimentbereich j 
: Denitrifizierungsrate 
: Sauerstoffeindringtiefe 
: O2 /N VerhÃ¤ltni beim oxischen Core-Abbau (1 3 811 6) 
: C/ 0 2  VerhÃ¤ltni beim oxischen Corg-Abbau (1061138) 
: C/N03- VerhÃ¤ltni beim suboxischen Corg-Abbau (106/94,4) 

Ausgehend von den gemessenen 02-  und Nos'-Konzentrationen des Boden- bzw. 

Porenwassers, der Sauerstoffeindringtiefe und der Formationsfaktorwerte wurden 

mit dem beschriebenen Modell die Nitrifizierungs- und Denitrifizierungsraten 

ermittelt. HierfÃ¼ wurden diese Raten so variiert, daÂ die errechneten Porenwas- 

serprofile den gemessenen Nitratdaten entsprechen (Kap.8.1.2). 



Der diffusive Transport von NO3' durch die WasserISedirnent-GrenzflÃ¤ch wurde 

bei ZellgroÃŸe von 1-5 rnm aus den Modellresultaten berechnet. Die ermittelten 

Nitrifizierungs- und Denitrifizierungsraten sowie die pro Zeiteinheit in der oxischen 

Zone (Corg-02) bzw. in der Nitrifizierungzone (Corg-NO3') abgebaute Menge an Corg 

sind in Tabelle 10 aufgefÃ¼hrt 

Station 

PS1611 
PS1637 
PS 1622 
PS 1625 
PS1595 
PS1613 
PS1639 
PS 1607 
PS 1605 
PS 1645 
PS 1596 
PS 1599 
PS 1606 
PS 1636 
PS 1635 
PS1587 

Tiefe 

m 

422 
444 
1097 
1178 
1185 
1542 
1566 
1598 
1671 
1905 
2494 
2482 
2932 
3764 
3958 
4707 

kni 
-1 mol s 

.- 

-- 
1,OE-14 
5,OE-14 
1,OE-13 

-- 
8,OE-14 
4,OE-14 
V,8E- 14 
9,OE- 14 
3 ,OE- 13 
2.5E-13 
7,OE-14 
4,OE-14 
4,OE-14 
4,OE-14 

kn 
- 1 rnol s 

3,5E-13 
2.3E-13 
5,OE-17 
1 ,OE- 16 
2,OE-14 
1,4E-13 
7,OE-15 
3,OE-16 
4.2E-15 
1.2E-15 
1.5E-15 
3,OE-16 
1.5E- 16 
2,OE-17 
1,5E- 17 
1.5E- 17 

rnrnol C 

87,7 
86,5 
2 5  
21.8 
2V,2 
49,7 
10,2 
18.3 
28,0 
28,9 
71,0 
57,8 
18,7 
10,4 
10,3 
10.3 

a : 0-7 - Konzentration des Bodenwassers 
b : ~ 6 3 - -  Konzentration des Bodenwassers 
C : Sauerstoffeindringtiefe 
d : Bereich an der Sediment/Wasser-GrenzflÃ¤ch mit hÃ¶here Nitrifikationsrate 
e : Nitrifizierungsrate im Tiefenbereich Znl < z 
f : Nitrifizierungsrate im Tiefenbereich Li < z < 
g : Denitrifizierungsrate 
h : Menge an Corg die in der oxischen (Corg-0;) Zone bzw., durch die Denitrifikation 

(Corg-NO3') abgebaut wird 

Tab. 10: Abbauraten und Abbaumengen die mit dem in Kap.9 beschriebenen Modell 
berechnet wurden, Diese Parameter wurden nur fÃ¼ Sedimente bestimmt, an denen 
Sauerstoffmessungen durchgefÃ¼hr wurden. In den Schelfsedimenten sind die abgebauten Corg- 
Mengen am hÃ¶chsten In den Sedimenten vor Halley Bay (PS1595, PS1596, PS1.599) ist im 
Vergleich zu Sedimenten Ã¤hnliche Wassertiefen ein intensiver Corg-Abbau festzustellen. 





Diese Vorgehensweise wurde gewÃ¤hlt da z.B. der Modellansatz von HURD (1 973), 

in dem das Si-Profil durch die VerknÃ¼pfun des diffusiven Transportes und einer Si- 

Freisetzungsreaktion I .  Ordnung beschrieben wird, die gemessen Si-Profile, 

speziell die Si-Konsumtion unterhalb des Si-Maximums, nicht ausreichend be- 

schreibt. Die berechneten FluÃŸrate und die relativen Mengen, die in das Boden- 

Wasser rÃ¼ckgefÃ¼h werden, sind nachfolgend zusammengefaÃŸ (Tab. I I ) .  

Si-RuÃ 

nol m-2a- 

249,3 
437,9 
343,4 
161,9 
582,4 
85,s 
70,9 

171,s 
164,o 
660,8 
24,l 

776,O 
... 

499,2 
--- 

295,7 
426,3 
679,O 
505,4 
133,4 
98,9 
50,4 

225,4 

itation Tiefe IL 

a : Si-Konzentration des Bodenwassess 

PS1611 
PS1637 
PS1609 
PS1593 
PS1626 
PS 1620 
PS1622 
PS1619 
PS1625 
PS1595 
PS1613 
PS1639 
PS1607 
PS1605 
PS1645 
PS1638 
PS 1591 
PS1596 
PS1599 
PS1606 
PS1636 
PS1635 
PS1587 

b : Si-Konzentration des obersten Posenwassespsobe 
c : diffusives Si-FluÃ 
d : aus Si-FluÃ berechnetes Opal-FluB 

419 
444 
423 
560 
603 
1094 
1104 
1167 
1170 
1185 
1541 
1567 
1598 
1671 
1905 
2333 
2402 
2467 
2482 
2933 
3767 
3957 
4707 

e : Opalgehalt des unterhalb des Si-Maximums gelegenen Sedimentsegmentes 
f : Spannbreite des vermuteten Sedimentationssate 
g : %-Anteil der gelÃ¶ste und in das Bodenwasses sÃ¼ckgefÃ¼hrt Opalmenge 

bezogen auf die Summe aus d + e, die gelÃ¶s und ins Bodenwasses siickgefÃ¼hr wird 
h : diffusives NitratfluÃŸ besechnet aus des Modellierung des 02-  und NO3--Profiles 
i : aus dem NO3--RuÃ berechnete Corg-Menge die sebmentiert werden muÃ um 

zumindest den NO3--Gradienten zu kompensieren 

Tab. 11: Corg- und Opal-FluÃŸsaten die aus dem diffusiven Transport von NO3- und Opal 
durch die Sedin~ent/Wasser-GrenzflÃ¤ch besechnet wurden. Da gemessene Sedimentationsrate~~ 
nicht zur VerfÃ¼gun stehen wurde eine Spannbreite dieses Westes als Grundlage fÃ¼ die 
AbschÃ¤tzun des im Sediment gelÃ¶ste Opalanteils gewÃ¤hlt 
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11 Diskussion der Abbau- und FluÃŸrate von Corg und *Opal 
sowie deren regionale Verteilung 

11.1 Vorbedingungen fÃ¼ die Modellierung von Abbauraten 

Zu den Vorbedingungen fÃ¼ die Anwendbarkeit des beschriebenen diagenetischen 

Modelles (Kap. 9) zÃ¤hlen daÃ das betrachtete System sich im stationÃ¤re Zustand 

befindet, Ã„nderunge im C:N-VerhÃ¤ltni der organischen Substanz 
vernachlÃ¤ssigba sind und die gewÃ¤hlt Reaktionskinetik den tatsÃ¤chlic ablaufen- 

den Abbauprozessen entspricht. Diese Vorbedingungen werden nachfolgend be- 

trachtet. 

StationÃ¤re Zustand 

Bezogen auf die zu erwartenden Sedimentationsraten von < I  0 cmJl000 a sind die 

diffusiven Transportprozesse und die Kinetik des &-Abbaues ausreichend schnell 

und daher die Vorrausetzung eines stationÃ¤re Zustandes, in dem der Chemismus 
des Porenwassersystems keinen zeitlichen Ã„nderunge unterliegt, plausibel 

(LERMAN, 1977). Die SaisonalitÃ¤ der PrimÃ¤rproduktio hat, zumindest in den 

hemipelagischen und pelagischen Sedimenten, einen vernachlÃ¤ssigbare EinfluÃ 

auf die 02- und NO3--Porenwasserprofile (MARTIN & BENDER, 1988) und schrÃ¤nk 
die Annahme stationÃ¤re Bedingungen nicht ein. 

Nicht-stationÃ¤r Bedingungen sowohl in der Zusammensetzung des Porenwassers 

als auch der Festsubstanz kÃ¶nne durch Sedimentationsereignisse wie Turbidite 

verursacht werden (THOMSON et al., 1984; WILSON et al., 1985). Mit Ausnahme 

der bis 1986 langjÃ¤hri vom Schelfeis Ã¼berdeckte Stationen PS1 622 und PS1 625 

(Abb. 32, Kap. 8.1.2) wurden keine Anzeichen fÃ¼ nicht-stationÃ¤r Bedingungen 

wie die ZyklizitÃ¤ von Redoxbedingungen (DeLANGE, 1986) in den untersuchten 

Sedimenten beobachtet. 

C : N - VerhÃ¤ltni 

Die Annahme eines dem Redfield-VerhÃ¤ltni (Kap. 3.4) entsprechenden und 

wÃ¤hren des frÃ¼hdiagenetische Abbaues unverÃ¤nderte C:N-VerhÃ¤ltnisse des 

organischen Materials ist fÃ¼ die Quantifizierung von Abbauraten relevant. Aufgrund 



des unterschiedlichen C:N-VerhÃ¤ltnisse in terrigenen und marinen organischen 
Komponenten (MULLER, 1977) kann der Eintrag von terrigenem Corg ins Sediment 

zu Abweichungen des C:N-VerhÃ¤ltnisse vom Redfield-VerhÃ¤ltni fÃ¼hren Ein 

mengenmÃ¤ÃŸ bedeutender Eintrag terrigener organischer Komponenten in die 

Sedimente des Ã¶stliche und sÃ¼dliche Weddellmeeres ist nicht zu erwarten und 

folglich ist dieser EinfluÃ auf das C:N-VerhÃ¤ltni vernÃ¤chlÃ¤ssigba Untersuchungen 

u.a. von SUESS (1977) und BALZER (1984) deuten an, da8 beim 

frÃ¼hdiagenetische Abbau von Corg das C:N-VerhÃ¤ltni in erster NÃ¤herun 

entsprechend dem Redfield-VerhÃ¤ltni erhalten bleibt. 

Reaktionskinetik 

Bei der Modellierung des frÃ¼hdiagenetische COrg-Abbaues (Kap. 9) wurde die 
Kinetik der Nitrifizierung und Denitrifizierung unabhÃ¤ngi von Corg-Gehalt des 

Sedimentes beschrieben. Desweiteren werden mÃ¶glich Ã„nderunge der Abbau- 

raten mit zunehmender Sedimenttiefe nicht in dem Modell berÃ¼cksichtigt 

Eine Abnahme der Abbauraten mit zunehmender Sedimenttiefe deuten 

Untersuchungen des Elektronen-Transfersystemes, Adenosin Triphosphat- 

Messungen bzw. BakterienzÃ¤hlunge an (SMITH et al., 1987). Dabei sind irn 
oberflÃ¤chennahe Sedimentbereich, irn Vergleich zu den darunterliegenden 

Sedimentschichten, erhÃ¶ht Umsatzraten meÃŸbar Dies dokumentiert sich irn 

Bereich der Sedimentlwasser-GrenzflÃ¤che aber auch in den steilen 02- und NO3- 

-Gradienten (Kap. 8.1.2). Um diesen Befund bei der Berechnung von Abbau- und 

Flugraten zu berÃ¼cksichtigen IaBt sich bei dem in dieser Arbeit erstellten 

Computerprogramm (Kap. 9) nach visueller Inspektion der Porenwasserprofile ein 

oberflÃ¤chennahe Sedirnentbereich mit erhÃ¶hte Umsatzraten definieren (Tab. 10). 

Diese Umsatzraten stehen in keiner Relation zur Corg-Konzentration des 

Sedimentes und sind deshalb als Anpassungsparameter des Modelles zu 

betrachten. 

Die Einbeziehung der gemessenen Corg-Konzentrationen in die Kinetik der 

Abbaureaktion bzw. einer kontinuierlichen Funktion zwischen Sedimenttiefe und 

Abbauraten (MIDDELBURG, 1989) fÃ¼hr zu keiner befriedigenden Anpassung der 

berechneten an die gemessenen Porenwasserkonzentrationen (die 

entsprechenden Ergebnisse sind in dieser Arbeit nicht dargestellt). Durch eine 

Aufteilung des sedimentÃ¤re Corg-Gehaltes in Gruppen unterschiedlicher 

ReaktivitÃ¤te (Kap. 3.4) lieÃŸ sich die Anpassung verbessern. Dies erhÃ¶h jedoch 



die Zahl der zu bestimmenden Parameter, ohne die QualitÃ¤ der Aussagen zu ver- 

grÃ¶ÃŸer Dieser Aspekt wird in Kap. 13 nÃ¤he betrachtet. 

Trotz der genannten Vereinfachungen fÃ¼hr das beschriebene Modell (Kap. 9) zu 

einer guten Anpassung der modellierten an die gemessenen Porenwasserdaten 

und ermÃ¶glich die Berechnung der Umsatzraten, mit denen organisches Material in 

den Sedimenten des Weddellmeeres abgebaut wird. Weiterhin bietet das Modell 

den Vorteil, ~ ~ ~ - - ~ r a d i e n t e n  nicht anhand der Konzentrationsdifferenz diskreter 

Beprobungspunkte zu berechnen, sondern sie aus der Modellierung des gesamten 

NO3--Profiles abzuleiten. MÃ¶glich Artefakte, die im oberflÃ¤chennahe Sedi- 

mentbereich die NO3--Konzentration des Porenwassers beeinflussen kÃ¶nnte 

(BALZER, 1989), haben daher einen vergleichsweise geringen EinfluÃ auf die 

berechneten NO3--FluÃŸraten 

11.2 Porenwassergradienten zur Berechnung von FluÃŸrate 

Der den Meeresboden erreichende Corg-GesamtfluÃ wird teilweise an der Sedimen- 

-toberflÃ¤ch ohne Beeinflussung der Porenwasserkonzentrationen mineralisiert, im 

Sediment mikrobiell abgebaut oder sedimentÃ¤ Ãœberliefer (REIMERS & SUESS, 

1983). Die Corg-Menge, die an der Sedimentoberflache ohne Beeinflussung des 

Porenwassers abgebaut wird, lÃ¤Ã sich mit den vorliegenden Daten nicht abschÃ¤t 

zen. HierfÃ¼ sind Messungen mit in situ ProbennahmegerÃ¤te notwendig, die bis- 

her auf wenige Meeresregionen begrenzt sind (SMITH & BALDWIN, 1984; REI- 

MERS & SMITH, 1986; BERELSON et al., 1987; SMITH et al., 1987). Bezogen 

auf den COrg-Ge~amtfluÃ scheint der Anteil dieser "pre-burial" Mineralisation 

(REIMERS & SUESS, 1983), zumindest in den von EMERSON et al. (1985) und 

REIMERS & SMITH (1986) untersuchten Tiefseesedimenten, weniger als 50% zu 

betragen. Ein Vergleich verschiedener Methoden zur Quantifizierung von FluÃŸraten 

der in Sedimenten des San Clemente und Santa Catalina Beckens (Kalifornien, 

USA) durchgefÃ¼hr wurde, eine gute Ãœbereinstimmun zwischen den in situ Mes- 

sungen und berechneten Werten (BERELSON et al., 1987). 

Die AbschÃ¤tzun des Corg-Flusses aus dem NO3-- bzw. 02-Gradienten an der 

Sedimentlwasser-GrenzflÃ¤ch erfaÃŸ den in das Sediment eingetragenen und im 

oberflÃ¤chennahe Bereich metabolisierten Anteil des Corg-Gesamtflusses und stellt 

somit prinzipiell eine UnterschÃ¤tzun der zu erwartenden Werte dar. Neben der 

molekularen Diffusion kann die Bioirrigation zu einem Transport von O2 bzw. NO3- 

durch die SedimenWasser-GrenzflÃ¤ch fÃ¼hren Dieser ProzeÃ ist in den beprobten 



Ablagerungen des Kontinentalhanges und der Tiefsee, in denen WurmgÃ¤ng nur 
sehr vereinzelt beobachtet wurden und die gemessenen 2 1 0 ~ b - ~ r o f i l e n  eine 

geringmÃ¤chtig Durchmischungszone andeuten, von geringer Bedeutung. Unter 

der plausiblen Annahme, daÃ der Anteil des an der SedimentoberflÃ¤ch metaboli- 

sierten C o r g - F l ~ ~ ~ e ~  bei Sedimenten aus Ã¤hnliche Wassertiefen in erster 
NÃ¤herun gleich ist, stellen die berechneten Corg-FluÃŸrate ein relatives MaÃŸ 

welches innerhalb des Weddellmeeres einen Vergleich unterschiedlicher 

Sedimentationsgebiete ermÃ¶glicht 

Aufgrund der hohen vertikalen AuflÃ¶sung mit der Sauerstoffprofile irn Grenzbereich 

Sedimenthvasser meÃŸba sind, ist der 02-Gradient der geeignetste Parameter zur 

Berechnung von Corg-FluÃŸrate (REIMERS et al., 1984; EMERSON et al., 1985). 

Wie Untersuchungen von RUTGERS van der LOEFF (1989) zeigten, kommt es bei 
der Verwendung von Sauerstoffrninielektroden zu Fehlern bei der Bestimmung von 

02-Gradienten im Bereich dieser GrenzflÃ¤ch (Kap. 5.2.5). Deshalb erfolgte die 

AbschÃ¤tzun von Corg-FluÃŸrate aus dem diffusiven Transport von NO3- durch die 

Sedimenthvasser-GrenzflÃ¤che 

Aufgrund der saisonalen PrimÃ¤rproduktio besteht die MÃ¶glichkeit daÃ die auf ein 

Jahr hochgerechneten FluÃŸrate (Tab.11) nicht reprÃ¤sentati fÃ¼ das Jahresmittel 

sind. Dieser Aspekt kann nur mit der Aufnahme einer Zeitreihe der 0 2 -  und NO3-- 

Konzentrationen geklÃ¤r werden. lm Untersuchungsgebiet war dies aus logistischen 

und technischen GrÃ¼nde bisher nicht mÃ¶glich Nach Modellrechnungen von 

MARTIN & BENDER (1988) hat die SaisonalitÃ¤ des Corg-Eintrages nur geringe 

Ã„nderunge der Konzentrationsgradienten zur Folge. 

Obwohl die zitierten Untersuchungen nicht direkt auf andere Meeresbereiche 

Ã¼bertragba sind, erscheint mir die QualitÃ¤ der aus dem NO3--Gradienten 

berechneten Corg-FluÃŸrate als ausreichend fÃ¼ eine erste Betrachtung des 

Eintrages und frÃ¼hdiagenetische COrg-Abbaues in den Sedimenten des 

Weddellmeeres. 



11.3 Abbau- und FluÃŸrate im Weddellmeer 

Die Remineralisation von Cera und Opal ist von Bedeutung fÃ¼ die chemische 

Zusammensetzung des Antarktischen Bodenwassers (RUTGERS van der LOEFF & 

Van BENNEKOM, 1989) und fÃ¼ die Menge an Kohlenstoff bzw. Silikat, die fÃ¼ geo- 

logische ZeitrÃ¤um im Sediment fixiert werden. Die entsprechenden FluÃŸ und 

Abbauraten zeigen innerhalb des Arbeitsgebietes eine deutliche RegionalitÃ¤t die 

auf Unterschiede in der jeweiligen PrimÃ¤rproduktio hinweisen. Speziell die 

Sauerstoffeindringtiefe stellt einen sensitiven Indikator, der regionale Unterschiede 

im Corg-Eintrag und -Abbau wiederspiegelt. Durch die VerknÃ¼pfun eines auf dem 

Ansatz von EMERSON et al.(1985) basierenden, diagenetischen Modelles mit der 

empirischen Relation zwischen PrimÃ¤rproduktion Wassertiefe und Corg-FluÃ 

(SUESS, 1980) zeigte RUTGERS van der LOEFF (1 989) die Relation zwischen 

Sauerstoffeindringtiefe und PrimÃ¤rproduktion Bei vorgegebener PrimÃ¤rproduktion 

Sedimentationsrate, Corg-Abbaurate sowie Biodiffusionsrate und -tiefe beschreibt 

dieses Modell die Zunahme der Sauerstoffeindringtiefe mit der Wassertiefe (Abb. 

44). 
water depth (m) 

0 1000 2000 3000 4000 5000 

Abb. 44: Relation zwischen Sauerstoffeindringtiefe und Wassertiefe, bei vorgegebener Oz- 
Konzentration des Bodenwassers (150, 105 bzw. 55 PM), PrimÃ¤rproduktion Abbau-, 
Bioturbation- und Sedimentationsrate Mit zunehmender Wassertiefe nimmt die Sauerstoffein- 
dringtiefe zu. Die gestrichelte Linie markiert die angenommene Tiefenlage der Bioturbation. Die 
Symbole reprÃ¤sentiere die Eindringtiefe von Sauerstoff in Sedimente der Sulu-See (Dreiecke), 
des SÃ¼d-Chinesische Meeres (Kreise) und des Aquatorialen Pazifiks (aus: RUTGERS van der 
LOEFF, 1990). 



Auch in den Ablagerungen des Weddellrneeres nimmt tendenziell die 

Sauerstoffeindringtiefe mit der Wassertiefe zu. In Sedimenten aus Wassertiefen von 

mehr als 2000 m Ã¼bersteig die Sauerstoffeindringtiefe in der Regel die maximale 
Eindringtiefe des GKG bzw. MUC (Abb. 45). Signifikante Abweichungen von diesem 

Trend sind in einigen Ablagerungsbereichen zu beobachten. Sie weisen bei 

Sedimenten aus Ã¤hnliche Wassertiefen auf einen unterschiedlichen (&-Eintrag 

hin (Abb. 45). Diese Abweichungen werden bei der nachfolgenden Diskussion der 

Sedimentationsbereiche berÃ¼cksichtigt 

Wassertiefe (m) 
0 1000 2000 3000 

0 A N T W 3  
> ANT V14 
0 PS1622&PS1625 
A PS 1596 & PS 1599 

Abb. 45: Relation zwischen der Wasser- und Sauerstoffeindringtiefe (beprobt wÃ¤hren 
ANT VI/3 bzw.wÃ¤hren ANT V/4 (RUTGERS van der LOEFF & van BENNEKOM, 1989)). 
Die eingetragene Kurve gibt die Zunahme der Sauerstoffeindringtiefe mit der Wassertiefe 
wieder. Abweichungen von dieser Tendenz sind ein Indiz fÃ¼ die RegionalitÃ¤ des Corg- 
Eintrages (0 : sÃ¼dlich Filchner-Rinne (PS1622 U. PS1625); A: Kontinentalhang vor Halley- 
Bay (PS1596, PS1599)). Zu beachten ist, daÂ in den mit >40 cm eingetragen Datenpunkten die 
Sauerstoffeindringtiefe die mit dem GKG und MUC maximal beprobbare Sedimenttiefe 
Ã¼bersteig und mehrere Meter betragen kann (Kap. 8.1.2). In den Sedimenten aus Wassertiefen 
>3000 m ist die Sauerstoffeindringtiefe ~ 4 0  Cm. 

11 -3.1 Sedimente des Kontinentalschelfes 

Die dichte Besiedlung der Ã¶stliche Schelfsedimente mit KieselschwÃ¤mmen 

Bryozoen und Echinodermen sowie die zahlreichen WurmgÃ¤ng verdeutlichen die 

Bedeutung der Bioirrigation fÃ¼ den Transport gelÃ¶ste Substanzen durch die Sedi- 

mentlwasser-GrenzflÃ¤che Die Quantifizierung der Bioirrigation ist mit den zur 

VerfÃ¼gun stehenden Daten nicht mÃ¶glich Daher stellen die aus der molekularen 



Diffusion (Kap. 10) errechneten FluÃŸrate eine UnterschÃ¤tzun der zu erwartenden 

Werte dar. Trotz dieser EinschrÃ¤nkunge zeigen die gemessenen Sauer- 

stoffeindringtiefen (Abb. 45) und berechneten FluÃŸrate (Tab. 1 I ) ,  daÂ innerhalb 

des Weddellmeeres die hÃ¶chste *Opal- bzw. Corg-Mengen in die Sedimente des 

schelfeisnahen Kontinentalschelfes eingetragen werden. 

Aufgrund der EisverhÃ¤ltniss war die Beprobung der westlich gelegenen 

Schelfsedimente bisher auf den unmittelbar westlich der Filchner-Rinne gelegenen 

Bereich begrenzt. Hier gemessene Sauerstoffprofile lassen einen Corg-FluÃ 

vermuten, der dem des Ã¶stliche Schelfbereiches entspricht. Aufgrund der 

Eisbedeckung, der geringen *Opalgehalte (Abb. 15) und den komplexen 

SedimentationsverhÃ¤ltnisse sind diese Probepunkte allerdings nicht reprÃ¤sentati 

fÃ¼ den gesamten westlichen Schelfbereich. 

Der aerobe Lebensraum ist in den beprobten Schelfablagerungen auf die obersten 

2-3 cm begrenzt (Abb. 24). Unterhalb der Sauerstoffeindringtiefe steigt die Mn- 

Konzentration des Porenwassers deutlich an (Abb. 36). Da im Vergleich zu 

Sedimentationsbereichen aus grÃ¶ÃŸer Wassertiefen die Bioturbations- und 

Sedimentationsraten vermutlich hÃ¶he sind, fÃ¼hr die Mn-FÃ¤llun zu keinen visuell 

erkenntlichen Mangananreicherungen im Bereich der Redoxgrenze 

oxisch/suboxisch. 

Die Fixierung von Opal im Sediment ist ein wichtiger Faktor fÃ¼ den geochemischen 

Silikatkreislauf (DeMASTER, 1981). HierfÃ¼ wird den antarktischen Schelfbereichen 

eine groÃŸ Bedeutung zugemessen (LEDFORD-HOFFMANN et al., 1986). Die letz- 

genannten Autoren bestimmten in Schelfsedirnenten des Ross-Meeres im 

gewichteten Mittel ca. 12 Gew-% Opal. Anhand dieser Daten berechneten sie die 

Gesamtakkumulation von Opal in den Schelfbereichen der Antarktis und kommen 

zu dem SchluÃŸ daÂ Ca. 25 % der in die Weltmeere eingetragenen Silikatmenge in 

diesen Ablagerungen festgelegt wird (LEDFORD-HOFFMANN et al. ,1986). In den 

Schelfsedimenten des Weddellmeeres (Abb. 15) betragen die *Opalkonzen- 

trationen weniger als 7 Gew-% und sind folglich wesentlich geringer als der 

mittlere Opalgehalt in den Ablagerungen des Ross-Meeres. Opalgehalte von 30-40 

Gew-%, die nach LEDFORD-HOFFMANN et al. (1986) reprÃ¤sentati fÃ¼ den Bereich 

des sÃ¼dwestliche Ross-Meer sind, wurden in den Sedimenten des Weddellmeeres 

nicht nachgewiesen. Da der pH-Wert der zur Opalbestimmung verwendeten 

2 M Na2C03-ExtraktionslÃ¶sun (Kap. 6.1) hÃ¶he liegt als die pH-Werte der von 

LEDFORD-HOFFMANN et al. (1986) zur Opalextraktion benutzten 1 Gew- 

% Na2COs- bzw. 0,05 n NaOH-LÃ¶sungen sind diese Unterschiede nicht auf den 



EinfluÃ des pH-Wertes der ExtraktionslÃ¶sun zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Kap. 6). Geht man 

nach LEDFORD-HOFFMANN et al. (1986) im Weddellmeer von Akkumulati- 

onsraten aus, die in erster NÃ¤herun denen des ROSS Meeres entsprechen, stellt 

die Hochrechnung der im ROSS Meer gemessenen Opalwerte auf die im 

Schelfbereich der Antarktis fixierte Opalmenge eine ÃœberschÃ¤tzu von >200- 

300 % dar. Aufgrund der Unsicherheiten, die mit den Bestimmungen absoluter 

Opalmengen und Akkumulationsraten verbunden sind, werden nachfolgend keine 

Opal-Bilanzierungen unternommen. 

11.3.2 Sedimente des Kontinentalhanges 

Die Sedimente des nÃ¶rdlic von Halley Bay gelegenen Kontinentalhanges weisen 

bis in Wassertiefen von 2000-3000 m relativ hohe *Opalgehalte (Abb. 15) und Corg- 

FluÃŸrate sowie geringe Sauerstoffeindringtiefen auf (Kap. 8.1.2). Im Vergleich 

dazu betragen z.B. die Sauerstoffeindringtiefen in den Ablagerungen des 

Kontinentalhanges vor Kapp Norvegia bzw. nÃ¶rdlic der Filchner-Rinne mehr als 

40 cm (Abb. 27, 29). Diese Ergebnisse deuten auf eine relativ hohe Akkumulation 

organogener Komponenten, die im Bereich vor Halley Bay durch die wiederholte 

Bildung von KÃ¼stenpolynie und der damit verbundenen PrimÃ¤rproduktio initiiert 

sein kÃ¶nnte 

Am Kontinentalhang vor Kapp Norvegia wird bis Ca. 2000 m Wassertiefe 

ausreichend organisches Material in das Sediment eingetragen, um die oxische 

Zone auf die obersten Ca. 10 cm des Sedimentes zu begrenzen. Ab Wassertiefen 

von mehr als 2200 m sind die obersten 40 cm des Sedimentes mit Sauerstoff 

versorgt (Abb. 27). In den Sedimenten der in Ca. 2200-3000 m gelegenen 

Hangterrasse sind in 20-25 cm Sedimenttiefe zahlreiche braungefÃ¤rbt Schlieren 

zu beobachten, die mehr als 10 cm oberhalb der Sauerstoffeindringtiefe liegen. Von 

RUTGERS van der LOEFF durchgefÃ¼hrt Mn-Extraktionen zeigen, daÂ es sich 

hierbei um diagenetische Mn-Anreicherungen handelt, die als ein Indiz fÃ¼ eine 

Vertiefung der oxischen Zone wÃ¤hren des letzten Post-Glazials gedeutet werden 

kÃ¶nnen 



11.3.3 Sedimente der Tiefsee 

Im zentralen Weddellmeer weisen sowohl die *Opalgehalte (Abb. 15) als auch die 

'Opal- und Corg-FluÃŸrate (Tab. 11) auf eine geringe Akkumulation organogener 
Komponenten hin. Unter der plausiblen Annahme einer geringen lateralen 

VariabilitÃ¤ der Sedimentationsbedingungen zwischen den Beprobungspunkten 

werden diese Daten nachfolgend mit den vertikalen FluÃŸrate verglichen, die mit 

der zeitgesteuerten Sinkstoff-Falle WS1 (FISCHER at al., 1988) ermittelt wurden 

(Abb. 5). Wie diese Daten zeigen (Tab.12), reicht der vertikale von der Sinkstoff- 

Falle erfaÃŸt PartikelfluÃ nicht aus, um die aus Porenwasser- bzw. 

Sedimentanalysen abgeleiteten FluÃŸrate zu decken. 

# aus: RTJTGERS van der LOEFF & van BENNEKOM (1989) 

Station 

WS 1 

PS 1509 

PS 1508 

PS 1507 

Tab. 12: Core- und Opal-FluÃŸrate die aus Porenwassergradienten berechnet bzw. mit der im 
zentralen Weddellmeer ausgeprachten Sinkstoff-Falle WS1 (Abb. 5) gemessen (FISCHER at 
al., 1988) wurden. Die aus den Porenwassergradienten bestimmten FluÃŸrate sind mehr als 10- 
fach hÃ¶he als die mit WS1 bestimmten FluÃŸraten Dies ist ein Indiz fÃ¼ die Bedeutung von 
BodenstrÃ¶munge fÃ¼ den Partikeltransport in die Tiefsee. 

Dieser Befund zeigt die Bedeutung des horizontalen Bodenstrom-Transportes fÃ¼ 

den Eintrag von partikulÃ¤re Material in die Sedimente des zentralen 

Weddellmeeres. Aus dem VerhÃ¤ltni der Opal-FluÃŸraten die mit der Sinkstoff-Falle 

bzw. aus dem Porenwassergradienten ermittelt wurden, lÃ¤Ã sich der relative Anteil 

des horizontalen Partikelflusses am Gesamt-FluÃ auf ca. 80-90 % schÃ¤tzen 

FluÃŸrate 

 NO^" # Si # 

mrnol m^a-l 

--- 

29,4 

35,O 

16,3 

--- 

33,3 

67,l 

108,8 



11.3.4 Sedimente aus dem sÃ¼dliche Bereich der Filchner- 
Rinne 

Die vor dem Filchner-Schelfeis gelegenen Stationspunkte waren aufgrund ihrer 

langjÃ¤hrige Schelfeisbedeckung bis FebruarIMÃ¤r 1986 von der PrimÃ¤rproduktio 

des OberflÃ¤chenwasser abgeschlossen (Kap. 2). Der Corg-Gehalt des Sedimentes 

dokumentiert diese EinschrÃ¤nkunge nicht (Abb. 16). Die speziellen 

Sedimentationsbedingungen kommen jedoch in den Relationen zwischen der 

Sauerstoffeindringtiefe bzw. dem Corg-FluÃ und der Wassertiefe zum Ausdruck und 

sind an vergleichsweise niedrigen Corg-FluÃŸrate und hohen Sauerstoffeindring- 

tiefen, bezogen auf Sedimente Ã¤hnliche Wassertiefe, erkenntlich (Abb. 45). 

Obwohl die Com-Konzentrationen in diesen Sedimenten nahezu doppelt so hoch 

wie in den Schelfablagerungen sind (Abb. 13), kommt es zu keiner vollstÃ¤ndige 

Sauerstoffzehrung (Abb.32). In Verbindung mit den niedrigen Abbauraten (Tab.lO) 
kann gefolgert werden, daÂ es sich beim GroÃŸtei des sedimentÃ¤re Corg-Gehaltes 

um refraktÃ¤r Komponenten handelt (Kap. 3.4). Dies ist ein zusÃ¤tzliche Hinweis auf 

den vorwiegend lateralen Eintrag von Corg in diesem Sedimentationsbereich, wobei 
die Umlagerungen wÃ¤hren des Transportes vermutlich zu einer Abreicherung der 

reaktiven Komponenten fÃ¼hrten Die geringen *Opalgehalte (Abb.15) dieser Sedi- 

mente sind ein weiteres Indiz fÃ¼ einen geringen Eintrag an primÃ¤rproduzierte 

Komponenten. 



12 Modellierung des frÃ¼hdiagentische Corg-Abbaues 

Modelle, die die vertikale Verteilung von Corg im Sediment interpretieren, wurden 

mit unterschiedlichen Zielsetzungen entwickelt. WÃ¤hren MULLER & SUESS 
(1979) und SARNTHEIN et al. (1988) den Corg-Gehalt des Sedimentes in 

Beziehung zur PalÃ¤oproduktivitÃ stellen, betonen JAHNKE et al. (1982 b) und 

EMERSON (1985) den EinfluÃ frÃ¼hdiagentische Prozesse auf die vertikale 
Verteilung von Corg im Sediment. JAHNKE et al. (1982 b) entwickelten ein 

diagenetisches Modell in dem die Bioturbation, Sedimentation und Diffusion sowie 
der mikrobielle Corg-Abbau verknÃ¼pf wurden, um die Tiefenprofile von Corg-, O2 - 

und NO3'- zu bestimmen. Dieser Ansatz ermÃ¶glich die Bewertung der Prozesse, 

die die vertikale Verteilung von Corg im Sediment kontrollieren. Eingangsdaten 

dieses Modelles (JAHNKE et al., 1982 b) sind: die Corg-FluÃŸrate die O2 - und NO3- 

-Bodenwasserkonzentration, der Biodiffusionskoeffizient und dessen Tiefenver- 

teilung, das Formationsfaktor- und PorositÃ¤tsprofil die Nitrifizierungs- und 

Denitrifizierungsrate und die Sedimentationsrate. Das erstellen eines 

entsprechenden rechnergestÃ¼tzte Modelles gehÃ¶r zu den Zielen der vorliegenden 

Arbeit. Mit diesem Modell wird nachfolgend untersucht inwieweit die in den Abla- 
gerungen des Weddellmeeres gemessenen Porenwasser- und Corg-Daten mit den 

Modellergebnissen Ã¼bereinstimme und ob sich hieraus Aussagen Ã¼be den 
Nutzen des sedimentÃ¤re Corg-Gehaltes zur AbschÃ¤tzun der PalÃ¤oproduktivitÃ 

ableiten lassen. Solche Betrachtungen wurden bereits von EMERSON (1985) und 

EMERSON et al. (1985) durchgefÃ¼hr Bevor die Ergebnisse der Modellrechnung 

beschrieben werden, erfolgt eine Zusammenfassung der in dem Modell von 

JAHNKE et al. (1982 b) verknÃ¼pfte Reaktionen und Prozesse . 

12.1 Beschreibung des Modelles 

Die chemische Zusammensetzung von organischem Material wird mit dem Red- 

field Ratio (Kap. 3.4) beschrieben. Die Bioturbation, die Sedimentation und der 
Corg-Abbau steuern die vertikale Verteilung von Corg, an die die 02-Zehrung und 

die Denitrifikation gekoppelt sind. Die Bioturbation wird als ein diffusiver ProzeÃ 

(Kap. 3.2) betrachtet, wobei der Biodiffusionskoeffizient und dessen 

Tiefenverteilung vorgegeben werden. Im Unterschied zu dem in Kap.9 beschriebem 

Modell, mit dem Nitrifikations- und Denitrifikationsraten berechnet wurden, wird der 
Corg-Abbau in der oxischen Zone als eine Reaktion erster Ordnung und in der 

Denitrifizierungszone als eine Reaktion zweiter Ordnung beschrieben (Tab. 13). 

Die Sauerstoffeindringtiefe wird vom Modell berechnet und gehÃ¶r nicht, wie in Kap. 



9, zu den Eingangsdaten des Modelles. Der Ãœbergan von der Nitrifikation auf die 
Denitrifikation erfolgt bei Og-Konzentrationen von <5 pM Der Zyklus der Corg-, Og- 

und NO3'-Berechnung wird durchlaufen bis die maximale Differenz zwischen zwei 

aufeinanderfolgenden Corg-Berechnungen <1 % ist. In den Sedimenten des 

Weddellmeeres variieren die gemessenen Formationsfaktorwerte und PorositÃ¤te 

zum Teil deutlich mit der Sedimenttiefe (Kap. 7.4). Aus diesem Grund 

berÃ¼cksichtig das in dieser Arbeit erstellte Computerprogramm die TiefenabhÃ¤ngig 

keit dieser Parameter. Ein Unterschied zu dem Ansatz von JAHNKE et al. (1982 b) 
ist die Unterteilung des Corg-Gesamtflusses in Komponenten mit unterschiedlichen 

Abbauraten (WESTRICH & BERNER, 1984). 

Numerische Realisierung 

Mit einem finiten Differenzenschema wurden die nichtlinearen partiellen 

Differentialgleichungen (Tab. 13) gelÃ¶st HierfÃ¼ wurde die implizite Methode nach 
CRANK-NICOLSON benutzt, die, im Vergleich zu expliziten Verfahren, absolut 

stabil ist und vergleichsweise grÃ¶ÃŸe Zeitschritte erlaubt (SCHWARZ, 1986). Die 

Losung des bei der CRANK-NICOLSON Methode gebildeten tridiagonalen 

Gleichungssystems erfolgte mit dem GauÃŸ-Algorhitmu unter Verwendung der 

Kolonnenmaximumstrategie (SCHWARZ, 1986). Ausgehend von MeÃŸdate wurden 

fÃ¼ die nachfolgend betrachteten Profile die Formationsfaktor- und PorositÃ¤tswert 

an den StÃ¼tzstelle des finiten Differenzennetzes mit einer glÃ¤ttende Spline- 
Funktion (MULLER & SCHELLER, 1983) interpoliert. Die Biodiffusionskoeffizienten 

entsprechen den in Kap. 7.3. bestimmten Werten. Die TiefenabhÃ¤ngigkei des 
Biodiffusionskoeffizienten ist mit den vorliegenden Daten nicht bestimmbar und wird 

deshalb vorgegeben. 

Zur direkten Kontrolle der berechneten Sediment- und Porenwasserprofile wurde 

ein Editor- und Graphikprogramm entwickelt, welches die Eingangsdaten und 

Modellergebnisse auf dem Monitor des Rechners ausgibt. Ein GroÃŸtei der in dieser 

Arbeit enthaltenen Abbildungen wurde mit diesem Programm erstellt. 



Corg - Abbau im oxischen Bereich 

C& - Abbau in der Denitrifikationszone ( 0 2  < 5 PM) 

Randbedingungen : 
z = 0 ( 1) 0 2  = 0 2  (~cdenwasser) 

(2) : N03 = (Bodenwasser) 
(3) : Fcorglab und Fcorgref gehÃ¶r zu den Eingangsdaten 

Tab. 13: Gleichungssysystem zur Modellierung des Corg-, O2 - und NO3'-Profiles (nach 
JAHNKE et al., 1982 b). Die Abbkiirzungen sind im Anhang aufgelistet. 





Abb. 46: Modellierung der Co,-?-, 02- und NO3'-Tiefenverteilung am Beispiel der Mefidaten 
( ) von Station PS 1596. Die eingezeichneten Kurven entsprechen den Modellberechnungen 
bzw. bilden das Tiefenprofil des Formationsfaktors, der PorositÃ¤ und des Biodiffusionskoef- 
fizienten ab. In der Abbildung entspricht KiÃ£o= dem gemessenen Wert (0,019 cm2 a"'). Der 
Tiefenverlauf des Biodiffusionskoeffizienten wurde vorgegeben. Im Corg-Profil entspricht die 
gestrichelte Linie der Tiefenverteilung des refrakt&em Corg und die durchgezogene Linie, der 
der labileren Komponente. Die Eingangsparameter des Modelles sind: Fciab=60 u ~ c m ^ a ' l ,  

1 Fcref=30pM cm-2 a-I, knlab=8E-09 s-l, knÃ£urf=lE-0 s-I, knref=2E-09 s-I, knsurfref=2E-09 s- , 
kd=8e-4 ~m~mol '^sec '~ ,  co=lcm/lOOOa, Zni=0,5cm. Das berechnete 02- und NO3--Profil zeigt 
eine deutliche Ãœbereinstimmun mit den gemessenen Werten. Bezogen auf das gemessene 
Co%-Profil ist die Ubereinstimrnung mit den Modellergebnissen (CM+Gf) gering. 

Inwieweit die gemessene Tiefenverteilung von Corg mit Hilfe eines 

frÃ¼hdiagenetische Modelles beschreibar ist, gehÃ¶r zu den Fragestellungen dieser 
Arbeit. Die modellierten Corg-Profile weichen im Gegensatz zu den 

Porenwasserdaten betrÃ¤chtlic von den MeÃŸwerte ab (Abb. 46). Wie die 
Berechnungen ergeben, sind die labilen Corg-Komponenten bereits nach wenigen 

Zentimetern vollstÃ¤ndi gezehrt (Abb. 46). Deren Anteil am Corg-GesamtfluÃ (Fciab + 
Fcref) und die biogene Sedimentdurchmischung bestimmen den Op-Gradient im 

Bereich der SedimentIWasser-GrenzflÃ¤che Die MeÃŸwert zeigen, daÂ Corg in 

Sedimenttiefen >5 cm vorhanden ist. Um Corg in diese Sedimenttiefe zu bringen 

und die NO3' und Op-Gradienten im Bereich der SedimentIWasser-GrenzflÃ¤ch 
abzubilden, ist es erforderlich, daÂ ein Teil des Corg-Gesamtflusses aus relativ 

refraktÃ¤re Komponenten besteht. 



Die geringe Ãœbereinstimmun zwischen den berechneten und modellierten CQrg- 

Profilen zeigt, daÂ das betrachtete Corg-Oa-NO3--System mit den verfÃ¼gbare 

Eingangsdaten unterbestimmt ist und das gemessene Corg-Profil nicht 

widerspiegelt. Hieraus resultiert der Bedarf an zusÃ¤tzlichen nicht aus 

Porenwasserprofilen abgeleiteten, Eingangsdaten. Diese sind nur mit komplexen 

Untersuchungsmethoden quantifizierbar 2.B.: (a) Laborversuche zur Bestimmung 

von Abbauraten (WESTRICH & BERNER, 1984), (b) 4 C - ~ n a l y s e n  des 
sedimentÃ¤re Corg-Gehaltes (EMERSON et al., 1987), (C) eine Differenzierung des 

mit Sinkstoff-Fallen gemessenen Corg-Gesarntflusses in Komponenten 

unterschiedlicher ReaktivitÃ¤ oder (d) syncrone Zeitreihen von Sinkstoff-Fallendaten 

in Verbindung mit in situ Messungen des diffusiven Transportes durch die 

SedimentIWasser-GrenzflÃ¤ch (REIMERS, 1989). Diese Messungen wurden bisher 

nicht ((C), (d)) oder nur vereinzelt ((a), (b) durchgefÃ¼hrt Ein weiterer Aspekt, der 
speziell die Tiefenverteilung von Corg betrifft, ist die Bestimmung von 

Bioturbationsprozessen- und -raten und deren Ã„nderun mit zunehmender 

Sedimenttiefe. HierfÃ¼ ist die Quantifizierung der Tiefenverteilung von 

Radioisotopen unterschiedlicher Halbwertszeiten notwendig. 



13 Opaldiagenese 

Opal ist im Weddellmeer die bedeutenste biogene Komponente, die in die 
Sedimente eingetragen wird. Der GroÃŸtei des im OberflÃ¤chenwasse vorwiegend 

von Diatomeen produzierten Opales wird beim Transport durch die WassersÃ¤ul 

und im Sediment gelÃ¶s (BROECKER & PENG, 1982). Wie die AbschÃ¤tzun des 

Anteiles der im Sediment gelÃ¶ste an der sedimentierten Opalmenge zeigt, werden 

im Weddellmeer mehr als 90% des Opaleintrages als gelÃ¶ste Si in das 

Bodenwasser rÃ¼ckgefÃ¼h (Tab . l l ) .  Dieser diffusive Si-Transport hat einen 

geringeren EinfluÃ auf die Si-Konzentration des Antarktischen Bodenwassers als 

bisher angenommen wurde (RUTGERS van der LOEFF & Van BENNEKOM, 1989). 

Obwohl nur ein kleiner Teil des sedimentierten Opales Ã¼berliefer wird, ist es einer 

der wenigen Parameter, der in hohen Breiten fÃ¼ die Untersuchung stratigraphi- 

scher und palÃ¤oklimatische Fragestellung nutzbar ist (Van BENNEKOM et al., 

1989; ABELMANN, GERSONDE & SPIEÃŸ 1990). 

Aus geochemischer Sicht sind die Prozesse, welche die Ãœberlieferun von Opal im 

Sediment kontrollieren und deren EinfluÃ auf die autochthone Bildung von 

~iiikatmineralen und den globalen Silikatkreislauf, von Interesse. Opal ist aufgrund 

seiner physikochemischen Eigenschaften (Kap. 4) die Hauptquelle fÃ¼ die Si- 

Konzentration des Porenwassers, die z.6. zur Neubildung von Tonmineralen 

verfÃ¼gba ist. Welche Faktoren die Ãœberlieferun von Opal kontrollieren, ist bisher 

nicht geklÃ¤rt Sowohl die Bildung von SekundÃ¤rmineralen beispielsweise Sepiolith 

(HURD, 1973), als auch unterschiedliche Opal-SÃ¤ttigungskonzentrationen bedingt 

durch den Einbau von 2.6. AI in die Opalstruktur (Van BENNEKOM et al., 1989), 

gelten als wesentlich fÃ¼ die ErhaltungsfÃ¤higkei von Opal (Kap. 4.1). Um der 

Fragestellung nachzugehen, welche Prozesse fÃ¼ die Ãœberlieferun von Opal in 

den Sedimenten des Weddellmeeres wesentlich sind, werden nachfolgend die 

Relation zwischen der Si- und Opalkonzentration bzw. der Si- und AI-Konzentration 

betrachtet und Berechnungen von MineralsÃ¤ttigungsindize durchgefÃ¼hrt 

13.1 Relation zwischen der Si- und "Opal-Konzentration 

Die Relation zwischen der Si- und *Opalkonzentration soll zeigen, inwieweit die Si- 

Konzentration des Porenwassers von der im Sediment verfÃ¼gbare *Opalmenge 

abhÃ¤ngt Damit das AusmaÃ lokaler Transportprozesse wie der Bioturbationsrate 

oder dem tortuositÃ¤tsabhÃ¤ngig Diffusionskoeffizienten nicht die Relation 

zwischen der Si- und *Opalkonzentration bzw. AI- und *Opalkonzentration 



Ã¼berdeckt wurden die unterhalb des Si-Maximums (Kap. 8.5) gemessenen Werte- 

paare in Beziehung gesetzt. 

I 

Abb.  47: Beziehung zwischen dem *Opal- und Si-Gehalt des Sedimentes bzw. 
Porenwassers. Die Datenpunkte reprÃ¤sentiere MeÃŸwert die fÃ¼ unterhalb der maximalen Si- 
Konzentration des Porenwasserprofiles gelegene Horizonte ermittelt wurden. Eine Korrelation 
zwischen dem *Opal- und Si-Gehalt des Sedimentes bzw. Porenwassers ist nicht ersichtlich. 
Dies zeigt die komplexen ZusammenhÃ¤nge die die Si-Konzentration des Porenwassers 
kontrollieren. 

Auf eine positive Korellation zwischen der Si-Konzentration des Porenwassers und 

dem Opalgehalt der Festphase deuten Untersuchungen aus dem Nordatlantik 

(SCHINK et al., 1974) und der Arktis hin (BALZER, 1989). Eine solche Relation ist in 

den Ablagerungen des Weddellmeeres nicht festzustellen (Abb.47). Zwar sind bei 

niedrigen *Opalgehalten geringe Si-Konzentrationen zu verzeichnen, jedoch steigt 

die Si-Konzentration auch bei *Opalgehalten von 1-2 Gew.-% auf Ã¼be 400 pM an 

(Abb.47). Wie die Wertepaare weiterhin zeigen, betragen ab Ca. 3 Gew.-% *Opal 

die Si-Konzentrationen nicht weniger als 300 FM (Abb. 47). Auch eine direkte 

Beziehung zwischen AI-Konzentration des Porenwassers und und dem *Opalgehalt 

der Festphase besteht in den untersuchten Sedimenten nicht. 

13.2 AI-Konzentration des Porenwassers als Hinweis auf 
authigene Tonmineralbildung 

Aufgrund der u.a. geringen Umsatzraten und zeitlicher Ã„nderunge des 

Sedimenteintrages sind die in OberflÃ¤chensedimente neugebildeten Tonminerale 



mit herkÃ¶mmliche REM bzw. XRD-Methoden meist nicht nachweisbar. Wie 

Porenwasser- und Laboruntersuchungen ergeben, dokumentiert die AI-Konzen- 

tration der flÃ¼ssige Phase die Authigenese von Tonmineralen, die sich in 

detritischen Sedimenten innerhalb weniger Tage bilden kÃ¶nne (MACKIN & ALLER 

,1984 a, b; MACKIN & SWIDER, 1987; MACKIN, 1989). Bereits die steilen Al- 

Gradienten im Bereich der Sediment/Wasser-GrenzflÃ¤che die in den Ablagerungen 

des Weddellmeeres ( ~ a p .  8.5) und anderer Meeresgebiete bestimmt wurden 

(CASCHETTO & WOLLAST, 1979; STOFFY-EGLI, 1982; MACKIN & ALLER, 

1984 a, 1984 b), spiegeln die schnelle Kinetik dieser Prozesse wieder. 

Von MACKIN & ALLER (1984 a, b); MACKIN (1986) und MACKIN & SWIDER (1987) 

wurden in den letzten Jahren thermodynamische ModellansÃ¤tz entwickelt, die die 

Bildung von Tonmineralen und deren Bedeutung fÃ¼ das frÃ¼hdiagenetisch 

Verhalten von gelÃ¶ste AI hervorheben. Mit diesen Modellen lÃ¤Ã sich die Zusam- 

mensetzung der neugebildeten Phase ableiten. Ein Beispiel hierfÃ¼ sind die von 

MACKIN & ALLER (1984 a) durchgefÃ¼hrte Porenwasseranalysen in den 

Schelfsedimenten des sÃ¼dchinesische Meeres. Die genannten Autoren weisen, 

basierend auf der ermittelten inversen Relation zwischen der Si- und Al- 

Konzentration dieser PorenwÃ¤sse (Abb. 48 a), die Bildung von metastabilen 

Chloriten nach. 

8,s 
STOFFYN-EGLI 

8 ,O D ANT V V ~  

Abb. 48 a: Inverse Relation zwischen der Si- und Al-Konzentration des Porenwassers. 
Hieraus leiteten MACKIN & ALLER (1984 a), das Si/Al-VerhÃ¤ltni des authigenen 
Tonminerales ab (aus MACKIN & ALLER, 1984 a). p( ) =-loglo( ) 
Abb. 48 b: Si- und Al-Konzentrationen in den PorenwÃ¤sser des Weddellmeeres und Daten 
aus STOFFYN-EGLI (1982). Eine Korrelation zwischen den Si- und Al-Konzentrationen ist 
nicht gegeben. 



Um die Relation zwischen dem Si- und AI-Gehalt des Porenwassers als mÃ¶gliche 

Hinweis auf das SiIAI-VerhÃ¤ltni authigener Mineralbildungen in den Sedimenten 

des Weddellmeeres zu untersuchen, wurden die unterhalb des Si-Maximums 

gemessenen Si- und AI-Konzentrationen in Beziehung gesetzt (Abb. 48 b). Diese 

Datenbasis wurde mit den von STOFFYN-EGLI (1982) ebenfalls in 

hemipelagischen und pelagischen Sedimenten ermittelten Daten erweitert. Eine 

Korrelation zwischen der Si- und AI-Konzentrationen, wie sie MACKIN & ALLER 

(1984 a, b) in Flachwassersedimenten ( 4 0 0  m Wassertiefe) bestimmten, zeigen 

diese Daten nicht (Abb. 48 a, b). Dies ist kein Hinweis auf einen fehlenden 

funktionalen Zusammenhang zwischen der Si- und AI-Konzentration in 

PorenwÃ¤sser aus Wassertiefen grÃ¶ÃŸ 1000 m, sondern belegt die KomplexitÃ¤ 

dieses Zusammenhanges, der nicht mit einem einheitlichen Modell (MACKIN, 1986) 

beschreibar erscheint. Die zusammenfassende Betrachtung der AI-Profile und der 

Si- AI-Relation weist auf eine Neubildung von Silikatmineralen hin, die bereits in 

dem oberflÃ¤chennahe Sedimentbereich des Weddellmeeres stattfindet. Die 

Spezifizierung der neugebildeten Festphase anhand des SiIAI-VerhÃ¤ltnisse des 

Porenwassers (MACKIN & ALLER, 1984 a, b) ist in diesem Sedimentationsmilieu 

nicht mÃ¶glich 

13.3 Betrachtung von Mineralstabilitaten auf der Basis von 
Sattigungsindizes 

In multikomponenten Systemen, wie dem Porenwasser, erfordert die Berechnung 

der Speziesverteilung - die Basis fÃ¼ die Bestimmung von MineralstabilitÃ¤te - den 

Einsatz von rechnergestÃ¼tzte thermodynamischen Modellen. Einen Vergleich von 

mehr als 30 solcher Programme geben NORDSTROM et al. (1979); WOLERY 

(1979) und NORDSTROM & BALL (1984). Eine detailierte Beschreibung der in 

Abschnitt 3.5 dargestellten ModellansÃ¤tz und ihrer numerischen Umsetzung ist in 

WOLERY (1979, 1983) und SMITH & MISSEN (1982) zu finden. Beispiele fÃ¼ die 

Anwendung thermodynamischer Modelle geben u.a. HELGESON et al. (1969), 

REED (1982), PLUMMER at al. (1983), LITAOR (1987). 

Die Anwendung dieser Modelle auf Natursysteme unterliegen potentiellen 

Begrenzungen, die nachfolgend zusammengefaÃŸ sind (STUMM & MORGAN, 1981 ; 

WOLERY, 1983; NORDSTROM & BALL, 1984; NORDSTROM & MUNOZ, 1985): 





Verwendung der IAT zur Berechnung von GesamtaktivitÃ¤tskoeffiziente in 

LÃ¶sunge mit lonenstÃ¤rke <0,8 M entsteht, schÃ¤tze MILLERO & SCHREIBER 

(1982) auf kleiner als 10 %. Trotz dieser Annahme ist aufgrund der schwer 

abzuschÃ¤tzende Fehlerfortpflanzung bisher nicht geklÃ¤r bis zu welchen lonen- 

stÃ¤rke diese Programme anwendbar sind. Eine Betrachtung Ã¼be den EinfluÃ der 

IonenstÃ¤rk auf die errechneten AktivitÃ¤te und Vergleiche mit den Ergebnissen der 

Ionen-Interaktions-Theorie (IIT, Kap. 3.5.2) ist notwendig, bevor diese Programme 

zur Berechnung von SÃ¤ttigungsindize in ionenstarken LÃ¶sunge wie z.B. Meer- 

wasser verwendet werden kÃ¶nnen Dieser Aspekt wird nachfolgend betrachtet. 

13.3.1 Berechnung von Aktivitatskoeffizienten auf der 
Grundlage der IAT und der IIT 

In dieser Arbeit wurden mit dem Computerprogramm WATEQ2 (BALL et al., 1980) 

und den Pitzer-Gleichungen (Kap. 3.5.2.2) die Aktivitatskoeffizienten und AktivitÃ¤te 

freier Ionen in LÃ¶sunge mit lonenstarken von 0,4 bis 2,4 M berechnet. Der Ver- 

gleich dieser Daten soll einen Eindruck Ã¼be die Anwendbarkeit der in WATEQ2 

implementierten IAT auf LÃ¶sunge mit der IonenstÃ¤rk von Meerwasser geben. 

WATEQ2 berechnet die Aktivitatskoeffizienten von ca2+, M ~ ~ + ,  Na+, K+, CI", so4'', 

HCOn- und ~ 0 ~ ~ -  mit einer von TRUESDELL & JONES (1974, in: NORDSTROM & 

MUNOZ, 1985) modifizierten Form der Debye-Huckel Gleichung, alle weiteren 

AktivitÃ¤tskoeffiziente werden in WATEQ2 mit der Davis-Gleichung bestimmt (Kap. 

3.5.2.1). Die der IIT folgenden AktivitÃ¤tskoeffiziente und AktivitÃ¤te wurden mit den 

Pi tzer-Gleichungen (Tab.2) berechnet. Die hier fÃ¼ notwendigen 

Interaktionsparameter sind der Arbeit von WHITFIELD (1975) entnommen. Zur 

Berechnung von Aktivitatskoeffizienten in LÃ¶sunge mit lonenstÃ¤rke grÃ¶ÃŸ bzw. 

kleiner 0,7 M wurden die relative Meerwasserzusammensetzung und der pH-Wert 

konstant gehalten (WHITFIELD, 1975). 

Um die mit den Pitzer-Gleichungen bzw. von WATEQ2 errechneten 

Aktivi tatskoeff izienten vergleichen zu kÃ¶nnen wurden letztere in 

GesamtaktivitÃ¤tskoeffiziente umgerechnet (STUMM & MORGAN, 1981): 
T o n  7t = - 
G o n  (22) 

Die Resultate dieser Berechnungen wurden auf die lonenstarken der 

Eingangsdaten bezogen. Mit WATEQ2 errechnete lonenstÃ¤rke liegen aufgrund der 

lonenpaarbildungen ca. 0,02 M bis 0,17 M niedriger als diese Werte. 
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Abb. 49: IonenaktivitÃ¤ und AktivitÃ¤tskoeffizien von K, Cl, Ca und Mg- Die entsprechenden 
Werte werden in WATEQ2 mit der von TRUESDELL & JONES (in: NORDSTROM & 
MUNOZ, 1985) modifizierten Form der Debye-HÃ¼ckel-Gleichun berechnet. Daraus resultiert 
die, bis zu IonenstÃ¤rke von Ca. 2 M, gute Ubereinstimmung zwischen den mit WATEQ2 
bzw. den Pitzer-Gleichungen berechneten Werte. 



Der Vergleich beider Berechnungsverfahren zeigt, daÂ mit WATEQ2 errechnete 

AktivitÃ¤tskoeffiziente und lonenaktivitÃ¤te in wÃ¤ÃŸrig LÃ¶sunge mit lonenstÃ¤rke 
<0,8 M eine gute Ãœbereinstimmun mit den Ergebnissen der Pitzer-Gleichungen 

liefern (Abb. 49). FÃ¼ ca2+, ~ g ~ ' * ' ,  K+ und CF setzt sich diese Ãœbereinstimmun bis zu 

lonenstÃ¤rke von 2,4 M fort. Dies resultiert aus der in WATEQ2 implementierten 

Form der von TRUESDELL & JONES (in: NORDSTROM & MUNOZ, 1985) 

modifizierten Debye-Huckel Gleichung, mit der die Berechnung dieser Aktivi- 

tÃ¤tskoeffiziente erfolgt. 

Ionen, deren AktivitÃ¤tskoeffiziente WATEQ2 mit der Davis-Gleichung bestimmt, 

weichen bei lonenstÃ¤rke >0,8 M zum Teil erheblich von den Ergebnissen der 

Pitzer-Gleichungen ab (Abb. 50). Aufgrund dieser Abweichungen kÃ¶nne 

Programme wie WATEQ2 nicht ohne vorherige Vergleiche mit z.B. Pitzer- 

Gleichungen bzw. Literaturdaten zur Berechnung von freier Ionen-AktivitÃ¤te in 

LÃ¶sunge mit lonenstÃ¤rke >0,8 M angewendet werden. 
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Abb. 50: Ionen, deren AktivitÃ¤ und AktivitÃ¤tskoeffizien von WATEQ2 mit der Davis- 
Gleichung berechnet (z.B. Fe U. Ba) weichen ab I>0,8 z.T. betrÃ¤chtlic von den mit den Pitzer- 
Gleichungen ermittelten Werten ab. Aufgrund der komplexen Fehlerfortpflanzung von der bei 
Berechnungen der Speziesverteilung auszugehen ist, ist nicht abschÃ¤tzbar wie sich die 
IonenstÃ¤rk auf die berechnete AktivitÃ¤ freier Ionen auswirkt. 



13.3.2 Berechnung und Interpretation von MineralstabilitÃ¤te 

Mit dem Programm WATEQ2 (BALL, et al., 1980) wurden Speziesverteilungen und 

SÃ¤ttigungsindize (Kap. 3.5) ermittelt. Vor Beginn dieser Berechnungen wurden 
SensititvitÃ¤tsanalyse (SMITH & MISSEN, 1982) durchgefÃ¼hrt um den in WATEQ2 

mit der Van't Hoff-Gleichung korrigierten TemperatureinfluÃŸ auf die berechnete 

Speziesverteilung zu untersuchen. Es zeigte sich, daÂ bei niedrigen Temperaturen 

von z.B. 2OC die berechnete AI-Speziesverteilung betrÃ¤chtlic von der zu er- 
wartenden Verteilung, in der AI(0H). die quantitativ dominierende Spezies ist 

(MAY et al., 1979), abweicht. Bei niedrigen Temperaturen bestimmt die WATEQ2- 
Berechnung AI(OH)nO als die Hauptkomponente der AI-Speziesverteilung, weil fÃ¼ 

diese Spezies bisher keine zur Temperaturkorrektur der Gleichgewichtskonstanten 

notwendige Reaktionsenthalpie ermittelt wurde. Dies wirkt sich auf die berechneten 
SÃ¤ttigungsindize der AI-Silikatminerale aus, die in "Richtung UntersÃ¤ttigung 
verschoben sind. Weil bereits die Existenz der AI (0H)-Spez ies  zweifelhaft ist 

(MAY et al., 1979) ist nicht anzunehmen das sie bei niedrigen Temperaturen die 

quantitativ dominierende AI-Spezies wird. Diese Voruntersuchungen belegen die 

Notwendigkeit von SensitivitÃ¤tsanalysen um Fehlanwendung dieser Modelle zu 

vermeiden (WOLERY, 1983). 

Ausgehend von der chemischen Zusammensetzung des Porenwassers und einer 

Bodenwassertemperatur von + lÂ°  wurden fÃ¼ die pelagischen Sedimente der 

Stationen PS1587 und PS1635 SÃ¤ttigungsindize berechnet. Damit die in 

WATEQ2 durchgefÃ¼hrt Temperaturkorrektur der Gleichgewichtskonstanten nicht 

zur fehlerbehafteten Verschiebung der AI-Speziesverteilung fÃ¼hrt wurden im 

thermodynamischen Datensatz von WATEQ2 die Reaktionsenthalpien der gelÃ¶ste 

AI-Spezies gleich Null gesetzt. Dies bewirkt, daÂ die relative AI-Speziesverteilung 

gewahrt bleibt und gewÃ¤hrleiste fÃ¼ die betrachteten Mineralreaktionen die 

Temperaturkorrektur ihrer LÃ¶slichkeitskonstanten Die Porenwasserprofile von 

PS1587 und PS1635 wurden ausgewÃ¤hlt weil in  diesen Ablagerungen keine 

Ã„nderunge des Redoxmilieus innerhalb der beprobten Sedimenttiefe festgestellt 

wurden (Kap. 8.1.2). Aus den Ca. 250 von WATEQ2 berechneten SÃ¤ttigungsindize 

wurden diejenigen ausgewÃ¤hlt die in der NÃ¤h des Gleichgewichtes liegen und in 

der Literatur als mÃ¶glich frÃ¼hdiagenetisch Mineralbildungen diskutiert werden 

(Abb. 51). 
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Abb. 51: SÃ¤ttigungsindizes die mit dem Programm 

D mit 

WATE02 anhand der 
~orenwasserkonz&trÃ¤tione von PS1587 (A) und ~ ~ 1 6 %  (B) berechnet wurden. Aus den 
ca. 250 von WATEQ2 berechneten SÃ¤ttigungsindize wurden diejenigen ausgewÃ¤hlt die in der 
NÃ¤h des Gleichgewichtes liegen und in der Literatur als mÃ¶glich frÃ¼hdiagenetisch 
Mineralbildungen diskutiert werden. Die berechneten SÃ¤ttigungsindize ergeben, daÂ das 
Porenwasser in Bezug auf die Minerale Sepiolith, Anorthit, Gibbsit und Opal untersÃ¤ttig ist. 
Nach den von WATEQ2 berechneten SÃ¤ttigungsindize gehÃ¶re Quarz, Albit, Kaolinit, 
Chlorite, Smektite und Illite zu den Mineralen die im Sediment gebildeten werden kÃ¶nnen 



Wie die SÃ¤ttigungsindizes-Profil (Abb. 51) zeigen, sind die Minerale Sepiolith, 
Anorthit, Gibbsit und Opal bezogen auf die chemische Zusammensetzung des 

Porenwassers untersÃ¤ttig und im Sediment potentiell nicht stabil. Das diese 

Minerale, von denen zumindest Ca-reiche FeldspÃ¤t und Opal im Sediment ent- 

halten sind, nicht im Gleichgewicht mit dem Porenwasser sind, verdeutlicht die 

Bedeutung der Kinetik konkurierender Mineralreaktionen (LASAGA, 1981) fÃ¼ den 

Porenwasser-Chemismus. Die Entfernung vom Gleichgewichtszustand (Sl=O) gibt 

keinen Hinweis auf die Zeitspanne, die diese Minerale im Sediment Ã¼berliefer 

werden. FÃ¼ die Betrachtung solcher Fragestellungen ist die Kenntnis der ent- 

sprechenden LÃ¶sungsrate notwendig. Deren Bestimmung bedarf der Kenntnis der 

komplexen an der MineraloberflÃ¤ch ablaufenden Reaktionsmechanismen und er- 

folgte bisher erst fÃ¼ wenige Minerale (STUMM (Hrsg), 1987). 

Von HURD (1973) wurde die "Abschirmung" der OpaloberflÃ¤ch durch die 

Neubildung von Sepiolith im Betracht gezogen, um die ErhaltungsfÃ¤higkei von 

Opal zu erklÃ¤ren Sepiolith-SÃ¤ttigungsindizes die von SAYLES (1981) und in 

dieser Arbeit berechnet wurden (Abb.51) deuten daraufhin, daÂ dieses Mineral 

nicht zu den mÃ¶gliche Mineralneubildungen zÃ¤hlt 

Minerale, die in den Sedimenten von PS1587 und PS1635 potentiell gebildet 

werden kÃ¶nnten sind Quarz, Albit, Kaolinit, Illit, Chlorit und Smektite. Welches 

Mineral im Sediment gebildet wird, hÃ¤ng entscheidend von der Kinetik der 
jeweiligen Mineralreaktion ab. Dabei hat speziell die Bildung metastabiler Phasen, 

z.B. von Smektiten, eine zentrale Bedeutung fÃ¼ die Authigenese stabiler Mine- 

ralphasen (MORSE & CASEY, 1988). Zum Beispiel ist die Albit-Authigenese hÃ¶chs 

unwahrscheinlich, da metastabile Phasen in der Regel eine vergleichsweise 

schnellere Reaktionskinetik aufweisen und dementsprechend bevorzugt gebildet 

werden. Die rasche Kinetik mit der amorphe, authigene SiIAI-Phasen innerhalb 

weniger Tage im Sediment gebildet werden kÃ¶nnen verdeutlichen Laborversuche 

von MACKIN (1 989). 

Ein Aspekt, der bei der Interpretation von SÃ¤ttigungsindize berÃ¼cksichtig werden 

muÃŸ betrifft die GÃ¼t und Reproduzierbarkeit thermodynamischer Konstanten. Sie 

hÃ¤ng u.a. von der KomplexitÃ¤ der jeweiligen Mineralzusammensetzung und den 

der Messung zu Grunde liegenden Annahmen ab (MAY et al., 1986). Bei relativ ein- 

fach aufgebauten Mineralen wie z.B. Kalzit fÃ¼hr die Berechnung von 

Mineralreaktionen mit thermodynamischen Konstanten zu guten Ãœbereinstimmun 

gen zwischen gemessenen und berechneten Daten. Aufgrund der variablen 



chemischen und mineralogischen Zusammensetzung, experimentellen Schwierig- 

keiten, der langsamen Reaktionskinetik und der Bildung von metastabilen Phasen 

ist diese Ãœbereinstimmun bei komplexen Mineralzusammensetzungen und 

Mischkristallreihen nicht die Regel. Unter Einbeziehung von ModellansÃ¤tze zur 

thermodynamischen Beschreibung von Mischkristallreihen (KERRICK & DARKEN, 

1975; LIPPMANN, 1977) kommen MAY et al. (1986) zu dem SchluÃŸ daÂ bisherige 

StabilitÃ¤tskonstante fÃ¼ Smektite, Illite und andere schwer definierbare Phyl- 

losilikate groÃŸ Unsicherheiten aufweisen und nur eingeschrÃ¤nk zur Beschreibung 

von Natursystemen geeignet sind. Trotz dieser EinschrÃ¤nkunge geben die 

berechneten SÃ¤ttigungsindize dieser Minerale (Abb.51) meiner Ansicht nach eine 

Arbeitsgrundlage fÃ¼ mineralogische Untersuchungen und dynamische, die 

Rekationskinetik einbeziehende Modelle wie EQ316 (WOLERY, 1983). 

Das in den untersuchten Ablagerungen des Weddellmeeres Mineralneubildungen 

stattfinden, verdeutlicht die in einigen Si-Profilen bei zunehmender Sedimenttiefe 

beobachtete Konzentrationsabnahme (Kap. 8.5). Dieser Profilverlauf deutet auf eine 

Konsumptionsreaktion hin, die aus der OpallÃ¶sun resultierendes Si in einer 

mineralischen Phase festlegt. Ã„hnlich Si-Profile wurden u.a. von BALZER (1 989) 

in arktischen Sedimenten und von De LANGE & RISPENS (1986) im Nord- 
Atlantik bestimmt. Ausgehend von der unterhalb ca. 2 m Sedimentiefe 

beobachteten Korrelation zwischen der Fe- und Si-Konzentration des 

Porenwassers, weisen die letzt genannten Autoren die Neubildung einer Fe- 

reichen, vermutlich Tonmineralstruktur aufweisenden Phase nach. Aus diesen Fe- 

und Si-Profilen berechnen De LANGE & RISPENS (1986) den diffusiven FluÃ und 

leiten daraus die Ã¼be einen Zeitraum von 4000 Jahren neugebildete 

Mineralmenge ab. Auch wenn diese Mineralbildung in einer nur Ca. 10 cm 

mÃ¤chtige Lage stattfindet, wÃ¼rd sie weniger als 0 , l  Gew.-% der Festsubstanz 

ausmachen. 

In einigen Sedimenten des Weddellmeeres ist bereits in Sedimenttiefen von <40 

cm ein deutlicher RÃ¼ckgan der Si-Konzentration zu verzeichnen (Kap. 8.5). Wenn 

auch nicht sicher ist, ob dies ursÃ¤chlic durch die Bildung Fe-reicher Minerale 

bedingt wird, kann in Analogie zu den Berechungen von De LANGE & RISPENS 

(1986) abgeleitet werden, daÂ z.B. an Station PS1609 (Abb. 38) die Ã¼be einen 

Zeitraum von 4000 Jahren neugebildete Mineralmenge weniger als <0,6 Gew.-% 

der Festsubstanz bildet. Diese AbschÃ¤tzunge verdeutlichen den Aufwand und die 

Schwierigkeiten, die mit dem Nachweis von Mineralneubildungen z.B. mit REM- 

und EDAX-Untersuchungen verbunden sind. Die Interpretation von 

Porenwasseranalysen und SÃ¤ttigungsindizes-Berechnunge kÃ¶nne daher 
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: Ionenprodukt 

: Ionen-Interaktions-Theorie 
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S I : SÃ¤ttigungsindiz 
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A . 2  Datenanhang 

A.2.1 *Opal und Porenwasserdaten 

Station: PS 1587 Position: Lat: 66 50's Lon: 04 13"W Tiefe: 4707m GerÃ¤t GKG Datum:15.01.88 

Tiefe*Opal Si AI Mn F NO3- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe O2 
cm % pM nM W pM pM meq11 cm cm pM 

Station: PS 1590 Position: Lat: 70 35's Lon: 14 23'W Tiefe:3453m GerÃ¤t GKG Datum: 18.01.88 

Tiefe *Opal Si 
cm % pM 

Alk 
meq11 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

--- 
... 

... 

... 

--. 

... 

..- 

-.- 

... 

--- 
... 

... 

pH Tiefe f Tiefe O2 
cm cm FM 



Station: PS1591 Position: Lat: 70 50's Lon: 14 34'W Tiefe: 2402m GerÃ¤t GKG Datum:18.01.88 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

F N%- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe 

W W LiM meq11 cm cm 

Stationon:PS1593 Position: Lat. 71 08's Lon: 12 21'W Tiefe: 560m GerÃ¤t MG Datum:19.01.88 

Tiefe*Opal ISi AI Mn F NO3- NO2- Alk pH Tiefe 
cm % nM W W W meqfi cm 

-5.0 - 71,O --- 0,21 75,O 22,5 0,05 2,433 --- --- 
1,3 2,5 288,8 --- 0,20 - 49,3 0,23 2,853 - --- 
3,8 1 ,9  371,9 --- 0,11 83,O 53,7 0,39 3,069 P --- 
6,3 1 , 7  395,O --- 0,13 78,7 43,6 0.54 3,085 - --- 
8.8 1.5 392,3 --- 0,09 78,7 37,3 0,03 3,190 - --- 
12,5 1 ,4  412,7 --- 0,06 79.1 31,7 0,13 3,027 - --- 
17.5 1.3 411,4 --- 0,06 78.8 24,3 0,13 3,201 --- --- 

Tiefe 
cm 

... 

... 

... 

... 

... 

.-- 

..- 

Station: PS1595 Position: Lat: 73 31's Lon: 22 43'W Tiefe: 1185m GerÃ¤t GKG Datum:20.01.88 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

NO2 Alk pH Tiefe f 
FM meqfi cm 

Tiefe O2 

cm PM 

-5 235,s 
0 , l  228,9 
0,2 195,5 
0,3 172,5 
0.4 149,5 
0,5 132,2 
0,6 115,O 
0,7 105,s 
0 , s  101,2 
1,O 80,4 
1 ,2  68,9 
1,5 51,7 
2,O 32 , l  
2,5 11,4 

--- ... 

--- ... 

.-- ... 

.-- ... 



Station: PS1596 Position: Lat: 74 14's Lon: 26 16'W Tiefe: 2467111 GerÃ¤t GKG Datum: 21.01.88 
Position: Lat: 74 15's Lon: 26 17'W Tiefe: 2494111 GerÃ¤t MUC 

Tiefe *Opal Si Al M n  F NOf NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe O2 (GKG) Tiefe 02(MUC) 

Station: PS1599 Position: Lat: 74 04's Lon: 27 41'W Tiefe: 2482m GerÃ¤t GKG 
Position: Lat: 74 04's Lon: 27 43'W Tiefe: 2482m GerÃ¤t MUC 

M n  F NO3- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe 02(GKG) Tiefe 02(MUC) 

PM W W FM meqA CIT~ cm ( i ~  cm FM 



Station: PS 1605 Position: Lat: 
Position: Lat: 

74 03's Lon: 31 46'W Tiefe: 1671m GerÃ¤t GKG Datum:25.01.88 
74 03's Lon: 31 45'W Tiefe: 1674m GerÃ¤t MUC 

N@- No7- Alk pH Tiefe f Tiefe 02(GKG) Tiefe 02(MUC) 



Station: PS1606 Position: Lat: 73 30's Lon: 34 OO'W Tiefe: 2933m GerÃ¤t GKG Datum:25.01.88 
Position: Lat: 73 30's Lon: 34 02'W Tiefe: 2931m Gerat MUC 

Tiefe*Opal Si AI Mn F NO3- NO2 Alk pH Tiefe 
cm % pIvl nM >lM FM (iM (iM meq/i cm 

f Tiefe l 

Cm 

1,OO -5,O 
1,76 0,2 
1,93 0,3 
1,95 0,4 
2,11 0,5 
2,lO 0,6 
2,29 0,7 
2,41 0,8 
2,52 1,O 
2,47 2,O 

Station: PS1607 Position: Lat: 74 06's Lon: 34 41'W Tiefe: 1610m Gerat; GKG Datum:26.01.88 
Position: Lat: 74 06's Lon: 34 40'W Tiefe: 1598111 GerÃ¤t MUC 

Tiefe *Opal Si AI Mn F N %  NO2 Alk pH Tiefe f Tiefe 02(MUC) 
cm % W nM )JM fiM pM pM meqA cm. cm W 



Station: PS 1609 Position:Lat:74 41's Lon: 38 15'W Tiefe: 423m GerÃ¤ GKG Datum:27.01.88 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

Alk pH Tiefe f Tiefe 
meqii cm cm 

Station: PS1611 Position: Lat: 74 37's Lon: 36 02'W Tiefe: 419m GerÃ¤t GKG Datum:27.01.88 
Position: Lat: 74 37's Lon: 36 06'W Tiefe: 422m GerÃ¤t MUC 

Tiefe *Opal Si 
crn % pM 

F NO3- NO2 Alk pH Tiefe f Tiefe 02(MUC) 

FM UM W meqfl cm Cm W 



Station: PS 1613 Position: Lat: 
Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si 
cm % PM 

74 15's Lon: 3641'W Tiefe: 
74 15's Lon: 3642'W Tiefe: 

NO2 Alk pH Tiefe 

W meqn cm 

1541m GerÃ¤ GKG Datum:28.01.88 
1542m GerÃ¤t MUC 

f Tiefe 02(MUC) 

cm PM 

Station: PS1619 Position: Lat: 78 02's Lon: 39 21'W Tiefe: 1167m GerÃ¤t GKG Datum:31.01.88 

Tiefe *Opal Si AI Mn 
cm % nM 

Alk Tiefe 
meqn cm 

... -5,O 
2,875 0,5 
2,833 1,5 
2,944 2,5  
3,148 3.5 
3,306 4.5 
3,017 6,3 
3,370 8,8 
3,296 12,5 
...... 
...... 
...... 
--- --- 
--. --- 
...... 
...... 
...... 

pH Tiefe f Tiefe 0 2  



Station: PS1620 Position: Lat: 78 02's Lon: 37 32'W Tiefe: 1094111 GerÃ¤t GKG Datum:31.01.88 

78 15's Lon: 37 48'W Tiefe: 1 lO4m GerÃ¤t GKG Datum: 1.02.88 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

NO9- Alle pH Tiefe f Tiefe 
cm 

1.00 --- 
2.23 --- 
2.29 --- 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

--- -.. 

...... 

...... 

--- --- 
...... 
-.- .-- 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

--- --- 
...... 

Station: PS 1622 Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

-5,O - -  6 5 , s  
0 , s  0.1 104,5 
1,5 0,3 129,O 
2.5 0.7 151 .8  

pH Tiefe f Tiefe 



Station: PS 1622 Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si AI Mn 
cm % nM (iM 

78 15'SLon:37 46'W Tiefe: 1097m GerÃ¤t MUC Datum: 1.02.88 

NO(- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe 0, 

Station:PS 1625 Position: Lat: 77 51's Lon: 38 03'W Tiefe: 1170m GerÃ¤t GKG Datum:2.02.88 
Position: Lat: 77 51's Lon: 38 03'W Tiefe: 1178m GerÃ¤t MUC 

Tiefe *Opal Si Al Mn F NCh- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe 02(MUC) 

cm % W nM W W W W meqfl an cm W 



Station: PS 1626 Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si  
cm 70 M 

Station: PS1635 Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si 
cm % 

-5 ... 90,8 
0 , s  1 ,61 14,5 
1 , s  1 , 3  123,4 
2 , s  1 .0 134,s  
3.5 0.7 146,2 
4.5 0 ,9  144,6 
6,3 1 ,1  143.0 
8.8 1.2 150.3 

75 17's Lon: 33 06'W Tiefe: 603m GerÃ¤t GKG Daturn:3.02.88 

N(3- NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe O2 

UM M meqfl cm cm 

71 52's Lon: 23 27'W Tiefe: 3957m GerÃ¤t GKG Daturn:15.02.88 

NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe O2 

W meqfl crn cm FM 



Station: PS1635 Position: Lat: 71 52's Lon: 2327'W Tiefe: 3958m GerÃ¤t-MU Datum:15.02.88 

Tiefe *Opal Si Al Mn F NO3- N O 2  Alk pH 
cm % pM nM pM pM pM pM meqfl 

Station: PS1636 Position: Lat: 72 21's Lon: 26 50"W 
Position: Lat: 72 21's Lon: 26 49'W 

Tiefe *Opal Si AI 
cm % pM nM 

Tiefe f 

Tiefe: 3767m GerÃ¤t GKG Datum:16.02.88 
Tiefe: 3764m GerÃ¤t MUC 

MO2- Alk Tiefe pH Tiefe f Tiefe OdMUC) 



Station: PS 1637 Position: Lat: 74 46's Lon: 26 26'W Tiefe: 444111 GerÃ¤ MUC Datum: 18.02.88 

Tiefe *Opal Si 
cm 70 PM 

NO2- Alk pH Tiefe f Tiefe O2 
cm pM 



Station: PS1638 Position: Lat: 69 44's Lon: 09 52'W Tiefe: 2333m GerÃ¤t GKG Datum:24.02,88 

Tiefe *Opal Si 
cm % UM 

Position: Lat: 69 44's Lon: 09 55'W Tiefe: 2365m GerÃ¤t MUC 

NO2 Alk pH Tiefe pH f Tiefe 

tiM meqfl cm cm 



Station: PS 1639 Position 

Tiefe *Opal Si  
cm % @I 

Position 
Lat: 
tat: 

F 

IlM 

--- 
... 

--- 
--- 
... 

... 

... 

--- 
... 

--- 
... 

... 

--- 
--- 
... 

... 

... 

... 

... 

-.. 

... 

... 

--- 
... 

... 

... 

--- 
... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

... 

Station: PS1643 Position: Lat: 

Tiefe *Opal Si  
cm % PM 

70 30's Lon: 10 39'W Tiefe: 1567m 
70 30's Lon: 10 38'W Tiefe: 1566m 

GerÃ¤t GKG Datum-25.02.88 
GerÃ¤ MUC 

70 58's Lon: 11 

pH Tiefe f Tiefe 07(MUC) 

13'W Tiefe: 367m GerÃ¤t GKG Datum:27,02.88 

pH f Tiefe 



Station: PS1645 Position: Lat: 70 56's Lon: 13 09'W Tiefe: 1938m GerÃ¤t GKG Daturn:29.02.88 
Position: Lat: 7056's Lon: 13 09'W Tiefe: 1905m GerÃ¤t MUC 

Tiefe NO3" Tiefe f Tiefe 02(MUC) 
Cm FM 



A.2.2 Corg - Daten 

Station: PS 1596 

Tiefe Cges Corg Canorg 
(cm) Gew.-% 

Station : 1625 

Tiefe Cges Corg Canorg 
(cm) Gew.-% 

riefe Cges Corg Canorg 
(cm) Gew.% 

riefe Cges Corg Canorg 
:cm) Gew.-% 

riefecges Corg Canorg 
(cm) Gew.-% 

FiefeCges Corg Canorg 
cm) Gew.-% 

riefe Cges Corg Canorg 
'cm) Gew.-% 



A.2.3 210 Pb - Daten 

...... l... - 3 2 5 0  

A.2.4 PorositÃ¤ 

PS1587 
Tiefe i )  
cm % 

0,25 84,9 
0,75 83,5 
1,25 80,5 
1,75 79,6 
2,25 76,O 
2 ,75  78,4 
3.25 74,9 
3,75 74,2 
4,25 72,3 
4,75 71,4 
6 ,3  7 2 , l  
8 , s  61,6 
12,5 7 5 , l  
12,5 40,5 
12,5 40,7 
17,5 72,O 
22,5 70,5 
--- --- 
--- -.. 

...... 

--- --- 
...... 
...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

PS1605 
sfe i )  
;m % 

10 

PS 1638 P: 
Tiefe i )  

cm % 

0 , l  85,s  
0 .2  83,3 
0 ,3  81 ,2  
0,4 81,5 
0 ,5  79 , s  
0 ,6  78,9 
0,7 76 , s  
0 , s  75,7 
0,9 75,3 
1 75,9 
1 , l  73,9 
1,3 72,s 
1 ,5  70,9 
1 ,7  71,3 
2 ,3  7 1 , l  
2 ,7  68,5 
3 ,3  69,3 
3 , 8  70,O 
4 ,3  67,5 
4 , s  68,3 
5,3 68,5 
6.3 66,4 
6,8 67,2 
7 , s  66,9 
8,7 66,s 
9 ,3  65,9 
9.8 65,4 

545 
Tiefe i )  
cm % 

0 , l  72,2 
0 ,2  72,4 
0,3 70,5 
0,4 71,4 
0,5 70,6 
0,6 70.6 
0,7 68,6 
0 , s  67,s  
0,9 68,4 
1,3 67,6 
2 ,3  65,5 
2 , s  66,2 
3,3 67.4 
3,8 67 , l  
4 ,3  63,9 
4 , s  62,s  
5 ,3  64,s  
5 , s  59,2 
6 ,3  63 , l  
6,8 6 4 , l  
7 ,5  62,6 
8,5 64,6 
9,5 65 , l  
7 ,8  66,9 
8,7 66,s  
9 ,3  65,9 

........ 



A.2.5 Opaldaten von auf ANT V14 beprobten Sedimenten 

Stationstabelle 

Station: Lat 

PS1472 

Tiefe *Opa 
cm % 

1.3 1 , s  
3.8 3.6 
7,O 2.3 
10 6,9 
--- --. 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

...... 

--- -.- 

PS 1487 

Tiefe *Opa 
cm % 

2 1,4 
5 1,5 
...... 
...... 
--- --. 

...... 

PS 1473 

Tiefe *Opa 
cm % 

1.8 2,5 
5,3 3 ,2  
8 , s  2,2 
...... 
...... 
--- --- 
...... 
...... 
...... 
...... 
--- --- 
--- --- 
--. .-- 

...... 

PS 1 

Tiefe 
cm 

1-3 
3.8 
6,3 
8-8 

12 
... 

PS 1474 

Tiefe *Opal 
cm % 

1,3 1.7 
3 , s  2.4 
6,3 1,9 
8 , s  1 , s  

12,5 1 , l  
17,s  0,4 
22,s 0 , s  
27,s 0,4 
32,s  0,4 
...... 
--- --- 
--- --- 
--- --- 
...... 

Tiefe Opal 
cm % 

Tiefe (rn) 

258 
303 
583 
360 

1953 
2227 
2077 
4133 
4212 
2075 
2572 
268 
737 
602 
487 

3551 
3551 
477 1 
4657 
467 1 

PS1475 

Tiefe *Opal 
cm % 

1,3 4 , s  
3 , s  5,3 
7.5 4,s  

12,5 3,3 
...... 
--- --. 

...... 

...... 

...... 

...... 
--- --- 
--- --. 

--- --- 
...... 

PS490 

Tiefe *Opal 
cm % 

0,5 1 , s  
1,s  1 , s  
2 , s  1,4 
3.5 2 
4 , s  1,7 
6,3 1,3 

PS1483 

Tiefe *Opal 
cm % 

0 , s  1,2 
1 , s  0,s  
2,5 1,6 
3,s  0 , s  
4.5 0,7 
6,3 0,9 
8 , s  0,s 

12,5 0,9 
17,5 0,8 
23 0 , 6  
...... 

...... 

...... 

...... 

PS 1500 

Tiefe *Opal 
cm % 

1,s  0 
2,5 0,4 
3 , s  0,6 
4 , s  0 , s  
6,3 0 , l  
8 , s  0 

PS 1508 

Tiefe *Opa 
cm % 

0,5 0,2 
1,5 0,3 
2,5 0,2 
3 , s  0 , l  
4.5 --- 
6,3 0,2 

PS 1509 

Tiefe *Opal 
cm % 

0,5 0,4 
1,5 0,6 
2,5 0,4 
3 , s  0,5 
4,5 0,5 
6,3 0,4 



OberflÃ¤chenprobe (0- 1 cm) 

Station *Opal 
% 

PS1477 4.3 
PS1478 3.4 
PS1480 3.7 
PS1485 3.8 
PS1486 4.9 
PS1492 0.4 
PS1493 0.6 
PS1496 2.3 
PS1498 1.5 
PS1499 2.6 
PS1502 2.3 


